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Résumé : Le cycle saisonnier est le principal mode de variabilité de la pression partielle
océanique de surface du dioxyde de carbone (pCO») dans I'océan Austral. Les processus
physiques et biologiques qui sous-tendent les variations saisonniéres de la pCO, sont
bien connus mais encore mal représentés dans les modeles de biogéochimie et de circu-
lation océanique. Comprendre sa variabilité et la résoudre avec une bonne concordance
est un pré-requis pour effectuer des bilans de carbone et réaliser des projections clima-
tiques pertinentes. A ce titre, I'océan Austral est une région cruciale qui absorbe entre
10% et 15% des émissions anthropique de CO,. Toutefois sa compréhension est entou-
rée de nombreuses zones d’ombres et inconnues de par sa situation géographique po-
laire hostile et de sa dynamique biogéochimique singuliére. Ici, je présente une étude
des processus qui contribuent au cycle saisonnier de la pCO, réalisée au moyen d'une
configuration 1D du modéle NEMO-PISCES. Les résultats obtenus ont permis de révéler
le role majeur de la production primaire et celui déterminant de la limitation par le fer,
caractéristique de’océan Austral, au sein du cycle saisonnier de la pCO,. J’ai montré que,
des deux groupes du phytoplancton représentés dans le modele, celui des diatomées se
distinguait significativement dans sa contribution a I'intensité de la production primaire
et de la pompe biologique. Ce groupe est largement présent dans les eaux australes et
présente une singularité physiologique qui lui permet de s’affranchir partiellement de la
limitation par le fer pour conserver des taux de croissance élevés. Cette faculté d’adapta-
tion aux conditions environnementales spécifiques de 'océan Austral a été, dans un pre-
mier temps, testée dans la configuration 1D montrant d’encourageants résultats sur la
variabilité des échanges air-mer de CO,. Dans un deuxieme temps, j'ai implémenté cette
adaptation physiologique dans la configuration globale 3D du modele NEMO-PISCES.
Aux échelles du bassin et de la saison, les résultats obtenus permettent de corriger si-
gnificativement les biais jusqu’a présent simulés par le modéle pour le cycle saisonnier
de la pCO, mais aussi de réévaluer, dans 'océan Austral, le rdle de la production pri-
maire dans le cycle du carbone. Cette faculté d’adaptation aux facteurs environnemen-
taux des especes de diatomées de I’'océan Austral n’avait jamais été prise en compte dans
les modeles globaux de biogéochimie et de circulation océanique et permet d’'intégrer
plus justement le role de mitigation de I'effet de serre de I’'océan Austral dans le systeme
climatique. Plus largement, ceci conduit a s’interroger sur la faculté d’adaptation des éco-
systemes de cette région-clé face au changement climatique.

Mots clés : océan Austral, dioxyde de carbone, pression partielle, production primaire,
cycle saisonnier, pompe biologique, diatomées, modélisation.
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Introduction

Locéan mondial est une réserve importante de carbone estimée a 38000 GtC. Il contient 60 fois
plus de carbone que 'atmosphere (Sarmiento et Gruber, 2006) et exerce, par des processus naturels,
un réle majeur sur la régulation des concentrations en dioxyde de carbone atmosphérique (CO3™)
absorbant de 25% a 30% des émissions anthropiques de CO; (Sabine et al., 2004; Le Quéré et al., 2009).
Ces émissions, essentiellement issues de la combustion des énergies fossiles (charbon, pétrole, gaz
naturel) et du changement d’utilisation des sols (déforestation) (Ciais er al., 2014) s’accumulent pour
43% en moyenne dans 'atmosphere (Le Quéré ef al., 2009), le reste des émissions étant absorbé par
la biosphere terrestre et les océans. Ainsi, depuis le début de I'ere pré-industrielle, la concentration
de CO3"™ a augmenté de plus de 40% (IPCC, Groupe 1, 2014) passant de 280 ppm a des valeurs supé-
rieures a 400 ppm comme a la station d’observation de Mauna Loa (Hawai) en avril 2014 ou a celle de
I'lle d’ Amsterdam (océan Indien sud) en mai 2016. Cette augmentation de la concentration de CO3™
effective sur une échelle de temps trés courte et a une vitesse jamais observée par le passé souligne
la contribution majeure des activités humaines dans le réchauffement climatique actuel (degré de
confiance élevé, rapport IPCC, Groupe 1, 2014).

Dans ce contexte, I'océan Austral est une région-clé qui joue un role déterminant dans la régula-
tion des concentrations contemporaines de cogtm (Sarmiento et al., 1998; Friedlingstein et al., 2003).
Par ailleurs, et face au bouleversement climatique observé, il est désigné comme un bassin tres sen-
sible dont la température sera la plus modifiée dans sa profondeur (degré de confiance élevé, rap-
port IPCC Groupe 1, 2014). En raison de I'augmentation des concentrations de cogtm, son comporte-
ment par rapport aux échanges air-mer de CO» a été modifié. Au cours de la période pré-industrielle,
I'océan Austral était une source modeste de carbone naturel pour 'atmosphere avec des échanges
atmosphere-océan de CO, estimés a 0,4 PgC/an (Mikaloff Fletcher er al., 2007; Gruber et al., 2009).
Aujourd’hui, il absorbe environ 0,7 PgC/an (Mikaloff Fletcher ef al., 2006; Gruber et al., 2009; Khati-
wala et al., 2009) soit prés de 40% de I'estimation du budget total absorbé par les océans.

Lestimation et I’évolution dans I’océan Austral de ce puits de carbone est un théme de recherche
actif au sein de la communauté scientifique. Plusieurs études ont montré une saturation de ce der-
nier amorcée au milieu des années 1990 (Metzl, 2009; Takahashi er al, 2009). Une raison majeure
avancée de cette saturation est I'intensification des tensions de vent en période hivernale durant les
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phases positives du mode annulaire austral (Le Quéré et al., 2007; Lovenduski et al., 2008), mode de
variabilité climatique caractéristique comme 1’oscillation de I’Atlantique nord ou I'oscillation Paci-
fique décennale. Une étude plus récente suggére qu'une reprise de 'intensité de ce puits est en cours
depuis le début des années 2010 (Landschiitzer et al., 2015).

Comprendre comment interagissent I’'océan et le climat passe, entre autres, par 'estimation de
la variabilité des échanges de CO, a l'interface océan-atmospheére. Or, I'étude du cycle saisonnier du
CO, dans 'océan Austral est une vraie gageure tant les observations sont encore peu nombreuses
pour le quantifier clairement (Monteiro et al., 2009; Majkut et al., 2014; Monteiro et al., 2015). Les
données d’observations de cette région océanique sont trés éparses dans le temps et dans I’espace et
présentent de forts biais saisonniers, du fait de sa situation géographique et de sa nature météorolo-
gique difficile. Toutefois, les observations disponibles désignent le cycle saisonnier comme le princi-
pal mode de variabilité de la pression partielle de surface du dioxyde de carbone océanique (pCO3)
et des échanges air-mer de CO» au sein de I'océan Austral (Lenton et al., 2006).

Lun des processus qui contribue a la réduction de 'augmentation du CO3™ est la pompe océa-
nique. Cette pompe est active au travers des processus de pompe physique, de pompe de solubilité
et de pompe biologique. La premieére décrit la séquestration du carbone par la formation des masses
d’eau océanique telle la formation des eaux de fond dans les zones de convection polaires. La seconde
traduit la dépendance thermique du coefficient de solubilité du CO, dans’océan. La troisieme repré-
sente 'assimilation photosynthétique du dioxyde de carbone dissous en composé organique par le
phytoplancton. L'étude menée porte sur les processus biogéochimiques qui pilotent la pompe biolo-
gique dans 'océan Austral et I'estimation de sa contribution au cycle du carbone. Cette composante
est un élément d’incertitude dans I’évaluation de la quote-part de cette région dans le systeme clima-
tique et dans les bilans globaux de carbone (Le Quéré er al., 2015).

Pour comprendre les processus associés aux variations de la production primaire et leur impact
sur la variabilité saisonniére de la pCO,, I'axe de recherche adopté est celui de la modélisation comme
outil d’étude de prospection spécifique et d’intégration synoptique. Une mise en perspective des ré-
sultats par confrontation aux différents produits d’observations satellitaires et in situ disponibles et
représentatifs de 1'état actuel des connaissances océanographiques a servi, logiquement, de valida-
tion aux différentes étapes de cette étude. Le cheminement méthodologique a conduit vers la prise
en compte de caractéristiques physiologiques des especes de phytoplancton de I'océan Austral ainsi
qu’au réle angulaire du fer au sein de ces processus comme rapporté par plusieurs études (de Baar,
2005; Blain et al., 2007; Boyd et Ellwood, 2010; Tagliabue et al., 2014).

Ce mémoire est organisé en quatre parties. La premiére décrit le contexte général de cette étude
et I'état de I'art des connaissances sur la dynamique des processus biogéochimiques qui controlent
la variabilité de la pCO; au sein de I'océan Austral (I). Dans la deuxieme partie, je présenterai |’outil
de modélisation et la mise en place des configurations utilisées pour mener cette étude (II). Je
poursuivrai, dans un troisieme temps, par la présentation des résultats des différentes expériences
de sensibilité et de validation réalisées dans le cas d'une étude unidimensionnelle (III). Enfin, je ter-
minerai par les résultats d'une étude tridimensionnelle (IV). Je démontrerai la nécessité de prendre
en compte les singularités physiologiques des espéces de phytoplancton, plus particulierement,
des diatomées au travers de l'acclimatation de leur métabolisme aux conditions limitantes des
écosystemes qui conditionnent la production primaire dans I'océan Austral. Ces résultats viennent
confirmer le role non dissocié du fer et de son cycle océanique dans I'activation de la pompe biolo-



gique. Ils éclairent le lien sensible, subtil et essentiel qui I'unit au cycle du carbone et a son export
dans cette région océanique. Les résultats obtenus permettent de réconcilier les cycles saisonniers
de la chlorophylle de surface et de la pCO- issus des observations et celui simulé par le modele
de circulation et de biogéochimie de I'Institut Pierre Simon Laplace (IPSL). Cette étude pointe, si
besoin était, la nécessité d’accroitre I'acquisition de données biogéochimiques et biologiques au
sein d'un réseau d’observations coordonné dans ce secteur océanique. Entre autres perspectives, ces
données permettraient une intégration plus juste du compartiment biogéochimique austral et de ces
disparités régionales au sein des modeles globaux de simulation du climat passé, présent et futur.






CHAPITRE

I

Contexte général : état de I'art

Dans ce chapitre, je présenterai brievement les caractéristiques hydrologiques et biogéochi-
miques de I’'océan Austral, ainsi que les différents parametres qui contribuent a la variabilité du cycle
saisonnier de la pression partielle de surface du CO, océanique. Je décrirai la dynamique de la pompe
biologique et ses particularités dans ce secteur océanique hostile et singulier. ]’exposerai les résultats
issus des observations et des projections climatiques sur la variabilité saisonniére de la pression par-
tielle de CO». Enfin je décrirai la région du plateau de Kerguelen et sa dynamique singuliére pour
laquelle une attention particuliére a été portée dans le cadre des simulations réalisées pour cette
étude.

I.1 DLocéan Austral

I.1.1 Introduction

Antarktos, pendant austral d’Arktos, est le nom inventé par les savants grecs pour désigner le
continent Antarctique. Ceux-ci imagineérent l'existence, au sud, d'une masse d’équilibration des
masses continentales de 'hémisphére nord, déduction découlant de la sphéricité de la Terre. Lorsque
Magellan franchit en 'an 1520 le détroit qui porte désormais son nom, il s’engagea dans 'océan qui
ceinture «la Terre inconnue selon Ptolémée » sans savoir si la Terre de Feu était une ile ou I'extrémité
d’un continent austral. Lexpédition put ainsi boucler le premier tour du monde par voie maritime. En
1578, Francis Drake leva ce doute en passant au sud de la Terre de Feu et en déduisit I’existence, plus
au sud, de la Terra Australis Incognita (Fieux, 2010). Cette découverte marqua le début des grandes
explorations de I'océan Austral auxquelles sont associées les noms de marins et explorateurs illustres
tels Cook, Kerguelen, Weddell, Dumont d’Urville, Amundsen, Charcot, Shackelton... La conquéte im-
périeuse vers le continent Antarctique que se disputaient les différentes nations européennes permit
de conduire plusieurs expéditions océanographiques dont celle du navire anglais Challenger de 1872
a 1876 qui marqua le début de I'observation de I'océan dans sa profondeur. Toutefois, la présence des
vents violents et de la glace de mer n’octroyérent une connaissance hydrologique de 'océan Austral
que tardivement au regard des autres océans. Des accords internationaux furent adoptés pour mettre
en place un réseau de collectes scientifiques de données hydrologiques et biologiques telles celles ré-
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coltées par les océanographes anglais entre 1925 et 1939 dans le cadre du Discovery Commitee (1923)
ou celles conduites par les américains entre 1962 et 1972 dans la continuité de ’Année Géophysique
Internationale (1957). Plus récemment, la mise en place en 1999 du programme international Argo a
permis le déploiement de 3000 flotteurs dont une partie dans I’océan Austral offrant une couverture
spatio-temporelle a plus haute-fréquence que ne peuvent fournir les navires océanographiques.

I.1.2 Description générale

Contrairement aux autres océans, 'océan Austral se distingue par une relative uniformité de son
climat, de sa circulation et de son hydrologie. Sa superficie représente environ 20% de la surface océa-
nique totale. Sa situation polaire, isolée des autres continents, conditionne la circulation annulaire
qui le caractérise, faisant de lui un océan circumpolaire. Il interconnecte, singulierement, les trois
grands bassins océaniques I'océan Atlantique, I'océan Indien et 'océan Pacifique. Les vents violents
d’ouest, 40°™eS rugissants et 50°™€ hurlants, qui soufflent dans cette région pilotent le plus puis-
sant des courants océaniques, le courant circumpolaire antarctique (ACC, dans ce document, tous
les acronymes sont cités en anglais pour rester consistent avec la littérature de référence). Circulant
d’ouest en est, ce fort courant ceinture le continent Antarctique sur plus de 21000 km. Il transporte en
moyenne pres de 130 millions de meétre cube d’eau chaque seconde (Sv). Son débit est estimé a 134
Sv au passage de Drake, au sud du cap Horn (Whitworth III, 1983; Whitworth III et Peterson, 1985;
Cunningham, 2003) et atteint 147 Sv au sud de la Tasmanie (Rintoul et Sokolov, 2001). Au nord, sa
limite hydrologique est le front subtropical (STF) situé vers 40°S. Au sud, le continent Antarctique est
la frontiere physique, la variabilité saisonniére de la couverture de glace de mer marque la limite de
surface des échanges air-mer. Entre ces deux limites, 'océan Austral présente différentes provinces
hydrologiques et biogéochimiques. Trois fronts hydrologiques caractérisés par de forts gradients lati-
tudinaux de température et de salinité, marquant une discontinuité entre les masses d’eau, séparent
cette région en quatre zones clés. Du nord au sud :

¢ lazone subtropicale (STZ) entre 30°S et 40°S, avec des eaux chaudes et salées, issues de la par-
tie sud des gyres anticycloniques des bassins Atlantique, Indien et Pacifique. Des vents de faible
intensité y soufflent, la colonne d’eau est particuliérement stratifiée isolant les eaux de surface
des eaux sous-jacentes. Il est a noter que les caractéristiques hydrologiques des eaux de surface
sont, au premier ordre, dépendantes des conditions météorologiques. Ces conditions déter-
minent les variations des gradients verticaux en température et en salinité des eaux de surface
par rapport aux eaux de subsurface qui, isolées des variations atmosphériques, conservent leur
propriétés hydrologiques. Vents et températures contribuent a I’'évaporation de '’eau de mer
augmentant la salinité et la température des eaux de surface. Les pluies et la fonte de la glace
de mer diminuent la salinité de ces eaux. La formation de glace de mer rejette le sel contenu
dans I'eau de mer accroissant la salinité de la couche de surface sous la banquise formée. Ces
processus modifient les propriétés hydrologiques des eaux de surface et intensifient ou diluent
le contraste entre les eaux de surface et les eaux de subsurface définissant le degré de stratifica-
tion c’est-a-dire d’isolement entre ces deux couches.
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Fig. I.1: carte schématique des principaux courants de 'océan Austral, au sud de 20°S. Les profon-
deurs inférieures a 3500 m sont ombrées. Les positions moyennes des deux fronts principaux de
I’ACC, le PF et le SAE sont indiquées. C, courant; G, gyre; E front; ACC, courant circumpolaire an-
tarctique, Rintoul (2009).

* la zone subantarctique (SAZ), entre le front subtropical (STE 40°S) et le front subantarctique
(SAFE 50°S) est située dans la zone de convergence antarctique. Ils y regnent des vents violents
qui augmentent 1’épaisseur de la couche de mélange de surface en approfondissant la pro-
fondeur de sa base. Les gradients verticaux de température sont plus faibles que dans la STZ
induisant une diminution de la stratification entre les eaux de surface et les eaux sous-jacentes.

¢ la zone de front polaire (PFZ) est comprise entre le SAF et le front polaire (PE 55°S). La co-
lonne d’eau est encore moins stratifiée, la topographie influengant d’autant plus la circulation
du courant de surface. Les variations saisonnieres de la température des eaux de surface sont
faibles et induisent de faibles gradients verticaux de température. Les précipitations plus in-
tenses dans cette zone et la fonte estivale de la banquise font diminuer la salinité des eaux de
surface intensifiant le gradient vertical de salinité. Température et salinité contribuent a parts
égales a la stratification. Le SAF est associé 2 une veine de courant fort de 'ACC (0.52 1 m.s™!).
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* enfin, la zone antarctique (AZ) entre le PF et la ligne de cote du continent Antarctique. Cette
zone est caractérisée par une couverture de glace de mer saisonniere. La température de I'eau
est inférieure a 2°C et la salinité au travers de la formation et de la fonte de la glace de mer
domine la stratification au sein de la colonne d’eau. Le PF est la veine sud associée a I'’ACC
(Figure I.1).

La position latitudinale indiquée des fronts est une position moyenne, elle fluctue en temps et en
espace selon la variabilité de I'action du vent et suit les nombreux méandres et tourbillons présents
dans ce bassin océanique. Une description précise des parametres hydrologiques qui définissent ces
fronts est fournie par Orsi ef al. (1995).

Locéan Austral contribue, a I'instar de 'océan Atlantique, a la circulation méridienne de retour-
nement par la formation d’eaux denses de fond en mer de Weddell sous 'action conjuguée des flux
de perte de chaleur et de formation de la banquise (Foster et Middleton, 1980; Fahrbach er al., 1995).
Ce couplage dynamique déstabilise I'équilibre de flottabilité de la colonne d’eau entrainant les eaux
de surface plus lourdes vers le fond, le long de la pente du talus continental (Figure 1.2).
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Fig.1.2: vue schématique de la circulation méridienne de retournement dans ’'océan Austral. NADW :
eau profonde de I’Atlantique nord. UCDW : eau profonde circumpolaire supérieure. LCDW : eau pro-
fonde circumpolaire inférieure. AABW : eau antarctique de fond. AAIW : eau intermédiaire antarc-
tique. SAMW : eau de mode subantarctique (S.Rintoul a partir de Speer et al. (2000)).

Lintensification latitudinale des vents zonaux de la divergence antarctique ( 60°S) pilote la re-
montée vers la surface des eaux de fond atlantiques riches en nutriments et en carbone inorganique
dissous (DIC) définissant la région comme le lieu de fermeture de la circulation méridienne de retour-
nement (Marshall et Speer, 2012). Les grandes concentrations de surface en nutriments observées
alimentent, par I'intermédiaire de la formation des eaux modales (eaux de subsurface aux propriétés
hydrologiques homogénes qui se forment en hiver au nord du SAF (Sallée et al., 2006)) et des eaux in-
termédiaires, la thermocline (Sarmiento et al., 2004) et font de I’'océan Austral une source importante
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de nitrate (N) et de silice (Si, acide silicique) pour les régions des basses latitudes. Paradoxalement,
la disponibilité en nutriments ne permet pas d’observer tout au long de la ceinture océanique aus-
trale, des concentrations en chlorophylle que cette disponibilité suggere, faisant de I'océan Austral la
plus grande région océanique ou de fortes concentrations en nutriments sont associées a de faibles
concentrations en chlorophylle de surface (Comiso ef al, 1993; Moore et Abbott, 2000). Cette parti-
cularité biogéochimique qualifie 'océan Austral comme une région High Nutrient Low Chlorophyll
(HNLC), plus particulierement au sud de 50°S (Tagliabue ef al., 2012). Néanmoins, d’intenses efflo-
rescences algales sont observées au printemps et en été au voisinage des iles du Crozet (Pollard er al.,
2009), de la Géorgie du Sud (Korb er al., 2008; Borrione et Schlitzer, 2013), du plateau de Kerguelen
(Blain er al., 2008) et du continent Antarctique lors du retrait estival de la banquise ou dans les zones
de polynies cotieres (Arrigo er al., 1999; Arrigo et van Dijken, 2003; Smith er al., 2008; Arrigo et al.,
2015).

I.2 Production primaire, pompe biologique et role du fer

I.2.1 Laproduction primaire

La production primaire est 'assimilation par les organismes autotrophes de la matiere miné-
rale présente dans I'’eau de mer, c’est-a-dire la synthése de carbone organique par le phytoplancton.
Cette synthese est fonction de la disponibilité en lumiere et en nutriments et sa variabilité décrit une
saisonnalité représentative du couplage des dynamiques océanique et atmosphérique de la région
considérée. Ces conditions initient le début des efflorescences alors que les facteurs environnemen-
taux et écologiques déterminent 'amplitude, l'intensité et la durée de celles-ci (Boyd et al., 2012a).
Lapport d’énergie, sous forme de lumiere, permet a ces organismes de photosynthétiser leur propre
matiére organique selon la formule suivante :

CO; + H>,O + énergie solaire = CH20 + O, (1.2.1)

La dynamique physique océanique entraine, vers la surface, les sels minéraux (N, B Si, Fe) néces-
saires a la production primaire. Cette disponibilité définit le premier des trois termes de limitation
de cette production, la limitation en nutriments. Le déplacement des cellules de phytoplancton dans
la zone euphotique permet a celles-ci la récolte de la lumiere nécessaire a leur activité photosynthé-
tique. La limitation par la lumieére est le couplage entre cette dynamique et la variabilité saisonniere
de la durée du jour. Le troisieme terme de limitation est celui de la température. Le taux de crois-
sance du phytoplancton évolue en fonction de la température de I'’eau de mer, chaque espece de
phytoplancton ayant une plage de croissance optimale correspondant a une gamme de température
(Figure 1.3, Eppley (1972).

I.2.2 Lefonctionnement de la pompe biologique

Le phytoplancton océanique participe a pres de 50 % de la totalité de la production primaire nette
globale (Field et al., 1998) et constitue le premier maillon de la chaine trophique des écosystemes
marins. La biomasse de phytoplancton synthétisée dans la zone euphotique représente une étape
déterminante de I'un des compartiments de la pompe de carbone océanique, la pompe biologique
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Fig.1.3: taux de croissance optimal de cinq algues unicellulaires en fonction de la température, Eppley
(1972).

(Longhurst et Harrison, 1989). Cette pompe décrit le transfert vertical de CO, de la surface vers
les couches profondes des océans (Figure 1.4). Les nutriments et le CO» fixés par le phytoplancton
lors de la photosynthése sont alors transformés en matiére organique dissoute consommée par le
zooplancton herbivore (broutage). Les pelotes fécales du zooplancton, le phytoplancton sénescent
ou mort et les détritus peuvent étre soit ingérés a nouveau soit chuter le long de la colonne d’eau en
s’agrégeant a d’autres détritus organiques favorisant ainsi leur chute. Dans la couche de mélange,
la matiere organique dissoute est partiellement recyclée par la respiration et 'activité bactérienne.
Une fraction de cette matiére organique, des agrégats et des détritus est exportée hors de la couche
de mélange vers les couches profondes de 'océan. Au cours de sa chute, cette partie du carbone
organique particulaire formé est alors isolée de I'atmosphere puis progressivement reminéralisé par
la respiration et les bactéries rejoignant I'important réservoir de DIC océanique ou il sera séquestré
durablement. Toutefois, cette production exportée représente une faible proportion de la matiére
organique formée dans la couche de surface. En effet, moins de 10% de la production primaire quitte
les eaux de surface et 1% seulement atteint le fond des océans et est séquestrée dans la couche
sédimentaire. En surface, I'absorption du carbone inorganique dissous dans I'’eau de mer lors de la
photosynthese algale diminue les concentrations de CO, dissous des eaux de surface (Volk et Hoffert,
1985). Cette diminution de la concentration de CO, dissous octroie a 'eau de mer la possibilité de
soustraire, plus encore, de CO, a 'atmospheére au travers du déséquilibre de pression partielle de
CO, entre I'océan et ce dernier.

10
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Fig. 1.4: description schématique de la pompe biologique (partie gauche) et de la pompe de solubilité
(partie droite). L'énergie solaire et les nutriments inorganiques dissous disponibles dans la zone eu-
photique (surface ocean) permettent au phytoplancton de transformer le CO, en carbone organique
constituant la base de la chaine alimentaire marine. Le carbone organique formé est transféré vers les
niveaux trophiques supérieurs (zooplancton, poissons). Il est aussi majoritairement reminéralisé par
les bactéries dans la zone euphotique. Une partie est exportée vers I’océan profond (Deep ocean) ou
transformée en carbone inorganique dissous par les bactéries, il rejoint la circulation thermohaline.
Une petite fraction est séquestrée dans la couche sédimentaire (Sea floor), Chisholm (2000).

Les observations satellitaires de surface de la couleur de 'eau proposent des visions quasi-
synoptiques de I'évolution des efflorescences de phytoplancton et servent, au premier ordre, de proxy
pour I'évaluation de la production primaire. Ces données permettent d’estimer I’activité biologique
de surface et sa distribution spatiale (Figure 1.5). Dans I'océan Austral, le cycle saisonnier de la chlo-
rophylle de surface décrit une amplitude trés contrastée en temps et en espace avec des régions de
fortes productions, principalement au voisinage des iles, et des régions de tres faibles productions
(Thomalla er al., 2011). Les régions ol1 sont observées d'importantes efflorescences de phytoplancton
contribuent fortement a diminuer la concentration de DIC en surface comme dans la région du pla-
teau de Kerguelen (Blain er al., 2007, 2008; Lo Monaco et al., 2014), des iles du Crozet (Pollard et al.,
2009; Planquette et al., 2011) et des iles de la Géorgie du sud (Korb er al.,, 2008; Borrione et Schlitzer,
2013). Ces efflorescences affectent significativement la variabilité des flux air-mer de CO; (Lo Mo-
naco et al., 2014; Shadwick et al., 2015) et la disparité régionale de I'’export de carbone atmosphérique
(Blain et al., 2007; Jouandet et al., 2008). Ainsi, la contribution a I'’export de carbone de la production

11
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Fig. 1.5: distribution spatiale de la concentration de surface de chlorophylle dans 'océan Austral
(30°S-90°S) au mois de décembre issue d’'une climatologie mensuelle des données d’observations
satellites MODIS-Aqua (2002-2011).

primaire peut étre deux fois plus importante au-dessus du plateau de Kerguelen que dans les eaux
environnantes (Blain ef al,, 2007; Jouandet et al., 2008; Savoye et al., 2008). Lefficacité de cette fertili-
sation est définie par le rapport entre I’export de carbone et la quantité de fer apportée (Pollard er al,
2009; Smetacek et al., 2012).

I.2.3 Lalimitation par le fer

Le fer, quatrieme élément le plus abondant de la crotte terrestre (Wedepohl, 1995), est présent a
des concentrations extrémement faibles dans la plupart des océans. Sa distribution verticale décrit
un profil typique des nutriments principaux (phosphate, nitrate et silicate) avec de faibles concentra-
tions en surface et de plus fortes concentrations en profondeur illustrant son réle biologique (Martin
et al., 1993; Johnson et al., 1997). Son temps de résidence est de I'ordre de 100 a 200 ans (Bruland
et al., 1994), un ordre de grandeur inférieur a celui de la circulation océanique (~1000 ans). Ceci ex-
plique les faibles concentrations en fer dissous dans les eaux profondes, liées a I'’dge de ces masses
d’eau. Les eaux polaires et subpolaires, éloignées des régions arides sont caractérisées par un faible
apport extérieur en fer issu des dépodts de poussiéres (Wagener et al., 2008). Dans I'océan Austral, les
concentrations en fer dissous dans la couche de surface varient de 0.07 a 0.34 nmol/l (Measures et
Vink, 2001).

12
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La question de la faible production primaire observée dans1’océan Austral a été élucidée par Mar-
tin et al. (1990) qui avanca le role limitant du fer au sein de ces eaux riches en nutriments levant le
voile sur ce paradoxe. Ainsi, Martin (1990) avanca '’hypothese du role de la disponibilité plus élevée
en fer dans 'océan Austral (iron hypothesis) et de la contribution significative de la pompe biolo-
gique dans la variation des concentrations de CO, atmosphérique entre le dernier maximum glaciaire
(200 ppm) et la période interglaciaire (280 ppm). Dans la continuité de ces résultats, différentes ex-
périences de fertilisation artificielle par le fer ont été réalisées dans plusieurs provinces de 'océan
Austral révélant plus encore le role de limitation sur la production primaire de ce dernier telles que :
SOFex (Southern Ocean Iron Enrichment Experiment) dans le secteur pacifique (Coale et al., 2004),
SOIREE (Southern Ocean Iron-Release Experiment) dans le secteur indien (Boyd et al., 2000) et Eise-
nEx dans le secteur atlantique (Smetacek, 2001; Bozec et al., 2005).

Toutefois, ce role de limitation n'est que partiellement levé. Les sources de fer y sont multiples
avec différentes signatures temporelles (saisonnieres, épisodiques) et différents gradients spatiaux
(Johnson et al., 1997; Measures et al., 2008). Les études menées depuis 30 ans sur son rdle ont mis en
avant des liens intrinseques entre les différents processus biologiques et sa chimie faisant de I'étude
de la biogéochimie océanique du fer un domaine de recherche interdisciplinaire essentiel dans la
compréhension du cycle du carbone océanique (Aumont et Bopp, 2006; Boyd et Ellwood, 2010). Des
thémes émergents ont vu le jour comme la demande en fer (Fung er al., 2000), la physiologie algale
(Boyd, 2002), les sources de fer (Martin et Gordon, 1988; van der Merwe et al., 2015), le role de la
circulation océanique (Moore ef al., 2002; Parekh et al., 2004), la complexation du fer avec les ligands
organiques (Rue et Bruland, 1995; Barbeau et al., 2001), le destin du fer particulaire (Frew et al., 2006),
la contribution des cétacés (Ratnarajah er al., 2016) ou des icebergs géants (Duprat ef al., 2016) a
la disponibilité en fer dans les eaux de surface et la modélisation de la biogéochimie de son cycle
océanique (Aumont et Bopp, 2006).

Dans I'océan Austral, lors de la période de forte de production, on estime de 50% a 80% le fer
absorbé par le phytoplancton issu du fer régénéré dans la couche de mélange de surface (Bowie et al.,
2001; Sarthou et al, 2008). Cette disponibilité est entretenue par une reminéralisation du contenu
biogénique du fer sur des durées de la journée a quelques jours controlée, entre autres, par la pression
de broutage du zooplancton (Sarthou et al., 2008) et I'activité microbienne (Strzepek et al., 2005; Boyd
et al., 2012b). Des ligands sont synthétisés par les bactéries autotrophes et hétérotrophes facilitant
I'acquisition du fer par le phytoplancton avec, pour effet, le maintien du fer dans la couche de surface.
En hiver, une restauration par entrainement du contenu en fer dissous de la couche de surface est
réalisée lors de I'approfondissement de la base de cette couche permettant d’atteindre la ferricline
(Figure 1.6), profondeur du gradient vertical maximum de concentration de fer (Tagliabue et al., 2014).

