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Introduction

Ca a débuté comme ga. Par une discussion avec Anny (Cazenave) dans son bureau
au Legos, a la fin de 'année 2013. Nous devions écrire un nouveau projet de recherche
pour répondre a 'appel d’offre du CNES sur la valorisation des données des satellites al-
timétriques (Topex/Jason 1 et 2). Depuis plusieurs années, nos études montraient que le bi-
lan du niveau de la mer, tant a ’échelle globale que régionale, fermait avec une précision de
quelques dixiémes de mm/an. Ceci était devenu possible grace en particulier a I'avénement
récent des systemes d’observation ARGO (pour la température océanique) et GRACE
(pour le champ de gravité de la Terre). Avec ces performances, le systeme d’observation du
niveau de la mer dans son ensemble (i.e. altimétrie radar, ARGO, GRACE et marégraphie)
était & maturité. Nous savions que la précision limite du systeme n’était pas loin (de 'ordre
de +£0.1mm/an) et qu’il n’y avait donc pas beaucoup de marges pour progresser plus sur ces
questions. Ce jour-la, nous discutions donc de nouvelles voies a explorer avec ’altimétrie
radar. Anny proposa d’étudier le niveau de la mer a la cote. Cela représentait un nou-
veau défi car les mesures d’altimétrie radar nécessitaient le développement d’un traitement
dédié pour s’accommoder de la proximité des régions émergées. Je proposais de mon coté
de m’orienter vers les questions d’énergie et d’utiliser les mesures d’altimétrie radar pour
évaluer la composante océanique du bilan d’énergie du systeme climatique.

L’idée de regarder le bilan d’énergie me taraudait depuis plus d’un an déja. Mes conver-
sations répétées avec Remy (Roca) et son invitation au workshop CERES de 2014 m’avaient
fait découvrir la communauté qui travaillait sur le bilan radiatif de la planete et plus lar-
gement sur les flux d’énergie a la surface de la Terre et dans I’atmosphere. En méme temps
que je découvrais cette communauté, je découvrais les questions scientifiques associées au
cycle de I'énergie dans le systeme climatique. Je ne m’attendais pas a ¢a! Des questions
fondamentales, vielles de plus de 35 ans comme celles de la sensibilité climatique étaient
encore ouvertes (National Research Council [1979]). En y regardant bien, on trouvait méme
des questions posées dans les années 1960 (comme celle de la diffusion de la chaleur dans
'océan abordée par Munk [1966] par exemple ) encore aprement débattues. Les théories et
les modeles donnaient bien (et donnent encore) des interprétations a ces problemes mais
les observations étaient limitées et 'information qu’elles donnaient ne corroboraient pas les
modeles. Par exemple, la sensibilité climatique observée était significativement plus petite
que la sensibilité climatique modélisée (Stocker et al. [2013]). De méme les mesures de la
diffusion diapycnale dans 'océan étaient trop petites pour expliquer la diffusion verticale
de chaleur dans l'océan avec la représentation de Munk (e.g. Ledwell 1998). En résumé, le
climat nous proposait ici des questions scientifiques fondamentales encore largement ou-
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vertes et qui, comme chacun le sait, sont extrémement importante pour la société. Bref,
un sujet passionnant !

En cette fin d’année 2013, ma these était déja loin. C’était le moment pour moi de choisir
une nouvelle orientation a mes recherches et ’occasion se présentait de regarder le bilan
d’énergie en y apportant un nouveau point de vue : celui des observations géodésiques
de niveau de la mer et du champ de gravité. L’occasion était trop belle! J’avais envie
de participer a cet effort de recherche pour comprendre ce qui s’y jouait, les problemes
scientifiques qui se posaient et les enjeux associés. Et puis qui sait 7 Peut-étre que I’approche
géodésique pourrait apporter une pierre a ’édifice et pourrait participer (méme si c’est
modestement) & une meilleur compréhension de ces < vieux > problemes de la science du
climat (je dis < vieux » ici car ces problemes ont plusieurs dizaines d’années quand la
science du climat a tout au plus 150 ans).

Je me suis donc lancé. Et 7 ans plus tard, je présente dans ce manuscrit mon analyse
du probleme du bilan énergétique du climat tel qu’il est posé dans la littérature ainsi que
les premiers résultats de mes recherches sur ce sujet.

La question du bilan d’énergie du climat est une question vaste et complexe qui recouvre
une tres grande variété de processus. Ces processus couvrent les échelles spatiales du micron
(pour les processus radiatifs par exemple) a la dizaine de millier de km (’échelle planétaire)
et les échelles temporelles de la seconde au milliard d’années. Au cours des huit dernieres
années qui me séparent de ma soutenance de these, je me suis concentré sur le bilan
d’énergie a ’échelle globale et sur des temps caractéristiques de 'année au séculaire car
c’est a priori sur ces échelles de temps que la contrainte observationnelle spatiale est la
plus pertinente. Dans ce manuscrit je discute donc essentiellement du bilan d’énergie a ces
échelles spatio-temporelles. Je commence par présenter rapidement le cycle de 1’énergie du
systeme climatique, les probléemes scientifiques associés et mon approche scientifique du
sujet (chapitre 1 et chapitre 2). Je décris ensuite plus particulierement la compréhension
actuelle du bilan d’énergie global aux échelles interannuelles a séculaires et sa représentation
dans la littérature (chapitre 3). J’analyse les limites de cette représentation (chapitre 4) et
j'explique comment mon travail permet de répondre a certaines de ces limites (chapitre 5).
Je propose enfin des perspectives futures pour ces recherches (chapitre 6). Je termine par
une courte section dans laquelle je montre succinctement les autres aspects de ma recherche
depuis ma these, c’est a dire ceux qui n’ont pas concerné le bilan d’énergie du climat ( 7).

Dans la communauté scientifique nous avons souvent 1’occasion de présenter le detail
de nos travaux a travers les publications, les conférences , les ateliers et les discussions.
Dailleurs ’ensemble des resultats que je présente dans ce document sont tous publiés
et disponibles dans la litterature. En revanche, il est rare que nous ayons l'occasion de
montrer la démarche qui nous anime ou la direction de recherche que 'on développe.
Pourtant je crois que c’est tout aussi important. Je saisi dans ce manuscrit ['occasion de
le faire. Du coup, plutot que de présenter par le menu le contenu de mes publications, j’ai
préféré présenter ici ma démarche et comment mon travail s’inscrit dans une dynamique
scientifique communautaire qui cherche a répondre a des questions fondamentales. Je passe
donc beaucoup de temps a faire une présentation critique du probleme scientifique auquel
je m’interesse (10 pages environ), a en livrer une lecture personnel d’un point de vue des
sciences de I'observation et a expliquer ce que mes travaux apportent dans ce contexte (20
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pages environ). Je passe moins de temps (15 pages environ) a expliquer le contenu de mes
articles (que vous pouvez de toute fagon trouver dans la litterature). Ne soyez pas surpris !

Avant de commencer, je veux remercier les gens avec qui j’ai eu beaucoup de plaisir
a travailler sur ce sujet. Il y a bien sur les gens avec qui j’ai collaboré scientifiquement.
Leur contribution a été essentielle et je les remercie un peu plus bas dans la section 2.3 en
rappelant le role qu’ils ont joué. Il y a ensuite les gens qui partagent ma vision du probleme
et permettent les projets comme Thierry Guinle, Nicolas Picot, Gérald Dibarboure, Gilles
Larnicol et Joél Dorandeu, . Enfin il y a les gens qui veillent au bon déroulement des choses
et sans qui rien ne serait possible comme Philippe Kubik, Eric Boussarie, Juliette Lam-
bin, Selma Cherchali, Anne Lifermann, Annick Sylvestre Baron, Mioara Mandea, Nadine
Lacroux, Agathe Baritaud, Brigitte Cornou et Martine Mena. Et puis je voudrais aussi
remercier spécialement ma femme et mes enfants pour la patience et le soutien qu’ils me
témoignent au jour le jour.






Chapitre 1

Le bilan énergétique de la Terre et les flux d’énergie
dans le systeme climatique

1.1 Bilan d’énergie du systéeme climatique

Dans ce manuscrit, je considere le systeme climatique terrestre en tant que systeme
formé par 'atmosphere, I'océan, la cryosphere et les continents. Par < cryosphere > je
désigne 'ensemble des zones englacées qui sont a la surface de la Terre (e.g. glaciers de
montagnes, calottes polaires, petites calottes) et par < continents > la partie de la crotte
terrestre émergée qui est active hydrologiquement et énergétiquement (i.e. qui échange
de l'eau et/ou de I'énergie avec I'atmosphere, 1'océan ou la cryosphere). Par ailleurs, je
m’intéresse aux variations de ce systeme aux échelles interannuelles & séculaires. A ces
échelles de temps I'influence des cycles biogéochimiques sur le systeme climatique est faible
par rapport a l'influence des processus physiques (voir par exemple Heinze et al. [2019)]).
Je ne considere donc que la physique du systeme climatique.

Le systeme climatique n’est pas isolé. Il échange de 1’énergie avec I'extérieur. Se trouvant
a la surface de la Terre, il échange de 1’énergie avec ’Espace d’une part et avec la Terre
interne d’autre part. Les échanges d’énergie avec 1’Espace se font en haut de 'atmosphere
sous forme radiative (on considere les échanges de matiere en haut de I’atmosphére comme
négligeables et les échanges d’énergie qui y sont associés comme négligeables aussi). Le
systeme climatique regoit du soleil un flux radiatif R; qui couvre tout le spectre lumineux (le
flux est maximum dans le visible) et réémet vers l'espace un flux radiatif R, dans la bande
infrarouge du spectre. Sur le plancher océanique et en bas de la couche hydrologiquement
active des continents, le systeme climatique recoit de la Terre interne un flux d’énergie
F sous forme essentiellement radiatif et sensible. On appelle ce flux d’énergie le flux
géothermique (e.g. Pollack et al. [1993]).

En appliquant le premier principe de la thermodynamique au systéme climatique dans
un référentiel terrestre fixe par rapport a la croute terrestre, on établit le bilan d’énergie
du systeme climatique sur un temps infinitésimal dt, selon I’équation suivante :

dE = dE. + dE, + dU = 6W +6Q = 0W + R;dt — R,dt + Fedt

Avec E T'énergie totale du systéme climatique, E. son énergie cinétique, £, son énergie
potentielle, U son énergie interne, W le travail des forces du milieu extérieur sur le systeme
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(essentiellement les forces de marée et des astres du systeéme solaire) et ) la quantité de
chaleur échangée avec le milieu extérieur.

Ici je m’intéresse au bilan d’énergie du systeme climatique actuel (i.e. depuis l'ere
préindustrielle) et a ses variations sur des temps caractéristiques de quelques années
a quelques centaines d’années (ce sont typiquement les temps caractéristiques qui sont
considérés dans les scénarios du GIEC, Stocker et al. [2013]). Pour I'étude de cette période et
de ces temps caractéristiques, on définit souvent comme état de référence dans la littérature,
le systeme climatique moyen autour de 1860 (moyenné environ sur une vingtaine d’années),
c’est-a-dire au début de l'accélération des émissions anthropiques de gaz a effet de serre.
Les variables du systeme sont définies comme des anomalies par rapport a cet état de
référence moyen autour de 1860.

Aux échelles interannuelles a séculaires, la position moyenne des astres du systeme
solaire change tres peu ainsi que la géométrie des bassins océaniques et des continents.
Donc les anomalies de force de marée changent tres peu et 'on peut négliger le terme
OW de I’équation de bilan d’énergie. Le flux géothermique dépend du gradient thermique
généré par la différence de température entre le manteau et la crotte, de la radioactivité
des roches de la crofite terrestre et localement des changements de phase des matériaux
ainsi que de Pactivité tectonique. Fi s’éléve actuellement typiquement & 0.09W.m=2 (e.g.
Davies and Davies [2010]) et il évolue tres peu sur des temps caractéristiques de la centaine
d’année (moins de 1%). Les anomalies de Fi; sont donc tres petites et négligeables devant
les anomalies de R; et R, et de E. Nous les négligeons et nous écrivons le bilan d’énergie
du systeme climatique actuel en anomalies selon I’équation suivante

Cil—f - Rl - Ro
Dans cette équation E, R; et R, représentent maintenant des anomalies. J’ai gardé cepen-
dant la méme notation des variables qu’auparavant, pour plus de simplicité.

1.2 Les flux d’énergie dans le systeme climatique

Le flux d’énergie total regu du soleil, R;, est la différence entre le flux solaire recu en
haut de 'atmosphere, Q, et le flux réfléchit par I'albédo de la Terre, a.Q). L’albédo de la
Terre dépend essentiellement de la couverture nuageuse et des caractéristiques des nuages
(taille des gouttes d’eau, forme et tailles des cristaux de glaces...), de la couverture de
neige et de glace a la surface, de la concentration de vapeur d’eau et d’aérosols présents
dans ’atmosphere et de la température de I’atmosphere et de la surface. Dans 1’état actuel
du systeme climatique, la partie du flux solaire réfléchit par 1’albédo de la Terre s’éleve a
29% du flux total recu, de telle sorte que le flux solaire net recu par le systeéme climatique
moyenné sur dix ans, R;, s’éleve typiquement & 240.2 & 2W.m =2 (cf figure 1.1 tirée de
Stephens et al. [2012], voir aussi Trenberth et al. [2015]; Wild et al. [2015]; L’Ecuyer et al.
[2015] ).

Le rayonnement thermique émis par la Terre, R,, dépend essentiellement de la
température de la surface de la Terre et de ’atmospheére, de la concentration en vapeur d’eau
et en gaz a effet de serre (GES) (essentiellement C'Oy, CHy, N2OetOs), de la couverture
nuageuse et des caractéristiques des nuages. R, moyenné sur dix ans s’éleve actuellement
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typiquement & 239.7 + 3.3W.m ™2 (cf figure 1.1 et Stephens et al. [2012]; Trenberth et al.
[2015]; Wild et al. [2015]; L ’Ecuyer et al. [2015]) .

Incoming TOA imbalance 0.6+0.4

Outgoing
solar 340.2+0.1 Reflected solar 100.0+2 Clearaky 230.7+433 longwave
emission radiation
Shortwave All-sky 266.4+3.3
cloud effect atmospheric
window
204
Longwave All-sky longwave
Sensible Latent - cloud effect absorption
I

Atmospheric
absorption

heating -187.9+12.5

75510
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to surface

Clear-sky 27.2+4.6
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absorption All-sky emission

e r et
B to surface
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_.";- e " b
[;@mbalance 0.6£17 i e

Figure 1.1 — représentation des flux d’énergie dans ’atmosphere et a la surface. Moyenne sur
2000-2010. D’aprés Stephens et al. [2012]

Quand R; et R, ne sont pas égaux, le systeme climatique recoit le flux d’énergie N=
dE/dt. Ce flux d’énergie moyenné sur 10 ans est actuellement typiquement de 'ordre de
+0.5 & +1W.m™? (e.g.von Schuckmann et al. [2016]; Loeb et al. [2018]; Meyssignac et al.
[2019]). Sur les derniéres décennies, ce sont les émissions anthropiques de gaz a effet de
serre qui sont principalement responsables de ce déséquilibre radiatif entre R; et R, (e.g.
Tokarska et al. [2019]; Charles et al. [2020]).