Nous le voyons, pour comprendre et quantifier les mécanismes qui contribuent a la variabilité de
la pCO, dans 'océan Austral, il faut aussi s'intéresser au cycle océanique du fer. Toutefois, son role
souléve encore de nombreuses questions non résolues sur son cycle, son implication dans le cycle
du carbone, son couplage limitant avec d’autres nutriments et les formes de ce dernier pouvant étre
assimilées par les cellules des différentes espéces de phytoplancton de 1'écosysteme marin (Bowie
et al., 2009; Boyd et Ellwood, 2010; Moore et al., 2013; Boyd et al., 2015b).

13
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Fig. 1.6: représentation schématique de la variabilité saisonniére du cycle du fer dissous (dFe) dans
I'océan Austral. Schéma du haut : processus controlant la variabilité du contenu en fer dissous (dFe
stock) dans la couche de surface. Schéma du bas : a gauche, profil schématique de la concentration
de fer dissous dans la couche de surface et en dessous de la ferricline (profondeur du gradient vertical
maximum de concentration de fer, tirés noir). Schéma principal : changement saisonnier de 'apport
de fer piloté par la dynamique physique (fleches bleues) associée a la variabilité de la profondeur de
la couche de mélange (Mixed-layer depth, noir), intensité du recyclage du fer biogénique du prin-
temps au début de 'automne (intensité croissante : fleches jaunes, oranges, rouges) et composition
communautaire pélagique représentée par deux classes de taille de phytoplancton (petit et grand ),
le zooplancton et les bactéries, Tagliabue ef al. (2014).
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Fig. 1.7: distribution mensuelle de la profondeur de la couche de mélange de surface (MLD) dans
I'océan Austral a partir d’'une climatologie mensuelle des données d’observations issues des profi-
leurs Argo.

I.3 Dynamique de la couche de mélange de surface

La dynamique verticale de la couche de mélange de surface gouverne, en partie, la production
primaire et la variabilité des échanges air-mer de CO,. L'océan peut étre décomposé en deux couches
distinctes. Une couche de surface oli le mélange est important, fonction de I'intensité des vents, des
radiations solaires, des échanges de flux de chaleur et de flux d’eau douce avec 'atmosphere, les
continents, les glaciers polaires et une couche sous-jacente, plus stratifiée, moins turbulente. Au sein
de la couche de mélange de surface, on observe une relative homogénéité des propriétés physiques
et biogéochimiques induite par les forcages mécaniques et thermodynamiques. Dans ’'océan Austral,
la distribution de la profondeur de la couche de mélange (Mixed Layer Deph, MLD) est trés variable
spatialement. Certaines régions décrivent une amplitude saisonnieére trés marquée avec des profon-
deurs hivernales dépassant les 300 m et de ’ordre de 100 m en été, comme observées dans les bassins
indien et pacifique au nord de I’ACC (Figure 1.7).

Les régions ou cette couche est la plus stratifiée en été sont les régions d’intense activité biolo-
gique et correspondent aux régions de plus faible bathymétrie tels le plateau de Kerguelen. A la fin de
I'été, gouvernée par le refroidissement des eaux de surface, 'approfondissement de la MLD débute
et atteint les eaux plus riches de la subsurface. Les processus physique d’entrainement, d’advection
et de diffusion verticaux, d’advection horizontale et de mélange tourbillonnaire permettent la restau-
ration du contenu en nutriments et en DIC des eaux de surface (Figure 1.8). D’autre part, le mélange
hivernal exerce une limitation importante pour le phytoplancton éloignant d’autant les espéeces de la
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Fig. 1.8: section transversale a 2 dimensions des différents processus impliqués dans le transfert phy-
sique du carbone au travers de la couche de mélange. La ligne noire continue est la profondeur sai-
sonniére de la couche de mélange, la ligne en pointillée représente la profondeur hivernale de la
couche de mélange, Levy er al. (2013).

zone euphotique, les diluant au sein de la colonne d’eau et favorisant la re-minéralisation des déchets
par les bactéries. A la fin de I'hiver, la re-stratification de la couche de mélange de surface entraine les
cellules de phytoplancton dans la zone euphotique et initie la reprise de I'activité biologique. Le mé-
lange vertical exerce aussi son influence sur la saisonnalité des flux air-mer de CO». En automne et
en hiver, un jeu d’équilibre se déroule entre I'entrainement de DIC vers les eaux de surface et leur
refroidissement, I'un augmentant les valeurs de pCO», I'autre les diminuant au travers de la pompe
de solubilité, respectivement.

I.4 Lapression partielle de surface de CO, océanique (pCO-)

Le dioxyde de carbone atmosphérique est soluble dans I'’eau. L'équilibre entre sa phase aqueuse

et sa phase gazeuse obéit a la loi de Henry :

[COg]aq = Ko.pCOg (1.4.1)

ou Ky est le coefficient de solubilité du CO,, fonction de la température et de la solubilité, et pCO,,
la pression partielle du CO,. Pour une concentration donnée en CO» dissous, la pCO, diminue plus la
température diminue et ce d'un facteur 2 entre 0°C et 25°C, et estimée a 15 patm/°C selon Takahashi
et al. (1993). La pCO, de 'eau de mer est une grandeur virtuelle, mesurable, définie comme la valeur
qu’aurait la pression partielle d'une phase gazeuse en équilibre avec cette eau de mer. Sa mesure
permet d’évaluer, entre autres, la variabilité des échanges des flux air-mer de CO,. En effet, I'océan et
I’atmospheére échangent, continiment, du CO; au travers de leur interface. L'équilibre entre ces deux
compartiments n’est jamais atteint du fait des processus qui pilotent leurs variabilités et qui different
fortement en temps et en espace. Ce transfert de carbone entre ces deux réservoirs est évalué par le

calcul des flux air-mer de CO, selon la formule suivante :
F = k.Ky.ApCO» (1.4.2)
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I.5. La chimie des carbonates

ol k est le coefficient de transfert des gaz, fonction de la vitesse des vents (Wanninkhof, 1992),
Ko, le coefficient de solubilité du CO, dans I'’eau de mer et ApCO», la différence de pression partielle
entre 'océan et 'atmosphere (ApCO; = pCOECéan — pCO3™). Le signe de ApCO, indique le sens du
transfert des flux de CO;,. Des valeurs positives de ApCO, indiquent un dégazage de CO, de 'océan
vers I'atmosphere, désignant I'océan comme une source de carbone, des valeurs négatives, une ab-
sorption du CO; par 'océan, ce dernier agissant comme un puits au regard de I'atmospheére. La pCO,
est fonction de la température de surface de I'eau de mer (SST), de la salinité de surface de I'’eau de
mer (SSS) et des concentrations de surface de DIC et de I'alcalinité.

I.5 Lachimie des carbonates

Le CO», dissous, acide faible, ne représente que 0.5% du carbone inorganique dissous (DIC), les es-
péces majoritaires étant les ions bicarbonates (HCO3) et les ions carbonates (CO%‘) qui représentent,
respectivement, 88,6% et 10,9% du DIC total (Sarmiento et Gruber, 2006). L'équilibre des réactions
entre ces trois especes est quasi instantané et la dissolution du CO, atmosphérique se décompose
comme suit :

COz(g) - COg(aq) (1.5.1)
[CO ]
Kp = ——2R9 (L5.2)
pCO;
COzaq+ H,O= HCO; + H" (15.3)
[HCO;].[H*]
avec Kj=——— (I.5.4)
[COZ(aq)]
HCO; = CO5™ + H* (I.5.5)
[CO371.[H"]
avec K= ————— (I1.5.6)
[HCOq]

Ko, K; et K, sont les constantes de dissociation de ces relations d’équilibre, elles varient en fonc-
tion de la température et de la salinité de I'’eau de mer.
La concentration en carbone inorganique dissous est donnée par I'équation suivante :

DIC = [COyaq)] + [HCO3] +[CO37] 1.5.7)

Lalcalinité (TALK) est la concentration des charges négatives susceptibles de neutraliser les pro-
tons (H") et peut étre calculée selon la formule :

TALK = [HCO3] +2[CO%7] + [B(OH); ] + [OH™| - [H*] (1.5.8)
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Lalcalinité est donc une mesure de la capacité de 'eau de mer a neutraliser les protons, sa capa-
cité tampon. Une eau d’alcalinité élevée aura une capacité a dissoudre du CO; plus élevée qu'une eau
d’alcalinité plus faible, car sa capacité a absorber les protons H* sera d’autant plus grande.

L'équilibre de dissociation de |’eau réagit comme suit :

H,O=0H +H" (1.5.9)

avec Kg=[OH ].[H"] (I.5.10)

Kg estle constante dissociation de I’eau de mer, fonction de la température et et de la salinité.
Le borate est formé par dissociation de 'acide borique selon la réaction :

B(OH)3,+H20:B(OH);+HJr (I.5.11)
avec pour constante de dissociation Kp :

[B(OH);1.[H*]
Kp=——t—— (1.5.12)
[B(OH)s3]
Contrairement au DIC, la concentration de borate totale est conservative dans un rapport presque

constant avec la salinité.

BT =[B(OH),]1+[B(OH)3] = 11.88.10 xS (I.5.13)

ou BT est la concentration de borate totale et S la salinité de I'’eau de mer.

Les différentes constantes d’équilibre de I'’eau de mer peuvent étre calculées en fonction de la
température et de la salinité selon I’équation établie par Weiss (1974) pour Ky, le coefficient de solu-
bilité du CO», les équations de Mehrbach eral. (1973) réaménagées par Dickson et Millero (1987) pour
K; et Ky, les constantes de dissociation du CO», I’équation de Millero (1995) pour Kg, la constante de
dissociation de 'eau et 'équation de Dickson (1990) pour Kp, la constante de dissociation du borate.

Parmi ces 10 variables, quatre sont des grandeurs mesurables : le pH ([H*]), la pCO,, le DIC et
TALK. En connaissant deux de ces variables, il est alors possible de calculer les autres variables en
combinant les équations des 5 constantes d’équilibre (4, 6, 8, 12 et 14) et des 3 définitions de concen-
tration (9, 10 et 15). Les deux variables calculées explicitement par les modeles de biogéochimie ma-
rine sont le DIC et l’alcalinité. Pour calculer les concentrations d’ions carbonates, bicarbonates et de
dioxyde de carbone dissous, il faut, au premier ordre, réaliser les approximations suivantes :

[DIC] = [HCO3] +[CO57] (1.5.14)

Alk=[HCO3]1+2[CO5 | =~ TALK (1.5.15)

ou Alk est I’alcalinité des carbonates.
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1.6. Description succincte de la variabilité de la pCO, dans 'océan Austral

En effet, 1a concentration de CO; dissous ne représente qu'une petite fraction (0.5%) du carbone
inorganique dissous. D’autre part, la contribution de la dissociation de I'eau a la variation de I'alca-
linité totale (TALK) est tres faible (0.2%) et celle du borate de I'ordre de 4.2%, les ions bicarbonates
contribuent pour 76.8% et les ions carbonates pour 18.8% a celle-ci (Sarmiento et Gruber, 2006).

Il est alors possible d’exprimer les concentrations en ions bicarbonates, carbonates, en CO» dis-
sous et la pCO-, en fonction des concentrations de DIC et Alk :

[HCO3] = 2[DIC] - [Alk] (I.5.16)

[CO371 = [Alk] - [DIC] (1.5.17)

K, (2[DIC) - [Alk])?
[CO23aq)] = X [Alkl—DIC] (1.5.18)

co,~ K (2[DIC] - [Alk))? (1.5.19)
P2 ™ KoKy [AlKI - [DIC] -

1.6 Description succincte de la variabilité de la pCO, dans 'océan Austral

Les variations de concentrations de CO, dans I'atmospheére s’homogénéisent bien plus rapide-
ment que dans 'océan. La pCO; de surface de 'eau de mer varie fortement en temps et en espace,
reflétant la variabilité des paramétres physiques et chimiques dont elle dépend. Etudier la variabilité
saisonniére de la pCO(Z’Céan c’est étudier les différentes contributions relatives de chacun de ces pro-
cessus tout au long de I'année. Les campagnes d’observations issues du programme Océan Indien
Service d’Observation (OISO) effectuées chaque année depuis 1998, ont apporté un éclairage sur la
variabilité de la pCO, et des facteurs qui la controlent dans ce secteur qui comprend le plateau de
Kerguelen (Metzl, 2009; Lo Monaco et al., 2014). Ainsi, dans le secteur indien de I'océan Austral sont
observés des flux de CO, négatifs en été et des flux hivernaux positifs avec un bilan annuel globa-
lement négatif (Metzl er al., 2006; Takahashi er al., 2009). Dans la STZ, le cycle saisonnier est piloté
par la SST (Metzl et al., 1995, 2006). Entre 35°S et 50°S, dans la zone SAZ, il est difficile d’observer
une saisonnalité clairement définie, I'amplitude de sa variabilité étant bien plus faible que dans la
STZ. De plus, dans cette région comprenant le SAFE la description de la variabilité saisonniére est plus
complexe car marquée par I'antagonisme de la transition entre une saisonnalité contrélée au premier
ordre par la SST et celle gouvernée, en été, par I'activité biologique et la dynamique de la couche de
meélange en hiver. Une grande variabilité spatiotemporelle de pCO, avec d'importants gradients méri-
diens caractérise cette zone et, ce, a chaque saison (Poisson et al., 1993; Metzl et al., 1995, 2006; Metzl,
2009). De plus, cette zone présente une importante variabilité a méso-échelle dans la zone frontale
de I'ACC (Park et al., 2008a; Gille et al., 2014; Rosso et al., 2014). La PFZ présente un cycle saisonnier
de faible amplitude, mais clairement défini avec un maximum en hiver et des valeurs minimales a la
fin du printemps et au début de I'été traduisant I'influence majeure de la production primaire. L'ap-
profondissement de la MLD contribue a part égale avec la pompe de solubilité a cette variabilité en
automne et en hiver. Au dela de 55°S, dans la zone antarctique, le cycle saisonnier des observations
est trés marqué avec un dégazage important de CO, océanique durant I'hiver austral et ce, jusqu’au
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début du printemps. La dynamique de la couche de mélange océanique joue un role prépondérant
en hiver entrainant vers la surface des concentrations élevées de DIC et d’alcalinité de subsurface.
Dans la SAZ du secteur pacifique, entre 40°S et 55°S, le cycle saisonnier de la pCO, calculé a partir
des observations de DIC, SST et SSS issues des bouées dérivantes CARIOCA et de données de navires
océanographiques décrit un cycle proche de I'équilibre en hiver avec I'atmosphere et un puits signi-
ficatif lors de I'activité biologique de printemps (Barbero er al., 2011). Une autre étude de données a
haute résolution réalisée dans le secteur Pacifique de la SAZ, au sud de la Tasmanie, fait état d'une
amplitude du cycle saisonnier de la pCO, de I'ordre de 60 patm avec une contribution biologique 4
fois plus importante (~100 patm) que la composante thermique en été. Un retour a I'équilibre avec
la pCO, de I'atmosphere est atteint a la fin de I'hiver pilotée par la dynamique hivernale de la MLD
(Shadwick et al., 2015).

I.7 Locéan Austral dans le systéme climatique

Bien que le plus éloigné des activités humaines, 'océan Austral est le plus sensible au change-
ment climatique (Sarmiento er al., 1998, 2010). Sa capacité d’absorption du carbone anthropique et
I'évolution de ce puits font 'objet d’estimations constantes depuis les deux derniéres décennies. Sa
contribution a la mitigation de 'augmentation du CO, anthropique dans I’atmosphere est évaluée de
30% a 40% du puits océanique total (Sabine et al., 2004; Mikaloff Fletcher et al., 2006; Gruber et al.,
2009; Frolicher er al., 2015). Comme dans la partie nord de 'océan Atlantique ol les observations
entre 1990 et 2006 ont montré une diminution du puits océanique du CO, atmosphérique de I'ordre
de 50% aux hautes latitudes (Schuster er al., 2009), et ce, a différentes échelles, celui de ’océan Austral
a décliné au cours des années 1980 jusqu’au début des années 2000, associé a une intensification du
mode annulaire austral (Lenton et Matear, 2007; Le Quéré et al., 2007), principal mode de variabi-
lité climatique de I'hémisphere sud (Hall et Visbeck, 2002; Thompson et Solomon, 2002). Durant les
phases positives de ce mode, on observe une intensification des vents zonaux d’ouest, un déplace-
ment vers le sud, autour de 60°S, des tensions maximum de vent associées a des anomalies négatives
de vents d’est, plus au nord, vers 35°S (Thompson et Solomon, 2002). Une des conséquences de ces
phases positives est une remontée, vers la surface, des eaux de fond riches en DIC et induisant un dé-
gazage excessivement anormal de CO» naturel (Lenton et Matear, 2007; Lovenduski et al., 2007). Les
estimations effectuées a partir des données d’observations et de différentes méthodes d’évaluations
au moyen de modeles de simulations et de méthodes d’inversions atmosphériques et océaniques,
synthétisées par (Lenton er al., 2013) permettent d’appréhender I'éventail de la plage de fluctuations
de I'évaluation de ce puits (Figure 1.9). Celui-ci est estimé, entre 44°S et 75°S, a 0.42 + 0.07 PgC/an
pour les modeles et 0.27 + 0.13 PgC/an pour les observations pour la période 1990-2009. Une évalua-
tion issue des modéles du Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5) I'estime, au sud
de 30°S, 2 0.82 + 0.08 PgC/an (Frolicher et al., 2015) pour la période 1986-2005. Tagliabue ef al. (2009)
quantifient ce puits autour de 0.05 PgC/an au sud de 50°S alors qu'une une estimation plus récente
(Landschiitzer et al., 2015) de la capacité d’absorption du CO, atmosphérique réalisée a partir d'une
nouvelle méthode d’interpolation des données d’observations (technique de réseau neuronal) éva-
lue ce puits a 1,2 PgC/an au sud de 35°S pour 'année 2011 et réveéle ainsi une ré-intensification de ce
dernier. Ce panel de variabilité reflete les incertitudes, liées aux lacunes spatio-temporelles des ob-
servations, des différentes dynamiques qui gouvernent la variabilité des flux air-mer de CO; et leurs
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Fig. 1.9: flux air-mer de CO, annuels moyens a partir des observations, et de la moyenne de diffé-
rents modeéles de biogéochimie océanique, d’'inversions atmosphériques et océaniques (PgC/an). Les
barres d’erreur pour chaque méthode d’évaluation représentent la déviation moyenne absolue. Les
valeurs négatives représentent des flux vers 'océan, Lenton et al. (2013).

représentations au sein des modeles. Dans le contexte du changement climatique, la nécessité de
comprendre le fonctionnement de 'océan Austral, son cycle du carbone, I'évolution de sa capacité
a absorber les émissions anthropiques de CO, et I'impact de I'acidification de ses eaux sur les éco-
systemes marins en font un sujet de premier plan (Feely et al., 2004; Séférian et al., 2012; Boyd et al.,
2015a; Ito et al., 2015).

I.8 Les modeles du systeme Terre

Le Groupe d’experts Intergouvernemental sur ’Evolution du Climat (GIEC) créé en 1988 a pour
tache d’'informer sur le changement climatique et de présenter les données scientifiques sur les nom-
breux aspects environnementaux et sociétaux de ce phénomene. Ces rapports élaborés tous les 7 ans
autour de trois volets décrivent I'état des connaissances scientifiques actuelles sur le changement
climatique, une sorte d’instantané des savoirs. Ces rapports offrent un socle sur lequel peuvent s’ap-
puyer les débats sur 'ampleur du changement climatique, sur les stratégies d’adaptation possibles et
sur les manieres de lutter contre le réchauffement. Le 5eme rapport du GIEC (2014-2015) a été établi
d’apres'expertise de 830 scientifiques bénévoles issus de la communauté scientifique internationale.
Ces auteurs sont répartis en trois groupes de travail : le groupe I sur la science du changement clima-
tique, le groupe II sur les impacts et 'adaptation, le groupe III sur la lutte contre le réchauffement.
Chaque chapitre est une analyse critique des connaissances issues des publications scientifiques sur
un sujet donné. Chaque version est commentée par les scientifiques du GIEC dans un premier temps
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puis par un plus large public scientifique. Des milliers de commentaires sont ainsi traités par les au-
teurs de chaque chapitre. A I'issu de ce processus de révision, deux résumés sont rédigés, le premier
est une synthese technique, le deuxiéme un résumé pour les décideurs. A la fin de la rédaction et
avant la publication du rapport, les textes sont soumis a une approbation finale par les groupes de
travail, le GIEC et les états lors de I'assemblée pléniere du GIEC.

La publication du dernier rapport du groupe I (2013) met en avant que le réchauffement du sys-
téme climatique est sans équivoque et attribué aux activités humaines. L'océan et I'atmosphere se
sont réchauffés, le réchauffement océanique constituant plus de 90% de la quantité d’énergie accu-
mulée entre 1971 et 2000 par le systeme climatique. La couverture de neige et de glace comprenant
les calottes glaciaires du Groenland et de I’Antarctique, la banquise arctique ainsi que la plupart des
glaciers du globe a diminué au cours des deux derniéres décennies. Le réchauffement climatique a
induit une élévation du niveau moyen des mers de prés de 20 cm entre 1901 et 2000. Les concen-
trations de gaz a effet de serre (dioxyde de carbone, méthane et protoxyde d’azote) ont augmenté et
atteint des niveaux sans précédent depuis au moins 800 000 ans, la concentration de CO, augmentant
de plus de 40% par rapport a la période préindustrielle. Locéan a absorbé environ 30% des émissions
anthropiques de CO; entrainant une acidification significative de ses eaux. Son pH a diminué d'une
valeur de 0.1 soit une augmentation de pres de 26% de sa concentration en ions hydrogene.

Les projections climatiques sont effectuées au moyen de modeles de simulation du systeme
climatique de la Terre de complexité croissante. Ces projections sont réalisées a partir de 4 scénarios
de forcages anthropiques correspondant a 4 profils représentatifs d’évolution de concentration des
gaz a effet de serre différents. Dans tous les scénarios, les concentrations de CO, atmosphériques en
2100 sont supérieures aux concentrations contemporaines. Ces modeles suggérent une augmenta-
tion des températures moyennes a la surface du globe pour la période 2081-2100 comparativement
ala période 1986-2005 s’étalant de 0.3°C a 4.8°C sur 'ensemble des 4 scénarios. Dans la plupart des
régions continentales, les épisodes extrémes chauds seront plus nombreux et les extrémes froids
moins nombreux aux échelles quotidienne et saisonniére. L'élévation moyenne du niveau des mers
pour la période 2081-2100 par rapport a 1986-2005 est estimée entre 26 cm et 82 cm selon le scénario
considéré. 'océan continuera a absorber du CO, anthropique avec une atténuation partielle de
l'augmentation du puits de carbone océanique. La poursuite de l'acidification des océans sera
effective a différents degrés pour I'ensemble des scénarios avec une diminution du pH de surface
comprise entre 0.06 et 0.32.

Dans ce contexte de publication septennale des rapports du GIEC, des programmes de com-
paraison et d’évaluation entre les différents modeles du systéme Terre ont été réalisés. Le projet
d’intercomparaison de modeles couplés, le Coupled Model Intercomparison Project (CMIP) mis en
place par le Working Group on Coupled Modelling (WGCM) dans le cadre du programme de re-
cherche sur le climat mondial, le World Climate Research Programme (WCRP), fournit un cadre
protocolaire standard et formel pour I'étude des données issues des modeles couplés de la circu-
lation générale de 1'océan et de I'atmosphére. Basé sur une infrastructure communautaire scien-
tifique, ce projet offre un cadre de travail convergent pour I'analyse systématique des modeles de
circulation générale afin de faciliter 'amélioration des différents compartiments qu’ils simulent
(http://cmip-pcmdi.1llnl.gov/index.html).
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1.8. Les modeles du systeme Terre

Entre les observations et les simulations des modéles de climat (Earth System Model, ESM) réa-
lisés dans le cadre de la 5eme phase du projet CMIP (CMIP5), la question du cycle saisonnier de la
pCO-, océanique de surface n’est pas encore élucidée aux hautes latitudes ou des désaccords per-
sistent dans I’océan Austral entre ces modeles (Anav et al., 2013; Lenton et al., 2013).

Ici, je présente les résultats de la variabilité du cycle saisonnier climatologique de la pCO, dans
I'océan Austral au sud de 30°S issus de 12 modeles ESM en conditions de concentration de CO, atmo-
sphérique dits historiques c’est-a-dire en prenant compte 'augmentation historique des émissions
issues des activités humaines. Ces modeéles sont issus de différents centres ou groupes de modéli-
sation et sont les suivants : le CMCC-CESM du Centro Euro-Mediterraneo per I Cambiamenti Cli-
matici, le CNRM-CM5 du Centre National de Recherches Météorologiques et du Centre Européen
de Recherche et Formation Avancée en Calcul Scientifique, le CanESM2 du Canadian Centre for Cli-
mate Modelling and Analysis, le GFDL-ESM2M du NOAA Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, le
HadGEM2-CC du Met Office Hadley Centre, le HadGEM2-ES du Met Office Hadley Centre et du Insti-
tuto Nacional de Pesquisas Espaciais, les IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5A-MR et IPSL-CM5B-LR de L'ins-
titut Pierre Simon Laplace, les MPI-ESM-LR et MPI-ESM-MR du Max-Planck Institut fiir Meteorologie
et le CESM1-BGC du Community Earth System Model Contributors. Ne sont considérées dans cette
étude diagnostique que les 10 dernieres années des simulations historiques couvrant la période de
1995 a 2004. A partir de ces 10 dernieres années, pour chaque modele, des climatologies mensuelles
centrées sur 'année 2000 ont été calculées. Une comparaison zonale entre les différents modeles et
les observations de pCO, issues des données d’observations du LDEO a été effectuée. Les zones ont
été définies comme suit : 1a STZ de 30°S a 35°S, la SAZ de 35°S 2 48°S, la PZ de 48°S a 55°S et ’AZ de 55°S
a 75°S. Dans la STZ, un consensus général s’accorde entre les différents modeles et les observations
lorsque la pCO-, est fonction, au premier ordre, de I'effet thermique (Figure 1.10a). 11 des 12 modeles
décrivent une saisonnalité en accord avec les observations avec des valeurs maximales en été et mini-
males en hiver. La différence principale réside dans la description de ’amplitude de la saisonnalité de
la pCO; par les différents modeéles qui est, globalement, plus contrastée. Dans les trois autres zones,
des désaccords importants émergent. Dans la SAZ, les observations décrivent un cycle saisonnier peu
défini avec une faible amplitude (Figure 1.10b). Les modeles divergent dans cette représentation, cer-
tains simulant une saisonnalité principalement controlée par le température, d’autres par la biologie
etla dynamique hivernale ou par ces trois processus (profil double pic), tous avec une amplitude sai-
sonniere plus importante. Dans la PZ, les données d’observation décrivent une saisonnalité marquée
par de faibles valeurs en été et des valeurs élevées en hiver, 'amplitude saisonniére restant assez
faible, inférieure a 20 patm (Figure 1.10c). Deux modeéles représentent I’équilibre des processus qui
décrivent cette saisonnalité mais de facon plus prononcée (MPI-ESM-LR, MPI-ESM-MR), les autres
modeles ne s’accordant pas dans la représentation de la saisonnalité des observations. Dans I'AZ, les
observations décrivent un cycle saisonnier de la pCO; suivant le méme profil que celui de la PZ mais
avec une amplitude deux fois plus importante (Figure 1.10d). Les modeles et leurs biais dans la repré-
sentation de cette saisonnalité sont exacerbés dans cette zone, un seul modele arrivant a globalement
capturer le profil saisonnier décrit par les observations (IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5A-MR) mais avec
une remontée des valeurs de ApCO; a la fin du mois de décembre et en janvier que les observations
ne suggerent pas.
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(a) Sub-Tropical Zone 308-358 (b) Sub-Antarctic Zone 355-485
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Fig.1.10: cycles saisonniers de la différence de pCO, de surface entre’océan et 'atmosphére (DpCO2)
dans I'océan Austral moyennés par zones a partir des climatologies centrées autour de 'année 2000
issues des sorties mensuelles de 12 modeles Earth System Models (ESM, couleur) et de la climatologie
mensuelle de ApCO, fournie par le Lamont Doherty Earth Observatory (tiré noir) au sud de 30°S, (a)
zone subtropicale (30°S-35°S), (b) zone subantarctique (35°S-48°S), (c) zone de front polaire (48°S-
55°S), (d) zone antarctique (55°S-75°S).

1.9 Le plateau de Kerguelen : une dynamique singuliere

Dans le contexte de ’étude menée ici, une attention toute particuliére a été portée a la dynamique
biologique du plateau de Kerguelen qui contraste singulierement avec les eaux environnantes. Cette
région fait 'objet d'un suivi océanographique annuel régulier depuis 1998 dans le cadre des diffé-
rentes missions OISO et KEOPS. Ainsi, les données obtenues sur le plateau de Kerguelen serviront,
par la suite, de référence pour différentes expériences de modélisation réalisées.

Le plateau de Kerguelen est une grande surface étendue du plateau océanique relativement peu
profonde, inférieure a 2000 m, du secteur indien de I'océan Austral. Sa profondeur contraste avec
celles des bassins de Weddell-Enderby, de Crozet et Australo-Antarctique qui ’environnent et dont
la profondeur varie de 4000 m a 5500 m. Ce plateau s’étend jusqu’a 2200 km au sud-est des iles Ker-
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Fig. I.11: vue schématique de la circulation régionale et des masses d’eau autour et au dessus du
plateau de Kerguelen. AASW : eau de surface antarctique. PFSW : eau de surface du front polaire.
SASW : eau de surface subantarctique. STSW : eau de surface subtropicale. PF : front polaire. SAF :
front subantarctique, Park er al. (2008b).

guelen (49°S-70°E). Sa topographie est marquée par un passage plus profond, la dépression de Fawn
(Fawn Trough, 2650 m, 56°S) qui sépare le plateau en deux parties et contraint fortement la circulation
de I'ACC. La branche sud de I’ACC, le PF, traverse le plateau au sud de I'ile principale, I'ile de Grande
Terre, du sud vers le nord, créant ainsi un méandre (Figure I.11, Park et al. (2008b)).