Le systeme climatique est dissipatif si bien que rapidement (typiquement en quelques
jours, une fois la variabilité synoptique dissipée) la grande majorité du flux d’énergie
résultant du déséquilibre radiatif se cumule dans ’énergie interne sous forme de chaleur.
Aux échelles interannuelles, la chaleur accumulée par le systeme climatique finit par s’ac-
cumuler & plus de 90% dans l'océan car la capacité calorifique de I'océan est de plusieurs
ordres de grandeur supérieure a la capacité calorifique du reste du systeme climatique.
6% de la chaleur est stockée dans les continents, 3% dans la cryosphere et moins d’1%
dans I'atmosphere (e.g. von Schuckmann et al. [2020]). La couche de mélange océanique
est en équilibre thermodynamique avec les basses couches de 'atmosphere aux échelles
interannuelles et plus longues. Quand elle se réchauffe, elle fait augmenter la température
de surface en environ un a deux ans et modifie le rayonnement thermique R; de la surface
de la Terre. Sous la couche de mélange, la partie supérieure de 'océan qui est ventilée et
qui se trouve au-dessus de la pycnocline, est en équilibre thermodynamique avec la couche
de mélange aux échelles interannuelles. Sur la derniere décennie cette couche supérieure de
I'océan (au-dessus de la pycnocline) a capté environ 70% des 0,5 — 1,0W.m ™2 de I'énergie
absorbé par le systeme climatique en réponse au déséquilibre énergétique de la Terre (e.g.
Levitus et al. [2012]). La partie de I'océan située sous la pycnocline est beaucoup plus
grande que la partie supérieure (cinq a dix fois plus grande selon la profondeur de la pyc-
nocline) et elle est quasiment isolée de la surface (sauf aux poles, cf figure 1.2) si bien que
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le temps caractéristique de sa mise en équilibre avec I'atmosphere et de son influence sur
le rayonnement thermique de la surface (qui se font essentiellement par I'intermédiaire de
la couche supérieure de I'océan) est beaucoup plus long, de I'ordre de plusieurs centaines a
milliers d’années . Sur la derniere décennie, elle a capté environ 30% des 0,5 — 1, 0W.m =2
de I’énergie absorbée par le systeme climatique en réponse au déséquilibre énergétique de
la Terre. Ce sont les capacités calorifiques relatives de la partie supérieure et de la par-
tie inférieure de 'océan et le flux de chaleur entre les deux qui déterminent les temps
caractéristiques d’ajustement a I’atmosphere et a la surface. Ces capacités calorifiques re-
latives et ce flux de chaleur sont déterminés par la profondeur de la pycnocline qui résulte
de I’équilibre entre la diffusion diapycnale de chaleur (due & la turbulence de petite échelle)
d’une part, et le soulevement des eaux froides du fond de l'océan par l'intensité de la cir-
culation thermohaline d’autre part (e.g. Munk [1966]; Gnanadesikan [1999]; Marshall and
Zanna [2014]). L’intensité de la circulation thermohaline est pilotée essentiellement par
les échanges océan-atmosphere dans les régions polaires (surtout le vent et 'activité tour-
billonnaire dans I'océan austral et la production d’eau profonde en arctique cf figure 1.2 et
par ex Gnanadesikan [1999]; Gregory [2000]; Held et al. [2010]; Marshall and Zanna [2014])

Ekman flux Low Latitude

A
'p  Light Water Northern
Eddy T : Sinking
Return flo S ,
]
v )
| Upwelling T,
Tu
Dense Water
Southern Ocean Northern Oceans

Figure 1.2 — representation des processus qui determinent la position de la pycnocline dans
locéan. T, représente le soulevement des eaux abyssales. Additionné au transport meridien des
eaux de surface de I'océan austral Ty, T, compense le taux de production d’eau profonde dans
Parctique T,.Sur la verticale, I’équilibre entre la diffusion diapycnale et le soulévement des eaux
abyssales détermine la position de la pycnocline. D’aprés Gnanadesikan [1999]

A mesure que 'océan et les autres composantes du systeme absorbent la chaleur générée
par le déséquilibre énergétique en haut de I’atmosphere, le systeme dans son ensemble se
réchauffe avec des temps et des échelles spatiales caractéristiques multiples (comme on vient
de voir pour 'océan). En réponse, R, et R; qui dépendent entre autre de la température de
I’atmosphere et de la surface, s’ajustent dynamiquement. Cet ajustement tend a diminuer
la différence R, — R; et a amener le systeme vers un nouvel état d’équilibre car, dans sa
configuration actuelle (i.e. avec le taux moyen préindustriel de CO, dans 1’atmosphere,
la gamme de température moyenne de la Terre, la taille des calottes polaire, la position
des continents, etc.), le systeme climatique est stable aux échelles de temps séculaires (en
effet, il se trouve sur la branche chaude d’un état qui est bistable a 1’échelle de temps
des glaciations-déglaciations, cf par exemple Budyko [1969]; Sellers [1969]; North [1975];
Ghil and Childress [1987]). Le nouvel état d’équilibre vers lequel le systéme tend sera plus
chaud pour compenser I'effet du forcage du C'Oy anthropique qui est la source majeure du
déséquilibre énergétique actuel entre R, et R; (Stocker et al. [2013]).
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1.3 Lareprésentation du cycle de I’énergie du systeme
climatique

Un enjeu majeur de la science du climat d’aujourd’hui est de comprendre la trajectoire
énergétique du systeme climatique décrit dans les deux sections précédentes. Comme je I'ai
montré tres rapidement, le systéeme climatique est un systeme dynamique forcé, dissipatif,
non-linéaire, hétérogene (i.e. avec des constituants sous différentes phases). Par ailleurs, ce
systeme est complexe dans le sens qu’il dépend d'un tres grand nombre de variables et qu’il
fait intervenir des processus & toutes les échelles de temps et d’espace du cm a 10*km et de
la seconde au million d’années (cf par exemple Stommel [1963]; Ghil and Lucarini [2020]).
Par ailleurs, quand on s’intéresse a la trajectoire énergétique du systéeme, un probleme
supplémentaire s’impose. Le probleme vient du fait que le systéeme est actuellement hors
équilibre thermodynamique et que ce déséquilibre, qui est de 'ordre de +1W.m=2, est 2
a 3 ordres de grandeur plus petit que les échanges moyens d’énergie qui se développent
entre les composantes du systeme climatique (par exemple, les échanges annuels entre
'océan et Patmosphere sont typiquement de 1’ordre de la centaine de W.m~?2). Pour pouvoir
représenter les effets d’'une anomalie d’énergie si petite dans le systeme, il faut s’assurer
d’une représentation compléte et conservative (au sens de la conservation de 1'énergie ) du
cycle de I'énergie du systeme. Ceci n’est possible qu’avec une représentation globale du
systeme climatique.

Les premieres représentations globales du systeme climatique en déséquilibre remontent
a 1969. Elles ont été faites de manieres indépendantes par Budyko [1969] en URSS et Sel-
lers [1969] aux Etats-Unis. Ces représentations sont des modeles conceptuels, dits 0-D, qui
représentent le systeme climatique par les variations de sa température de surface globale
en réponse au déséquilibre radiatif en haut de 'atmosphere. Rapidement, des modeles de
complexité croissante en dimension 1-D ont été proposés. Deux types de modeles 1-D sont
apparus. D’une part, les modeles 1-D qui développent les équations de 1'énergie le long de
la latitude (voir North and Kim [2017] et les référence citées dedans) et qu’on appelle les
modeles d’équilibre énergétique (Energy Balance Models ou EBM en anglais). Ces modeéles
représentent le transport méridional de chaleur et sont suffisamment simples pour étre
résolus analytiquement. D’autre part, les modeles 1-D qui développent les équations de
I’énergie le long de la verticale dans I'atmosphere (voir Ramanathan and Coakley [1978] et
publications postérieures) et qu’on appelle les modeles radiatifs-convectifs en référence au
role clé joué par la convection dans le transfert vertical de chaleur. Les modeles radiatifs-
convectifs sont trop complexes pour étre résolus analytiquement et c¢’est par la simulation
numérique qu’on les exploite. La puissance informatique grandissante dans les années 1970
a permis des simulations numériques avec de plus en plus de variables et a donc permis
I’apparition de modeles 2-D. Il y a essentiellement deux types de modeles 2D. Ceux qui
développent les équations sur ’horizontale pour résoudre la circulation grande échelle hori-
zontale dans I’atmosphere et les modeles qui combinent EBM et modeles radiatif-convectif
pour résoudre le transport vertical et méridien d’énergie (cf par e.g. Randall [2000] et
références dedans). Aujourd’hui, on trouve des modeles de circulation générale (< General
Circulation Model » en anglais, GCM) qui développent les équations sur les trois dimen-
sions x,y et z et couplent les différentes composantes du systéme climatique.

La complexité croissante des modeles a permis d’atteindre un niveau inégalé de détail
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dans la représentation des composantes du systeme climatique. Cette augmentation de
résolution permet une simulation réaliste de nombreux aspects de la dynamique climatique
et cela confere aux GCM un tres grand intérét pratique (avec la haute résolution, les
modeles 3-D sont maintenant utilisés intensément pour des services climatiques tels que
le développement de simulation prédictives a I’échelle locale). Cependant, en méme temps
que les GCM sont devenus plus réalistes sur certains aspects, ils sont aussi devenus plus
complexes. Leur complexité aujourd’hui est telle, que quand les GCM divergent il devient
difficile de déterminer les raisons des divergences et d’en tirer un enseignement ou une
explication. De ce fait, pour un certain nombre de questions, les GCMs perdent leur vertu
explicative (voir par exemple Hoskins [1983]; Held [2005]; Palmer and Stevens [2019];
Emanuel [2020] pour une réflexion sur différents aspects de ce sujet).

Ce probleme est particulierement aigu quand on s’intéresse a des questions scientifiques
qui mettent en jeu des processus (et leur interaction avec la variabilité grande échelle)
qui ne sont pas correctement compris et pour lesquels il n’y a pas de consensus dans la
communauté scientifique sur la maniere de les représenter dans les GCM. Un bon exemple
est celui de la question de la sensibilité climatique qui dépend entre autres de la formation
des nuages bas. La représentation dans les GCM des processus responsables des nuages bas
et de leur interaction avec la variabilité climatique est aujourd’hui loin du consensus. Il en
résulte différentes manieres de les représenter dans les GCM, qui amenent chacune des es-
timations tres différentes de la sensibilité climatique (voir par exemple Bony and Dufresne
[2005]). Comment ces représentations différentes aboutissent-elles & des sensibilités clima-
tiques différentes ? Est-ce du a des processus physiques mal représentés ou non représentés
dans la formation des nuages bas? dans leur interaction avec la variabilité grande échelle
ou dans les deux ? S’agit-il de problemes dans la représentation de la géométrie des nuages
ou dans leurs propriétés optiques ou les deux? Il est difficile de répondre a ces questions
avec les GCMs car le comportement physique des paramétrisations qui y sont incorporées
est mal compris. Pour cette raison, sur cette question précise, les GCM n’ont pas permis
a ce jour d’améliorer significativement notre compréhension au-dela de ce que la théorie
physique ou les modeles simples expliquent (cf par exemple Pierrchumbert [1995]; Miller
[1997]; Bony et al. [2013])

Cette perte de vertu explicative des GCM pose un probléeme aux scientifiques comme moi
qui s’appuient en premier lieu sur les observations et voient dans les modeles un outil efficace
qui permet d’appréhender le fonctionnement du systeme climatique et de découvrir la juste
maniere d’interpréter les observations. Ce probléme a été en fait, identifié tres tot (Schnei-
der and Dickinson [1974]). Il est devenu un probléme central dans la communauté climat
récemment (cf par ex les discussions durant I'atelier “The Modeling Hierarchies Workshop”
créé conjointement par le « WCRP Grand Challenge on Clouds, Circulation and Climate
Sensitivity > et le « Working Group on Coupled Models > a Princeton en 2016). La solu-
tion a apporter a ce probleme n’est pas évidente et aujourd’hui deux voies sont explorées
dans la littérature. Certains militent pour une approche qui cherche a la fois a simuler et
prédire le climat avec des modeles globaux exhaustifs tels que les GCMs et qui en méme
temps cherche a comprendre les mécanismes en jeu dans ces GCMs par le développement
de modeles plus simples (e.g. Emanuel [2020]). Comprendre les mécanismes se ferait par
le développement d’une hiérarchie de modeles des plus simples vers les plus compliqués
qui permette d’interpréter comment la dynamique du systeme climatique change a mesure
que 'on ajoute (ou enleve) dans les modeles des éléments source de complexité (e.g. Held
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[2005]). D’autres, en revanche, militent pour une augmentation de résolution des GCMs qui
permettrait de résoudre certains processus clefs encore paramétrés tels que la convection
profonde et ils proposent une approche stochastique afin de modéliser de maniere exhaus-
tive I'incertitude associée aux processus encore trop petite échelle pour étre résolus (voir
Franzke et al. [2015]; Berner et al. [2017]; Palmer and Stevens [2019], voir aussi Palmer
and Williams [2009] et références dedans,).
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Chapitre 2

Mon approche du probleme

2.1 Ma démarche scientifique

Mon approche scientifique s’appuie en premier lieu sur les observations. Je cherche
a expliquer les observations a ’aide des lois de la physique. Au quotidien, je cherche a
comprendre et expliquer les observations en les comparant aux résultats des théories les
plus récentes (j’entends par < théorie > un ensemble de lois et de représentations de la
réalité qui, mises ensembles, ont une vertu explicative d’'un phénomene donné.). Si les
théories sont confirmées je cherche alors a les raffiner et si elles sont infirmées je cherche a
en déterminer les limites. Pour cela je m’appuie sur ’analyse d’observations et de sorties
de modeles de complexités différentes (par < modele >, j’entends un systeme d’équations
écrites avec les formules mathématiques usuelles ou écrites avec des codes informatiques
de telle sorte qu’on peut calculer analytiquement ou numériquement des réalisations de la
théorie). Pour les modeles simples et de complexité intermédiaire je participe moi-méme
au développement des modeles et des simulations. Pour les GCM, je m’appuie sur des
collaborations avec des modélisateurs qui développent les GCM.

Cette approche qui a un but explicatif peut s’éloigner parfois des approches qui s’ap-
puient préférentiellement sur de la modélisation haute résolution (avec des GCM par
exemple) et qui privilégient le but prédictif. C’est parce que, comme on I’a vu plus haut
(avec la perte de vertu explicative), méme s'ils sont bien adaptés aux calculs de projec-
tions, les GCM ne sont parfois pas 1'outil le plus adapté pour expliquer les observations sur
certains aspects du bilan d’énergie. L’approche prédictive est néanmoins tres généralement
répandue dans la communauté des sciences du climat du fait de son intérét pratique et
sociétal (pour la fourniture de services climatiques et 'anticipation des risques associés au
changement climatique). Je m’appuie sur des collaborations pour intégrer cette approche
prédictive dans ma démarche.