Autour de I'lle de Kerguelen et sur son plateau en direction du sud-est est observée une des plus
grandes et intenses efflorescences de 'océan Austral de la fin du printemps au début de 1’été (Mongin
et al., 2008, 2009). Cette derniére présente deux particularités principales : un panache a proximité
del'ile, au nord du PE qui s’étend vers le nord-est, siege d'une forte variabilité temporelle et d’activité
de méso-échelle, et une efflorescence plus importante couvrant une large zone (45000km?) au
sud-est de I'ile, au sud du PE Celle-ci débute au début du mois de novembre pour atteindre des
concentrations maximales de 'ordre de 3 pg Chl/l en décembre (Figure 1.12) et se poursuit plus
faiblement jusqu’a la fin du mois de février. Elle contraste fortement avec la faible activité biologique
des eaux environnantes riches en sels macro-nutritifs tels 'azote (N), le phosphore (P) et le silicium
(Si). C’est un cas a part, observable ici, de fertilisation naturelle par le fer de la production primaire du
plateau de Kerguelen. Les observations issues de I'expédition KErguelen : compared study of Ocean
and Plateau in Surface water (KEOPS) ont permis de mettre en évidence que cette efflorescence
était pré-conditionnée par I'apport naturel de fer des eaux de subsurface dans la zone euphotique
(Blain et al., 2007) et non par un apport éolien. Les processus dynamiques induits par la zone de
front entre la SAZ et la PZ sur le plateau contribuent au mélange vertical et ré-approvisionnent en
fer le réservoir des eaux de surface. Biologiquement, les grandes diatomées et les gros copépodes
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Fig. 1.12: contraste régional de la distribution de la concentration de surface de chlorophylle dans
le secteur indien de I'océan Austral comprenant la région du plateau de Kerguelen, de septembre a
décembre, estimée a partir d'une climatologie mensuelle issue des données satellite MODIS-Aqua de
2002-2011.

dominent la structure de 1’écosystéme planctonique du plateau de Kerguelen (Armand et al., 2008b;
Carlotti et al., 2008).
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CHAPITRE

I1

Méthode et observations

1.1 Introduction

Afin d’étudier les processus biogéochimiques qui contrélent en partie la variabilité saisonniére
de la pCO, dans I'océan Austral, j'ai utilisé des outils de modélisation de la circulation océanique et
de la biogéochimie marine. Les résultats obtenus ont été confrontés, a chaque étape, aux produits
d’observations in situ et satellitaires disponibles. Cette approche virtuelle et comparative m’a offert
une vision interdisciplinaire large de différentes approches de la recherche océanographique. Elle
m’a permis d’appréhender et de comprendre les processus biogéochimiques océaniques, leurs mé-
canismes, leurs interactions avec la biologie et leur dépendance a la dynamique océanique. Dans ce
chapitre, je présente le modeéle ainsi que les produits d’observations utilisés. Deux approches métho-
dologiques de complexité croissante ont été utilisées au travers de deux configurations du méme mo-
déle, 'une offrant logiquement une passerelle vers 'autre. Ce travail a été réalisé en deux temps avec
une premiere étude orientée sur I'analyse de processus associée a des tests de sensibilité au moyen
d’'une configuration simplifiée a une dimension du modele. Puis une deuxieme étape qui s’inscrit
dans la continuité des résultats obtenus avec une configuration globale de la circulation océanique a
trois dimensions de ce méme modele. Une des finalités de cette étude a pour perspective une inté-
gration plus réaliste du cycle océanique austral du carbone dans le modeéle de projection climatique
de I'Institut Pierre Simon Laplace (IPSL).

I1.2 Modeles

I1.2.1 Introduction a la modélisation

Un modele est un outil numérique dont la fonction est de comprendre un systeme, d’explorer et
de tester des hypotheses sur les différents parametres et processus qui le caractérisent et permettent
de le décrire. Historiquement, le développement des modeéles est allé de pair avec’étude des sciences
de la météorologie et du climat. Ils sont désormais incontournables pour analyser et réaliser des pré-

visions ou des projections futures.
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Pour résoudre numériquement le systeme océanique, les équations qui le décrivent doivent étre
discrétisées, c’est-a-dire approximées, chaque champ (température, salinité, etc...) étant alors projeté
sur une matrice de dimension finie. Ainsi, I'océan est quadrillé selon un schéma de grilles verticale et
horizontale ou les valeurs des champs sont affectées a chaque point de la grille. L'évolution de I'état
du systeme selon ce quadrillage est calculé de proche en proche suivant un schéma de discrétisa-
tion du temps a intervalle fixe, I'ensemble formant le schéma numérique de simulation du systéme.
Pratiquement, un modele est un ensemble de routines, un ensemble de procédures codées décri-
vant un ou plusieurs processus, utilisé pour simuler un environnement, tel I'océan, I’atmosphere, la
glace de mer, la biosphére terrestre. Dans les sciences du climat, I’écriture de ce code est effectuée au
moyen du langage de programmation informatique FORTRAN. Ce langage dit de haut niveau permet
d’adresser au processeur de calcul les instructions binaires qui permettront de simuler I'environne-
ment modélisé au moyen de mots usuels en anglais et de symboles mathématiques conventionnels.
D’un point de vue pratique, une configuration définit une grille c’est a dire le type et la forme de
la maille qui représentera dans I'espace la région modélisée, et un domaine de cette méme région
du modele considéré. Une expérience correspond a différentes versions, modifications, paramétrisa-
tions du code pour une configuration donnée. Une exécution ou «run » est I'exécution d’'un modele
dans une configuration donnée et avec des conditions de temps spécifiques (durée, fréquence de sor-
tie des variables,...). Un modeéle peut ainsi avoir plusieurs configurations, d'une configuration on peut
effectuer différentes expériences et d'une expérience il est possible de réaliser plusieurs runs a diffé-
rentes échelles de temps (1 an, 100 ans, 1000 ans...) et différentes fréquences (journaliere, mensuelle,
annuelle...).

I1.2.2 Le modele NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean)

NEMO est un modeéle numérique de simulation de la dynamique physique de la circulation océa-
nique, de la glace de mer et de la biogéochimie marine développé principalement a I'Institut Pierre
Simon Laplace (IPSL). Il est constitué de 5 modules principaux. Le modele de dynamique océanique
NEMO-OPA (Océan PArallélisé, Madec (2008)) est un modele aux équations primitives de la circu-
lation océanique régionale et globale. A ce modéle est adjointe une composante de glace de mer
NEMO-LIM (Louvain-la-Neuve Ice Model, Timmermann et al. (2005)), une composante de transport
des traceurs passifs (NEMO-TOP) et des modules d’'interfacages et d’assimilation entre ces modeéles
(AGRIE NEMO-TAM). Il comporte plusieurs modules fonctionnels permettant d’accroitre les capa-
cités du systeme tels les frontieres ouvertes (OBC et BDY), le mode offline pour les traceurs passifs
(OFF), le couplage et le forcage par 'atmosphere (SBC), les entrées/sorties (XIOS), I'imbrication des
modeles via AGRIF (NST) et une configuration verticale 1D (C1D).

L'évolution et la fiabilité de NEMO sont organisées et controlées par un consortium européen
associant le Centre National de la Recherche Scientifique (CNRS, France), le MERCATOR-océan
(France), le Natural Environment Research Council (NERC, Angleterre), le United Kingdom Met
Office (UKMO, Angleterre), le Centro Euro-Mediterraneo sui Cambiamenti Climatici (CMCC, Italie),
et I'Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia (INGV, Italie). Son domaine d’application va

28



I1.2. Modeles

de la recherche océanographique a I'étude du climat, en passant par la prévision saisonniere et
I'océanographie opérationnelle. 11 est utilisé par prés de 350 utilisateurs de 27 pays dont 14 pays
européens.

NEMO-OPA permet une description tri-dimensionnelle de la circulation océanique. Celle-ci
est décrite par les équations primitives, les équations de Navier-Stokes, qui offrent une bonne
représentation de la dynamique géophysique des fluides en milieu tournant. Elles couplent les deux
traceurs actifs, la température et la salinité, aux champs de vitesse du fluide.

- Equation de conservation de la quantité de mouvement :

Dv ~ L. ﬁp P
— =-2QAU+8——+VVUD (I1.2.1)
Dt o

avec % = % + 1.V la dérivée particulaire, V 'opérateur de dérivée vectorielle généralisé, U le
vecteur vitesse, t le temps, (2 le vecteur vitesse de rotation de la Terre, p la pression, p la densité in

situ, g 'accélération gravitationnelle, v le coefficient de viscosité cinématique.

- Equations de conservation de la température et de la salinité :

oT -
57 = V(I +D+F (IL.2.2)
% =-V.(Sv)+ DS+ FS (IL.2.3)

o1 T est la température, S la salinité, DT et DS les termes de paramétrisations de petites échelles
pour la température et la salinité respectivement, et, FT et FS les termes de forcages de surface pour
la température et la salinité respectivement.

- Equation d’état de I'eau de mer :

p=p(T,S,p) (I1.2.4)

Cette équation relie la densité de I'’eau de mer a la température, la densité et la pression suivant
une relation empirique non linéaire.

Les échelles caractéristiques de 'océan permettent de réaliser des approximations pour résoudre
numériquement ces équations :

* Approximation sphérique de la Terre : Les surface géopotentielles sont considérées comme
étant des spheres, la verticale locale de la gravité étant parallele au rayon de la Terre.

* Approximation couche mince : La profondeur de 'océan est négligeable devant le rayon de la
Terre.
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* Hypotheése de la fermeture turbulente : Les flux turbulents qui représentent I'effet des proces-
sus de petite échelle sur les processus de grande échelle sont explicités en fonction des variables
de grande échelle. Ces processus ne sont pas résolus par le modele, leur dimension caractéris-
tique est inférieure a la taille de la maille du modele.

* Hypothese de Boussinesq : Les variations de la densité de 'eau de mer sont négligées a I'ex-
ception de leur contribution aux termes de flottabilité.

* Hypothese hydrostatique : La composante verticale de I’équation de conservation de la quan-
tité de mouvement est réduite a I'équilibre entre les forces verticales de pression et de flottabi-
lité. Les termes d’advection, de Coriolis et d’accélération sont négligés du fait de leurs petites
échelles caractéristiques. Ceci conduit a une paramétrisation des processus convectifs.

Equation de I'équilibre hydrostatique :

op
—=-pg (I1.2.5)
0z

avec z la coordonnée verticale

* Incompressibilité de I'eau de mer : La divergence tri-dimensionnelle du vecteur vitesse est
nulle.

Equation d’incompressibilité :
V.i=0 (11.2.6)

I1.2.3 Le modele PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem
Studies)

Dans NEMO, les cycles biogéochimiques océaniques sont calculés par le modéle PISCES (Au-
mont et Bopp, 2006; Aumont et al., 2015). Ce modele simule les échelons trophiques inférieurs des
écosystemes marins, les cycles biogéochimiques du carbone et des principaux nutriments (P, N, Si,
Fe). 24 variables prognostiques le constituent dont deux groupes fonctionnels de phytoplancton
(nano-phytoplancton, diatomées), deux classes de tailles de zooplancton (micro-zooplancton, méso-
zooplancton) et une description de la chimie des carbonates (Figure I1.1). Les variables prognostiques
sont calculées explicitement par le modéle a chaque pas de temps.

La formulation dans PISCES est, d'une part, basée sur ’hypothése d’'un rapport relativement
constant dans la matiere organique océanique, selon la formulation des modeéles océaniques de Mo-
nod (1942). Les rapports stoechiométriques C/N/P sont fixes suivant un rapport de Redfield constant.
Pour chaque atome de B, il y a 16 atomes de N et 122 atomes de C (Takahashi et al., 1985). Le taux de
croissance du phytoplancton est limité par la disponibilité externe en N, P et Si (Si, uniquement pour
les diatomées). D’autre part, les quotas cellulaires en fer et en silice sont variables et le taux de crois-
sance du phytoplancton est limité par la disponibilité interne en fer selon la formulation du modele
océanique de quota proposé par Droop (1983). PISCES peut étre appréhendé comme un composite
des approches des modeles océaniques de Monod (1942) et de quota (Droop, 1983).
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Fig. II.1: architecture du modele de biogéochimie marine PISCES décrivant schématiquement le cycle
des 24 variables prognostiques et les différents processus de transfert entre chaque compartiment,
Dufour (2011).

Les variables prognostiques du phytoplancton sont les biomasses de carbone (C), de fer (Fe), de
chlorophylle (Chl) et de silice (Si), cette derniére uniquement pour les diatomées. Concernant le zoo-
plancton, seule la biomasse totale de carbone organique est modélisée. Trois compartiments corres-
pondant aux détritus sont représentés : la matiere organique dissoute (DOM) et deux classes de taille
de particules, les petites particules (sPM, 1-100 um) et les grosses particules (bPM, 100-5000 pum). Des
rapports de Redfield constants sont appliqués pour le carbone, le nitrate et le phosphate. Les conte-
nus en fer, silice et calcaire des particules sont explicitement modélisés autorisant une variation de
leurs rapports internes. Les vitesses de chute de ces deux classes de particules sont distinctes et de va-
leurs constantes. La vitesse de chute des petites particules est fixée a une valeur de 2 m/jour alors que
la vitesse de chute des grosses particules est fixée a une valeur de 30 m/jour. Ces trois compartiments
sont assujettis aux processus d’agrégation induits par la turbulence et a la coagulation décrite par les
mouvements browniens de la matiére organique dissoute. Les variables carbone inorganique dissous
(DIC) et alcalinité (TALK) permettent de décrire le systemes de carbonates. La pCO, est une variable
diagnostique, c’est-a-dire non résolue par les équations du modeéle mais calculée a partir des champs
prognostiques DIC et alcalinité au moyen des équations de la chimie des carbonates. Enfin, le cycle
de 'oxygéne dissous est modélisé. Ce dernier, avec le DIC, interagit avec 'atmosphere au travers des
échanges air-mer et permet de définir les régions oxiques et anoxiques ol se déroulent les processus
de dégradation.
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I1.2.4 Formulation du taux de croissance du phytoplancton

Lensemble des traceurs décrits dans le paragraphe précédent interagissent au travers de proces-
sus modélisés (Figure I1.1). Ici, je décris la formulation de I'évolution de la biomasse du phytoplanc-
ton, les autres processus n'ayant pas été abordés dans cette étude.

Le taux de croissance du phytoplancton est significativement influencé par la variation saison-
niere de la température de I'’eau de mer (Eppley, 1972) et est défini comme suit :

1p = U o fr(T) (11.2.7)

ot1 p est le type de phytoplancton et p ., le taux de croissance maximum. Dans PISCES, la valeur
de 1%, est fixée a une valeur moyenne globale égale a 0.6 pour les deux groupes de phytoplancton.
PISCES simule les premiers maillons de la chaine trophique avec deux groupes fonctionnels de
phytoplancton, les diatomées et le nano-phytoplancton. Les concentrations en phytoplancton des
deux groupes sont calculées selon I’équation prognostique :
oP

o A—§PVuP —mP
5r ~ L ORW mmis

P-gZ(P)Z-gM(P)M - shx wPP? (I1.2.8)

o1 P est le biomasse du phytoplancton exprimée en unité de masse de carbone, p”, le taux de
croissance, m”, la mortalité, gZ et gV, les termes de pression de broutage du micro-zooplancton (Z)
et du méso-zooplancton (M) et le cinquiéme terme, le terme d’agrégation du phytoplancton.

Le taux de croissance du phytoplancton peut étre calculé selon deux formulations différentes,
respectivement, newprod(I1.2.9) et oldprod (I11.2.10) :

1P = pp f (Laay) § (Zumst) [ 1 - exp —al0M PAR” || (11.2.9)
= d Xl - . Y“r
P v " Lday (ref + bresp) fim
1P = 1y F(Laay) 8 Zun) | 1 exp(—_aPQChLPPARP Ly (I1.2.10)
= d )| 1- . 2.
P ay 100} Lday,up I fl)m) lim

ou P est la classe du phytoplancton (nano-phytoplancton, diatomées), y,, le taux de croissance
en fonction de la température, Ly,y la durée du jour normalisée comprise entre 0 et 1, f(Lqay) expli-
cite la dépendance du taux de croissance a la longueur du jour. Ceci traduit la variation annuelle de
la durée du jour aux hautes latitudes et permet d’augmenter sensiblement la pénalisation hivernale
par la lumiere et d’amplifier la production primaire en été. g(Z,y) est un terme de pénalisation du
mélange profond hivernal sur le taux de croissance qui sera explicité plus loin. a” est la pente initiale
de la courbe Photosynthese-Irradiance (P-1), PAR (Photosynthetic Available Radiation) la fraction des

. . . o]s 2 N N y P P
radiations solaires utilisée pour la photosynthése 2 la surface de 'océan, §¢">

le rapport Chl/C pour
chaque groupe de phytoplancton, p..f un taux de croissance de référence indépendant de la tempé-
rature, bresp un faible taux de respiration et Lﬁm le terme de limitation en nutriments (POy4, N, Fe,
Si).

LP

lim = min(L§O4, Lﬁ, Lf:)e, Lé)i) (I1.2.11)
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avec D pour les diatomées.

Les termes de limitations en nitrate et phosphate suivent la formulation de modele de Monod
(1942) ou la croissance est fonction des concentrations externes de ces deux nutriments.

Lpo,=——5— (I1.2.12)
4 POy + KPO4
P _ P P
LY =L} o, + LRy, (I1.2.13)
P
, Kyo, NHi
Lnm, = =5 b 5 > (I1.2.14)
Kyo, KRy, + K&y, NOs + K5, NH,
P
p KNH4N03
LYo, = =5 = = (I1.2.15)
Kyo, K, + Ky, NO3 + Ky, NHy
Si
D
= (I1.2.16)
SUsi+ KD
ol K£O4, Kﬁoy Kﬁ m, et Kgi sont les constantes de demi-saturation respectives de chaque nutri-

ment.

La limitation en fer est modélisée selon I’approche de quota:

TP (I1.2.17)

opt

HFe'P _ 9Fe‘,P
Lge =min (l,max (0, —mm))

ol1 0¥®” est le quota interne en fer défini par le rapport Fe/C et exprimé en pmolFe/molC pour
chaque classe de taille de phytoplancton. 911;61'5 est le quota en fer minimum nécessaire a la photosyn-
these, la respiration et a la réduction des nitrates et nitrites, soit le cotit en fer pour ces trois processus.
Sa paramétrisation suit la formulation proposée par Flynn et Hipkin (1999) comme suit :

0.0016 1.21.107° x 14 1.15.107* x 14
greP = = _gChlP  Z20” = TP 54—~ P 11.2.18
min = 5585 55.85x 7.625 N 55.85 x 7.625 N0 ( )
HEf)’tP est le quota en fer optimum introduit par Buitenhuis et Geider (2010) dans leur modéle

d’adaptation du phytoplancton a la co-limitation fer-lumiere. Ce quota optimum définit un seuil en
dessous duquel le fer assimilé est entierement utilisé au cours de la photosynthése, principalement
dans la composante photosynthétique de la chaine de transfert d’électrons. Au dela de ce seuil opti-
mum, le fer assimilé est accumulé comme un produit de stockage.

g(Zmx) est un terme de pénalisation du mélange profond hivernal sur le taux de croissance
lorsque la profondeur de la couche mélangée (Z,,5) excede celle de la couche euphotique (Z¢y) :

T,

8 (i) =1 - —— 2% (I1.2.19)
Tdark + Tdark

avec Tyark = (AZ)?186400 (11.2.20)
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un temps de résidence moyen des cellules de phytoplancton hors de la couche éclairée assumant
une valeur du coefficient de diffusion vertical (K,) de 1m?/s dans la couche de mélange de surface et
un temps de résidence moyen pour chaque groupe de phytoplancton au dela duquel la pénalisation
est effective.

Et AZ =max(0, Zmx — Zew) (I1.2.21)

ol Zny et Ze, représentent respectivement les profondeurs de la couche de mélange de surface
et de la zone euphotique.

II.3 La configuration 1D : modélisation de la colonne d’eau

La configuration a une dimension verticale de modélisation de la colonne a été mise en place par
Joan Llort (Llort, 2015) durant sa thése au LOCEAN (2011-2014). Elle lui a permis d’étudier les pro-
cessus initiant les efflorescences de phytoplancton aux hautes latitudes, plus spécifiquement dans
I'océan Austral. Ces résultats apportent un nouvel éclairage sur le débat en cours sur les processus
qui controélent les différentes phases des efflorescences de phytoplancton (déclenchement, augmen-
tation et déclin) dans ce secteur océanique et sujet de plusieurs études et théories émergentes (Sver-
drup, 1953; Boss et Behrenfeld, 2010; Behrenfeld et Boss, 2014; Ferrari et al., 2015; Lévy, 2015; Llort
etal., 2015).

Cette approche simplifiée de la problématique a été adoptée pour circonscrire dans un premier
temps cette étude aux processus verticaux et a I’évaluation de leur contribution sur la variabilité de la
pCO;,. Techniquement, cette méthodologie permet d’aborder plus aisément le fonctionnement d'un
modele de simulation et son architecture. Enfin, des tests de sensibilité et de validation spécifiques
peuvent étre réalisés tout en bénéficiant des fonctionnalités du code du modeéle 3D mais avec des
ressources systemes peu élevées donc peu onéreuses en termes de temps et de cofit.

Loutil de modélisation de la colonne d’eau a une dimension verticale ne prend en compte que
les transports de diffusion verticaux et I'énergie cinétique turbulente. Les mélanges latéraux et ’ad-
vection ne sont pas considérés. Les conditions latérales aux frontieres du domaine sont fixées a des
valeurs nulles, agissant comme des murs virtuels pour le modele. Cette configuration est offline, les
champs physiques ne sont pas calculés mais prescrits par I'intermédiaire de fichiers de forcages que
I'on peut modifier en fonction des besoins. Ces fichiers fournissent au modele les valeurs des va-
riables qui caractérisent la dynamique physique océanique (température, salinité, vitesse des cou-
rants, vitesse du vent, profondeur de la couche de mélange, énergie cinétique turbulente, radiation
photosynthétique disponible... ) et, ce, a chaque pas de temps. Du point de vue de la biogéochimie
marine, le modéle est initialisé a partir de fichiers fournissant les profils verticaux climatologiques
des concentrations de NOs, POy, Si, Fe, 02, DIC et d’alcalinité issus de produits d’observations ou de
"sorties" de modeles. Il est ainsi possible d’adresser aux modeéles des conditions physiques et biogéo-
chimiques qui caractérisent une région ou un secteur océanique.
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Deux versions de code du modele NEMO, les versions 3.4 et 3.6, ont été utilisées dans le cadre de
nos expériences afin de rester dans la continuité de ses mises a jour. En effet, NEMO est un modele
en constante évolution, tant au niveau technique que des différents compartiments qu’il simule. La
derniere version du code sera utilisée pour le prochain exercice de projection climatique réalisé dans
le cadre du Coupled Model Intercomparison Project (CMIP6). Ce projet coordonne des comparai-
sons entre différents modeles couplés de climat qui font ’objet d’évaluations par le Groupe d’experts
Intergouvernemental sur 'Evolution du Climat (GIEC).

I1.3.1 Mise en place de la configuration 1D

La localisation de notre configuration 1D correspond a un point de grille d'une configuration
ORCA-R2 a 2° de résolution. Ce point de calcul représente une colonne d’eau, carrée, de 250 km de
cOté ol seuls les gradients verticaux des champs simulés des différentes variables varient. La dimen-
sion verticale est discrétisée sur 31 niveaux suivant un schéma de coordonnées z a pas partiel avec
un maillage décroissant de la surface vers le fond. Une augmentation de la résolution a un pas de 10
m est effectué dans les 150 premiers metres. Ce schéma de grille verticale présente I'avantage d'une
discrétisation simple avec une bonne résolution des couches de mélange de surface.

Méthodologiquement, un zoom sur le plus petit domaine possible de la grille globale ORCA-R2
est effectué. Il définit un domaine de dimension 3x3 points de grille. L'évolution des champs est uni-
quement calculée au point central de cette grille. Cette fonctionnalité du modele offre la possibilité
d’adresser les coordonnées géométriques d'un point d’étude spécifique grace a ses indices de locali-
sation dans la grille globale.

Les champs biogéochimiques (variables prognostiques) sont calculés toutes les 4 heures, et les
sorties effectuées tous les 5 jours.

I1.3.2 Point d’étude de la configuration 1D

La station choisie pour réaliser les expériences 1D est située a I'est des iles Kerguelen au nord du
plateau (Figure I1.2). Elle a pour coordonnées 72°E-49°S. Dans la grille ORCA-R2, cela correspond a
un domaine compris entre 48-50°S et 71°-73°E situé en plein coeur de l'efflorescence estivale de la
zone du front polaire. Ce dernier traverse le plateau et sépare les eaux de la zone polaire des eaux
de la zone subantarctique (Park et al., 2014). Le plateau de Kerguelen est le siege d'une efflorescence
dont le panache, advecté par ’ACC, s’étend sur plus de 1000 km a I’est de I'ile principale de Kergue-
len, la Grande Terre. Cette grande floraison planctonique semble pilotée par différentes dynamiques
physiques et biogéochimiques selon que I'on se situe sur le plateau, au nord du plateau ou dans le
panache (Lo Monaco et al., 2014). La singularité de ce secteur océanique reste un sujet de constantes
études au travers des campagnes OISO et KErguelen Ocean and Plateau compared Study (KEOPS).

Le but n’est pas de représenter fidelement la variabilité saisonniéere de la production primaire du
plateau de Kerguelen mais d’utiliser les conditions hydrologiques et biogéochimiques qui le caracté-
risent, documentées par les données in situ et satellitaires disponibles, pour comprendre comment
établir une paramétrisation biogéochimique représentative de cette région a méme de simuler sa dy-
namique spécifique et de la corréler au puits de carbone.
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Fig. I1.2: plateau de Kerguelen, ses iles (Grande Terre au nord, Heard au sud) et son profil bathymé-
trique. Le rectangle rouge correspond a la localisation du domaine de I'étude de la configuration 1D
(48-50°S, 71°-73°E ).

I1.3.3 Fichiers de forcage dynamique

Les fichiers de forgage physique décrivent un cycle saisonnier annuel avec une fréquence tempo-
relle de 5 jours. Tous les 5 jours, les variables physiques (lumiére incidente, profils de température,
de salinité et de mélange turbulent) sont fournis au modele biogéochimique PISCES qui calcule, a
chaque pas de temps, les variables biogéochimiques. Les fichiers de forcage physique sont issus de
simulations 3D : d'une configuration régionale péri-antarctique au sud de 30°S a 0.5° de résolution
d’une part pour la version 3.4 du code et d'une configuration globale a 2° de résolution d’autre part
pour la version 3.6 du code. Bien que simulés ces fichiers fournissent des conditions de forcage réa-
listes au regard des produits d’observations climatologiques disponibles.

Ala station, la variabilité saisonniere de la température de surface de 'eau de mer (SST) pour les
deux configurations est de I'ordre de 4°C (Figure I1.3a, version 3.4 du code) et de 3°C (Figure I1.3b,
version 3.6 du code) suggérant une assez faible influence de la température sur le taux de croissance
du phytoplancton.

La pénétration verticale de la radiation solaire disponible pour la photosynthese (Photosynthetic
Available Radiation, PAR) est calculée a partir du flux solaire incident a la surface de I'océan (Figures
I1.3a, 11.3b). La PAR vaut 43% de ce flux sans distinction des différentes gammes de longueur d’onde
qui la constituent. La profondeur maximum de la couche euphotique est définie par la profondeur a
laquelle 1% de la PAR de surface reste disponible.
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Fig. I1.3: profils saisonniers des fichiers de forcage 1D des versions 3.4 et 3.6 du code. (a) et (b), varia-
bilité a 5 jours du flux solaire incident a la surface de’océan (courbe noire continue) et de la tempéra-
ture de surface de I'eau de mer (courbe noire en pointillé). (c) et (d), variabilité a 5 jours du coefficient
de diffusion verticale (Kz) associé a la variabilité a 5 jours de la profondeur de la couche de mélange de
surface (courbe noire en sur-impression). Au dela de la profondeur maximum la couche de mélange
de surface, la valeur de Kz est fixée a une valeur background de 107 m?/s.

Pour la dynamique physique océanique, ne sont considérés que la variabilité de la couche mé-
langée de surface et son coefficient de diffusion verticale associé (Figures I1.3c, 11.3d, courbe noire
continue). Le coefficient de diffusion verticale, Kz, ne fluctue que dans la couche mélange de sur-
face et reste constant a une valeur dite de background fixée a 107> m?/s traduisant I'approximation
d’un écoulement laminaire du bas de la couche de mélange au fond de 'océan. Dans la couche de
mélange, la variabilité saisonniere de Kz reflete la contribution des conditions atmosphériques sur
cette derniere, plus spécifiquement la tension du vent a la surface de 'océan. Laugmentation de la
tension du vent intensifie le mélange des eaux de surface, brise la stratification superficielle et pro-
page le mélange tout au long de la colonne d’eau. Les valeurs élevées de Kz comprises entre 40 et 100
m?/s durant I'’automne et I’hiver refletent le caractére tempétueux de 'océan Austral dans la zone des
cinquantiémes hurlants.
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II.3.4 Initialisation et rappel aux états initiaux en nutriments

Dans I'approximation 1D réalisée, a I'exception des processus de reminéralisation dans la couche
de surface, seuls les processus diffusifs verticaux permettent la remontée des nutriments afin de res-
taurer leurs concentrations en surface. Or, ces processus sont tres lents au regard de 1’échelle de
temps considérée, la saisonnalité. Leurs vitesses caractéristiques ne permettent pas de retrouver I’état
moyen du contenu en nutriments a la surface au cours d'un cycle annuel. De plus, bien que le point
d’étude se situe dans la zone de fronts entre les masses d’eau de la zone subantarctique et de la zone
du front polaire, la station n’est pas spécifiquement une station 1D, I’advection horizontale des tra-
ceurs y est prépondérante. Cet ensemble de processus manquants est partiellement compensé par un
rappel aux climatologies des états initiaux des nutriments, de 'oxygene, du DIC et de I'alcalinité. Ce
rappel permet d’équilibrer les budgets globaux en sels nutritifs, DIC et alcalinité année aprées année
et de simuler des états saisonniers plus réalistes dans le contexte de notre étude.

Les profils verticaux des concentrations en DIC, alcalinité, NOs, POy, Si, O2 et Fe sont initialisés
a partir de deux sources de données. Pour les tests effectués avec la version 3.4 du code, les fichiers
d’initialisation sont issus de la méme configuration régionale péri-antarctique a 0.5° de résolution
(0°-360°E, 30°-70°S) que les fichiers de forcage. Un état climatologique a été calculé a partir des dix
derniéres années du run de la configuration (1995-2004). Pour la version 3.6 du code, I'état initial
a été prescrit a partir de climatologies annuelles d’observations a 1° de résolution issues des bases
de données GLODAP pour le DIC et 'alcalinité (http://cdiac.ornl.gov/oceans/glodap/) et du
WOA pour les variables nutritives (hnttps: //www.nodc.noaa.gov/0C5/indprod.html). Les fichiers
d’initialisation ont été ré-interpolés au format de la grille ORCA-R2.

Chaque run est effectué sur une durée de trois ans et seule la derniere année est analysée. Ceci
permet d’effectuer une période d’équilibrage entre les différentes variables du cycle du carbone. Dans
le jargon de la modélisation, cette période de calcul est appelée spin-up. Le rappel aux climatologies
est effectué tous les 15 du mois d’aofit et, ce, sur une durée d'un jour. Ainsi, les runs de chaque ex-
périence démarrent au 15 aoft, a la fin de I'hiver austral, période de 'année ol la contribution co-
limitante de la lumiére et de la profondeur de la couche de mélange contraint le plus significativement
la production primaire. L'intensification en automne et en hiver des vents augmente 1'approfondis-
sement hivernal de la couche de mélange de surface (Figures I1.3c, I1.3d) entrainant de la sub-surface
vers la surface sels nutritifs, DIC et alcalinité. A la fin de I'hiver, la restauration en nutriments de la
couche de surface est maximale. Cet état pré-conditionne I'initiation des efflorescences dans la zone
euphotique lors de I'augmentation de la durée du jour corrélée a la stratification de la couche de sur-
face lors du réchauffement de ses eaux (Lévy, 2015; Llort et al., 2015). Cette période a été choisie a
dessein dans le cadre de notre protocole expérimental. Elle correspond a la période de I’année ot la
biomasse de phytoplancton est la plus faible et contribue donc moins aux échanges air-mer de CO.
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II.4. La configuration 3D : circulation océanique du systéeme Terre
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Fig. I1.4: projection Mercator de la grille tripolaire et de structure curviligne orthogonale ORCA-R2 du
modele NEMO (http://www.nemo-ocean.eu/).