Depuis ma these, mon activité de recherche vise a approfondir la compréhension du cycle
de I"énergie du systeme climatique dans le contexte du changement climatique actuel. Une
caractéristique de mon travail est 'utilisation massive des observations satellitaires pour
comprendre ce cycle de 1’énergie.
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2.2 Les observations satellites

Les observations satellitaires sont tres bien adaptées a ’étude du cycle de I'énergie car
elles sont globales avec une forte répétitivité temporelle. Pour I’étude du cycle de ’énergie
j utilise les données de géodésie spatiale qui comprennent les mesures de niveau de la mer
par altimétrie radar (e.g. Legeais et al. [2018]; Benveniste and Bonnefond [2021]) et les
mesures du champ de gravité variable par gravimétrie spatiale (e.g. Wouters et al. [2014]).
J'utilise aussi les données du bilan radiatif de la Terre en haut de '’atmosphere (e.g.Loeb
et al. [2018]). Je participe directement au développement des données de niveau de la mer
en collaboration avec CLS (Collecte Localisation Satellite) & partir des mesures des qua-
torze satellites altimétriques que sont TOPEX, Envisat, ERS1,2, Altikaa, HY3A, HY3B,
Jason 1,2,3, Cryosat, Sentinel 3a,b et Sentinel6-MF. Je participe aussi directement au
développement des mesures de la masse de 'océan et de la perte de masse des continents en
collaboration avec le GET/GS (Groupe de Recherche en Géodésie Spatiale du laboratoire
Geophysique Environnement Toulouse) & partir des mesures des dix satellites LAGEOS1,2
Etalonl,2, Starlette, Stella, Ajisai, BEC, GRACE et GRACE-FO. Pour les données du
bilan radiatif en haut de ’atmosphere j’utilise les données des instruments CERES qui
sont placés sur les satellites Terra, Aqua et SNPP. Je participe a des études d’évaluations
du bilan radiatif moyen a 1’échelle globale pour permettre de recaler les données du bilan
radiatif de CERES en partenariat avec le projet ARGO de mesure in situ des températures
de 'océan (projet GEWEX/GDAP du WCRP sur I’évaluation du déséquilibre énergétique
moyen de le planete). Pour illustration, la figure 2.1 montre les observations de 1’anoma-
lie de bilan d’énergie radiatif en haut de ’atmosphere sur la période 2014-2017 mesurées
par les instruments CERES sur Terra, Aqua et SNPP et recalée en flux moyen par les
observations d’altimétrie radar et ARGO.
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Figure 2.1 — Observations de ’anomalie de bilan d’énergie radiatif en haut de ’atmosphere sur
la période 2014-2017 mesurées par les instruments Terra aqua et SNPP de 'expérience CERES
et recalées en flux moyen par les observations d’altimétrie radar et ARGO. D’apres Loeb et al.
[2020]
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Ce jeu de données satellitaires donne un ensemble d’observations pertinentes par sa cou-
verture spatio-temporelle, pour traiter les questions scientifiques sur le transport d’énergie
et son stockage dans le systeme climatique.

2.3 Un travail en collaboration

Au cours des huit années qui se sont écoulées depuis ma these, j’ai consacré la majorité
de mon travail a traiter les données de géodésie spatiale et leurs incertitudes afin d’en
dériver une contrainte observationnelle sur le bilan d’énergie. Je commence aujourd’hui a
pouvoir exprimer cette contrainte sur le bilan global d’énergie aux échelles interannuelles
a séculaires. Je n’ai pas encore eu le temps de regarder les échelles régionales ou des
échelles temporelles plus courtes et plus longues. Ce manuscrit ne traite donc que des
aspects globaux du bilan d’énergie de la planete aux échelles interannuelles a séculaire.
Dans la suite je décris le détail de ce bilan global d’énergie, j'explique les limitations que
j’ai identifiées dans la compréhension de ce bilan d’énergie et je décris les recherches que
j’ai menées pour tenter d’y remédier.

Avant de rentrer dans le détail je voudrais rappeler que je n’ai pas réalisé tout seul, le
travail que je présente ici. J’ai bénéficié de la collaboration continue et efficace de nombreux
collegues. De la part d’Anny Cazenave et des ingénieurs du CNES de CLS et de Magellium,
en particulier M. Ablain, S. Padilla, P. Prandi, L. Zawadsky, J.F. Legeais, A. Guerou, R.
Jugier, Y. Faugere et S. Labroue, pour le traitement des données satellites altimétriques
et leur analyse scientifique. De la part de Jean Michel Lemoine, S. Bourgogne, F. Mercier,
A. Couhert et P. Gegout pour le traitement des données satellites de gravimétrie et leur
analyse scientifique. De la part de Sara Fleury pour ’analyse des données de glace de mer.
De la part d’Aurélien Ribes pour les analyses statistiques et le traitement des incertitudes.
De la part de R. Roca pour l'utilisation des données satellites de bilan radiatif et pour
Iinterprétation scientifique du bilan d’énergie. Par ailleurs, j’ai bénéficié du travail sérieux,
efficace et indispensable de trois chercheurs que j’ai encadrés en post-doctorat , A. Melet,
E. Charles, W. Llovel, de trois étudiants que j’ai encadré (ou que j'encadre aujourd’hui)
en these A. Blazquez, J. Chenal et R. Guillaume-Castel et de deux étudiants que j’ai co-
encadré en these H. Palanisamy et H. Dieng. Enfin, j’ai eu beaucoup de plaisir a interagir
et collaborer avec les collegues nationaux et internationaux comme Goneri Le Cozannet,
Thierry Penduff, Pascal Bonnefond, Olivier Boucher, Seiji Kato, Tim Boyer, John Church,
Tristan L’Ecuyer, Rui Ponte, Norman Loeb, Felix Landerer, Josh Willis, Detlef Stammer
et bien d’autres encore. . .
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Chapitre 3

Le bilan d’énergie globale aux échelles de temps
interannuelles a séculaires

3.1 La dynamique du systeme climatique

On a vu dans la section 1.1 qu’a I’échelle globale la cause des variations d’énergie du
systeme climatique est le déséquilibre radiatif. La tres grande majorité du déséquilibre
radiatif se transforme en chaleur, modifiant la température du systeme qui modifie elle-
méme en retour le déséquilibre radiatif. Dans ce cycle dynamique, la variable centrale est
la température. A I’échelle globale, aux échelles de temps mensuelles (et plus longues),
I’atmosphere est en équilibre radiatif convectif. C’est a dire que le bilan radiatif global de
chaque couche atmosphérique est en équilibre avec la convection atmosphérique qui redistri-
bue Iénergie dans la colonne atmosphérique (depuis la surface vers les couches supérieures).
Ceci fixe le gradient vertical moyen de température de telle sorte qu’a 1’échelle globale, la
température moyenne a toute altitude varie au premier ordre comme la température de
surface. On peut alors réduire la dépendance en température de R; et R, a une dépendance
a la température de surface T" et au gradient de température Firde telle sorte que R; et
R, s’écrivent :

Ri = Ri(Q0>Oé(T>Fve(T)7FGT(T)ﬂFTL(T)aFc<T)7Fa(T)))
Ro = Ro(Gk;Tvae(T);FGT<T)7FTL(T)7FC<T)7Fa<T))

Ou @, représente la constante solaire ( 340W.m ™2, cf figure 1.1), o lalbédo de la Terre,
G, la concentration en GES k dans 'atmosphere, Fgr le gradient de température vertical
moyen dans l'atmosphere, F,. une mesure de la vapeur d’eau dans I'atmosphere, Fj, une
mesure de la surface couverte de glace et de neige a la surface, F. une mesure de l'effet
radiatif des nuages et F, une mesure des effets radiatifs de tous les autres parametres
environnementaux (qui sont a priori au moins un ordre de grandeur plus petit aux échelles
spatiales et temporelles qui nous intéressent ici, cf section 3.3 pour une discussion la dessus).

Aux échelles de temps interannuelles (et plus longues) et a 1’échelle globale, la couche
limite atmosphérique est en équilibre avec la couche de mélange océanique si bien que
la température de surface correspond a la température moyenne de la couche limite at-
mosphérique et de la couche de mélange océanique. A mesure que la chaleur due au
déséquilibre radiatif N en haut de ’atmosphere pénetre la couche de mélange océanique
et la couche limite atmosphérique, elle fait augmenter la température de surface. La ca-
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pacité calorifique de la couche limite atmosphérique étant négligeable devant celle de la
couche de mélange océanique on peut négliger la quantité de chaleur qui pénetre la couche
limite atmosphérique. Le bilan d’énergie de la couche de mélange océanique détermine les
variations de température de surface selon 1’équation :

dr
O% + q)(k w hp, FGTP) N (31)

et N vérifie

N - Ri(QOv O{(T, Fve7 FGT7 Fn7 FC7 Fa)) - RO(Gka Ta F’U€7 FGT; Fm FC7 Fa) (32)

ou C représente la capacité calorifique de la couche de mélange océanique, ® représente le
flux de chaleur de la couche de mélange océanique vers les couches inférieures, h, représente
la profondeur de la pycnocline, k la diffusion diapycnale, w la vitesse de soulevement des
eaux profondes et Iz, une mesure du gradient de température a la base de la couche de
mélange océanique.

Les équations 3.1 et 3.2 représentent 1’évolution dynamique du systeme climatique a
I’échelle globale en interannuel et a plus longues périodes. Elles permettent d’analyser
I’évolution du systeme climatique global en réponse aux déséquilibres énergétiques causés
par la variabilité interne ou par les forcages externes tels que les variations de I’ensoleille-
ment et de I’activité volcanique ou I’augmentation de concentration en GES due a l'activité
humaine. Aux échelles interannuelles a séculaires les variations du forcage externe sont pe-
tites par rapport a leurs valeurs moyennes. Pour analyser 'effet de ces variations, on fait
un développement de Taylor de I’équation 3.2 a ’ordre 1 en 6Q) et G}, par rapport a I’état
de référence. Il en va de méme pour la variabilité interne. A 1’échelle globale, 'effet radiatif
des variations de la variabilité interne est petit par rapport aux flux moyens. Pour analyser
cet effet sur la dynamique climatique , on fait un développement de Taylor de I’équation
3.2 alordre 1 en T, F,., Fgr, F,, F.. Ces développements de Taylor sont similaires et, ils
sont additifs a I'ordre 1 (par linéarité).

On considere une perturbation d’ordre 1 en concentration en GES k dG, et en constante
solaire 6Q),. Ces perturbations génerent une perturbation d’ordre 1 §7" qui génere elle-méme
une perturbation d’ordre 1 de F,., Fgr, F,,, F. et I, de telle sorte que la réponse radiative
du systeme s’écrit

OR; OF, - OR,
= Ro = 8@0 oF, a7 ° - oT
OR, OF, (3.3)
37 o7 + Z RFg, + (1 — Zn: fa)POT

On peut donc écrire ’équation de la dynamique du systéeme climatique a l'ordre 1 de la
facon suivante :

d(6T)
C= =+ ®(k.w, hy, For,) = RFg, + zk: RFg, + (1 — Zn: fo)PST (3.4)
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Ou RFy, = %5@0 est le forcage radiatif du aux variation d’ensoleillement, RFg, =
—ggz 0Gy, est le forcage radiatif du a 'augmentation en concentration du GES k, P0T =
—%(5T est la réponse radiative de corps noir du systeme climatique et f, = %(gﬁi —
g?o)% est la rétroaction climatique sur le parametre F), induite par 'augmentation 67T

générée par la réponse de corps noir du systeme climatique. Dans la littérature on trouve
souvent ’équation 2 réécrite de maniere plus simple sous la forme
d(oT)

CT —|—<I>(k,w,hp,FGTp) = RF 4+ \oT (35)

Ou RF = RFg, + >, RFg, représente la somme des forcages radiatifs, A = (1 —
Yo fn)P = >, AT est le parametre de rétroaction climatique qui contient leffet de
toutes les rétroactions (y compris la réponse radiative de corps noir ici) et A, = —f,, P est le
parametre de rétroaction associé au parametre d’environnement n (comme la concentration
en vapeur d’eau, la couverture nuageuse, la couverture de glace, etc.).

Dans I'équation 3.4 et dans I’équation 3.5, on retrouve que le systeme climatique est
un systeme dynamique forcé dissipatif. Dans ces équations, le membre de gauche, qui est
établi a partir de la physique océanique, contient la dépendance en temps et détermine la
structure temporelle de la réponse du systeme climatique au forgage (en particulier le temps
caractéristique de la réponse). Le membre de droite, qui est établi a partir de la physique
de I'atmosphere et de la surface, contient le forcage et les rétroactions climatiques en jeu
et détermine la réponse a 1’équilibre (en particulier 'amplitude caractéristique du régime
permanent apres retour a 1’équilibre).

3.2 Le forcage radiatif effectif

L’ensoleillement et ses variations représente 'unique forcage extérieur au systeme Terre
(Matthes et al. [2017]). Les autres forgages sont émis de l'intérieur (i.e. développés au sein
du systeme Terre). Ils incluent les émissions anthropiques de GES (Meinshausen et al.
[2017]) et d’aérosols dans I'atmosphere en conséquence de la combustion du carburant
fossile et des biocarburants et dus au transport et aux activités industrielles et agricoles.
Ils comprennent aussi les changements d’utilisation des terres induits par ’homme (Hurtt
et al. [2011]) qui affectent de nombreux parameétres climatiques (albédo de surface, bilan
énergétique de surface, cycle hydrologique etc.). Les concentrations atmosphériques de
GES et d’aérosols peuvent aussi étre modifiées par des processus naturels, tels que les
cycles glaciaire-interglaciaire (Lithi et al. [2008]; Siegenthaler et al. [2005]) et les éruptions
volcaniques (e.g. Thompson [1995]). Dans 'ensemble, les émissions de GES et d’aérosols
d’origine humaine et les changements d’utilisation des terres conduit a un forcage radiatif
net continu et de plus en plus positif dans 'atmosphere. Depuis 1860 ce forcage s’éleve
environ a 2.4 + 0.7W.m™2 (95% CL) (Stocker et al. [2013]). L’incertitude sur ce forgage
est grande (£30%) et vient essentiellement de la contribution des aérosols anthropiques
dont I'impact radiatif (sur les nuages en particulier) est mal compris et mal contraint
observationnellement (voir par exemple Bellouin et al. [2020]).