II.4 La configuration 3D : circulation océanique du systéme Terre

I1.4.1 Mise en place de la configuration

Les simulations de la circulation océanique du systéme Terre ont été réalisées avec le méme mo-
déle hydrodynamique et biogéochimique NEMO. Aux codes de la dynamique océanique OPA (Océan
PArallélisé, Madec (2008)) et de la biogéochimie marine PISCES (Aumont et Bopp, 2006) est couplé le
modele dynamique et thermodynamique de glace de mer LIM2 (Louvain-la-Neuve Ice Model, Tim-
mermann ef al. (2005)). Les variables prognostiques de ce modeéle sont la température, I'épaisseur, la
fraction et la vitesse horizontale de la glace de mer ainsi que la température et I'épaisseur de la neige.
Il fournit une simulation bidimensionnelle de I'évolution de la glace de mer. Les expériences de la
configuration 3D ont été effectuées avec une grille ORCA-R2 a 2° de résolution. Cette grille a la par-
ticularité d’étre tripolaire et présente une structure curviligne orthogonale (Figure I1.4). Ce maillage
global adopte une projection Mercator avec un raffinement de la grille aux hautes latitudes selon la
formule 2°x2°.cos(latitude). Un raffinement latitudinal jusqu’a 0.5° de résolution a I'’équateur dans la
zone inter-tropicale est aussi appliqué. Comme pour la configuration 1D, la dimension verticale est
discrétisée sur 31 niveaux avec un maillage décroissant de la surface vers le fond. Le méme schéma
de coordonnées z a pas partiel est utilisé. Le pas partiel optimise la résolution grossiére des limites
continentales inhérente a I'approximation réalisée par ce type de schéma vertical.

Le mélange latéral le long des surfaces des isopycnes, les surfaces de méme densité, pour les
différents traceurs physiques et biogéochimiques ainsi que pour la quantité de mouvement est cal-
culé selon la formulation de Lengaigne et al. (2003). D’autre part, les instabilités baroclines, générées
lorsque les lignes d’égale pression traversent les lignes d’égale densité, provoquent une activité tour-

39


http://www.nemo-ocean.eu/

II. METHODE ET OBSERVATIONS

billonnaire fortement énergétique au sein de la colonne d’eau. Ces tourbillons permettent de relaxer
sous forme d’énergie cinétique 1'énergie potentielle accumulée par le raidissement des pentes des
isopycnes. Les dimensions caractéristiques de ces tourbillons dits de méso-échelle varient temporel-
lement de quelques semaines a quelques mois et de 10 a 100 km spatialement. Cette échelle d’activité
dynamique contribue significativement a 'apport de nutriments dans les eaux de surface et a la va-
riabilité de la production primaire (McGillicuddy et al., 1998; Lévy et al., 2012; Levy et Martin, 2013;
Mahadevan, 2016; McGillicuddy, 2016). La résolution de la configuration ne permet pas de résoudre
explicitement les tourbillons de méso-échelle. La paramétrisation de ces instabilités dans le modele
suit celle proposée par Gent et Mc Williams (1990) au nord et au sud de 10°N et de 10°S, respective-
ment. Le mélange vertical est paramétré en suivant le schéma de I'énergie cinétique turbulente (TKE
scheme, Gaspar et al. (1990)) modifié par Madec (2008).

I1.4.2 Fichiers de forcages dynamique et d’initialisation biogéochimique

L'état dynamique de I'océan est fourni au moyen de fichiers de forcage issus du modele NEMO et
prescrit offline au modele PISCES selon le protocole décrit dans Aumont et al. (2015), et ce, a un pas
de temps de 5 jours. Les concentrations initiales en nutriments (phosphate, nitrate, silice, oxygene)
sont issues de climatologies mensuelles de données d’observations du World Ocean Atlas (WOA 2009,
http://www.nodc.noaa.gov/0C5/indprod.html), le DIC et ’alcalinité de climatologies annuelles
d’observations GLODAP (http://cdiac.ornl.gov/oceans/glodap/). Les données d’ observations
pour les concentrations en fer ne permettent pas de fournir un état initial annuel pour I’ensemble du
globe. Une climatologie issue d’'une configuration ORCA-R2 de PISCES est utilisée a dessein. Dans un
premier temps, les expériences sont réalisées en condition de concentration de CO, atmosphérique
qui prévalait avant le développement industriel et fixée a 280 ppm. Une deuxieme phase, initialisée
a partir du dernier état biogéochimique pré-industriel, est réalisée en condition de concentration de
CO, atmosphérique anthropogénique suivant un accroissement exponentiel de ses valeurs de I'an-
née 1860 (280 ppm) jusqu’a I’année 2010 (376 ppm).

I1.4.3 Paramétrisations caractéristiques de la physiologie algale dans 'océan Austral

Le code PISCES a été initialement développé pour I'océan global. Afin de '’adapter aux spécificités
de 'océan Austral, j'ai été amené, au cours de ce stage, a développer, modifier et adapter certaines
paramétrisations de la physiologie des espéces de phytoplancton rencontrées dans I’océan Austral.

Deux études en laboratoire ont rapporté une singularité d’adaptation physiologique pour dif-
férentes espeéces de diatomées de I'océan Austral aux conditions de limitation en fer et a la lu-
miere (Strzepek et al., 2011, 2012). Pour prendre en compte cette faculté d’adaptation physiolo-
gique, j'ai développé une paramétrisation spécifique de la physiologie des diatomées aux condi-
tions de limitation de 'océan Austral et je I'ai implémentée dans la version 3.6 de PISCES. Ces
modifications du code different de la version standard du code fournie par la plateforme NEMO
(http://www.nemo-ocean.eu/) et définissent la version test ajustée aux spécificités du contexte de
recherche de I'étude.

40


http://www.nodc.noaa.gov/OC5/indprod.html
http://cdiac.ornl.gov/oceans/glodap/
http://www.nemo-ocean.eu/

I1.5. Les observations

GFQ,D
min
graphe 11.2.4) a été fixée a une valeur minimum de 2 pmolFe/molC au sud de 45°S, valeur minimum

Dans cette paramétrisation, la valeur de (D pour diatomées) de I'’équation 11.2.17 (para-
estimée pour plusieurs especes de diatomées de I'océan Austral (Sarthou et al., 2005; Strzepek et al.,
2011, 2012). Une zone de transition a été définie entre 30°S et 45°S ou1 une interpolation linéaire a
été appliquée entre la valeur de QrFrfi’f calculée par le modeéle (équation I1.2.18) suivant la formulation
proposée par Flynn et Hipkin (1999) et la valeur minimum fixée. Au nord de 30°S, la paramétrisation
de la version standard du code du quota minimum des diatomées développée par Flynn et Hipkin
(1999) a été conservée.

Par ailleurs, dans les tests présentés par la suite, la paramétrisation du terme de pénalisation du
meélange profond hivernal sur le taux de croissance (équation I1.2.19) a été ajustée afin d’augmenter la
contribution de ce terme pour les deux groupes de phytoplancton lorsque la profondeur de la couche
de mélange de surface est plus profonde que la profondeur maximum de la zone euphotique. Le
coefficient de diffusion verticale de cette équation fixé & une valeur de 1 m?/s dans la paramétrisation

standard du code apres plusieurs tests a été conservée a sa valeur initiale. La constante de temps

P
dark’

diminuée de 2 a 1 jour pour le nanophytoplancton et de 4 a 1 jour pour les diatomées pour la version

au-dela de laquelle cette pénalisation affecte le taux de croissance du phytoplancton, T a été
standard comme pour la version test.

La formulation du taux de croissance du phytoplancton suit la formulation de Geider ef al. (1998).
Toutefois, la version standard du code de PISCES ne tient pas compte de la variabilité du rapport
C/Chl des espéces de phytoplancton en fonction de la température. Or, dans la nature, on observe une
grande variabilité du rapport C/Chl qui traduit un comportement dépendant de la température des
réactions biochimiques de la physiologie algale (Geider, 1987). Ainsi, des valeurs élevées de ce rap-
port sont observées dans les eaux froides et des valeurs faibles dans les eaux chaudes. Geider (1987)
rapporte dans une étude de laboratoire que dans les conditions d'un flux de densité constant de pho-
tons de 50 umol/m?/s, la gamme de variabilité du rapport C/Chl peut varier de 10 a2 130 gC/gChl entre
30°C et 0°C. Ces résultats ont été obtenus dans des conditions de cultures nutritives non limitantes
pour 8 espéces de diatomées, 2 algues vertes, 1 euglénoide et 2 cyanobactéries. Pour les diatomées
ce rapport peut varier de 10 a 200 gC/gChl selon les conditions de niveau de lumiere, de température
et de disponibilité en nutriments (Terry et al., 1983; Geider et al., 1986). Pour prendre en compte cet
effet, la dépendance a la température de ce rapport a été implémentée dans la formulation du taux de
croissance des deux groupes fonctionnels de phytoplancton suivant la formulation de Geider (1987) :

C/Chl=(a-b.T) (I1.4.1)

avec a = 43.4, b=1.14 et T, la température exprimée en °C.

I1.5 Les observations

Par rapport aux autres bassins océaniques, I'océan Austral ne bénéficie que d’'une faible cou-
verture spatio-temporelle des données d’observation in situ avec des biais saisonniers importants
ol seules les saisons printanieres et estivales sont régulierement documentées. A la différence des
océans Atlantique et Pacifique, aucun navire marchand équipé d’instruments de mesures fréquente
ces eaux hostiles. Seules les expéditions océanographiques permettent la collecte de données d’ob-
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servations et sont bien loin de pouvoir couvrir I’ensemble de 'océan Austral. Lextension de la cou-
verture de glace de mer hivernale contraint les observations et toute approche de la banquise est
souvent exclue pour réaliser des observations des conditions hydrologiques et biogéochimiques sous
cette derniere. Toutefois, des techniques nouvelles telles I'équipement des éléphants de mer de Ker-
guelen avec des capteurs de température, de salinité et de fluorescence de I'’eau (Guinet ef al., 2013)
fournissent de précieuses données lagrangiennes. Il en est de méme avec les données issues des flot-
teurs Argo qui sont désormais équipés de capteurs de chlorophylle et de nitrate. Ces données ne
couvrent cependant pas tous les champs des variables nécessaires a la compréhension des différents
processus physiques et biogéochimiques qui regnent dans cet océan tourmenté par les conditions
météorologiques extrémes qui le contraignent.

II.5.1 Les données d’observations de pCO,

Les données de pCO, de surface de I'’eau de mer sont régulierement collectées depuis la fin
des années 1960 dans la plupart des océans du globe. Pour les rendre exploitables des efforts de
regroupement, de vérification, de contréle de qualité et d’'interpolation ont été opérés par la com-
munauté scientifique. La premiere base de données des flux air-mer de CO, a été réalisée par le
Lamont-Doherty Earth Observatory sous la direction de Taro Takahashi (Global Surface pCO, LDEO
Database V2014, http://cdiac.ornl.gov/oceans/LDED_Underway_Database/). Une climatolo-
gie mensuelle centrée sur I'année 2000 a une résolution de 4°x5° (Takahashi et al., 1997, 2002, 2009)
est mise a disposition de la communauté par l'intermédiaire du Carbon Dioxyde Information Ana-
lysis Center (CDIAC, http://cdiac.ornl.gov/oceans). C'est un ensemble composé de plus 5,2
millions de mesures de pCO- regroupant toutes les mesures océaniques hauturieres et des zones co-
tieres de 1957 a 2010 (Figure I1.5) qui est constitué et actualisé chaque année depuis 2006. Le schéma
d’interpolation utilise les valeurs de SST concomitantes a chaque valeur de pCO» comme parameétre
d’interpolation. Les valeurs de SST sont ensuite comparées a la climatologie de température de I'’eau
de mer du NOAA Objective Interpolation data (Shea et al., 1992) afin de valider ce schéma. Le jeu de
données utilisé est celui de la mise a jour de 2010.

Une autre base internationale de données a plus haute résolution est fournie par le projet Sur-
face Océan CO, Atlas (SOCAT version 2.0, Bakker ef al. (2013), http://www.socat.info/). Elle re-
groupe plus de 10 millions de mesures de fugacité de CO, (fCO,) sur la période 1968-2011. Une cli-
matologie mensuelle globale de la pCO; a été construite (Figure 11.6) a partir des données SOCAT
sur la période 1998-2011 a une résolution de 1°x1° a 'exception de 'océan Arctique et de quelques
mers marginales. Les données ont été interpolées en temps et en espace a partir d'une approche
de réseau neuronal pour reconstruire les champs a I’échelle des bassins (Landschiitzer et al. (2014),
http://cdiac.ornl.gov/oceans/SPCO2_1982 2011 ETH_SOM_FFN.html). Ces 2 bases de don-
nées regroupent, notamment, les observations des différentes missions OISO (Ocean Indien Service
d’Observation) et KEOPS (KErguelen : compared study of the Ocean and the Plateau in Surface wa-
ter) ainsi que celles des bouées dérivantes CARIOCA (CARbone Interface OCéan Atmospheére). Cet
effort de production et de normalisation pour la communauté scientifique de données cohérentes
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Fig. I1.5: localisation des observations de pCO; océaniques basées sur 5.2 millions d’observations
collectées depuis 1970 (Takahashi er al., 2009). Les lignes noires indiquent les parcours des mesures
utilisées dans Takahashi et al. (2002), les lignes rouges sont les données rajoutées dans Takahashi er al.
(2009). (B) Nombre de mois de I'année pour lesquels les observations existent pour chaque maille de
4°x5°, Takahashi et al. (2009).

est trés important, I’'océan Austral étant une région océanique sous échantillonnée du point de vue
du carbone ainsi que des autres traceurs. C’est a partir de ces ensembles de données que nous pou-
vons valider les modeles couplés climat-carbone. Les deux produits climatologiques seront utilisés
alternativement par la suite.

Il est a noter que dans ce contexte de données d’observation lacunaires, un projet récent coor-
donné par I'université de Princeton aux Etats-Unis a été lancé en septembre 2014. Le projet Southern
Ocean Carbon and Climate Observations and Modeling (SOCCOM) a pour but d’accroitre la com-
préhension du réle de I’'océan Austral et de sa biogéochimie marine dans le contexte du changement
climatique. Une flotte d’environ 200 flotteurs équipés de capteurs de température, de salinité, de pH,
de nitrate et d’oxygene va étre déployée tout au long de ce projet. Celui-ci offrira 'opportunité d'une
meilleure couverture continue et spatiotemporelle des données de pCO,, et ainsi combler les biais
observationnels, en particulier hivernaux, ainsi que les nombreuses zones non documentées par les
différents programmes océanographiques. Les données de pH a partir desquelles sont déduites les
valeurs de pCO, commencent a étre disponibles (http://soccom.princeton.edu/).
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Fig. I1.6: distribution climatologique mensuelle centrée sur 'année 2007 de la différence de pression
partielle de CO; entre 'océan et 'atmospheére (ApCO,) dans I'océan Austral au sud de 30°S calculée
a partir de la climatologie mensuelle de la pCO, de Landschiitzer et al. (2014) pour la période 1998-
2011.

I1.5.2 Les données satellitaires de chlorophylle de surface

La couleur de I'océan dans le domaine du visible (400-800 nm) varie en fonction de la concentra-
tion de la chlorophylle et des pigments présents dans |'eau. Plus il y a de phytoplancton, plus il y a de
pigments, plus I’eau est verte. La concentration de surface du phytoplancton peut alors étre estimée a
partir d'observations satellites et de la quantification de la couleur de I'’eau de mer. Les capteurs em-
barqués dans les satellites utilisent les propriétés bio-optiques de la couleur de I’eau. A partir de ces
images sont déterminées les concentrations de chlorophylle-a de surface au moyen d’algorithmes de
conversion. Les capteurs embarqués offrent une résolution spatiale de 250m a 1 km et fournissent,
tous les 2 jours, une couverture quasi compléte des terres et des océans lorsque le manteau nuageux
le permet. La fréquence élevée de couverture de ces satellites offre une vision quasi synoptique des
efflorescences de surface et permet de détecter les changements saisonniers de la biomasse du phy-
toplancton a grande échelle (Figure I1.7). Deux climatologies mensuelles ont été construites a partir
des données de la couleur de 'océan des instruments Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor (Sea-
WiFES, http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/SeaWiFS/) et Moderate Resolution Imaging Spectro-
radiometer Aqua (MODIS-Aqua, http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/cms/data/aqua). La pre-
mieére climatologie couvre la période 1997-2010 et la deuxiéme la période 2002-2011. Ces clima-
tologies proviennent de données moyennées sur 8 jours et projetées sur une grille réguliere de 9
km, traitement effectué par le Goddard Space Flight Center. Les comparaisons entre observations
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Fig. I1.7: distribution climatologique mensuelle de la concentration de chlorophylle de surface dans
I'océan Austral au sud de 30°S calculée a partir des données satellites MODIS-Aqua couvrant la pé-
riode 2002-2011.

in situ et données satellitaires ont pointé un biais important dans I’évaluation des concentrations de
chlorophylle-a de surface pour 'océan Austral avec une sous estimation systématique d'un facteur 2
a 3 (Guinet et al., 2013; Johnson et al., 2013). Une amélioration des estimations issues de I'algorithme
standard des capteurs a été développé avec la mise au point de nouveaux algorithmes spécifiques a
chaque capteur (Johnson et al. (2013), http://imos.org.au). Ce sont ces produits corrigés qui sont
utilisés pour I'estimation satellitaire des concentrations de chlorophylle de surface.

Bien que partiellement lacunaire, cet ensemble de données d’observations va fournir le socle
sur lequel reposeront les différentes expériences réalisées au moyen du modele de circulation et de
biogéochimie marine de I'IPSL. Ces biais spatiotemporels pointent I'intérét des outils de modéli-
sation pour comprendre et apporter des réponses aux processus qui contribuent, entre autres, a la
variabilité saisonniere de la pCO, dans ce secteur océanique et tenter de combler les zones d’ombres

observationnelles.
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CHAPITRE

I11

Modele 1D : résultats

Dans la configuration 1D, le cycle saisonnier des processus biologiques est exclusivement piloté
par les contributions de la variabilité verticale des termes de lumiere, température et de la disponi-
bilité en nutriments. L'objectif des tests présentés dans ce chapitre est de comprendre la contribu-
tion des facteurs significatifs a la variabilité de la pompe biologique afin de simuler, avec une bonne
concordance, le cycle saisonnier de la chlorophylle de surface observée dans la région du plateau
de Kerguelen et de corréler cette pompe biologique au puits de carbone au travers des échanges de
CO, a l'interface océan-atmosphere. Différentes expériences et tests de sensibilité réalistes ou non
ont été effectués avec pour perspective I'établissement d'un premier rapport, non exhaustif, sur les
pistes potentielles d’exploration et de compréhension de la contribution simulée de la biologie a la
variabilité saisonniere de la pCOs.

III.1 Description de ’état moyen des termes de limitation a la station de
la version standard de NEMO-PISCES

Dans le modele PISCES, les fichiers de sorties fournissent les champs diagnostiques des termes
de limitation sur le taux de croissance du phytoplancton. Ceux-ci sont catégorisés, distinctement
pour les deux classes de phytoplancton, comme suit : le terme de limitation par la lumiere, le terme
de limitation par les nutriments regroupant la limitation en nitrate, phosphate, fer et silice, ce der-
nier uniquement pour les diatomées suivant la formulation de limitation de I’équation (I1.2.11) et le
terme de limitation par le fer. Les valeurs de ces termes de limitation varient de 0 a 1, 0 indiquant une
limitation totale et 1 une absence totale de limitation. Ces trois termes de limitation pour les deux
classes de phytoplancton sont analysés pour la version standard du code c’est-a-dire non modifiée
dans le cadre de I'étude. Ici, je présente un bilan des termes de limitation (Figure III.1) issus d'un test
réalisé avec une concentration de surface initiale en fer fixée a 0.22 nmol/l, soit une concentration de
surface en fer deux fois supérieure a celle observée sur le plateau de Kerguelen durant la saison d’ef-
florescence (Blain et al., 2007, 2008). Le manque de données hivernales ne permet pas de confirmer
si cette concentration correspond a une concentration hivernale réaliste.
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Fig. II1.1: profils saisonniers des termes de limitation de surface pour les deux groupes fonctionnels
de phytoplancton dans le cas de la version standard du code PISCES. (a) LNLIGHT limitation par la
lumiere pour le nanophytoplancton, (b) LDLIGHT limitation par la lumiére pour les diatomées, (c)
LNNUT limitation par '’ensemble des nutriments pour le nanophytoplancton, (d) LDNUT limitation
par I'ensemble des nutriments pour les diatomées, (e) LNFER limitation par le fer pour le nanophy-
toplancton, (f) LDFER limitation par le fer pour les diatomées.

A la station choisie comme dans toute la région du plateau de Kerguelen, la production primaire
est fortement limitée par la lumiére des le début de 'automne et durant toute la saison hivernale
pour les deux groupes fonctionnels de phytoplancton (Figures IIl.1a et III.1b). Cette limitation n’est
toutefois pas completement levée lors de la saison estivale et reste ainsi contributive a différents
degrés tout au long 'année. Elle est identique pour les deux groupes de phytoplancton. Les profils
saisonniers de limitation en nutriments du nano-phytoplancton et des diatomées sont identiques a
leurs profils saisonniers respectifs de limitation par le fer indiquant une limitation exclusive par le
fer pour les deux classes de phytoplancton (Figures III.1c, I11.1d, III.1e, III.1f). Cependant, cette li-
mitation est plus élevée pour les diatomées que pour le nano-phytoplancton (Figures III.1e, III.1f).
Pour les diatomées, le fer est, a différents degrés, limitant tout au long de 'année contrairement au
nano-phytoplancton, ou cette limitation n’est plus effective du début de I'hiver austral, en juin, au
début de la période d’efflorescence jusqu’a la fin du mois d’octobre,. Ces résultats désignent le fer et
la lumiere comme les facteurs limitants de la production primaire dans la zone d’étude, un résultat
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attendu au vu des observations disponibles dans cette région (Blain et al., 2007; Lo Monaco et al.,
2014) et confortant la capacité du modele a représenter la dynamique biogéochimique de ce secteur
océanique. Toutefois, I’étude de Lo Monaco et al. (2014) cite aussi la silice comme nutriment limitant
dans cette zone en particulier pour les plus petites especes de diatomées.

III.2 Ftude de processus

I11.2.1 Test de sensibilité a la formulation du taux de croissance du phytoplancton

PISCES offre la possibilité de choisir entre deux paramétrisations différentes de la formulation du
taux de croissance du phytoplancton, NEWPROD et OLDPROD, explicitées dans les équations I11.2.9
et [1.2.10 (paragraphe 11.2.4), respectivement. Ces deux paramétrisations sont comparées a partir du
méme état initial avec une concentration en fer de 0.5 nmol/l afin d’évaluer I'impact de ces deux
formulations sur la variabilité saisonniere de la concentration totale de la chlorophylle de surface (di-
atomées + nanophytoplancton) et de la différence de pression partielle océan-atmosphére de COs.
Les concentrations de chlorophylle de surface sont comparées aux données de mesures de la cou-
leur de I'eau issues des satellites Seawifs et MODIS-Aqua (Figure II1.2a). D’autre part, la différence de
pression partielle de CO, entre 'océan et I'atmospheére des deux formulations sont comparées aux
données d’observations LDEO2000 et SOCAT (Figure II1.2b). Avec les mémes conditions initiales, la
formulation NEWPROD ne simule pas d’efflorescence de printemps et décrit une variabilité du cycle
saisonnier de la chlorophylle de surface d’amplitude trés faible variant de 0.1 4 0.2 mg/m?. Le test
avec la formulation OLDPROD simule une efflorescence importante avec un pic de concentration de
la chlorophylle de surface début novembre a 1.5 mg/m?, dans la gamme des observations satellites
Seawifs et plus faible de 0.5 mg/m3 que les observations issues des données de Modis-Aqua. Cette
efflorescence contribue a diminuer la pCO, de surface d’environ 15 patm alors que cette contribu-
tion n'est que de 5 patm pour le test NEWPROD (Figure II1.2b). Toutefois, le test OLDPROD ne permet
pas de simuler une efflorescence de plus d'un mois alors que les données satellites décrivent une ef-
florescence d'une durée d’au moins deux mois avec un pic en décembre plutét qu'en novembre et
un deuxieéme pic en février pour les données Seawifs. La production primaire n’est pas assez intense
pour activer la pompe biologique que décrivent les données d’observations SOCAT et LDEO2000 et
que I'on peut clairement corréler aux données satellites.

La formulation du taux de croissance NEWPROD semble corréler les termes de limitations
lumiére-nutriments selon un comportement exclusif lorsque les conditions de limitation sont im-
portantes avec une transition d’'une limitation forte vers une limitation unique. Ce comportement
se traduit par une limitation par les nutriments moins importante pour le test NEWPROD que pour
le test OLDPROD pour les deux groupes de phytoplancton et pourtant associé a une bien plus faible
production primaire. Ce comportement ne se retrouve pas dans le cas de la formulation OLDPROD ou
les termes de limitation semblent décrire une compensation partielle entre les deux termes de limita-
tion, avec une transition plus graduelle d’'une limitation vers une autre. Cette compensation partielle
est effective par I'introduction du terme de limitation par les nutriments dans le calcul du parameétre
photosynthétique qui traduit I’adaptation photosynthétique du phytoplancton aux conditions d’ir-
radiance (Geider er al., 1996). D’autre part, dans la formulation NEWPROD, le terme de limitation par
les nutriments dans le calcul du parametre d’adaptation photosynthétique est remplacé par le terme
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Fig. I11.2: (a) concentration de chlorophylle totale de surface, (b) différence de pression partielle
océan-atmosphere de CO, (DpC02), (c, d, e, f) termes de limitation de la lumiere et des nutriments
pour les nano-phytoplanctons et les diatomées calculées a partir des deux formulations du taux de
croissance du phytoplancton, OLDPROD (vert), et NEWPROD (bleu), nano-phytoplancton colonne
de gauche, diatomées colonne de droite. En pointillé, (a) les concentrations de chlorophylle de sur-
face estimées a partir des images MODIS-Aqua (noir) et Seawifs (rouge), et (b) les différences de
pression partielle océan-atmosphere de CO, des données d’observations LDEO2000 (noir) et SOCAT
(rouge) centrées sur ’année 2000.

(Mref + bresp), de valeur constante et peut étre inadapté a la dynamique biogéochimique que nous sou-
haitons représenter alors que dans la paramétrisation OLDPROD ce terme est variable et fonction de
la température selon la formulation p poi) m = ;?nax fp(T) Lfi) o - Dans le cadre de1'étude, le taux de crois-
sance du phytoplancton adopté par la suite est celui proposé par la formulation OLDPROD (I1.2.10,
paragraphe 11.2.4).

I11.2.2 Tests de sensibilité a la disponibilité en fer

Pour évaluer la sensibilité du modéle a la disponibilité en fer, 3 expériences a différentes concen-
trations ont été réalisées. Ces expériences ne présentent pas un caractére nécessairement réaliste des
conditions de concentrations en fer a la station, mais ont pour objectif de créer un cadre expérimental
susceptible de représenter une gamme de concentrations en fer suffisamment étendue pour illustrer
le comportement biogéochimique contrasté de différentes provinces allant des régions hauturieres
fortement limitées par le fer et celles naturellement fertilisées par le fer. Il s’agit donc d’évaluer la
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Fig. I11.3: (a) cycles saisonniers de la chlorophylle de surface et, (b) de la différence de pression par-
tielle océan-atmosphére de CO, (DpCO2), simulés a partir de trois concentrations de surface initiales
en fer (0.033 nmol/I (jaune), 0.1 nmol/l (orange), 0.2 nmol/l (rouge)) dans le cadre de tests de sensi-
bilité a la limitation par le fer.

sensibilité de la production primaire simulée par le modele a cette gamme de disponibilité en fer et
d’évaluer sa contribution au cycle saisonnier de la pCO, de surface. Une premiere expérience est ef-
fectuée avec une faible concentration en fer a la surface, tres limitante, avec une valeur initiale fixée
a 0.033 nmol/l. Un deuxiéme test moins limitant est réalisé avec une concentration initiale de 0.1
nmol/l et, enfin, un troisiéme test avec une valeur initiale de 0.2 nmol/l a la surface (Figure II1.3).
Dans la premiére expérience, la disponibilité en fer limite trés fortement le taux de croissance du
phytoplancton et décrit une tres faible variabilité de la concentration de la chlorophylle de surface
de l'ordre de 0.1 mg/m?, conditions qui pourraient étre représentatives d’'une région hauturiére for-
tement limitée de 'océan Austral. Dans I'’expérience 2, la concentration de la chlorophylle de surface
est presque doublée et atteint une valeur maximale de 0.55 mg/m3 au début du mois de novembre.
Un pic d’efflorescence est simulé mais la contribution a la variabilité de la pCO- est pratiquement
nulle infléchissant tres faiblement I'évolution de ses valeurs entre octobre et novembre. Dans la troi-
sieme expérience, la production primaire est plus importante, avec une efflorescence plus intense et
plus longue, une légere inflexion de I'ordre de 3 patm est observée sur la pCO, entre le mois d’octobre
et le mois de novembre mais ne représente pas une pompe biologique significative pour la variabi-
lité de la pCO,. Pour étre contributif a la variabilité saisonniere de la pCO,, le cycle saisonnier de la
chlorophylle doit avoir une amplitude saisonniére plus importante et contrastée entre la saison de
productivité et les périodes de fortes limitations. Toutefois, cette gamme de variabilité ne permet pas
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d’observer une plage de variations de la chlorophylle de surface telle celle décrite sur le plateau de
Kerguelen et ses eaux environnantes (Lo Monaco et al., 2014) ou observée dans d’autres secteurs de
production de 'océan Austral (Thomalla ef al., 2011). Les concentrations de la chlorophylle de sur-
face de I'expérience 3 bien qu’en deca des concentrations observées a la station choisie pour nos
expériences, offrent un premier apercu de la sensibilité du modeéle a la contribution de la pompe
biologique aux échanges air-mer de CO.

I11.2.3 Test de sensibilité a la limitation de I'export de carbone organique particulaire

Faisant suite aux résultats des tests de sensibilité a la disponibilité en fer, il a été choisi de fixer la
concentration initiale de surface en fer a une valeur de 2.6 nmol/l afin de s’affranchir significative-
ment de son caractere limitant. Cette valeur est supérieure d'un facteur 10 par rapport a la gamme de
concentration en fer observée au-dessus et autour du plateau de Kerguelen durant la période estivale
(Blain er al., 2008). Les valeurs des données climatologiques d’initialisation du DIC tout au long de la
colonne d’eau ont été augmentées afin d’ajuster la valeur de la ApCO, de surface aux valeurs climato-
logiques du mois d’aofit fournies par les observations et comprises entre +10 et +15 patm. Le taux de
croissance maximum du phytoplancton est celui fixé par défaut dans le modele soit 0.6/jour. Cet ajus-
tement des valeurs de I’état initial du modele de biogéochimie permet de simuler une efflorescence
de phytoplancton importante en intensité et en temps avec un maximum de la concentration de la
chlorophylle de surface 2 fois supérieur aux valeurs observées décrit par ’expérience nolim (Figure
III.4a). Limpact sur la variabilité saisonniere de la pCO, est trés contributif et permet de diminuer au
mois de décembre les valeurs de la pCO» hivernale de 80 patm (Figure II1.4b).

Dans la continuité de cet ajustement, une série de tests a été réalisée en limitant I'export de car-
bone organique particulaire (POC) a différentes profondeurs, 80 m, 100 m, 120 m et 140 m, afin de
quantifier sa contribution a la variabilité de la pCO, en automne et en hiver. Le but est d’évaluer la
capacité de cette limitation a compenser la pompe de solubilité pilotée par la baisse des températures
de I’eau de mer (Figure II1.4b). Sur les 4 profondeurs de limitation de 'export de POC testées, seule la
limitation de 'export en dessous de 80 m permet de simuler un retour approchant la valeur initiale
de la ApCO, du mois d’aotit (Figure I11.4b). La limitation de I'export de POC a des profondeurs infé-
rieures a la profondeur maximale de la couche de mélange diminue les concentrations maximales de
chlorophylle de surface dans les tests de limitation a 120 m, 100 m et 80 m. L'expérience de limitation
a 140 m ne differe pratiquement pas de I'expérience de référence sans limitation (I11.4a). La limitation
de I'export de POC décale le pic d’efflorescence de la fin du mois de novembre vers le milieu du mois
de décembre et affecte I'initiation de I'efflorescence de printemps qui débute a la fin du mois d’oc-
tobre pour les expériences de limitation a 80 m et 100 m alors que cette initiation débute au début du
mois de septembre dans le test de référence sans limitation.

Ces résultats permettent d’avancer plusieurs hypotheéses sur les différents processus susceptibles
d’expliquer la représentation biaisée de la saisonnalité de la pCO, en automne et en hiver. Premie-
rement, il est possible que le modele sous-estime la profondeur maximale de la couche de mé-
lange ainsi que son régime temporel de déstratification a partir du mois de février induisant un ré-
approvisionnement en DIC trop faible. Deuxiémement, I’export de POC en dehors de la couche de
mélange est peut-étre trop profond pour que les processus de diffusion verticaux puissent restau-
rer le contenu en DIC de la couche de mélange a I'échelle de temps saisonniére et ne permet pas
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Fig. I11.4: (a) cycles saisonniers de la chlorophylle totale de surface et, (b) de la différence de pression
partielle océan-atmosphere de CO» (Dpco2) simulés a partir d'une limitation de I’export du carbone
organique particulaire (POC) a différentes profondeurs (80 m, 100 m, 120 m, 140 m) et comparés a
un test de référence sans limitation de cet export (nolim). En surimpression, (a) les concentrations
de chlorophylle de surface estimées a partir des données MODIS-Aqua (croix noire) et Seawifs (croix
rose), et (b) les différences de pression partielle océan-atmospheére de CO, des données d’observa-
tions LDEO2000 (triangle noir) et SOCAT (triangle rose) centrées sur I'année 2000.

d’équilibrer la pompe de solubilité hivernale que suggeérent les observations. En effet, I'export de car-
bone est significatif dans les régions de fortes productions ainsi que dans les zones de formation des
eaux modales (Lo Monaco et al., 2005; Sallée et al., 2006, 2012) bien que ce transfert n’'ait pratique-
ment pas été quantifié a partir d'observations et partiellement décrit a I’aide de modeles (Levy et al.,
2013; Bopp et al., 2015). Ou, au contraire, a la station, au cours de la période de forte production
primaire, 'export du POC en dehors de la couche de mélange est faible, les processus de reminé-
ralisation dans la couche de surface contribuant significativement a la restauration du contenu en
DIC des la fin de la période productive. Troisiemement, la contribution de ’advection latérale peut
étre potentiellement significative a la station dans la ré-approvisionnement du contenu en DIC de
la couche de mélange a I'image du role supposé de I'advection latérale dans ’apport de fer en hiver
dansla zone du panache d’efflorescence de phytoplancton qui s’étend a I’est du plateau de Kerguelen
(Van Beek et al., 2008; Mongin et al., 2009). On peut ainsi imaginer un ré-approvisionnement partiel
des zones HNLC plus riches en DIC a I'ouest du plateau de Kerguelen vers les régions de plus forte
production appauvries en DIC au dessus et a 'est du plateau de Kerguelen durant le printemps et
I'été, ré-approvisionnement piloté par la circulation horizontale des branches nord et sud de I’ACC.
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Toutefois, 'étude sur cette région réalisée par Lo Monaco et al. (2014) suggere que 'amplitude et la
durée du puits de CO sont principalement contrélées par le mélange vertical au sud du front polaire.
Enfin, il est possible qu'un composite de la contribution relative de 'ensemble de ces processus pour-
voit a la restauration hivernale du contenu en DIC de la couche de surface, ensemble de processus
partiellement ou non représenté dans la configuration globale du modele ainsi que dans le cadre de
I'approximation 1D réalisée pour cette étude.

I11.2.4 Test de sensibilité a la pression de broutage du zooplancton

Une paramétrisation a été mise en place afin de simuler plus justement les cycle saisonniers de la
chlorophylle de surface et de la pCO, observés a la station. Plusieurs études ont montré un accroisse-
ment contrasté de la biomasse de zooplancton entre la zone de forte production au dessus du plateau
de Kerguelen par rapport a une station HNLC environnante de faible production (Carlotti et al., 2008,
2015). De plus, le broutage joue un role non négligeable dans la structure des écosystemes et des
cycles biogéochimiques de I'océan Austral contribuant significativement a I'intensité de la pompe
biologique (Smetacek et al., 2004). La pression de broutage du mésozooplancton a été augmentée
de 0.75 a 0.9, celle du microzooplancton de 2.6 a 3 et la préférence alimentaire du microzooplanc-
ton pour les diatomées de 0.4 a 0.6. L'échelle de valeur de la préférence alimentaire s’étend de 0 a 1.
Une valeur de 1 prescrit une préférence totale du zooplancton pour un type de phytoplancton. Ces
ajustements des parametres de la pression de broutage sur le phytoplancton permettent de controler
l'intensité de I'efflorescence. Comparée a I'’expérience nolim précédente (Figure 111.4), cette paramé-
trisation simule une cycle saisonnier de la chlorophylle totale de surface en bon accord avec ceux
fournis par les deux produits d’observations satellites (Figure II1.5a) avec une description cohérente
des deux régimes d’efflorescence, le premier entre mi-novembre et début décembre, le deuxiéme au
milieu du mois de janvier. Toutefois le maximum de concentration de surface est de 0.5 2 1 mg/m?®
supérieur aux observations avec un retard du pic d’efflorescence de 15 jours. La variabilité de la pCO,
simulée décrit un cycle saisonnier plus contrasté que les observations et sans retour aux valeurs hiver-
nales prescrites (Figure II1.5b). La contribution de la pompe biologique affecte fortement la différence
de pression partielle océan-atmospheére de CO, réduisant la valeur hivernale du mois d’aotit de plus
de 50 patm (Figure II1.5b). Le minimum de la ApCO; est atteint au milieu du mois de décembre puis
augmente jusqu’au milieu du mois d’avril. Au début de I'automne, sa valeur décroit doucement et
n’atteint pas la valeur initiale du mois d’aofit restant 35 patm inférieure a celle-ci.

III.2.5 Testde sensibilité a la paramétrisation du taux de croissance maximum du
phytoplancton

Une derniere série de tests a été effectuée avec deux valeurs différentes du taux de croissance
maximum du phytoplancton, ud . (équation I1.2.7, paragraphe 11.2.4), fixées a 0.4/jour et 0.5/jour,
et comparées a la valeur de 0.6/jour implémentée par défaut dans le modéle. En effet, ce paramétre
peut présenter une gamme de valeurs assez large telle celle observée pour les diatomées ou la valeur
de ,u?nax vaut de 0.2 a 3.3/jour (Sarthou er al., 2005). Ces valeurs sont fonction de la taille des cellules
de diatomées, les plus petites valeurs étant mesurées pour les grandes diatomées, classe de taille ma-
joritairement présente sur le plateau (Armand et al., 2008a). L'ajustement de la paramétrisation de
la pression de broutage du zooplancton réalisée précédemment a été conservée pour I'évaluation de
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Fig. I11.5: (a) cycles saisonniers de la chlorophylle totale de surface, et (b) de la différence de pression
partielle océan-atmosphere de CO, (Dpco2) simulés dans le cas d'une limitation par le fer partiel-
lement levée, avec des valeurs augmentées des taux de broutage du mésozooplancton (0.75 — 0.9),
du microzooplancton ( 2.6 — 3) et de la préférence alimentaire du microzooplancton pour les di-
atomées (0.4 — 0.6) par rapport a la paramétrisation standard du modele PISCES. En surimpression,
(a) les concentrations de chlorophylle de surface estimées a partir des données MODIS-Aqua (croix
noire) et Seawifs (croix rose), et (b) les différences de pression partielle océan-atmosphere de CO, des
données LDEO2000 (triangle noir) et SOCAT (triangle rose) centrées sur I’année 2000.

ces expériences. Diminuer le taux de croissance maximum diminue logiquement la production pri-
maire. Les valeurs maximales de concentration de chlorophylle de surface rejoignent la gamme de
valeurs des observations pour les deux valeurs de pd ., testées (Figure I11.6a). Toutefois, cette produc-
tion primaire plus faible s’affaisse rapidement a partir de janvier comme dans le test de référence. Le
deuxieme régime d’efflorescence de janvier décrit par les observations n’est plus présent en particu-
lier dans le cas du taux de croissance maximum de 0.4/jour, ses valeurs de concentration de chloro-
phylle de surface retournant a des valeurs hivernales dés la fin du mois de janvier. Diminuer la valeur
de ce parameétre ne permet pas de simuler une durée de I'efflorescence de printemps plus longue. Ce-
pendant, ce dernier test simule une variabilité saisonniere de la ApCO, sensiblement plus en accord
avec les deux produits d’observations (Figure II1.6b) simulant une remontée significative des valeurs
de la pCO, du mois de janvier jusqu’au milieu du mois d’avril, la contribution de la pompe de so-
lubilité prenant le relais par la suite, et ce, jusqu’a la fin de I'hiver faisant diminuer les valeurs de la
pCO> de 20 patm. Dans la suite de 1'étude, la valeur de u% .. de 0.6/jour est conservée. En effet, cette
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Fig. I11.6: (a) cycles saisonniers de la chlorophylle totale de surface, et (b) de la différence de pression
partielle océan-atmosphere de CO, (Dpco2) simulés avec trois valeurs différentes du taux de crois-
sance maximum du phytoplancton, 2 .., 0.6/jour (courbe bleue foncée), 0.5/jour (courbe bleue) et
0.4/jour (courbe verte). En surimpression, (a) les concentrations de chlorophylle de surface estimées
a partir des données MODIS-Aqua (croix noire) et Seawifs (croix rose), (b) les différences de pression
partielle océan-atmosphere de CO, des données d’observations LDEO2000 (triangle noir) et SOCAT
(triangle rose) centrées sur 'année 2000.

paramétrisation fait partie intégrante de 'hypothése du modele dans I'ajustement des nombreux pa-
rameétres attenant au taux de croissance du phytoplancton a I’échelle globale et se justifie, dans notre
cas, par la représentation plus juste du profil saisonnier a double pic de la concentration de la chlo-
rophylle de surface que décrivent les observations et associé a un double régime de biomasse.

I11.2.6 Conclusions

Les différentes expériences réalisées permettent de dégager plusieurs points sur le comportement
du modele biogéochimique PISCES :

¢ Cette premiére série d’expériences a permis de choisir une formulation du taux de croissance
du phytoplancton 2 méme de pouvoir simuler les efflorescences caractéristiques de la région
productive du plateau de Kerguelen.
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* Laproduction primaire simulée par le modele n’est pas assez sensible a la plage de variation de
la concentration en fer telle celle observée sur le plateau de Kerguelen. Seule une forte dispo-
nibilité en fer permet de simuler des efflorescences importantes et contributives pour la varia-
bilité de la pCO,. Or, cette disponibilité n’est pas représentative des concentrations de surface
de fer observées dans le secteur du plateau de Kerguelen. D’autres processus non résolus par le
modele ou non appréhendés dans les expériences présentées dans cette partie doivent rentrer
en jeu pour permettre de simuler la contribution de la production primaire sur les échanges
air-mer de CO» dans les conditions de limitation par le fer de cette région océanique.

¢ Les expériences sur la limitation de I'export du POC, suggerent que la station d’étude n’est pas
une station, par essence, 1D et qu'une partie des processus qui sous-tendent la variabilité de
la pCO2 ne peuvent étre résolus dans cette configuration. L'étude 1D ne fournit qu'une vision
parcellaire de la résolution de 'ensemble des processus qui y siegent démontrant la nécessité
d’étendre cette étude a une configuration 3D.

III.3 Paramétrisation de la physiologie des diatomées dans ’océan
Austral

Le but des expériences est de mettre en place une paramétrisation du taux de croissance du phy-
toplancton qui rende compte des conditions de limitation dans 'océan Austral tout en conservant
au maximum les valeurs par défaut implémentées dans le modéle PISCES pour conserver une cohé-
rence de portabilité de cette paramétrisation dans la configuration globale. Ainsi, il faut simuler une
efflorescence limitée par la lumiere et le fer, les autres sels nutritifs n’étant que peu limitants dans
cette région, avec un pic de biomasse au printemps et au début de I'été sans pour autant réduire ra-
pidement le stock de fer dissous restauré durant I'hiver. Cette efflorescence doit étre associée a un
export de carbone suffisamment contributif pour simuler une pompe biologique significative pour la
variabilité saisonniere de la pCO,. Nous 'avons vu, augmenter la concentration en fer au sein de la
colonne d’eau augmente le taux de croissance des deux espéces de phytoplancton (expérience nolim,
Figure I11.4). Une réponse possible a la question soulevée par la disponibilité en fer et a la production
primaire observée méme dans les régions de fortes productivités de 'océan Austral est une éventuelle
demande en fer moins élevée pour une synthése en carbone organique similaire par les cellules de
phytoplancton. Cette optimisation du rendement photosynthétique rend compte de facultés d’adap-
tation potentielles des algues unicellulaires aux conditions biogéochimiques environnementales qui
faconnent et structurent les écosystémes (Boyd, 2002; Strzepek et Harrison, 2004; Lavaud ef al., 2007).

III.3.1 Nouvelle paramétrisation du taux de croissance des diatomées

Dans’expérience OLDPROD (paragraphe I11.2.1), I'intensité et la durée de I'efflorescence du phy-
toplancton au printemps sont principalement pilotées par les diatomées, ce que traduisent les pro-
fils similaires de concentrations de chlorophylle de surface totale et des diatomées entre septembre
et novembre (Figure I11.7). La concentration de chlorophylle a la surface du nanophytoplancton dé-
crit une variabilité saisonniére plus faible et moins contrastée avec un faible pic d’efflorescence en
novembre et, au contraire, une contribution hivernale principale aux valeurs de concentrations de
chlorophylle totale contrairement aux diatomées. Ce résultat conforte 'idée qu'une part importante
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Fig. I11.7: cycles saisonniers des concentrations de chlorophylle de surface totale (vert clair), du na-
nophytoplancton (bleu-vert) et des diatomées (bleu) simulés dans I'expérience OLDPROD avec une
concentration initiale en fer a la surface de 0.5 nmol/I.

de la pompe biologique peut étre attribuée aux diatomées sur le plateau de Kerguelen (Armand et al.,
2008a,b; Jouandet et al., 2008; Quéguiner, 2013b) et concorde avec les résultats issus de fertilisation
artificielle par le fer dans I'océan Austral (Boyd et al., 2000; de Baar, 2005; de Baar et al., 2008; Smeta-
cek et al., 2012; Quéguiner, 2013b).

Lorsque l'on calcule les rapports Fe/C pour les deux groupes de phytoplancton, on constate que
pour une méme disponibilité en fer les valeurs moyennes de quota en fer des diatomées sont plus
faibles que celles du nanophytoplancton (Figure I11.8a). Ceci signifie que les diatomées consomment,
en moyenne, moins de fer que le nanophytoplancton. Or, la limitation par le fer est plus importante
pour les diatomées que pour le nanophytoplancton (Figure I11.8b). Ces résultats viennent justifier la
nécessité d’accorder la sensibilité du taux de croissance des diatomées a la gamme de variation de la
disponibilité en fer et de rendre cette disponibilité moins limitante. L'approche des modeles de quota
proposée par Droop (1983) et adoptée dans PISCES pour le fer autorise aisément I'ajustement de la
paramétrisation du contenu cellulaire Fe/C pour le phytoplancton.

Plusieurs tests de sensibilité ont permis de mettre en place une nouvelle paramétrisation de la
limitation par le fer du taux de croissance des diatomées spécifique a cette dynamique biologique.
La valeur du quota optimum a été fixée a 3 pumolFe/molC, soit divisée d'un facteur 2.3 par rapport
a la valeur par défaut (Tableau III.3.1). Le taux de croissance optimum est alors deux fois plus
efficace pour la méme disponibilité en fer si celle-ci n’est pas limitante. Pour ajuster la gamme du
contenu cellulaire, la valeur du quota maximum a été divisée par 2 passant de 40 a 20 pmolFe/molC.
Enfin, dans le calcul des termes de limitation par le fer du phytoplancton, le quota minimum en fer
des diatomées qui explicite le besoin en fer nécessaire pour la photosynthese, la respiration et la
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Fig. I11.8: (a) évolution saisonniére des quotas Fe/C des diatomées (bleu-vert) et du nanophytoplanc-
ton (vert). (b) Evolution saisonniére des termes de limitation par le fer des diatomées (bleu-vert) et
du nanophytoplancton (vert).

réduction des nitrates et nitrites pour chaque nouvelle cellule générée (équation I1.2.18, paragraphe
I1.2.4) a été fixé a une valeur de 2 umolFe/molC. Cette valeur intra-cellulaire minimale se situe dans
la gamme de valeurs mesurées pour plusieurs especes de diatomées de 'océan Austral (Fung et al.,
2000; Sarthou et al., 2005; Strzepek et al., 2011).

Ceci donne pour le calcul du terme de limitation par le fer :

p ) BFe,P _ 6111161,1113 ~ ) HFG,P _ 2.10—6
L. =min|l,max|({0, ———— || =min|1l,max|(0, ———— (I11.3.1)
Fe gre.P 3.1076
opt

Les résultats obtenus sont décrits plus loin (II1.3.4), toutefois, cette paramétrisation rend compte
de la faculté d’adaptation et d’acclimatation des écosystémes des especes de phytoplancton aux
conditions environnementales. Les nombreux tests ont permis d’aboutir a une paramétrisation dont
les valeurs obtenues trouvent un écho favorable avec les différentes évaluations du ratio Fe/C ob-
tenues en laboratoire sur différentes espéces de phytoplanctons de 'océan Austral dans des condi-
tions de faible disponibilité en fer (Strzepek et al, 2011). Les concentrations intra-cellulaires et les
ratios Fe/C des especes étudiées présentent des valeurs tres faibles qui décroissent conjointement a
une disponibilité en fer décroissante, les diatomées présentant des ratios Fe/C significativement plus
faibles que les autres especes. Ce ratio s’étend de 1.4 a 4.9 umolFe/molC pour 4 espéces de diatomées
et de 2.4 a 4.2 umolFe/molC pour l'espece Fragilariopsis kerguelensis, gamme de valeurs en accord
avec notre paramétrisation ainsi qu’'avec les valeurs citées par Sarthou er al. (2005). Généralement,
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Table III.1: comparaison des valeurs des quotas en fer optimum, maximum, minimum, de la valeur
maximale du rapport Chl/C des diatomées et de la préférence alimentaire du microzooplancton pour
les diatomées entre la paramétrisation par défaut du modele PISCES et la nouvelle paramétrisation
rendant compte de I'adaptation physiologique des diatomées aux conditions de limitation par le fer
dans I'océan Austral

Valeur par Valeur

Parametres défaut modifiée Unités
Quota optimum de fer des

diatomeées, GEE’tD 7 3 umolFe/molC
Quota maximum de fer des

diatomées, QE&E 40 20 pmolFe/molC
Quota minimum de Fer des

diatomées, Gflfi’f - 2 pmolFe/molC

Valeur maximale du rapport
Chl/C des diatomées, ef.;‘fg;D 0.05 0.04 mgChl/mgC
Préférence alimentaire du

microzooplancton pour les
diatomées 0.5 0.6 -

le taux de croissance du phytoplancton est associé a une limitation antagoniste du fer et de la lu-
miere. Moins il y a de lumiere, plus le phytoplancton a besoin de fer pour synthétiser de la matiere
organique. Les résultats des expériences effectuées par Strzepek et al. (2012) en laboratoire sur plu-
sieurs espéces de diatomées récoltées dans diverses régions de I’'océan Austral, montrent une photo-
acclimatation de ces espéces aux conditions environnementales en adaptant la taille de leur cellule
a la co-limitation fer-lumiere. Pour une limitation en lumiere importante, les diatomées n'ont pas
besoin de plus de fer pour activer leur production. Au dela de la photo-acclimatation, cette paramé-
trisation suggere une acclimatation éco-systémique des diatomées a la disponibilité environnemen-
tale en fer, telle 'adaptation observée preés de estuaires ou des régions cotieres (Sunda et Huntsman,
1995, 1997; Fung et al., 2000). Ceci reflete les ajustements physiologiques intra-cellulaires des diato-
mées a leur écosysteme. En effet, les conditions limitantes et extrémes de 'océan Austral faconnent
la biodiversité et les processus endémiques, adaptatifs et évolutifs de leurs métabolismes.

I11.3.2 Controle de la biomasse des diatomées

La valeur du rapport maximal de Chl/C des diatomées est diminuée de 25% (Tableau II1.3.1) par
rapport a la valeur par défaut de la version standard de PISCES avec pour effet de réduire 1’'efficacité
photosynthétique des diatomées en été. Lintérét est d’augmenter la limitation par la lumiere au prin-
temps afin de simuler un taux de croissance des diatomées plus long tout en conservant une intensité
d’initiation du bloom de printemps conforme aux observations.

Pour controler 'augmentation de la biomasse des diatomées induite par la levée partielle de sa
limitation par le fer, la paramétrisation de la préférence alimentaire du microzooplancton a été aug-
mentée de 20% passant d'une valeur de 0.5 a 0.6 (Tableau III.3.1). Augmenter cette valeur accroit la
pression de broutage du microzooplancton sur les diatomées et permet de rester en accord avec les
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observations qui décrivent une faculté d’adaptation communautaire du zooplancton a la croissance
du phytoplancton sur le plateau de Kerguelen (Carlotti et al., 2015) ainsi que dans d’autres régions
océaniques ou sont observées des efflorescences de diatomées (Sherr et Sherr, 2007). En effet, dans la
paramétrisation standard, le mésozooplancton a une préférence alimentaire exclusive pour les diato-
mées avec une valeur fixée a 1 et qui ne peut étre augmentée. Dans un deuxieme temps, cet ajuste-
ment permet aussi de diminuer la biomasse hivernale des diatomées. Toutefois ce controle hivernal
est tempéré par la dilution inhérente a 'augmentation du mélange des eaux de surface infléchissant
la probabilité de rencontre proie-prédateur. Ce processus est avancé comme hypothése d’initiation
des efflorescences sous le nom de Disturbance Recovery Hypothesis (Behrenfeld et Boss, 2014). La
dilution décroit la biomasse du zooplancton et initie une augmentation de la biomasse intégrée du
phytoplancton le long de la couche de mélange. Ici, 'ajustement de la préférence alimentaire permet
de contenir la biomasse des diatomées en hiver et de réduire leur contribution aux variations des
concentrations de DIC et de fer dans la couche de mélange a cette saison. Cela permet de contribuer
plus nettement a I’équilibre hivernal mélange-solubilité pour la pCO, et de garder le caracteére intense
de I'efflorescence induit par une disponibilité en fer plus élevée au printemps.

III.3.3 Limitation hivernale de la production primaire

Dans la version par défaut, Tgark est fixé a 2 jours pour le nano-phytoplancton et 4 jours pour les
diatomées (équation 11.2.19, paragraphe I1.2.4). C’est le nombre de jours que le phytoplancton peut
passer hors de la zone euphotique avant d’étre affecté par cette pénalisation. Ty, (équation 11.2.20,
paragraphe I1.2.4) est une estimation du temps de résidence d’une cellule de phytoplancton dans la
zone non éclairée de la couche de mélange en supposant un coefficient de diffusion vertical de 1m?/s.
Cette pénalisation du temps de survie hors de la zone euphotique est effective principalement entre
mai et fin aott (Figure I11.9). Pour diminuer la biomasse hivernale du phytoplancton, nous fixons la
valeur de Kz 2 0.001 m?/s et les valeurs de Tgark pour les deux especes de phytoplancton a 1 rédui-
sant le temps de survie de chaque cellule entrainée hors de la zone euphotique. Cet ajustement de
la pénalisation des couches de mélange profond par rapport a la profondeur de la zone euphotique
permet d’accroitre le contraste de production primaire entre 'hiver et le printemps et d’augmenter la
restauration hivernale du fer dans la couche de mélange.

III.3.4 Résultats de la nouvelle paramétrisation

La contribution de la nouvelle paramétrisation a la variabilité de la production primaire et de
la pompe biologique associée (NEWPARAM) est comparée a I'ancienne paramétrisation (OLDPA-
RAM). La concentration initiale en fer a la surface de I'expérience OLDPARAM a été fixée a 0.5 nmol/l
soit une concentration 3.8 fois supérieure a celle observée au-dessus du plateau au cours de la pé-
riode estivale. La production primaire et la pompe biologique sont ainsi artificiellement stimulées
par cette disponibilité en fer. Dans le cas NEWPARAM, la concentration initiale a la surface en fer
vaut 0.22 nmol/] soit deux fois supérieure aux observations estivales et susceptible de correspondre a
une gamme de concentration hivernale réaliste. Le tableau II1.3.1 récapitule les valeurs par défaut et
modifiées des parametres pour ces deux expériences.
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Fig. I11.9: profil saisonnier de la radiation photosynthétique disponible (PAR) calculée a partir du flux
solaire incident a la station. Profondeur de la couche de mélange associée (MLD, noire).

Dans I'expérience NEWPARAM, le cycle saisonnier de la chlorophylle totale de surface décrit des
valeurs maximales d’environ 1.5 mg/m3, dans la gamme des valeurs maximales de la chlorophylle de
surface mesurée par Seawifs et 0.5 mg/m? inférieure a celles estimées a partir des données MODIS-
Aqua (Figure II1.10a). Lefflorescence du phytoplancton lors de la période de production décrit un
double pic de valeurs maximales entre les mois de novembre et le mois de décembre contrairement
aux observations qui présentent une croissance constante de I'efflorescence a cette période. Le pre-
mier pic apparait au début du mois de novembre principalement piloté par I'efflorescence du na-
nophytoplancton (Figures III.11a, III.11b) puis la production primaire diminue rapidement. Cette
chute de production est associée a une tres forte limitation par la lumieére (Figures II1.10c, I11.10d)
elle-méme concomitante avec une déstratification marquée de la couche de mélange. La profondeur
de cette derniere passe de 45 m a 75 m, plus de 30 m sous la zone euphotique et reste supérieure a
la profondeur de la couche éclairée durant presque un mois, de la fin du mois d’octobre a la fin du
mois de novembre (Figure II1.9). L'ajustement de la paramétrisation de la pénalisation du mélange
profond par rapport a la profondeur de la couche euphotique induit une forte mortalité du phyto-
plancton entrainé dans cette interzone, résultat que I'on retrouve sur les profils saisonniers des taux
de croissance réalisés des deux groupes de phytoplancton (Figures III.11c, III.11d). Cette pénalisa-
tion est inhérente au profil de la couche de mélange prescrit dans le modele. Or, la profondeur de la
couche de mélange peut présenter une variabilité interannuelle importante et le profil prescrit dé-
crire un biais singulier qui ne constitue pas nécessairement un état climatologique réaliste de la va-
riabilité de sa profondeur a cette saison. Ainsi, il est probable que I'approfondissement marqué de la
couche de mélange au mois de novembre soit excessivement pénalisant pour la production primaire
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au cours de ce mois par rapport aux observations. Ensuite, un deuxieme pic émerge au début du mois
de décembre piloté cette fois par la production primaire des diatomées, atteint un maximum a la mi-
janvier et diminue progressivement jusqu’au mois de mai (Figure I11.11b). L'efflorescence simulée des
diatomées contraste fortement avec celle du nanophytoplancton. Elle s’établit durablement dans le
temps par opposition aux pics de courte durée des mois de novembre et décembre du nanophyto-
plancton. Ainsi, mis a part |'effondrement de la concentration de la chlorophylle de surface au milieu
du mois de novembre, le profil saisonnier de la chlorophylle de surface totale suit ceux décrits par les
deux produits d’observations satellites et ce, jusqu’au début du mois de mai (Figure II1.10a). La limi-
tation hivernale par la lumiére est tres marquée du mois de juin au début du mois d’octobre (Figures
II1.10c, I11.10d) pénalisant exclusivement la production primaire. Les nutriments et le fer notamment
ne sont limitants qu’a la période de forte production (Figures II1.10e, II1.10f, II1.10g, I11.10h). Cette
limitation hivernale de la lumiére est potentiellement trop marquée pour la latitude de la station. La
limitation nutritive présente une contribution plus marquée pour les diatomées que pour le nano-
phytoplancton (Figures I11.10e, I11.10f), ce que I'on retrouve dans les profils saisonniers des taux de
croissance des deux especes (Figures I11.11c, III.11d) avec une valeur annuelle moyenne de 0.15/jour
pour les diatomées et de 0.2/jour pour le nanophytoplancton. Les diatomées sont aussi partiellement
limitées par le silicium a partir du mois de février (Figure I11.12a). Le comportement du modele rejoint
le régime de limitation par le silicium observé dans ce secteur (Lo Monaco et al., 2014) contrairement
au test OLDPARAM. En hiver, le test NEWPARAM simule de faibles valeurs de concentration de chlo-
rophylle totale a la surface, significativement plus faibles que les concentrations observées. Ce biais
est directement induit par la pénalisation des couches hivernales de mélange profond et confirme
le comportement trop restrictif de cette paramétrisation. Toutefois, au regard des concentrations en
nutriments a la surface, on constate que cette pénalisation permet de restaurer a des concentrations
supérieures au test OLDPARAM, les concentrations en NO3 et PO, au mois d’aott (Figures I11.12c,
I11.12d). Pour le silicium (Si) et le fer, les concentrations au mois d’aotit sont pratiquement identiques
dans les deux expériences, mais décrivent une saisonnalité différente avec une augmentation signi-
ficative de la concentration en silicium entre le mois de mai et le mois d’aotit (Figure III.12a). Cette
augmentation est plus faible pour le fer et atteint une valeur hivernale supérieure de 0.015 umol/m?
par rapport a la valeur du cas OLDPARAM (Figure II1.12b). Ce résultat suggere que la limitation hi-
vernale de la production primaire par les couches de mélange profond peut jouer un role non négli-
geable dans la restauration a la surface en nutriments. Un ajustement idoine de cette paramétrisation
mérite d’étre exploré dans une configuration 3D, en particulier dans des configurations a plus haute
résolution.

Lorsque 'on compare les termes de limitation entre les deux paramétrisations sans distinction
du type de phytoplancton, on constate un glissement d'un régime de limitation majoritairement nu-
tritif pour I'expérience OLDPARAM a un régime de limitation principalement contrdlé par la lumiere
pour 'expérience NEWPARAM (Figures I11.10c, I11.10d, I11.10e, I11.10f). La concentration de surface du
mésozooplancton dont la préférence alimentaire est exclusive pour les diatomées est étonnamment
moins élevée dans I'expérience NEWPARAM que dans I'expérience OLDPARAM. Il en est de méme
pour le microzooplancton, excepté pour le pic de biomasse de surface nettement corrélé au début de
I'efflorescence des diatomées (Figures III.11e, III.11f). Cela suggere que la biomasse des diatomées
du test NEWPARAM est moins élevée que celle simulée dans I’expérience OLDPARAM.