Le changement de flux radiatif instantané induit par une perturbation du forcage fait
apparaitre des ajustements rapides (typiquement en quelques jours) de la stratosphere. Ces
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ajustements modifient en retour le forcage avant méme que la température de surface ne
commence a changer (e.g. Hansen et al. [2005b]). Ces ajustements de tres haute fréquence
ne sont pas représentés dans les équations 3.1 et 3.2 du systeme dynamique globale car
elle sont coupées en fréquence en dessous de l'année. Afin de définir des flux radiatifs
issus du forcage, qui soient pertinents pour la représentation du systeme climatique global
(comme décrit dans les équations 3.1 et 3.2), une nouvelle définition des forgage radiatifs
a été proposée. Le forcage radiatif a été défini comme le changement de flux radiatif a
la tropopause apres que la température stratosphérique se soit ajustée a la perturbation
radiative (e.g. voir Myhre et al. [2013]). Cette définition inclus donc la rétroaction rapide de
la stratosphere au forgage. Plus récemment, il est apparu que ’ajout instantané d'un gaz
a effet de serre a ’atmosphere induit aussi des ajustements rapides de plusieurs variables
troposphériques (en particulier les caractéristiques des nuages, et le gradient vertical de
température) qui modifient le bilan radiatif de la Terre sans modifier la température de
surface. Ces ajustements sont significatifs en dessous du mois. Leur signature s’étend au-
dela du mois jusqu‘aux périodes interannuelles mais elle est de taille négligeable par rapport
aux rétroactions déclenchés par la réponse de la température de surface (e.g. Sherwood et al.
[2015]). Ces processus d’ajustement ne jouent pas de role dynamique dans le systeme qui
couple le forcage radiatif a la température de surface. D’ailleurs, par construction, ces
processus d’ajustement troposphériques ne peuvent pas étre représentés dans les modeles
globaux du systeme climatique qui ne dépendent que de la température de surface (telle
que ceux de I'équation 3.4 et 3.5 ou des modeles plus complexes). Pour ces raisons, un
nouveau concept de forcage radiatif a été proposé : le forgage radiatif effectif (Effective
Radiative Forcing, ERF en anglais, voir par exemple Myhre et al. [2013]; Sherwood et al.
[2015]; Forster et al. [2013]; Zelinka et al. [2013]). L’ERF est définit a la tropopause et
il est calculé en maintenant toutes les composantes de la température du sol (terre, glace
et océan) fixes a leurs niveaux de I'état de référence. L’ERF est alors le forcage radiatif
qui résulte a la tropopause une fois que tous les ajustements rapides de la température
(y compris le domaine stratosphérique) , de la vapeur d’eau, de 1'albédo de surface et des
nuages sont pris en compte en réponse a un changement d’'un agent de forcage tel que
I’augmentation des concentrations de GES. Dans la pratique, souvent seule la température
de surface de la mer est en fait fixée(par exemple Shine et al. [2003]).

Donc, dans le cas des ERF, les modifications dynamiques des flux radiatifs, qui sont
indépendantes de la température de surface, et qui sont significatives en dessous du mois,
ont été incorporées au terme de forgage. Si bien que la définition du forgage en terme d’ERF
est adaptée a la représentation du systeme climatique comme un systeme dynamique qui
ne dépend que de la température globale. En effet, dans ce cas les rétroactions climatiques
correspondent bien aux changements du flux radiatif qui se développent en réponse a
I’évolution de la température de surface (soit directement, soit au travers d’autres variables
climatiques sensibles a la température de surface telles que la vapeur d’eau ou autres).

Une difficulté apparait, c’est que 'ERF ne peut étre calculé qu’avec un modele type
GCM. De plus l'estimation des ERF dépend du modele, car il dépend de la simulation
des ajustements rapides spécifiques au modele (Forster et al. [2013]; Zelinka et al. [2013]).
Une procédure de calcul de 'ERF est donnée dans Pincus et al. [2016] au sein de REMIP
(Radiative Forcing Model Intercomparison Project). Mais, malgré cette procédure unique,
différents modeles donnent différentes estimations des ERF ce qui ajoute une incertitude
supplémentaire aux estimations du forgage.
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3.3 Les rétroactions du climat

La réponse radiative du systeme climatique a une perturbation est atteinte lorsque
les divers constituants du systeme climatique qui influencent le bilan radiatif en haut
de 'atmosphere se sont ajustés. Comprendre le bilan d’énergie du systeme climatique
et sa réponse a une perturbation revient donc a comprendre (i) la réponse du systeme
au forgage radiatif de la perturbation (RF dans l'eq 3.5) et (ii) les changements dans
les divers constituants du systeme climatique qui produisent la réponse radiative AR du
systeme. Les réponses de ces constituants radiativement actifs sont appelées rétroactions.
Ces rétroactions sont définies comme la modification du bilan radiatif en haut de I’at-
mosphere induite par I'ajustement du constituant radiativement actif. Par définition, a
lordre 1 en 0T, la rétroaction du constituant F,, s’écrit donc de la maniere suivante

A = —(%8 — 9Ro)IB (o équation 3.5 pour la dérivation de cette écriture) ou en-
core \, = —%\f‘ fim—o O faisant intervenir N le déséquilibre radiatif total en haut de

I’atmosphere. Cette derniere écriture est intéressante car elle donne une méthode pour
déterminer la rétroaction du constituant n par observation (en observant le déséquilibre
radiatif en haut de 'atmosphere et en appliquant la méthode des <« Kernel > , voir Soden
et al. [2008] et Loeb et al. [2020] par exemple). En général, évaluer les rétroactions n’est
pas simple car elles font intervenir une multitude d’échelles de temps et d’espace. Hor-
mis la méthode observationnelle, les deux approches les plus répandues pour évaluer les
rétroactions sont i) 1’étude des processus en jeux dans les rétroactions et leur simulation
dans les GCM pour en évaluer la signature radiative ou ii) la caractérisation par la méthode
< emerging constraint > (voir Sherwood et al. [2020] pour une revue la-dessus). On trouve
aujourd’hui quatre constituants radiativement actifs dont la réponse au réchauffement du
systeme est significative aux échelles de temps interannuelles a séculaires : le rayonnement
de corps noir (ou rétroaction de Planck), 'augmentation de la vapeur d’eau et ’ajustement
du gradient thermique (qui sont souvent comptés ensembles dans la littérature), la réponse
de I'albédo de surface et la réponse des nuages. La somme des rétroactions de chacun de
ces constituants forme la rétroaction totale du systeme, A. (Voir par ex. Sherwood et al.
[2020]; Heinze et al. [2019] et figure 3.1 ci-dessous).

La rétroaction de Planck représente 1’émission infrarouge vers 1’espace résultant d’un
réchauffement de la surface et de ’atmosphere sans changement de composition. Les es-
timations de cette rétroaction par les GCM (Caldwell et al. [2016]; Colman and Hanson
[2017]; Vial et al. [2013]) et par les observations de variabilité interannuelle (Dessler [2013])
sont en accord et donnent une valeur de Apygper, =~ —4e0T?® ~ —3,3+0,04W.m=2.K~1(10)
pour les conditions actuelles. L’incertitude de 0, 04 provient d’incertitudes dans la struc-
ture spatiale du réchauffement de surface, des distributions climatologiques des nuages et
de la vapeur d’eau qui déterminent 1’émissivité planétaire (e).

La rétroaction de la vapeur d’eau représente les émissions visible et infrarouge vers ’es-
pace dues au changement de concentration de vapeur d’eau atmosphérique générées par
un changement de la température de surface moyenne globale. Cette rétroaction radiative
se produit parce que la vapeur d’eau absorbe a la fois en visible et en infrarouge et sa
concentration augmente exponentiellement avec la température. En effet, selon la loi de
Clausius-Clapeyron la pression de vapeur saturante augmente exponentiellement avec la
température et comme 'humidité relative globale reste constante (e.g. Ingram [2010]) la
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Climate Feedbacks
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Figure 3.1 — Estimation des rétroactions climatiques globales par observations de la variabilité
interannuelle, étude de processus et par analyse bayesienne. D’aprés Sherwood et al. [2020)]