63



III. MODELE 1D : RESULTATS

OLDPARAM MNEWPARAM
(a) Chl totale surface (b) DpCO2
25 E| 20
- 20E ! ! b o ! 't Mo 1s aqua '3 10 [
E 15 ! ! L ! ! ! ! ' Chi sdawifs '3 E  oE - el
) | 1 Lo 1 | 1 | | B | [ A v
E LOE /! gk, | | | 1q = M0E IIDEQROOD Vekessesrheeendt [ | 1 i
05E i NN ) 3 20E- 150CAT | [ I | | | | | 14
0.0 1 I 1 | 1 1 1 T -30E_.1 1 1 L] | 1 g 1 1 1 1
Sep Oct Nov Dec Jan Féb Mar Apr May Jun Jul Aug Sep Ot Nov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug
(c) LNLIGHT (d) LDLIGHT
10
08
0.6
04
02
. . 0.0 ! i
Sep Oct Mov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug Sep Ot Nov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug
(e) LNNUT (f) LDNUT
oo | M A NV e
0.6E | | | | | | = E |
04F | | | | | | | | | | = E |
025 | | | | | | | | | | | 14 2F | I |
00E 1 1 1 L 1 L 1 1 1 1 1 1.3 00E 1 L 1 1 1 L 1 L 1 1 1.3
Sep Oct MNov Dec Jan Féb Mar Apr May Jun Jul Aug Sep Ot Nov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug
(g) LNFER (h) LDFER
L0 | 10
L T NV 03¢
06E- 1 [ I [ [ [ = u‘{’:_ I
04F l | | | | | 1 | | 1 [ 04F I
02 | 1 | | | | | | | | | (B 02E | | [
0.0 1 1 1 | 1 | 1 1 1 1 1 1.3 0oL 1 | 1 I
Sep Oct Mov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug Sep Ot Nov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun Jul Aug

Fig. I11.10: comparaison entre la nouvelle paramétrisation de 'adaptation physiologique des diato-
mées aux conditions de limitation dans 'océan Austral, NEWPARAM (bleu) et la paramétrisation
standard du modele PISCES, OLDPARAM (vert). (a) concentration de chlorophylle totale de surface,
(b) différence de pression partielle océan-atmosphere de CO» (DpCO?2), (c, e, g) termes de limitation
par la lumiere (LNLIGHT), par les nutriments (LNNUT) et par le fer (LNFER) pour le nanophyto-
plancton, respectivement, (d, f, h) termes de limitation par la lumiére (LDLIGHT), par les nutriments
(LDNUT) et par le fer (LDFER) pour les diatomées, respectivement. En pointillé : (a), les concen-
trations de chlorophylle de surface estimées a partir des données satellites MODIS-Aqua (noir) et
Seawifs (rouge), (b) les différences de pression partielle océan-atmosphere de CO, des données d’ob-
servations LDEO2000 (noir) et SOCAT (rouge) centrées sur I'année 2000.

64



II1.3. Paramétrisation de la physiologie des diatomées dans 'océan Austral

OLDPARAM NEWFARAM

5 (a) Chl surface du nanophytoplancton (b) Chl surface des diatomees
e L SUTIACE CU MANOPIYIOPIARCIOD .

mg/m3

=
in

L [ e e e

() Taux de croissance realise du nanophytoplancton (d) Taux de croissance realise des diatomees

|

| |

I I

| |

1 1 1 1
Sep Ot Nov Dec Jan Feb Mar Apr May Jun  Jul  Aug Sep Oct Nov Dec Jan Feb Mar Apr  May Jun Jul  Aug

(f) Concentration du mesozooplankton

15

mmolC/m3
mmolC/m3
=

2
17

|
[

1

1

|

|
[
]

|

|

]

|
|
|
|
Sep  Oct  Nov  Dec Jan Feb  Mar  Apr  May  Jun Jul Aug Sep Ot Nov Dec  Jan Feb  Mar  Apr  May  Jun Jul Aug

Fig. I1I.11: comparaison entre la nouvelle paramétrisation de 'adaptation physiologique des diato-
mées aux conditions de limitation de I'océan Austral, NEWPARAM (bleu) et la paramétrisation stan-
dard du modele PISCES, OLDPARAM (vert). (a) concentration de chlorophylle a la surface du nano-
phytoplancton, (b) concentration de chlorophylle a la surface des diatomées, (c) taux de croissance
réalisé du nanophytoplancton, (d) taux de croissance réalisé des diatomées, (e) concentration a la
surface du microzooplancton, (f) concentration a la surface du mésozooplancton. (a) et (b), en gris
clair, profondeur de la couche de mélange (MLD).

La pompe biologique simulée dans I'expérience NEWPARAM infléchit la pCO, a partir du début
du mois de décembre jusqu’a la moitié du mois de février et diminue la pCO, de surface d’envi-
ron 25 patm (Figure II1.10b). Cette contribution se situe dans la gamme décrite par les observations
du LDEO mais est moins importante que celle des observations SOCAT qui est de I'ordre 40 patm.
Toutefois, le résultat décrit par les données d’observations SOCAT est a considérer avec précaution
car il peut présenter des biais interannuels importants entre les données, de plus les observations
sont, pour le moment, manquantes pour les mois d’octobre et novembre dans cette zone (Bakker
et al., 2013). Linitiation de cette pompe présente un retard de 3 mois par rapport aux observations,
contrairement a I'’expérience OLDPARAM. Le pic d’efflorescence du début du mois de novembre du
nanophytoplancton bien qu’intense ne dure pas assez longtemps pour contribuer a I'initiation de la
pompe biologique. La biomasse produite par la classe de taille du nanophytoplancton n’est pas suf-
fisamment élevée pour diminuer significativement les valeurs de la pCO; de surface. Entre le mois
de mars et le mois de juin, les roles conjugués de la pompe biologique, du mélange et de la pompe
de solubilité décrivent assez fidélement le cycle saisonnier observé par la climatologie du LDEQ, les
observations SOCAT décrivant une plus grande variabilité. A la fin de I'hiver, entre le mois de juillet
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Fig. I11.12: comparaison des concentrations en nutriments a la surface entre la nouvelle paramétri-
sation de 'adaptation physiologique des diatomées aux conditions de limitation du plateau de Ker-
guelen, NEWPARAM (bleu) et la paramétrisation standard du modéle PISCES, OLDPARAM (vert). (a)
concentration de surface en Si, (b) concentration de surface en fer, (c) concentration de surface en
NOg, (d) concentration de surface en POy,.

et le mois d’aofit, la pompe de solubilité semble prendre le pas sur le mélange et ne permet de pas
rétablir la valeur initiale de la pCO,. Toutefois, cet écart est plus faible dans la NEWPARAM (-7 patm)
que dans la OLDPARAM (-15 patm) mais peut étre mis en lien avec le délai simulé de la pompe biolo-
gique par I'expérience NEWPARAM. Les contributions de ’advection et de la diffusion latérale ainsi
que I'éventuelle sous-estimation de la profondeur maximale de la couche de mélange sont aussi a
prendre en considération dans le ré-approvisionnement hivernal de DIC dans la couche de surface.

I1I.4 Conclusions

Les processus biologiques peuvent étre résumés comme suit : captation de la lumiére, absorption
des nutriments et fixation du carbone. C’est ce que j'ai tenté de paramétrer pour simuler la contri-
bution de ces processus sur la variabilité saisonniere de la pCO- au travers de la pompe biologique
dans les conditions spécifiques de limitation de I’'océan Austral et du plateau de Kerguelen plus par-
ticulierement. La configuration 1D du modeéle de NEMO-PISCES s’est avérée étre un outil d’étude
et de prospection idéal dans ce contexte sans toutefois prétendre conduire a un bilan exhaustif des
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différentes dynamiques qui contribuent a la variabilité de la pCO,. Une paramétrisation spécifique a
pu étre mise en place et s’est effectuée en deux temps : une étude de sensibilité de certains proces-
sus et une étude diagnostique de la mise au point de cette paramétrisation. Les résultats obtenus ont
permis de mettre en exergue plusieurs points :

* la pompe biologique est principalement pilotée par la production primaire des diatomées a
cette station.

* un ajustement de la sensibilité des diatomées a la gamme de disponibilité en fer représentative
du plateau de Kerguelen permet de simuler une pompe biologique dont la contribution a la
variabilité saisonniere de la pCO- est significative, en assez bon accord avec les observations.

* I'ajustement mis en place opére un glissement de la limitation du taux de croissance du phy-
toplancton d’'un régime de limitation sensiblement contr6lé par les nutriments vers un régime
de limitation sensiblement contr6lé par la lumiere.

* la pénalisation par les couches de mélange profond bien que trop limitante dans le cadre de la
configuration 1D offre une réponse potentielle dans la représentation des processus qui contri-
buent a la restauration du contenu en nutriments dans la couche de mélange.

Lajustement de la paramétrisation du ratio Fe/C des diatomées tend a valider 'hypothese de
stratégies d’adaptation de ce groupe du phytoplancton a la disponibilité en fer dans I'océan Austral.
Cette hypothése qui doit étre testée dans une configuration 3D du modele NEMO-PISCES peut
influer sur I'évaluation de la production primaire simulée dans tout le bassin austral ainsi que sur
I'export de carbone associé. Ceci peut conduire a ré-évaluer la contribution de I'océan Austral dans
I'estimation des budgets de carbone contemporains et futurs ainsi qu’a s'interroger sur la capacité
d’adaptation et d’évolution des écosystemes et du phytoplancton dans le contexte du changement
climatique. Par ailleurs, la variabilité en automne et en hiver de la pCO- est intrinsequement liée
a celle de la couche de mélange et de la compétition qui se joue avec la pompe de solubilité. Les
vitesses des phases de déstratification et de stratification de la couche de surface préconditionnent
temporellement I'entralnement de nutriments et de DIC de la sub-surface vers la surface. Dans
I'océan Austral, ces vitesses et leurs intensités sont en parties controlées par les variations de régime
de tension de vent et contribuent significativement a la variabilité des concentrations de DIC et des
nutriments dans la couche de mélange. Ceci a pour effet d'impacter l'initiation des efflorescences
de phytoplancton (Rodgers et al., 2014) ainsi que d’alimenter et maintenir l'intensité estivale de la
production primaire (Nicholson et al., 2016). Ainsi, imposer différents profils saisonniers de cette
couche de mélange associés a différentes profondeurs hivernales maximales aurait apporté un
éclairage instructif de la contribution de cette dynamique a la variabilité de la production primaire
et de l'incidence de leur couplage sur la variabilité saisonniére de la pCO,. Cela aurait permis de
réaliser un diagnostique plus complet sur la contribution de ces deux processus a la variabilité des
échanges air-mer de CO,.
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CHAPITRE

IV

Variabilité saisonniere de la pression
partielle de CO, dans ’océan Austral :
le role-clé de 'adaptation des
diatomées a la faible disponibilité en
fer

Dans ce chapitre, j’aborde la question spécifique de I'adaptation physiologique des diatomées
aux conditions de limitation en fer de 'océan Austral au moyen d’'une configuration 3D du modele
de biogéochimie marine et de circulation océanique générale NEMO-PISCES. Cette étude fait 'objet
d’un article soumis pour publication . Le cheminement méthodologique des expériences de modéli-
sation réalisées au moyen de la configuration 1D du modéele NEMO-PISCES nous a conduit a prendre
en compte et a paramétrer, entre autres, une adaptation particuliere des diatomées dans 'océan Aus-
tral. Les expériences 1D ont permis de valider, en partie, cette hypothése, mais ont révélé des limites
du fait des processus non résolus par I’'approximation réalisée.

IV.1 Introduction

Locéan Austral est une région-clé pour le cycle du carbone et le systéme climatique qui contri-
bue de facon significative a ’absorption du dioxyde de carbone naturel (Metzl, 2009; Takahashi ef al.,
2009) et anthropogénique (Sabine et al., 2004; Khatiwala et al., 2013). Mais, il demeure une région
avec de fortes incertitudes concernant I'ordre de grandeur de cette absorption et des contributeurs
a cette absorption, en raison du faible nombre d’observations a I'échelle de la saison (Lenton et al.,
2006; Metzl et al., 2006; Gruber et al., 2009; Lenton et al., 2013). Dans cette région, la variabilité sai-
sonniere de la pCO- est pilotée par la combinaison de processus biologique, physique et thermody-
namique agissant a différentes échelles de temps, de la saison aux échelles de temps plus petites, et
également extrémement variables spatialement (Lenton et al., 2006; Takahashi et al., 2012; Resplandy
et al., 2014; Monteiro et al., 2015; Shadwick et al., 2015). Dans ce contexte, modéliser et résoudre
pour 'océan Austral I'équilibre entre ces différentes composantes reste un défi majeur. Limportante
gamme de variations de la phase et de 'amplitude des cycles saisonniers de la pCO, simulée par
les modeles du CMIP5 dans I'océan Austral suggérent que ceux-ci divergent fortement dans la re-

1. Person R., Aumont O., and Lévy M. Seasonal variability of pCO> in the Southern Ocean : The key role of diatoms
adaptation to low iron. Soumis a Geophysical Research Letter
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présentation de la contribution relative de ces processus (Anav et al.,, 2013; Lenton et al., 2013). Les
raisons qui concourent a ces divergences ne sont pas claires et les causes semblent varier en fonction
de chaque modéele. Une étude récente (Mongwe et al., 2016) vient de proposer un cadre méthodo-
logique afin de comprendre les raisons de ces différences significatives. Elle a ainsi démontré que la
production primaire et I'entrainement hivernal de CO, simulés par le modele NEMO-PISCES dans
I'océan Austral étaient sous-estimées par rapport a la contribution thermodynamique.

L'océan Austral présente une singularité biogéochimique remarquable; c’est une région océa-
nique High Nutrient Low Chlorophyll (HNLC), c’est-a-dire une région ol1 une grande disponibilité en
macro-nutriments est associée a une biomasse de phytoplancton relativement faible. Comme avancé
par Martin et al. (1990), et confirmé par les expériences de fertilisation artificielle a mésoéchelle (Boyd
et al., 2007), 1a faible disponibilité en fer est, en grande partie, responsable de la limitation du taux de
croissance du phytoplancton dans cette région. Dans ]’océan Austral, la production primaire est prin-
cipalement due aux diatomées dont la production primaire représente jusqu’a 89% de la production
totale (Rousseaux et Gregg, 2013). Des études en laboratoire suggerent que les diatomées du bassin
austral ont développé une stratégie originale d’adaptation aux conditions de limitations environne-
mentales (Strzepek et al., 2011, 2012). Plus spécifiquement, dans les cultures, les concentrations intra-
cellulaires en fer et les rapports de concentration interne Fe/C ont révélé des valeurs exceptionnelle-
ment faibles, au moins deux fois plus faibles que celles estimées pour d’autres diatomées océaniques
(Strzepek et al., 2011). Comparées aux diatomées des latitudes tempérées, les diatomées de I'océan
Austral nécessitent des concentrations intracellulaires en fer et des rapports de concentration interne
Fe/C plus faibles pour atteindre des taux de croissance comparables, leurs besoins en fer diminuant
ou restant relativement constants a mesure que la lumiere décroit (Strzepek et al., 2012).

Cette stratégie d’adaptation n’est, pour I'instant, pas prise en compte dans les modéles de biogéo-
chimie marine. Elle pourrait avoir un impact significatif sur la pompe biologique et sur la variabilité
saisonniére des échanges air-mer de CO», mais cette contribution n’a pas encore été évaluée. Dans
cette étude, nous montrons que ce comportement singulier des diatomées de 1'océan Austral, lors-
qu’il est implémenté dans un modeéle de biogéochimie et de circulation océanique global, améliore
significativement la phase et 'amplitude du cycle saisonnier de la chlorophylle de surface et de la
pCO, dans 'océan Austral.

IV.2 Méthode

Le modele hydrodynamique et biogéochimique NEMO (Nucleus for European Modelling of the
Ocean) version 3.6 (Madec, 2008) a été utilisé pour cette étude. Le modele couple le code dynamique
de I'océan OPA (Madec, 2008), le modele de glace de mer LIM2 (Timmermann et al., 2005), et le
modele de biogéochimie marine PISCES (Aumont et al., 2015). Nous avons utilisé NEMO dans une
configuration qui couvre 'océan a I'échelle globale avec une résolution nominale de 2° et avec une
augmentation de la résolution latitudinale a 0.5° a I’équateur (grille ORCA2). La grille verticale est
discrétisée sur 31 niveaux avec 10 niveaux dans les 100 premiers meétres et adopte un schéma a pas
partiel de coordonnée z. Le mélange latéral le long des surfaces isopycnales est calculé comme dans
Lengaigne ef al. (2003). Les instabilités baroclines suivent la paramétrisation de Gent et Mc Williams
(1990) et le mélange vertical est paramétré en utilisant le schéma de I'énergie cinétique turbulente

(Gaspar et al., 1990) modifié par Madec (2008).
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Létat dynamique saisonnier de 'océan simulé par NEMO est prescrit au modele PISCES suivant
un mode offline comme décrit dans Aumont et al. (2015). PISCES simule les premiers niveaux tro-
phiques des écosystéemes marins avec deux compartiments de phytoplancton (diatomées et nano-
phytoplancton), deux classes de taille de zooplancton (microzooplancton et mésozooplancton) ainsi
que les cycles biogéochimiques du carbone et des principaux nutriments (N, P, Fe et Si). Les formula-
tions de la croissance du phytoplancton dans PISCES-v2 (Aumont ef al., 2015) adoptent une approche
mixte des modeles de Monod et de quota : le taux de croissance du phytoplancton est limité par la
disponibilité externe en N, P et Si et par la disponibilité interne en fer (quota en fer) ce qui signifie
que le quota interne en fer est variable. Le terme de limitation par le fer des diatomées est modélisé
selon une formulation classique de quota :

grer (va.1)

Lf;e =min (l,max (0,
opt

Fe,P _ pFe,P
0 Qmin ))
o1 F¢* est le quota en fer du phytoplancton (P). Dans cette équation, le quota minimum en fer,
Fe,P q..: . i N . .
6., » désigne les besoins minimum en fer du phytoplancton pour la photosynthese, la respiration et
la réduction des nitrites et nitrates. Dans la version standard du modele, Hﬁfi’:
proposée par Flynn et Hipkin (1999), laquelle prédit des valeurs typiquement comprises entre 7 et 15

suit la paramétrisation

pmolFe/molC pour les diatomées de 'océan Austral.

Afin de prendre en compte I'adaptation spécifique des diatomées a la faible disponibilité en fer
dans I'océan Austral, nous avons modifié la formulation de 0&1’5
nous avons fixé HIFIfif a une valeur constante de 2 umolFe/molC au sud de 45°S. Cette valeur corres-

pond a la plus petite valeur du rapport Fe/C estimée dans les études en laboratoire de Strzepek et al.

au sud de 30°S. Plus spécifiquement,

(2011) pour quatre types de diatomées de I’'océan Austral. Le choix d'une valeur constante du quota
Fe/Crefléte I'indépendance de celui-ci par rapport a la lumiére dans les diatomées de 'océan Austral
(Strzepek et al., 2012). Une zone de transition a été définie entre 30°S et 45°S ou1 une interpolation
linéaire a été appliquée entre les valeurs de HEfi'f calculées par le modéle selon Flynn et Hipkin (1999)
et la valeur minimum fixée.

NEMO-PISCES est initialisé a partir des climatologies annuelles du World Ocean Atlas pour les nu-
triments, des climatologies annuelles GLODAP pour le DIC et I'alcalinité et en condition de concen-
tration de CO, atmosphérique préindustrielle (280 ppm). Deux expériences du modele ont été réali-
sées : une avec la paramétrisation standard du modele (CTL) et 'autre avec les modifications décrites
au-dessus (PHYSIO). Chaque configuration du modele a été intégrée sur une période de 3000 ans afin
d’atteindre I’état d’équilibre des échanges air-mer de CO;. Dans la continuité de ces runs de spin-up,
les deux expériences ont été forcées avec des concentrations de CO, atmosphériques historiques ot
les concentrations de CO, atmosphériques augmentent de 287.3 ppm (année 1860) jusqu'a 378.6
ppm (année 2010).

La contribution relative des processus thermodynamiques, biologiques et physiques au cycle sai-
sonnier de la pCO; a été décomposée en deux facteurs principaux : d'un c6té, 'effet de solubilité
(contribution thermodynamique), de I'autre c6té, les facteurs biologiques et physiques. La contribu-
tion relative de la température (effet de solubilité) a été calculée selon la formulation de Takahashi
etal. (1993) :
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(0pCO,18T)

o =0.0423°C~! Iv.2.2)
pLO2

La contribution biologique et physique a été déduite par soustraction du facteur thermodyna-
mique des valeurs saisonnieres de pCOs.

Pour évaluer le comportement du modele, nous avons utilisé les produits de distribution de la
chlorophylle de surface dans 'océan Austral issues des images standards cartographiées MODIS-
Aqua de niveau 3 (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) couvrant la période 2002-2011
traitées par le Goddard Space Flight Center et projetées sur une grille réguliére de 9km. Les données
ont été ré-estimées avec un algorithme amélioré, spécifiquement adapté pour I'océan Austral de 30°S
a 80°S (Johnson et al., 2013). Une climatologie mensuelle a partir de ces données a été calculée pour
effectuer des comparaisons des états moyens saisonniers avec les sorties du modéle. Les mois pour
lesquels la couverture spatiale des données est inférieure a 15% de la couverture totale des observa-
tions ont été estimés comme étant insuffisamment échantillonnés pour fournir une valeur moyenne
significative et donc supprimés.

Nous avons aussi utilisé des cartes mensuelles reconstruites de pCO, (Landschiitzer et al., 2014)
extrapolées a partir de la base de données d’observations synthétisées dans la version 2 du Surface
Ocean Carbon Atlas (Bakker er al., 2013). Ce jeu de données a une résolution spatiale de 1°x1° et
couvre la période 1998-2011. Une climatologie mensuelle moyenne centrée sur 'année 2005 a été
calculée pour extraire la tendance saisonniére de la variabilité interannuelle. Nous avons également
utilisé la climatologie des observations de surface de la pCO» de Takahashi er al. (2009). Ce jeu de
données a une résolution spatiale de 4°x5° et les valeurs de pCO, sont corrigées pour I'année de réfé-
rence 2000. Pour comparer les observations aux sorties du modele, nous avons calculé les anomalies
saisonnieéres de la ApCO» (pCOgCéan - pCO3™) pour les deux climatologies dérivées des observations
et pour les deux expériences du modele. La valeur moyenne annuelle de la ApCO; a été soustraite de
ces anomalies afin de ne retenir que les déviations saisonniéres.

Les valeurs mensuelles moyennes de la ApCO- et de la chlorophylle de surface (CHL) pour les
observations et les sorties du modele ont été moyennées sur I’ensemble de 'océan Austral (SO) et
défini comme la totalité de la région océanique située au sud du front subtropical. La région SO a été
décomposée en trois sous-régions, la zone subantarctique (SAZ), la zone polaire (PZ) et la zone an-
tarctique (AZ). Les frontiéres entre ces régions ont été déterminées a partir de la définition des fronts
hydrologiques proposées par Orsi ef al. (1995) pour le front subtropical (STF), le front subantarctique
(SAF) et le front polaire (PF). La SAZ est comprise entre le STF et le SAFE, 1a PZ entre la SAF et la PF et
I’AZ entre le PF et la ligne de cote Antarctique.

IV.3 Résultats

Globalement, dans I'océan Austral, la phase et 'amplitude du cycle saisonnier de la ApCO, si-
mulées dans I'expérience PHYSIO sont significativement plus proches des observations que celles
de l'expérience CTL (Figure IV.1a). Alors que I'expérience CTL simule un cycle saisonnier caracté-
risé par deux faibles maximums aux mois d’octobre et de janvier, le cycle saisonnier de 'expérience
PHYSIO décrit une amplitude plus importante avec un maximum prononcé au mois d’octobre et un
minimum au mois de février. Lamplitude du cycle saisonnier de la ApCO, de I'expérience PHYSIO
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Fig. IV.1: cycles saisonniers de juin a mai dans 'océan Austral (au sud du front subtropical) de (a) la
différence de pression partielle de CO2 entre 'océan et 'atmosphere ApCO, (pCO‘Z’Céan - pCO3™) a
partir des observations (lignes pointillées grises), de I'expérience CTL (bleu clair) et de I'expérience
PHYSIO (bleu foncé), (b) la concentration de surface de chlorophylle (mg/m3) & partir des observa-
tions satellites (ligne pointillée grise), de I'expérience CTL (vert clair) et de I'expérience PHYSIO (vert
foncé), (c) des contributions relatives thermodynamique (sst) et biologique et dynamique (dyn+bio)
au cycle saisonnier de la pCO ; le facteur thermodynamique est représenté en rouge clair pour I'ex-
périence CTL et en rouge foncé pour I'expérience PHYSIO et les facteurs biologique et physique en
bleu clair pour I'expérience CTL et en bleu foncé pour I'expérience PHYSIO, et (d) les profils verticaux
de DIC en été (rouge) et en hiver (bleu) pour 'expérience CTL (couleurs claires) et pour I'expérience
PHYSIO (couleurs foncées). Les données mensuelles dans les zones de couverture de glace ne sont
pas prises en compte.

est néanmoins plus faible (de 'ordre de 5 patm) que celles estimées a partir des observations, et les
valeurs extrémes présentent un retard d'un mois. Les concentrations de chlorophylle de surface si-
mulées dans I'expérience PHYSIO sont plus proches des observations avec un cycle saisonnier plus
contrasté et plus large que dans I'expérience CTL (Figure IV.1b). Toutefois, le pic estival d’efflores-
cence apparait un mois plus tot et est sous-estimé d’environ 0.1 mg/m3.

Lefflorescence plus longue et plus forte de I’expérience PHYSIO induit une absorption par pho-
tosynthese de DIC plus intense que dans 'expérience de CTL. L'augmentation de cette absorption
est associée a un export de carbone plus important qui génere un gradient vertical de DIC plus fort
(Figure IV.1d). Cette pompe biologique a un impact majeur sur I'évolution saisonniére de la pCO», car
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elle modifie I'équilibre entre les facteurs biologique, physique et thermodynamique qui pilotent cette
variabilité. Ceci peut s’observer dans la décomposition réalisée entre le controle thermodynamique
de la pCO; (c’est-a-dire I'effet de la solubilité 1ié au taux de variation relatif de la température de sur-
face de 'eau de mer) et celui des autres facteurs, c’est-a-dire la consommation du DIC par 'activité
biologique et les apports physiques de DIC dans la couche de mélange (Figure IV.1c).

En été (de décembre a février), les températures plus chaudes tendent a augmenter la pCO, océa-
nique. Cet effet thermodynamique est compensé par I’absorption biologique de DIC qui tend a dimi-
nuer la pCO;, de surface. Dans 'expérience PHYSIO, |'effet biologique est plus fort que I'effet thermo-
dynamique entrainant une diminution de la pCO,. Dans I'expérience de CTL, une absorption bio-
logique plus faible, mais un effet thermodynamique similaire, résulte en une faible augmentation
de la pCOs. En hiver (de juin a octobre), I'effet thermodynamique est moins variable qu’en été et la
pCO, augmente en réponse a I'apport physique de DIC, essentiellement par entrainement. Cet ap-
port physique est plus important dans 'expérience PHYSIO et provient de I'intensification estivale du
gradient vertical de DIC générée par I'augmentation de la production primaire. Le retour a des profils
hivernaux quasi identiques entre les deux expériences conforte cette interprétation.

Lamplitude plus large du cycle saisonnier de la ApCO, dans I'expérience PHYSIO par rapport a
I'expérience CTL dépend directement des contributions conjuguées et plus importantes de I'absorp-
tion biologique en été et de 'apport physique de DIC en hiver. Laugmentation de ces contributions
se situe dans le méme ordre de grandeur, autour de 7 patm. Il est a noter que le retard d'un mois du
maximum de la ApCO, dans I'expérience PHYSIO peut résulter d'une stratification trop tardive de la
couche de mélange. Ceci est suggéré par la diminution de la ApCO, au début du mois de septembre
dans les observations (Figure IV.1a) alors que le mélange hivernal dans les deux expériences du
modele reste actif jusqu’au début du mois d’octobre (Figure IV.1c).

Ce comportement moyen est cependant contrasté entre les trois provinces hydrologiques SAZ, PZ
et SAZ (Figure 4.2). Les différences les plus significatives entre les deux expériences se situent dans la
SAZ etla PZ (Figure IV.2a et IV.2b).

Le cycle saisonnier de la ApCO observé dans la SAZ (Figure IV.2a) est caractérisé par un double
pic qui est représentatif de la transition entre les eaux chaudes oligotrophes des régions subtropicales
etles eaux plus productives de la SAZ comme observé dans la partie australe de 'océan Indien (Metzl,
2009; Merlivat er al., 2015). Le pic estival est produit par le réchauffement des eaux de surface (effet
de solubilité) alors que le maximum en hiver est dii au mélange vertical avec les eaux de subsurface
riches en DIC. Dans I'expérience PHYSIO, le pic estival est plus petit et le pic hivernal plus grand que
dans I'expérience de CTL. Ceci souligne un changement entre un régime biologique sensiblement
plus fort en été et une augmentation de la contribution du mélange hivernal (Figure IV.2d). L'expé-
rience PHYSIO simule une pompe biologique dans la méme gamme d’efficacité que les observations,
les amplitudes saisonnieres de leurs cycles étant similaires.

Dans la PZ, le cycle saisonnier de la ApCO, de I'expérience de CTL décrit une double pic (Fi-
gure IV.2b) qui contraste fortement avec les observations qui sont caractérisées par un minimum en
été suivi d'un seul maximum en hiver. Ceci montre que la pompe biologique et le mélange hivernal
contrdlent I’évolution saisonniere de la ApCO- dans les observations, mais, que dans I'expérience de
CTL, ils ne sont pas assez forts pour compenser I'effet de la solubilité du CO,. En comparaison, le cycle
saisonnier de I'expérience PHYSIO montre un meilleur accord avec les observations, la contribution
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Fig. IV.2: cycles saisonniers de juin a mai des moyennes zonales de (a, b, c) la différence de pression
partielle de CO, entre I'océan et 'atmosphere ApCO, (pCOSCéan - pCOZ™), (d, e, f) des contribu-
tions relatives thermodynamique (sst) et biologique et dynamique (dyn+bio) au cycle saisonnier de
la pCO, et (g, h, i) de la concentration de surface de chlorophylle (mg/m3) a partir des observations sa-
tellites (ligne pointillée grise), de 'expérience CTL (vert clair) et de I'expérience PHYSIO (vert foncé).
Dans les panneaux (a, b, c), les lignes pointillées grises montrent les observations, les lignes bleu clair
I'expérience CTL, les lignes bleu foncé I'expérience PHYSIO. Dans les panneaux (d, e, f), le facteur
thermodynamique est représenté en rouge clair pour I'expérience CTL et en rouge foncé pour I'ex-
périence PHYSIO, les facteurs biologique et physique sont en bleu clair pour 'expérience CTL et en
bleu foncé pour I'expérience PHYSIO. Les panneaux du coté gauche (a, d, g) correspondent a la zone
subantarctique (SAZ), les panneaux du milieu (b, e, h) a la zone polaire (PZ) et les panneaux du co6té
droit (c, f, i) ala zone antarctique (AZ). Les données mensuelles dans les zones de couverture de glace
ne sont pas prises en compte.
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relative de la biologie et du mélange hivernal augmentant significativement (Figure IV.2e). En parti-
culier, le cycle saisonnier ne décrit plus le double pic de 'expérience CTL. Cependant, des différences
demeurent. Lamplitude prédite de I'évolution saisonniere de la ApCO, est supérieure d’environ 30%
aux observations. De plus, alors que 'augmentation de la ApCO, observée débute au mois de jan-
vier, celle simulée augmente seulement apres le mois d’avril. Ce biais dans I'expérience PHYSIO est
produit par la durée excessive de I'efflorescence estivale de phytoplancton (Figure IV.2h). Mais, ceci
peut aussi provenir d'un plus faible et plus tardif approfondissement de la couche de mélange qui
induirait un entrainement insuffisant de DIC des eaux riches de subsurface au début de 'automne.

Dans I'AZ (IV.2c), I'amplitude du cycle saisonnier de ApCO, simulée dans I'expérience PHYSIO
est respectivement de 1.5 et 1.7 fois plus grande que celles des climatologies de Takahashi et de Land-
schiitzer. En revanche, I'amplitude du cycle saisonnier de la ApCO, simulée dans I'expérience de CTL
est plus faible. Ceci suggere que la diminution biologique du DIC au cours de la saison d’efflorescence
est trop importante dans I'expérience PHYSIO (Figure IV.2f). Or, dans cette expérience, les variations
saisonniéres de la chlorophylle de surface sont légerement sous-estimées par rapport aux observa-
tions (IV.2i). Ces résultats apparemment contradictoires peuvent résulter du fait que le modele prédit
un ordre de grandeur réaliste de la production primaire, mais que I'export de carbone vers les couches
plus profondes de I'océan est trop efficace. En fait, les observations ont montré que I'océan Austral
est caractérisé par un faible rendement du transfert vertical de cet export et dont les causes restent
indéterminées (Maiti et al., 2013).

La Figure IV.3 montre la moyenne annuelle des flux air-mer de CO;, pour I'année 2010, pour les
trois domaines zonaux et pour tout I'océan Austral. Pour étre cohérent avec les résultats rapportés par
Landschiitzer et al. (2015), nous avons calculé les flux air-mer de CO, intégrés par zone, c’est-a-dire
sans considérer les provinces hydrologiques, et nous avons défini la SAZ de 35°S a 50°S, la PZ de 50°S
a55°S,’AZ de 55°S 4 80°S et SO au sud de 35°S. Les observations et les flux intégrés des modeles sont
calculés en utilisant la formulation du coefficient de transfert de gaz proposé par Wanninkhof (1992).

Le fait de prendre en compte 'adaptation physiologique des diatomées a la disponibilité limitée
en fer augmente 'absorption du carbone et cela a un impact significatif sur le budget annuel des
échanges air-mer de CO, dans chaque zone (Figure IV.3). La plus forte contribution de la composante
biologique dans1'expérience PHYSIO augmente la pompe du carbone dans la SAZ etla PZ par rapport
a ce qu'elle est dans 'expérience CTL. Dans ces deux régions, les moyennes annuelles des flux sont
respectivement de 0.15 PgC/an et 0.1 PgC/an plus élevées que les observations mais restent dans la
gamme d’incertitude estimée a + 0.15 PgC/an. Le principal désaccord entre les observations et les
deux expériences se situe dans I'’AZ. Le dégazage de CO, de la mer vers I'atmospheére des flux de
carbone est plus important que celui estimé a partir des observations. Il est prés de 6 fois supérieur
pour I'expérience PHYSIO. La nouvelle paramétrisation n’améliore pas les performances du modéle :
au contraire, elle les dégrade méme substantiellement. L'augmentation du dégazage de carbone dans
I'expérience PHYSIO s’explique par un export de carbone plus élevé vers I'océan profond dans la SAZ
etlaPZ, carbone qui est ensuite entrainé vers la surface par upwelling dans ’AZ. Globalement, les flux
air-mer de CO; estimés dans I'expérience PHYSIO sur I'’ensemble de I'océan Austral sont légerement
sous-estimés (en raison principalement de la représentation biaisée de la source de carbone dans
I’AZ), mais sont plus proches de ceux estimés a partir des observations que dans I’expérience de CTL.
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Fig. IV.3: comparaison par zones des moyennes annuelles des flux air-mer de CO, en PgC/an entre
I'expérience CTL (orange clair), 'expérience PHYSIO (orange foncé) et les observations (gris clair)
pour 'année 2010. En gris foncé, en surimpression, les barres d’erreurs des observations.

IV.4 Discussion

Prendre en compte la stratégie d’adaptation des diatomées aux faibles concentrations en fer
de 'océan Austral permet d’améliorer la représentation de 1'équilibre subtil entre les contributions
biologique, dynamique et thermodynamique a la variabilité saisonniere de la pCO, dans le modele
de biogéochimie PISCES. Résoudre correctement la contribution relative de chaque processus pour
chaque province hydrologique est une tache ardue en raison de la forte sensibilité de la ApCO, a ces
contributions. Nous avons partiellement réconcilié le modele avec la variabilité saisonniere observée
de la pCO; et de la chlorophylle de surface dans la SAZ, la PZ et, plus largement, sur 'ensemble de
I'océan Austral. En été, la production primaire élevée et le faible mélange vertical dans la couche su-
périeure océanique controlent les faibles valeurs de pCO; ; en hiver, la faible production primaire et
le mélange intense induisent de fortes valeurs de pCO, contrebalancant I'effet de la solubilité dans
ces deux régions et sur tout le bassin austral.

Notre étude suggere que le taux de croissance des diatomées pourrait étre plus efficace qu’anti-
cipé jusqu’a maintenant dans les eaux HNLC de 'océan Austral. Cette efficacité est la conséquence
de la faculté d’adaptation physiologique des diatomées aux faibles concentrations en fer et de leur
aptitude a maintenir un taux de croissance relativement élevé malgré cette faible disponibilité en fer
(Strzepek et al., 2011). Cette caractéristique physiologique particuliére, et jusqu’a présent non prise
en compte par les modeles de biogéochimie, favorise les diatomées par rapport aux autres especes
du phytoplancton et permet d’entretenir une pompe biologique plus active avec un impact majeur
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sur la saisonnalité de la pCO, de surface. Cette adaptation a été modélisée en adoptant une para-
métrisation trés simple, mais qui améliore significativement le comportement du modele. C’est une
premiére étape prometteuse dans notre compréhension du rdle crucial joué par la composante bio-
logique pour le cycle du carbone dans cette région (Arrigo et al., 1998; Marinov et al., 2006).

Néanmoins, dans I’AZ, nos résultats montrent un désaccord dans la représentation du cycle sai-
sonnier de la pCO; entre le modéle et les observations, car le modéle surestime I'amplitude des va-
riations saisonnieres de la pCO,. Cependant, la couverture des données en automne et en hiver dans
cette région est particulierement éparse et insuffisante pour apporter un éclairage satisfaisant aux
données du segment hivernal et a son évolution (Bakker ez al., 2013). En conséquence de cette couver-
ture insuffisante des observations, spécialement a la saison de faible production du phytoplancton,
le cycle saisonnier observé doit étre considéré avec précaution.

Bien que des incertitudes subsistent, nous avons montré que les diatomées ont un réle décisif
dans la variabilité des flux air-mer de CO,. La formulation simple, adoptée dans notre étude de mo-
délisation, a révélé une grande sensibilité de la chlorophylle et de la pCO, de surface a la maniére dont
est appréhendé et paramétré le comportement physiologique du phytoplancton a la disponibilité en
fer. Néanmoins, a ces résultats s’adjoignent d’évidents problemes non résolus. Notre paramétrisation
ne s’appuie pas sur une compréhension éprouvée et robuste des processus physiologiques impliqués.
Nous avons imposé une seule valeur de quota minimum en fer pour les diatomées dans une région
limitée par le fer au sud de 45°S. En fait, 'océan Austral est caractérisé par une forte hétérogénéité
spatiale et temporelle reflétée par une forte variabilité des valeurs des quotas Fe/C (Twining et al.,
2004). De plus, notre étude se réfere aux résultats de seulement deux études laboratoires (Strzepek
etal, 2011, 2012). Comment cette stratégie d’adaptation opeére et évolue en fonction de la disponibi-
lité en fer, pour quelles espéces et quelle est la disparité régionale de cette stratégie sont des questions
qui doivent étre traitées afin de résoudre correctement cette réponse adaptative a I’échelle du bassin
de I'océan Austral.

Les diatomées sont un groupe majeur dans les environnements marins et un groupe de
phytoplancton-clé pour le cycle du carbone (Smetacek, 1999). Notre étude de modélisation suggere
que ce groupe peut controler en grande partie I'évolution saisonniére de la pCO, dans 'océan Aus-
tral. Il est, par conséquent, crucial de mieux comprendre la physiologie de ses représentants ainsi que
leur distribution spatiale et temporelle dans cette région. Néanmoins, d’autres especes peuvent aussi
jouer un role important dans I'océan Austral comme les Phaeocystis (Arrigo et al., 1999; DiTullio et al.,
2000) ou avoir développé des stratégies d’adaptation semblables pour s’acclimater aux conditions
spécifiques de 'océan Austral, mais des études dédiées font, jusqu’a présent, défaut sur ces aspects.
Malheureusement, distinguer la contribution relative de chaque espéce ou groupe a I’assimilation du
carbone est une question en suspens en raison du manque important d’observations dans ’'océan
Austral. En effet, les réseaux planctoniques sont largement inconnus dans I'océan global et leur com-
plexité demeure loin d’étre modélisée (Guidi et al., 2016).
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IV.5 Conclusion

Nos résultats éclairent le role potentiellement déterminant de la physiologie des diatomées sur
la variabilité saisonniére de la pCO, dans 'océan Austral. Dans cette région, les diatomées semblent
étre capables d’adapter tres efficacement leurs besoins intracellulaires en fer a la faible disponibilité
en fer. Notre modeéle suggeére que cette stratégie adaptative joue un role-clé pour 1'assimilation du
carbone dans la couche supérieure océanique ainsi que pour son transfert vers I'océan profond.
Résoudre la variabilité saisonniere de la pCO, dans 'océan Austral a été possible en découplant la
disponibilité en fer des besoins intracellulaires du phytoplancton dans le modele PISCES. Cela dé-
montre la nécessité de simuler les caractéristiques spécifiques de la biologie aux échelles régionales
ou des bassins. Pour progresser dans notre compréhension des processus qui controlent les cycles
du fer et du carbone dans l'océan Austral, il est nécessaire de maintenir des observations in situ
associées a des expériences en laboratoire axées sur les processus. Il est aussi essentiel d’étudier si
cette stratégie d’adaptation des diatomées peut étre effective dans d’autres régions limitées par le
fer comme dans le Pacifique nord. Un tel effort est indispensable si I’on veut améliorer la capacité
prédictive des modeles de biogéochimie océanique. Comment les processus biologiques et la struc-
ture de I'écosystéme planctonique dans 'océan Austral vont répondre au changement climatique
et aux facteurs de stress associés sont des questions centrales pour quantifier I’évolution future du
puits de carbone océanique et des ressources des niveaux trophiques supérieurs (Bopp et al., 2013;
Gattuso et al., 2015). Une étude récente (Boyd et al, 2015a) suggere que le changement climatique
pourrait accroitre la production primaire et I’abondance des diatomées fortement silicifiées dans la
SAZ désignant les diatomées comme de possibles acteurs de premier plan d’autant plus importants
pour le futur. Ceci met en avant la nécessité d’améliorer rapidement notre compréhension du
fonctionnement de ce groupe de phytoplancton.
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CHAPITRE

V

Syntheése, conclusions et perspectives

La variabilité saisonniéere de la pression partielle de dioxyde de carbone a la surface de I'océan
Austral dépend des processus dynamiques et biologiques océaniques qui la caractérisent. Ceux-ci ne
contribuent pas uniformément aux variations de la pCO», la distribution de leur contribution rela-
tive étant tres variable dans le temps et dans I'espace. De plus, ces processus peuvent concourir de
maniere antagoniste a cette variabilité rendant complexe leur évaluation a partir des observations
ainsi que leur représentation par les modeéles de biogéochimie marine. L'étude menée ici s’est fixée
comme objectif de mieux comprendre et de distinguer plus justement les contributions relatives de
chaque processus aux variations saisonniéres de la pCO, dans I'océan Austral. Comme I'a révélé Du-
four (2011), le cycle saisonnier de la pCO, simulé par le modele NEMO-PISCES (version 3.2) dans ce
bassin décrivait une saisonnalité quasiment en opposition de phase par rapport aux observations (Fi-
gure V.1). Ceci révélait une incohérence de la capacité prédictive du modeéle, en particulier dans l'in-
tégration de la région australe dans les bilans de carbone globaux. Dans ce contexte, la problématique
proposée était de savoir quels processus concouraient au biais simulé de la variabilité saisonniere de
la pCO, par le modéle NEMO-PISCES dans I’océan Austral par rapport aux observations disponibles
et de proposer des solutions susceptibles de le résoudre.

V.1 Production primaire dans 'océan Austral : les roles essentiels du fer

et des diatomées

Des différents processus qui contribuent a la variabilité de la pCO, dans 'océan Austral, le
compartiment biologique et son fonctionnement ont principalement été étudiés au travers de la dy-
namique de la production primaire. Les différentes étapes de cette étude m’ont conduit vers I'étude
des cycles biogéochimiques marins du carbone et du fer. Je me suis intéressé au réle déterminant
de ce dernier, métal trace et micronutriment essentiel a I'activation de la production primaire. J'ai
démontré que la production primaire et la pompe biologique étaient sous-estimées par le modele
et que cette sous-estimation était directement liée au role du fer et a sa disponibilité. Toutefois,
bien que la disponibilité prescrite semble se situer dans une gamme de concentration cohérente
avec les observations, la production primaire simulée ne permet pas d’exporter suffisamment
de carbone de la couche de surface et de contribuer de fagon significative aux échanges de CO,
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a linterface air-mer. Les différents diagnostics et tests de sensibilité réalisés m'ont conduit a ne
pas seulement considérer cette notion de disponibilité, mais a m’'intéresser a l'utilisation du fer
disponible. Plus spécifiquement, j'ai exploré la réponse physiologique du phytoplancton par rapport
a la disponibilité en fer. Cette réponse traduit la demande en fer du phytoplancton pour répondre a
ses besoins physiologiques. J'ai tout d’abord distingué les deux groupes de phytoplancton modélisés
en montrant que la classe de taille du groupe des diatomées controlait nettement I'intensité de la
pompe biologique a la station Kerguelen. Ce résultat rejoint ceux obtenus avec un autre modele de
biogéochimie marine et incluant un autre groupe de phytoplancton présent dans cette région, les
coccolithophoridés (Pasquer ef al., 2015). J’ai alors implémenté dans le modeéle de biogéochimie
marine PISCES la faculté d’adaptation des diatomées, d'une part, aux conditions environnementales
de limitation en fer et, d’autre part, a la lumiere de 'océan Austral. La prise en compte de cette adap-
tation est effective en considérant la variabilité du contenu intracellulaire du rapport Fe/C (quota)
du phytoplancton. Adopter le formalisme de modele de quota proposé par (Droop, 1983) pour le fer
permet de découpler la disponibilité en fer des besoins en fer dans le modele de biogéochimie. Le
quota Fe/C des diatomées présente une gamme de valeurs tres large (Sarthou et al., 2008; Marchetti
et al., 2006) qui reflete les conditions environnementales de chaque écosysteme et traduit la grande
variation des besoins en fer nécessaires a la croissance des différentes espéces de ce groupe d’algues
eucaryotes. Or, chez les diatomées de I'océan Austral, ce rapport est significativement plus faible que
pour d’autres especes tels que les Phaeocystis, largement présents, eux aussi, dans le bassin austral
(Strzepek er al., 2011, 2012). L'ajustement du quota Fe/C des diatomées a été effectué en s’appuyant
sur les résultats des études de Strzepek ef al. (2011) et Strzepek et al. (2012). J’ai adopté, dans le
modele, une formulation simple de cette caractéristique en fixant la valeur minimum de Fe/C a une
valeur constante. Cette valeur constante traduit I'indépendance de sa variabilité par rapport a la
quantité de fer et de lumiére disponible, synthétisant les résultats des deux études précédemment
citées. Les résultats obtenus ont permis de révéler la contribution non négligeable de ’adaptation
physiologique des diatomées aux facteurs environnementaux et son incidence sur la distribution
et 'évolution temporelle des échanges air-mer de CO,. J’ai ainsi réduit le biais décrit par le modele
par rapport aux observations au niveau de la variabilité saisonniere de la pCO, (Figure V.1), ce qui
était 'objectif premier, mais j'ai aussi amélioré I'intégration du compartiment biologique et de sa
dynamique aux latitudes australes, tout en considérant les dynamiques des différentes provinces
hydrologiques.

La limitation par le fer est un facteur environnemental crucial qui détermine la dynamique des
écosystémes dans 'océan Austral. Cette dynamique a pu étre simulée en ajustant le rapport Fe/C des
diatomées a leur environnement selon une approche simple révélant un autre aspect déterminant.
Considérer le rapport Fe/C dans un modeéle de biogéochimie marine est essentiel, car ce parameétre
physiologique permet de relier de facon bilatérale et non disjointe les cycles biogéochimiques du fer
et du carbone a la production primaire. Cette prise en compte est nécessaire lorsque I'on s’intéresse a
la singularité de la dynamique biogéochimique de I’océan Austral. Une surestimation par les modeles
de biogéochimie de la demande en fer par le phytoplancton conduit a une sous-estimation de la
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Fig. V.1: comparaison des cycles des anomalies saisonniéres de ApCO2 (pCO%Céan — pCO3™) dans
I'océan Austral entre la version 3.2 de NEMO-PISCES (bleu clair) utilisée au début de cette étude et la
version 3.6 (bleu foncé) prenant en compte I'adaptation physiologique des diatomées aux conditions
de limitation de I'océan Austral. En pointillé, les observations issues des climatologies de Takahashi
(gris clair) et de Landschiitzer (gris foncé). On constate une meilleure adéquation du modele aux
observations.

production primaire et de I'export de carbone associé. La contribution de la production primaire a
la variabilité des flux air-mer de CO, peut ainsi étre largement sous-estimée quand bien méme les
concentrations de chlorophylle simulées a la surface se situent dans la gamme des concentrations
observées.

Dans le contexte de la modélisation des cycles biogéochimiques marins, I’étude apporte un nou-
vel éclairage sur la prise en compte des variations des caractéristiques physiologiques des différentes
espéces de phytoplancton. Ainsi, la réévaluation de la composante biologique australe dans le mo-
dele a également permis d’'introduire, a I'’échelle globale, la dépendance thermique du rapport Chl/C
du phytoplancton suivant la paramétrisation établie par Geider (1987) pour les deux groupes de phy-
toplancton. Lintroduction de cette paramétrisation du rapport Chl/C conduisait jusqu’a présent a di-
minuer les concentrations de chlorophylle de surface a des niveaux moyens trop faibles dans 'océan
Austral. Désormais, ce biais entre le modele et les observations n’est plus de mise.

V.2 Lazone Antarctique : une dynamique opaque a résoudre

Cesrésultats encourageants ont toutefois montré un biais entre le modele et les observations pour
la pCO,. A mesure que les divergences entre modele et observations se réduisent, des désaccords ont
émergé dans la zone Antarctique, non sur la phase de la saisonnalité de la pCO, mais sur son am-
plitude. En effet, bien que la production primaire décrive une saisonnalité en bon accord avec les
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observations sur I’ensemble du bassin austral, 'accord entre cette derniere et le cycle du carbone ne

permet pas de simuler 'amplitude saisonniére que décrivent les observations disponibles de pCO».

Ceci amene a avancer plusieurs hypothéses pour expliquer les discordances entre modele et obser-

vations :
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* l'ajustement de la physiologie des diatomées implémenté dans cette étude ne se justifie plus ou,

tout du moins, dans une moindre mesure le long des cétes du continent Antarctique comme le
suggerent les résultats de Trimborn et al. (2015). En effet, les sources en fer issues de la fonte de
la calotte glaciaire constituent un facteur environnemental de limitation plus faible que dans
les régions hauturieres.

Un autre aspect concerne la distribution des différentes espéces de diatomées. Dans le mo-
dele, cette distribution est uniforme, englobant les différentes classes de taille de diatomées.
Or, dans I'océan Austral, on distingue plusieurs classes de taille (Poulton ef al., 2007) que 'on
peut séparer en deux classes de taille principales, les petites et les grandes diatomées. L'export
de carbone associé a ces deux classes de taille n’est pas le méme et leur distribution régionale
peut conduire a des différences significatives (Armand et al., 2008b) non représentées par le
modele.

Dans’approximation réalisée de la paramétrisation de la pénalisation des couches de mélange
profond, la valeur du coefficient de diffusion verticale (Kz) est fixée a une valeur constante. Or,
sa valeur varie significativement dans le temps et dans 'espace aux échelles saisonnieres, im-
posant différents régimes de pénalisation sur le temps de survie du phytoplancton en dehors
de la zone euphotique. Ceci peut avoir une influence substantielle sur la saisonnalité de la pro-
duction primaire et de la pCO; (Rodgers et al., 2014).

Dans le modele, 'export de carbone augmente proportionnellement a I'intensification de la
production primaire. Ce comportement semble étre un biais pour les modéles (Maiti et al.,
2013) quirelient linéairement la production primaire a '’export de carbone. Or, les observations
in situ dans ’océan Austral suggerent un rapport décorrélé entre ces deux processus soulignant
une diminution de I'export de carbone lorsque la production primaire augmente. Ceci pourrait
expliquer le biais simulé de 'amplitude saisonniere de la pCO; dans la zone Antarctique (AZ).
En effet, une partie du CO, rejetés en hiver dans I’AZ est issu de ’export de carbone des zones
subantarctique et polaire intensifiant son role de source hivernale de CO, pour I'atmosphere.

La faible résolution spatiale de la configuration globale utilisée ne rend pas compte de I'activité
de plus petite échelle qui regne dans I'océan Austral en particulier dans les zones de fronts. Or,
les dynamiques océaniques de mésoéchelle et de submésoéchelle contribuent fortement a la
variabilité de la production primaire (Levy et al., 2014; McGillicuddy, 2016). Ainsi, les échelles
de temps caractéristiques des processus dynamiques de submésoéchelle sont similaires aux
échelles de temps de la croissance du phytoplancton (Mahadevan, 2016). Ces processus ne sont
pas explicitement simulés dans la configuration globale, ce qui conduit a une sous-estimation
de leur contribution.

Enfin, le comportement du modele dans ce secteur océanique au regard de sa dynamique bio-
géochimique est peut étre plus réaliste que ne le suggerent les observations disponibles. Des
observations complémentaires permettront d’éclairer ce point.
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V.3 Les modeles d’étude du climat : une réponse potentielle aux
désaccords

Cette étude s'inscrit dans le cadre de la réalisation de projections climatiques effectuées pour
les rapports septennaux du GIEC au moyen de différents modeéles de climat. Elle apporte un nouvel
éclairage sur la contribution du compartiment biologique austral dans le systeme climatique. Jusqu'a
présent, aucun diagnostic spécifique n’avait été réalisé pour expliquer les divergences existant
entre les différents modeles dans la représentation des cycles saisonniers des flux de CO, dans
cette région. Toutefois, les analyses de Anav et al. (2013) et Lenton et al. (2013) suggerent que la
production primaire simulée par les modeles se situe dans une gamme d’adéquation raisonnable
avec les observations, excluant ainsi potentiellement ce compartiment pour expliquer les bais
simulés. Leurs analyses désignent la température et le mélange de la couche de surface comme
sources probables de ces désaccords. Mais, cette déduction de premier ordre est en réalité simpliste
par rapport a la problématique, comme le suggere notre étude. En effet, il est difficile de mettre en
lien direct et selon un rapport linéaire, d’'une part, la pompe biologique et le cycle saisonnier des
flux air-mer de CO», et d’autre part, la production primaire. Par ailleurs, la paramétrisation mise en
place suggere que l'entrainement hivernal de DIC vers la surface est significativement piloté par
I'export estival de carbone généré par la production primaire. Ceci crée une forte corrélation entre la
contribution relative de la production primaire et celle du mélange hivernal. Il est, par conséquent,
difficile de dresser un bilan exhaustif de la réponse biaisée de tel ou tel processus au cycle saisonnier
de la pCO, pour ces différents modeles. La solution proposée fonctionne pour le modele de I'IPSL,
mais ne saurait constituer une solution suffisante et/ou nécessaire pour les autres modéeles. Elle est
néanmoins une piste potentielle dont j’ai démontré le role et la contribution. Notons que la mise en
place d'un formalisme de diagnostic de la saisonnalité des flux air-mer de CO; a partir du modéle du
modéle NEMO-PISCES a été proposé par Mongwe et al. (2016). Il conviendra de I’étendre a tous les
modeles couplés d’étude du climat.

Cette étude contextualise le role déterminant des diatomées dans les cycles océanique et atmo-
sphérique du carbone dans 'océan Austral. Elle met en avant la nécessité d’accroitre notre connais-
sance de ce groupe de phytoplancton qui contribue pour pres de 20% de la photosynthése planétaire
(Nelson et al., 1995) et dont la prolifération, comme celle des coccolithophoridés ou des dinoflagellés,
a contribué a diminuer nettement les concentrations de CO, atmosphérique (Falkowski et al., 2004;
Katz et al., 2005). Plus largement, c’est ce compartiment biologique, son influence majeure ainsi que
sa diversité qu’il est nécessaire de représenter au mieux dans les modeles de projection climatique.

V.4 Perspectives

V.4.1 Les facteurs physiologiques a I’échelle globale

La continuité logique de cette étude serait d’étendre la prise en compte de cet ajustement physio-
logique des diatomées a d’autres régions tels que le secteur subarctique du Pacifique nord et de I'At-
lantique nord. En effet, des valeurs significativement faibles du rapport Fe/C de plusieurs especes de

diatomées océaniques (par opposition aux especes cotieres) de ces régions ont été mesurées (Sunda
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etal., 1991; Strzepek et Harrison, 2004; Marchetti ef al., 2006). D’autres parametres physiologiques dé-
crivent des variations importantes de leurs valeurs. Ces variables s’ajustent ou évoluent en réponse
aux conditions environnementales et aux facultés d’adaptation des cellules de phytoplancton (Boyd,
2002). Il est ainsi envisageable d’étendre le protocole établi a la variabilité d’autres parametres phy-
siologiques tels que le rapport photosynthese-irradiance, le taux de croissance maximum, les rap-
ports C/N, P/N, Si/C (Sarthou et al., 2005; Strzepek et al., 2011) ou les constantes de demi-saturation
et de I'assimilation du carbone (Trimborn ef al, 2015). Un ajustement de ces parametres aux prin-
cipaux traits des écosystémes des principales régions océaniques permettrait, dans une approche
composite, d’intégrer de facon plus synthétique le compartiment biologique au sein d'une configu-
ration globale. Toutefois, les parametres physiologiques des principales structures communautaires
du phytoplancton sont encore largement sous documentés pour étre exploités par les modeles de
biogéochimie.

Létude a été réalisée dans le cadre d'un état climatologique moyen de la dynamique de I'océan.
Les résultats obtenus suggerent que la biologie semble contrdler dans une mesure importante les flux
hivernaux de DIC issus de la dynamique physique. Une deuxiéme étape consisterait donc a étendre
I'étude de cette paramétrisation a I'impact de la variabilité interannuelle des processus dynamiques
de 'océan sur la production primaire et la variabilité des flux air-mer de CO,. Ceci permettrait de
quantifier la contribution relative des termes de transport (advection latérale, advection verticale,
diffusion latérale, diffusion verticale) sur la production primaire et d’apporter un diagnostic plus ex-
haustif du réle de ces différents processus au sein du cycle saisonnier des échanges de carbone a
I'interface air-mer dans I'océan Austral.

V.4.2 Adaptation physiologique et changement climatique

Le role de mitigation de 'océan est essentiel face a I'augmentation rapide des concentrations
atmosphériques de CO, issues des activités humaines. Les modeles de projection climatique sont
des outils indispensables pour I'évaluer et il est crucial d’améliorer pour chaque compartiment, sa
capacité prédictive. Rouage-clé au sein du systéme climatique, 1’évolution du roéle de 'océan Aus-
tral souléve de nombreuses questions en raison d'importantes incertitudes et zones d’ombres qui
entourent sa compréhension et son fonctionnement. L'étude qui a été menée a permis d’améliorer
sensiblement l'influence du compartiment biologique dans cette région en éclairant le role des di-
atomées, groupe du phytoplancton majoritairement présent dans ce bassin, mais aussi dans d’autres
régions. Une série d’expériences selon des scénarios de projection climatique différents prenant en
compte cette adaptation des diatomées a la disponibilité en fer devra étre réalisée afin de réévaluer le
contribution de I'océan Austral dans les bilans globaux de carbone contemporain et futur ainsi que
I’évolution de son role dans le systéme Terre.

Toutefois, la prise en compte de la physiologie adaptative de ce groupe du phytoplancton intro-
duit des questions plus ciblées quant a leur faculté d’adaptation face au changement climatique. Le
groupe des diatomées n’a cessé d’évoluer depuis le début du Jurassique, leur évolution étant influen-
cée par leur symbiose avec les bactéries dont elles partagent des genes leur permettant de s’adapter
a de nouvelles niches écologiques (Armbrust, 2009). Comment va évoluer ce groupe, mais aussi les
structures des écosystémes marins dans le contexte du changement climatique actuel est une ques-
tion qui doit étre adressée pour réaliser des projections climatiques pertinentes.
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Pour modéliser I'impact du changement climatique sur les structures communautaires de
phytoplancton, il faut, en premier lieu, s'intéresser aux facteurs environnementaux qui faconnent
ces structures. Les facteurs-clés qui contrdlent la biodiversité et le taux de croissance algale sont : la
température, la lumiere, les nutriments, le carbone et les métaux traces. Il convient de déterminer
I'importance relative de chacun de ces facteurs sur la croissance de chaque groupe de phytoplanc-
ton, et ce, pour chaque région et écosysteme caractéristique (Boyd ef al., 2010). L'évolution de ces
facteurs conditionne la réponse physiologique des différents groupes de phytoplancton avec, pour
conséquence, une modification possible de la répartition et de la composition de la structure com-
munautaire de chaque groupe (Dutkiewicz et al., 2013). Cette évaluation est complexe; les facteurs
environnementaux ne concourent pas dans la méme proportion a 'adaptation des caractéristiques
physiologiques (Boyd et al., 2015a). L'évolution conjointe de ces facteurs peut présenter une forme de
synergie ou agir de facon antagoniste selon le groupe de phytoplancton considéré et ainsi amplifier,
diminuer voire annuler 'impact du changement climatique sur les différents groupes fonctionnels de
phytoplancton (Boyd ef al, 2015a). Selon que I'on considere un facteur ou l'effet corrélé de plusieurs
facteurs, les résultats divergent sur 1’évolution du phytoplancton face au changement climatique.
Concernant le groupe des diatomées de 'océan Austral, celui-ci pourrait voir sa croissance stimulée
par l'effet interactif de 'augmentation de la température et de 'apport de fer (Boyd er al, 2015a).
Toutefois, 'augmentation de la lumiére disponible dans la couche de surface liée a la stratification
croissante des eaux de surface par le réchauffement pourrait induire une diminution de la disponibi-
lité des nutriments et pénaliserait, aux hautes latitudes, la croissance des diatomées (Marinov et al.,
2010). Une étude en laboratoire suggere quune augmentation de la pCO, favoriserait la production
primaire des grandes diatomées dans les zones naturellement fertilisées par le fer (Hoppe et al,
2013). Ceci conduirait, dans ces régions, a un changement taxonomique des diatomées faiblement
silicifiées vers une prédominance des diatomées fortement silicifiées et augmenterait la pompe
biologique. Un autre aspect du changement climatique concerne la disponibilité biologique du fer.
Un réchauffement des eaux de surface pourrait diminuer cette disponibilité (Sunda et Huntsman,
2011). L'étude de Shi et al. (2010) suggere que la diminution du pH a la surface diminuerait aussi la
disponibilité de fer biologique et affecterait ainsi la croissance des diatomées.

Ce bref apercu de la problématique de I'impact du changement climatique sur le compartiment
biologique permet d’appréhender sa complexité mais aussi les questions ouvertes qu’elle sous-tend.
Comment interagissent les facteurs environnementaux sur les groupes de phytoplancton ? Comment
vont évoluer ces facteurs ? Des facteurs de limitation autres que la lumiére ou le fer émergeront-ils
pour les diatomées de I'océan Austral? Observera t-on un changement des sources de fer dans
I'océan Austral ? Quels sont les seuils d’adaptation physiologique des diatomées et des autres espéces
du phytoplancton face a une perturbation climatique rapide ? Comment passe t-on de I'équilibre
d’un écosystéme a un autre équilibre ? Comment un changement de la structure des communautés
peut-il affecter significativement la disponibilité de la source biotique de fer ?
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Voici quelques questions auxquelles des réponses doivent étre apportées pour intégrer plus jus-
tement le role du phytoplancton dans les principaux cycles biogéochimiques marins ainsi que son
évolution dans le cadre du changement climatique a I'échelle du systéme Terre. L'estimation de la
contribution du phytoplancton dans la mitigation de 'effet de serre est un enjeu crucial pour les mo-
deles de climat.

V.5 Pour conclure

Nous le voyons, il est complexe d'implémenter, dans une configuration globale, une paramé-
trisation qui rende compte de singularités physiologiques du phytoplancton elles-mémes reflets
de la diversité des écosystemes. Celles-ci sont d'une tres grande variété dont on ne dispose que
d’une vision parcellaire tant la biodiversité qui les caractérise est riche, variée et foisonnante et dont
les évolutions sont d’autant plus opaques. Cependant, I'outil de modélisation offre 'opportunité
de tester et d’éprouver la contribution et I’évolution de cette diversité physiologique sur les cycles
biogéochimiques selon différents scénarios et hypothéses et d’évaluer son réle dans le cycle du car-
bone. Les résultats de cette étude suggerent que les développements des modéles de biogéochimie
marine vers des modeles de quota pour 'ensemble des nutriments considérés est le cheminement
logique pour représenter au mieux les singularités spécifiques de chaque groupe ou espece de
phytoplancton. Toutefois, cette évolution des modéles de biogéochimie aura un cofit en temps
exponentiel inhérent a ’augmentation du nombre croissant des parametres a ajuster, des variables a
calculer et du temps de calcul nécessaire pour les simuler.

Tout au long de cette étude et de 'approche multidisciplinaire nécessaire pour 'aborder tant
au niveau des processus fondamentaux que des outils, c’est le monde du vivant que j'ai exploré
numériquement et plus particulierement celui du phytoplancton. Ce dernier est le lien indispensable
entre les éléments inorganiques, fondations de la matiere organique et la diversité de la vie marine.
Jusqu’au sommet de la prédation marine se transfere la synthese algale du phytoplancton permettant
ainsi de constituer les ressources halieutiques qui représentent, par an, 80 millions de tonnes de la
production mondiale des zones océaniques exploitées (FAO, 2013). La production primaire controle
la distribution océanique des éléments tels que les N, B, Si et fer et exerce, au travers de la pompe
biologique, une contribution majeure au cycle biogéochimique du carbone. Cette contribution
s’observe dans I’évolution temporelle des échanges air-mer des flux de CO, dont la distribution est
fonction de la dynamique océanique et des cycles biogéochimiques. Ceci renvoie naturellement
au paradigme établit par Vernadsky, pere de la biogéochimie : «la vie sur Terre dont I’évolution
complexe dépend de maniere évidente des facteurs environnementaux est elle-méme un agent
majeur des changements planétaires » (Vernadsky 1924 in Quéguiner (2013a)).
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Key points

* Modeled seasonal variations of pCO, and Chlorophyll are improved by allowing adaptive
low Fe:C quota in diatoms.

* The biological pump is a significant driver of the seasonal air-sea CO, flux variability in the
Southern Ocean.

* The strength of the biological pump is increased by this adaptation to low iron.

Abstract Seasonality is the main mode of variability of sea surface partial pressure of CO, (pCO,)
in the Southern Ocean. The balance between biological, mixing and thermal processes that drive
this variability is misrepresented in CMIP5 models, pointing out the difficulty in representing their
relative contribution to the pCO, seasonal cycle. We focused on the biological component and on
the role of the adaptation of Southern Ocean diatoms to the low iron environment that characterizes
most of the Southern Ocean. We implemented a low intracellular Fe:C ratio parametrization to
account for the adaptive strategy of the Southern Ocean diatoms. This allowed to strongly reduce
the modeled seasonal biases of both chlorophyll surface concentration and pCO; in the Southern
Ocean. This improvement is linked to a strengthened biological pump which amplifies the
amplitude of the seasonal cycle extremes between winter and summer and provides a stronger

balance to the solubility effect.
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1. Introduction

The Southern Ocean is a key region for the global carbon cycle and the climate system, contributing
significantly to the uptake of both anthropogenic [Sabine et al., 2004; Khatiwala et al., 2013] and
natural carbon dioxide (CO,) [Metzl et al., 2006, Takahashi et al., 2009]. But large uncertainties
remain regarding the drivers and magnitude of this uptake, in part due to the poor coverage of
observations at the seasonal time scale [Lenton et al., 2006; Metzl et al., 2006, Gruber et al., 2009;
Lenton et al., 2013]. The seasonal variability of pCO, is driven by a combination of biological,
physical and thermodynamical processes acting at different time scales, from seasonal to
subseasonal, and are also extremely variable in space [Lenton et al., 2006; Takahashi et al., 2012;
Resplandy et al., 2014; Shadwick et al., 2015; Monteiro et al., 2015]. Modeling and disentangling
the balance between these different processes in the Southern Ocean has proved challenging. The
large spread in the phasing and amplitude of the pCO, seasonal cycles in different parts of the
Southern Ocean simulated by CMIPS5 models is suggestive that models diverge in their
representation of the relative contribution of these processes [4nav et al., 2013; Lenton et al., 2013].
Reasons are unclear and causes seem to vary along each CMIP5 model. A recent study provided a
methodological framework to elucidate the reason for such large differences and demonstrated that
biology and the winter entrainment of CO, of an ocean biogeochemical model were underestimated

against the thermodynamic contribution (solubility effect) [Mongwe et al., 2016].

An important specificity of the Southern Ocean is that it is the largest High Nutrient Low
Chlorophyll (HNLC) oceanic region, i.e. where large availability in macro-nutrients is associated
with relatively weak phytoplankton biomass. As hypothesized by Martin et al. (1990), and
confirmed by mesoscale Fe fertilization [Boyd et al., 2007], insufficient iron is largely responsible
for limited phytoplankton growth in this region. Phytoplankton primary production in the Southern
Ocean is mainly due to diatoms, which have been estimated to contribute to as much as 89%
[Rousseaux and Gregg, 2013]. Laboratory culture studies suggest that diatom species in the
Southern Ocean have developed a specific adaptation strategy to local environmental conditions
[Strzepek et al., 2011; Strzepek et al., 2012]. More specifically in these cultures, the intracellular Fe
content and Fe:C ratios of four Southern Ocean diatoms were found to display exceptionally low

values, at least two fold lower than currently reported for oceanic algal species [Strzepek et al.,
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2011]. When compared to diatom species of temperate latitudes, Southern Ocean diatoms were
found to require lower cellular iron concentrations and Fe:C ratios to achieve comparable growth
rates, their iron requirements decreasing or remaining relatively constant with decreasing light

[Strzepek et al., 2012].

This adaptive strategy is currently not accounted for in biogeochemical models. It could have a
significant impact on both the biological pump and the seasonal variability of the air-sea CO,
exchange but this impact has not been yet assessed. In this study, we show that this singular
Southern Ocean diatoms behavior, when implemented in a global ocean biogeochemical model,
significantly improves the phase and amplitude of the seasonal cycle of surface chlorophyll and

pCO; in the Southern Ocean.

2. Method

We used the hydrodynamical and biogeochemical model NEMO (Nucleus for European Modelling
of the Ocean) version 3.6 [Madec, 2008]. The model couples the ocean dynamical code OPA
[Madec, 2008], the sea-ice model LIM2 [ Timmermann et al., 2005], and the marine biogeochemical
model Pelagic Interaction Scheme for Carbon and EcosystemStudies (PISCES) [Aumont et al.,
2015]. We used NEMO in a configuration that covers the global ocean with a nominal horizontal
resolution of 2° with increased 0.5° latitudinal resolution at the equator (ORCA2 grid). The vertical
grid has 31 levels with 10 levels in the upper 100 m and adopts a partial step z-coordinate scheme.
Lateral mixing along isopycnal surfaces is computed as in Lengaigne et al. (2003). Baroclinic
instabilities follow the Gent and McWilliams [1990] parametrization and vertical mixing is
parameterized using the turbulent kinetic energy scheme [Gaspar et al., 1990] as modified by

Madec [2008].

The dynamical state of the ocean simulated by NEMO drives the PISCES model in an offline mode
as described in Aumont et al. (2015). PISCES simulates the lower trophic levels of the marine
ecosystem with two phytoplankton compartments (diatoms and nanophytoplankton), two
zooplankton size-classes (microzooplankton and mesozooplankton) and the biogeochemical cycles
of carbon and of the main nutrients (N, P, Fe, and Si). Formulations of phytoplankton growth in
PISCES-v2 [Aumont et al., 2015] adopt a mixed Monod-quota approach: Phytoplankton growth rate
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is limited by the external availability in N, P and Si and by the internal availability in iron (Fe
quota), which means that the iron quota is variable. The iron limitation term of diatoms is modeled

according to a classical quota formulation:

Liezmin( l,max(O,%))

opt

0F€,P

min H

where 0""is the Fe quota of phytoplankton (P). In this equation, the minimum iron quota,

denotes the minimum iron requirement of phytoplankton to achieve photosynthesis, respiration and

9 Fe N P
min

nitrate/nitrite reduction. In the standard version of the model, follows the parametrization

proposed by Flynn and Hipkin (1999) which predicts values typically comprised between 7 and 15

pmolFe/molC for diatoms in the Southern Ocean.

In order to account for the specific adaptation of diatoms to low iron environment in the Southern

Fe,P
min

Ocean, we modified the formulation of 6 South of 30°S. More specifically, we fixed

0F€,P

min

at a constant value of 2 pmolFe/molC south of 45°S. This corresponds to the smallest ratio
that has been estimated in the culture studies of Strzepek et al. (2011) for four Southern Ocean
diatom types. The choice of a constant value reflects the independent light behavior displayed by

Southern Ocean diatoms [Strzepek et al., 2012]. A transition zone was defined between 30°S and

Fe,D
min

45°S where a linear interpolation was applied between 6 computed along Flynn and Hipkin

(1999) and the fixed minimum value.

The model was initialized with World Ocean Atlas annual climatologies for nutrients, GLODAP
annual climatologies for DIC and alkalinity and with preindustrial atmospheric CO, concentration
(280 ppm). Two model experiments have been performed: One with the standard version of the
model (CTL) and the other with the modifications described above (PHYSIO). Each model
configuration has been integrated for 3000 years to achieve a balanced state for the air-sea CO,
fluxes. Following these spin-up runs, both experiments have been forced by historical atmospheric
CO, concentrations where atmospheric CO, concentration increased from 287.3 ppm (year 1860) to

378.6 ppm (year 2010).

The relative contribution of the thermodynamical, biological and physical processes to the seasonal
cycle of pCO, was decomposed into two main drivers of its variability: On one hand the solubility

effect and on the other hand the biological and physical factors. The relative contribution of

4
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temperature (solubility effect) was computed following the formulation of Takahashi et al. (1993):

(6 pCO,/0T)
pCO,

=0.0423°C""

The biological and physical relative contribution were deducted from the thermodynamical factor

and the seasonal values of pCO..

To evaluate the model behavior, we used surface chlorophyll distribution from MODIS-Aqua
(Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) Standard Mapped Images — Level 3 products
from 2002-2011 distributed by the Goddard Space Flight Center, projected onto a regular spatial
grid of 9 km and reprocessed with an algorithm adapted for the Southern Ocean (30°S-80°S)
[Johnson et al., 2013]. A monthly climatology was computed for comparison with model outputs.
Months for which the spatial coverage of the data is less than 15% of the total area are assumed to
be insufficiently sampled to derive a meaningful mean value and are omitted. We used
reconstructed monthly maps of pCO, [Landschiitzer et al., 2014] extrapolated from observations
synthesized in the Surface Ocean Carbon Atlas (SOCAT) version 2 (v2) [Bakker et al., 2014]
database. This dataset has a spatial resolution of 1°x1° and covers the period from 1998 to 2011. A
monthly mean climatology centered on the year 2005 was computed to extract the seasonal cycle
trend from the inter-annual variability. We also used the climatology of surface pCO, observations
from Takahashi et al. (2009). This dataset has a resolution of 4°x5° and pCO, values are corrected
for the reference year 2000. To compare observations and model outputs, we have computed the
seasonal anomalies in ApCO, in the two climatologies derived from observations and in the two
model experiments. The annual mean value of ApCO; has been subtracted from these anomalies to

only retain the seasonal deviations.

The monthly mean values of ApCO, and surface chlorophyll (CHL) for observations and model
outputs were averaged over the SO region, defined as the entire oceanic region located south of the
Sub-Tropical Front (STF). The SO region was further decomposed into three sub-regions, the Sub-
Antarctic Zone (SAZ), the Polar Zone (PZ) and the Antarctic Zone (AZ). The boundaries between
these regions were determined from the front definitions proposed by Orsi et al. [1995] for the Sub-
Antarctic Front (SAF) and the Polar Front (PF). The SAZ lies between the STF and the SAF, the PZ
between the SAF and the PF and the AZ between the PF and the Antarctic coastline.
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3. Results

Globally, in the Southern Ocean, the phase and the amplitude of the seasonal cycle of ApCO,
simulated in the PHYSIO experiment are significantly closer to observations than those in the CTL
experiment (Figure 1a). Whereas the CTL experiment simulates a seasonal cycle characterized by
two low maximums in October and January, the seasonal cycle in the PHYSIO experiment has a
larger amplitude and exhibits a marked maximum in October and a minimum in February. The
ApCO, seasonal cycle amplitude in the PHYSIO experiment is however smaller (by 5 patm) than
that estimated from observations and one month belatedly. The surface chlorophyll concentrations
simulated in the PHYSIO experiment are closer to observations with a more contrasted seasonal
cycle than the CTL experiment (Figure 1b). Yet the summer peak bloom occurs one month too

early and is underestimated by about 0.1 mg.m™.
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Figure 1. Seasonal cycles from June to May in the Southern Ocean (South of the Sub-Tropical Front) of (a)
ApCO; (pCOY*™ — pCO,*™) from observations (dashed lines, grey), CTL experiment (light blue) and
PHYSIO experiment (dark blue), (b) surface chlorophyll concentration (mg/m?®) from remote sensing
observations (dashed line, grey), CTL experiment (light green) and PHYSIO experiment (dark green), (c)
thermodynamical (sst) and both biological and dynamical (dyn+bio) relative contributions to the seasonal
cycle of pCO,; The light red (CTL) and the dark red (PHYSIO) curves denote the thermodynamical factor.
The biological and physical factors are displayed in light blue (CTL) and dark blue (PHYSIO), and (d)
summer (red) and winter (blue) vertical profiles of DIC for the CTL experiment (light colors) and the
PHYSIO experiment (dark colors). Monthly data in ice-covered areas are omitted.

The longer and stronger bloom in the PHYSIO experiment drives a more intense DIC uptake
through photosynthesis than in the CTL experiment. This larger uptake is associated with a larger
carbon export, driving a stronger vertical gradient of DIC (Figure 1d). This biological pump has a
major impact on the seasonal evolution of pCO,, changing the balance between the biological,
physical and thermodynamical factors that drive its variability. This can be seen in the
decomposition between the thermodynamical control on ApCO, (i.e., the solubility effect linked to
the relative rates of change of the sea surface temperature, and computed following Takahashi et
al., 1993) and the other factors, i.e. biological consumption and physical supplies of DIC (Figure
Ic).
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In summer (between December and February), warmer temperatures tend to increase oceanic pCO,.
This thermodynamical effect is balanced by the biological uptake of DIC that tends to decrease
surface pCO,. In the PHYSIO experiment, the biological effect is stronger than the
thermodynamical effect, leading to a decrease in pCO,. In the CTL experiment, with a weaker
biological uptake but similar thermodynamical effect, the net effect results in a weak increase in
pCO,. In winter (from June to October), the thermodynamical effect is less variable than in summer
and pCO, increases in response to the physical supply of DIC, essentially through entrainment. This
physical supply is larger in the PHYSIO experiment, due to the larger summer vertical gradient in
DIC. In winter, the vertical gradient profiles of DIC in both experiments are almost identical

supporting this interpretation.

The larger amplitude of the ApCO, seasonal cycle in the PHYSIO experiment compared to the CTL
experiment is thus due to both a larger contribution of the biological uptake (in summer) and of the
physical supply of DIC (in winter), with the same order of magnitude (around 7 patm). It should be
noted that the one month belated maximum of ApCO, in the PHYSIO experiment could result from
a delayed stratification of the mixed layer in September. This is suggested by the decrease of ApCO,
in the observations that starts as early as September (Figure 1a) whereas winter mixing is still acting

until October in both experiments (Figure 1c).

This averaged behavior is somehow contrasted between the three hydrological provinces SAZ, PZ
and AZ (Figure 2). It is particularly in the SAZ and the PZ that the two experiments show the
largest differences (Figures 2a and 2b ).
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Figure 2. Seasonal cycles from June to May of the zonal average of (a, b, ¢) ApCO2 (pCO**** — pCO*™),
(d, e, f) thermodynamical (sst) and both biological and dynamical (dyn+bio) relative contributions to the
seasonal cycle of pCO, and (g, h, i) surface chlorophyll concentration (mg/m3) from remote sensing
observations (dashed line, grey), CTL experiment (light green) and PHYSIO experiment (dark green). On
panels (a, b, c¢), the dashed grey lines shows the observations; The light blue and the dark blue curves
correspond to the CTL and PHYSIO experiments, respectively. On panels (d, e, f), the light red (CTL) and
the dark red (PHYSIO) curves denote the thermodynamical factor. The biological and physical factors are
displayed in light blue (CTL) and dark blue (PHYSIO). The panels on the left hand side (a, d, g) correspond
to the Sub-Antarctic Zone (SAZ), the panels in the middle column (b, e, h) to the Polar Zone (PZ) and the
panels on the right hand side (c, f, i) show the Antarctic Zone (AZ). Ice covered areas are not included in the
computation of the zonal means.

The observed ApCO, seasonal cycle in the SAZ (Figure 2a) is characterized by a double peak which
is representative of the transition between the oligotrophic warm waters of the subtropics and the
more productive waters of the SAZ [Metzl, 2009; Merlivat et al., 2015]. The summer peak ensues
from the warming of surface waters (solubility effect) whereas the winter maximum results from the
vertical mixing of subsurface waters rich in DIC. In the PHYSIO experiment, the summer peak is
lower and the winter peak is larger than in the CTL experiment. This highlights a shift to a slightly
stronger biological regime in summer and an increase of the winter mixing contribution (Figure 2d).
The PHYSIO experiment simulates a biological pump in the same range of efficiency as the

observations, since the amplitude of the seasonal cycles are similar.

In the PZ, the seasonal cycle of ApCO; in the CTL experiment shows a double peak (Figure 2b).
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This strongly contrasts with the observations which are characterized by a minimum in summer
followed by a single maximum in winter. This shows that the biological pump and vertical mixing
control the seasonal evolution of ApCO, in the observations, but that in the CTL experiment they
are not strong enough to balance the solubility effect. In comparison, the seasonal cycle in the
PHYSIO experiment shows a better agreement with the observations, the relative contribution of
both biology and winter mixing increasing significantly (Figure 2e). In particular, the seasonal cycle
does not exhibit a double peak anymore. However some differences remain. The predicted
amplitude of the ApCO, seasonal evolution is about 30% larger than in the observations. Moreover,
whereas the observed ApCO, starts to increase in January, the simulated one only increases after
April. This bias in the PHYSIO experiment is produced by the excessive duration of the summer
phytoplankton bloom (Figure 2h). It could also come from a weaker and later deepening of the
mixed layer which would drive an insufficient entrainment of DIC-rich subsurface waters at the

beginning of fall.

In the AZ (Figure 2c), the amplitude of the ApCO, seasonal cycle simulated in the PHYSIO
experiment is 1.5 and 1.7 times larger than in the climatologies of Takahashi and Landschiitzer,
respectively. In contrast, the amplitude of the ApCO, seasonal cycle simulated in the CTL
experiment is smaller than in the two climatologies. This suggests that the biological drawdown of
DIC during the favorable season is too large in the PHYSIO experiment (Figure 2f). Yet, in the
latter, the seasonal variations of surface chlorophyll are slightly underestimated (Figure 2i). A
potential explanation to these apparently contradicting features is that the model predicts a realistic
magnitude for primary productivity but that the export of carbon to the interior of the ocean is too
efficient. Indeed, it has been suggested that the Southern Ocean is characterized by a low vertical

transfer efficiency of export, whose causes remain elusive [Maiti et al., 2013].

Figure 3 shows the annual mean air-sea CO, fluxes for 2010, for three zonal domains and for the
whole Southern Ocean. To be consistent with the zonal analysis of Landschiitzer et al. [2015], we
have computed the integrated air-sea CO, flux zonally i.e. without considering hydrological
provinces and defined SAZ from 35°S to 50°S, PZ from 50°S to 55°S, AZ from 55°S to 80°S and
SO south of 35°S. Observations and modeled integrated flux are computed using the formulation of

the gas transfer coefficient proposed by [Wanninkhof, 1992].

10
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Figure 3. Zonal comparison of the annual mean of air-sea CO2 flux (PgC/yr) between CTL experiment
(light orange), PHYSIO experiment (dark orange) and observations (light grey) for 2010. Observation error
bars are overprinted in dark grey.

Taking into account the diatom physiological adaptation to Fe limited availability increases the
carbon uptake and has a significant impact on the annual budget of air-sea CO, exchange in each
zone (Figure 3). The stronger contribution of the biological component in the PHYSIO experiment
enhances the carbon pump in the SAZ and the PZ relative to the CTL experiment. In both regions,
annual mean fluxes are 0.15 Pg C yr' and 0.1 Pg C yr" larger than observations, respectively, but
remain within the range of uncertainties estimated to be + 0.15 Pg C yr'. The main discrepancy
between model and observations is in the AZ. The sea to air outgassing flux of carbon is much
larger than estimated from observations, about 6 times larger in the PHYSIO experiment. The new
parametrization does not improve the model performance, and in fact even substantially degrades it.
The increased degassing of carbon in the PHYSIO experiment is explained by a stronger export of
carbon to the deep ocean in the SAZ and in the PZ which is brought back to the surface by
upwelling in the AZ. Globally, the air-sea CO, flux estimated from the PHYSIO experiment for the

whole Southern Ocean is slightly underestimated (mainly because of the biased representation of
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the carbon source in the AZ) but closer to the estimate based on observations than in the CTL

experiment.

4. Discussion

Taking into account the adaptive strategy of diatoms to low iron concentrations in the Southern
Ocean allowed us to improve the representation of the subtle balance between biological, dynamical
and thermodynamical contributions to the pCO, seasonal variability in the PISCES biogeochemical
model. Resolving properly the relative contribution of each process for each hydrological province
is challenging because of the high sensitivity of ApCO, to these contributions. We partially
reconciled the model with the observed seasonal variability of pCO, and surface chlorophyll in both
SAZ and PZ and broadly in the whole SO. In summer, high primary production and weak vertical
mixing in the upper ocean drive pCO, to low values and low winter primary production and intense
winter mixing lead to high pCO, values, counterbalancing the solubility effect in both regions and

in the Southern Ocean.

Our study suggests that diatoms growth rate could be more efficient than previously thought in
HNLC waters of the Southern Ocean. This efficiency is inherent to their physiological adaptive
strategy to the low iron concentrations and to their ability to maintain a relatively high growth rate
in spite of low iron availability [Strzepek et al., 2011]. This physiological distinctive feature, which
is not yet integrated in biogeochemical models, fosters diatoms relative to other species and sustains
a more significant and contributing biological pump with a major impact on the surface pCO,
seasonality. We modeled this adaptive strategy using a very simple parameterization which
improves quite significantly the model behavior. This is a promising first step in our understanding
and representation of the role played by the biological component in this region which plays a

critical role for the carbon cycle [Arrigo et al., 1998; Marinov et al., 2006].

However, in the AZ, our results point out a discrepancy in the representation of the pCO, seasonal
cycle between the model and the observations where the model overestimates the amplitude of the
seasonal variations of pCO.. It should be noted, however, that the data coverage in fall and winter in
this region is particularly sparse and is not sufficient to well constrain the winter end member of the
seasonal cycle [Bakker et al., 2014]. As a consequence of this insufficient data coverage, especially

during the unfavorable season, the observed seasonal cycle should be considered with care.
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This study suggests that diatoms could have a decisive role on air-sea CO, flux variability but
uncertainties remain. The simple formulation adopted in our modeling study revealed the great
sensitivity of surface chlorophyll and pCO, to how iron physiology of phytoplankton is represented.
It also points out some important unresolved issues. Our proposed parameterization does not rely on
a grounded mechanistic understanding of the involved physiological processes. We imposed a
single minimum iron quota for diatoms in iron limited areas south of 45°S. Actually, the Southern
Ocean is characterized by a strong spatial and temporal heterogeneity which is reflected by a high
variability in the values of the Fe:C quota [Twining et al., 2004]. Furthermore, our study relies on
findings from only two laboratory studies [Strzepek et al., 2011; Strzepek et al., 2012]. How this
adaptive strategy operates and evolves in function of the iron availability, for which species and
what is the regional disparity of this strategy are questions that need to be addressed in order to be

able to properly resolve this adaptive response at the basin scale of the Southern Ocean.

Diatoms are an important group in marine environments and a key phytoplankton group for the
carbon cycle [Smetacek, 1999]. Our modeling study suggests that this group may control to a large
extent the seasonal evolution of pCO, in the Southern Ocean. It is thus critical to better understand
their physiology and their spatial and temporal distribution in that region. However, other species
may also play an important role in the Southern Ocean like Phaeocystis [4rrigo, 1999; DiTullio et
al., 2000] or may have developed adaptive strategies to support the specific conditions of the
Southern Ocean, although dedicated studies are lacking hitherto. Unfortunately, disentangling the
relative contribution from each species and groups to the carbon uptake is still an open question as
too few observations in the Southern Ocean are available to quantify it clearly. Plankton networks
are largely unknown in the whole ocean and their complexity remains far from being properly

modeled [Guidi et al., 2016].

5. Conclusion

Our results highlight the potential crucial role that diatom physiology plays on the seasonal
variability of pCO, in the Southern Ocean. In that region, diatoms appear to be able to very
efficiently adapt their intracellular Fe requirements to the low iron availability. Our model suggests

that this adaptive strategy plays a key role for the carbon uptake in the upper ocean, and its export to
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the ocean’s interior. Resolving the seasonal variability of pCO, in the Southern Ocean was possible
by decoupling iron availability and phytoplankton intracellular requirements in the PISCES model
demonstrating the necessity to simulate specific biological features at regional or basin scales. To
improve our understanding of the key processes that control both the carbon and the iron cycles in
the Southern Ocean, sustained in situ observations are needed associated to process-oriented
laboratory experiments. It is also essential to explore if this diatoms adaptive strategy could occur in
other iron limited regions like in the north Pacific. Such effort is mandatory if one wants to improve
the predictive capability of the ocean biogeochemical models. How will biological processes and
the phytoplankton ecosystem structure in the Southern Ocean respond to climate change and other
stressors factors is central to quantify the future evolution of the oceanic carbon sink and higher
trophic resources [Bopp et al., 2013; Gattuso et al., 2015]. A recent study suggested that climate
change may increase primary production and the abundance of heavily silicified diatoms in the SAZ
[Boyd et al., 2015] designating diatoms as an even possibly stronger key player in the future. This

points out to urgently improve our understanding of this phytoplankton group.
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Titre : Etude par la modélisation de la production primaire planctonique,
processus majeur de la variabilité saisonniére de la pression partielle de CO,
dans I'océan Austral

Résumé : Le cycle saisonnier est le principal mode de variabilité de la pression partielle océa-
nique de surface du dioxyde de carbone (pCO-) dans I'océan Austral. Les processus physiques
et biologiques qui sous-tendent les variations saisonnieres de la pCO; sont bien connus mais
encore mal représentés dans les modeles de biogéochimie et de circulation océanique. Com-
prendre sa variabilité et la résoudre avec une bonne concordance est un pré-requis pour effec-
tuer des bilans de carbone et réaliser des projections climatiques pertinentes. A ce titre, 'océan
Austral est une région cruciale qui absorbe entre 10% et 15% des émissions anthropique de CO».
Toutefois sa compréhension est entourée de nombreuses zones d’ombres et inconnues de par
sa situation géographique polaire hostile et de sa dynamique biogéochimique singulieére. Ici, je
présente une étude des processus qui contribuent au cycle saisonnier de la pCO, réalisée au
moyen d’'une configuration 1D du modeéle NEMO-PISCES. Les résultats obtenus ont permis de
révéler le role majeur de la production primaire et celui déterminant de la limitation par le fer,
caractéristique de I'océan Austral, au sein du cycle saisonnier de la pCO». J’ai montré que, des
deux groupes du phytoplancton représentés dans le modele, celui des diatomées se distinguait
significativement dans sa contribution a I'intensité de la production primaire et de la pompe
biologique. Ce groupe est largement présent dans les eaux australes et présente une singula-
rité physiologique qui lui permet de s’affranchir partiellement de la limitation par le fer pour
conserver des taux de croissance élevés. Cette faculté d’adaptation aux conditions environne-
mentales spécifiques de 'océan Austral a été, dans un premier temps, testée dans la configu-
ration 1D montrant d’encourageants résultats sur la variabilité des échanges air-mer de CO,.
Dans un deuxiéme temps, j’ai implémenté cette adaptation physiologique dans la configura-
tion globale 3D du modele NEMO-PISCES. Aux échelles du bassin et de la saison, les résultats
obtenus permettent de corriger significativement les biais jusqu’a présent simulés par le mo-
deéle pour le cycle saisonnier de la pCO, mais aussi de réévaluer, dans I'océan Austral, le role de
la production primaire dans le cycle du carbone. Cette faculté d’adaptation aux facteurs envi-
ronnementaux des espéeces de diatomées de I’'océan Austral n’avait jamais été prise en compte
dans les modeles globaux de biogéochimie et de circulation océanique et permet d’intégrer plus
justement le role de mitigation de I'effet de serre de I'océan Austral dans le systéme climatique.
Plus largement, ceci conduit a s’interroger sur la faculté d’adaptation des écosystemes de cette
région-clé face au changement climatique.

Mots clés : océan Austral, dioxyde de carbone, pression partielle, production primaire, cycle
saisonnier, pompe biologique, diatomées, modélisation.
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