pression de vapeur partielle (i.e. la concentration en vapeur d’eau) augmente exponen-
tiellement aussi avec la température. La rétroaction du gradient vertical de température
représente le changement du rayonnement infrarouge émis vers ’espace résultant des chan-
gements de température verticaux non-uniformes. Cette émission infrarouge vers 1’espace
dépend a la fois de la température de surface et de la température atmosphérique. Les deux
rétroactions, de la vapeur d’eau et du gradient vertical de température sont fortement anti
corrélées parce que le rayonnement vers l’espace dépend essentiellement de 1’humidité re-
lative, qui est quasiment constante avec le réchauffement (Zhang et al. [1994]; Held and
Shell [2012]; Soden and Held [2006]). C’est pour cette raison que ces deux rétroactions
sont comptées souvent ensemble dans la littérature. La somme de ces deux rétroactions
est évaluée a 1,1W.m~2. K1 avec une incertitude de l'ordre de +0,2W.m2.K~'(10). La
rétroaction de I'albédo de surface est due principalement au rétrécissement des surfaces
enneigées et englacées ce qui expose au flux solaire des surfaces moins réfléchissantes. Ce
sont essentiellement les hautes latitudes qui déterminent I’amplitude de cette rétroaction.
L’amplitude dépend principalement de la sensibilité du rétrécissement de la neige et de la
glace a la température moyenne globale, du contraste d’albédo entre les surfaces gelées et
non gelées, et de la transmissivité de I’atmosphere dans le visible. Sa valeur actuelle évaluée
par observation de la variabilité interannuelle et par les GCMs est typiquement de 1'ordre
de 0,3W.m~2.K~! avec une incertitude de 'ordre de £0,15W.m 2. K~!. La rétroaction
des nuages est la plus incertaine des rétroactions. Son estimation fait I’objet d’une activité
intense de recherche depuis plus de 30 ans. La rétroaction des nuages est particulierement
difficile a estimer car elle fait intervenir divers processus liés a la formation des nuages
qui sont difficiles a observer et a représenter dans les GCM. On distingue trois grands
parametres dont les variations sont responsables de la rétroaction des nuages : la couver-
ture nuageuse (la fraction nuageuse), I'altitude des nuages, et les propriétés optiques des
nuages (l'opacité des nuages). D’une maniere générale, les GCM s’accordent pour prédire
une rétroaction positive globale des nuages, dont plus de la moitié est due aux nuages
bas. Ils montrent que la rétroaction des nuages moyens et haut est positive et essentielle-
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ment due aux changements d’altitude de ces nuages. Ils montrent aussi que la rétroaction
des nuages bas est positive, mais ceci est di a la réduction de leur fraction nuageuse.
Les GCM trouvent une rétroaction négative des nuages seulement a 60°S et celle-ci est
principalement due a une augmentation de 1'opacité, en particulier pour les nuages bas.
Le niveau de validation par les observations de cette réponse radiative et le niveau de
compréhension que 'on en a, sont tres variables avec le type de nuage en jeu et le type
de processus a 'ceuvre. La littérature est tres abondante sur ce sujet et je renvoie le lec-
teur intéressé par ce sujet aux nombreuses revues disponibles (voir par exemple Stephens
[2005] pour une revue critique sur le sujet). Au total, quand les différents processus et leurs
incertitudes sont pris en compte la rétroaction des nuages est considérée comme positive
avec des valeurs de l'ordre de 0,5W.m 2. K~! mais trés incertaine avec une incertitude de
lordre +0,33W.m2.K~! (a 1o, voir par e.g. Sherwood et al. [2020]). Au total, lorsque
I’'on somme les quatre rétroactions de la vapeur d’eau et du gradient thermique vertical,
de l'effet Planck, de I'albédo de surface et des nuages, on trouve une rétroaction totale de
I'ordre de —1,4W.m 2. K ! avec une incertitude de l'ordre de £0,4W.m~2. K. Cette esti-
mation de la rétroaction totale correspond a I’estimation directe, faite par observation de la
variabilité interannuelle du bilan radiatif en haut de I’atmosphere et de la température de
surface. En effet Forster [2016] et Loeb et al. [2016], qui ont fait une revue des études obser-
vationnelles indiquent des valeurs de A allant de —1,1340,5 & —1, 2540, 5W.m 2. K ~!(10).
Ceci est cohérent, dans les barres d’erreurs, avec la somme des estimations des rétroactions
individuelles (Dessler [2013]; Donohoe et al. [2014]; Murphy et al. [2009]; Trenberth et al.
[2015]). Cet accord est important. Il montre qu’aucune rétroaction importante n’a été ou-
bliée et que si une rétroaction a été oubliée son amplitude ne dépasse pas quelque dixiemes
de W.m=2.K~!. Notons, par ailleurs, que la rétroaction totale du systéme climatique est
bien négative donc que le systeme climatique dans sa configuration actuelle est bien stable
aux petites variations de forcage et de température. Notons aussi que l'incertitude totale
sur la rétroaction est tres forte, de 'ordre de +30%, et que cela est une source d’incer-
titude importante dans I'estimation de la réponse énergétique du systeme climatique aux
perturbations. De plus cette incertitude est potentiellement biaisée basse. En effet, elle a
été validée en comparaison avec les observations de la variabilité interannuelle actuelle du
systeme. Il est possible qu’a mesure que le systeme se réchauffe de nouvelles rétroactions
apparaissent. Ces rétroactions ne peuvent étre validées par les observations actuelles et
sont donc de nouvelles sources d’incertitudes potentielles (méme si les GCMs suggerent
que de telles rétroactions ne surgiraient que pour des réchauffements élevés de 4° ou plus,
voir par exemple Bloch-Johnson et al. [2015]).

3.4 La réponse transitoire de la température de sur-
face et la pénétration de la chaleur dans ’océan

Sur des temps caractéristiques courts de 'ordre de I'annuel au pluriannuel, c’est essen-
tiellement la couche de mélange océanique qui répond au forcage de surface. Les échanges
avec les couches plus profondes de ’océan, en bas de la couche de mélange, sont négligeables
et I’ equation 3.5 peut s’écrire

d(oT)

——~ — M1 = RF .
C=2 —NT =R (3.6)
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Cette équation est une équation différentielle linéaire, forcée, du premier ordre avec pour

temps caractéristique 7 = % (qui est de l'ordre de 5 ans). La solution de cette équation est

la somme d’un terme asymptotique (intégrale particuliere) qui tend vers la température
RF

forcée 7, et d’un terme transitoire (solution de '’équation homogene) qui diminue expo-

nentiellement vers 0 en quelques 7.

Depuis 150 ans, le forcage radiatif du au C'Oy d’origine anthropique augmente approxi-
mativement linéairement avec le temps sous la forme RF'(t) = vt (car il dépend logarithmi-
quement de la concentration atmosphérique en C'O; qui elle-méme augmente approxima-
tivement exponentiellement avec le temps du fait des émissions anthropiques). La réponse
de la température de surface a ce forcage est déterminée par I’équation 3.6 et s’écrit

5Tty = —Tret - La-)
~— —

solution transitoire solution asymptotique

Cette solution montre que la température de surface s’ajuste rapidement (en l’espace
de quelques 7 i.e. 15 ans a 20 ans typiquement) au forcage C'Oy. Apres ajustement, la
température de surface atteint un état asymptotique dans lequel elle suit une évolution
linéaire comme celle du forgage en C'O (mais avec un décalage de 5 ans). Le temps ca-
ractéristique d’ajustement de 15 a 20 ans se fait sentir au début du forcage mais aussi a sa
fin. Imaginons que les émissions anthropiques de GES s’arrétent a ty et qu’elles deviennent
constantes au niveau RF(t > ty) = 7to alors la température de surface vérifiera :

t—tg

)

Dans cette situation la température tend bien vers le nouvel équilibre 07, = 7% corres-
pondant au nouveau forcage permanent vty dit a la concentration élevée en C'O,. Mais
I’ajustement n’est pas immédiat a t = ty. La température continue a augmenter apres tg et
mets 15 & 20 ans (i.e. plusieurs fois le temps caractéristique 7) a atteindre la température
d’équilibre 0T,. La différence entre la température a ¢y et la température d’équilibre est
ce que l'on appelle la < persistance > (le < commitment > en anglais), c’est a dire le
réchauffement supplémentaire apres stabilisation des émissions de GES, qu’il reste a réaliser

pour atteindre 1’équilibre radiatif.

/
ST(t > to) = —%(1 —em

L’équation 3.6 de la réponse de la température de surface au forcage radiatif RF suggere
un autre élément intéressant. On a vu que cette réponse contenait une solution transitoire
qui diminue en quelques 7 vers zéro. Donc, si I’on observe I'amortissement de la courbe de
température de surface vers la solution asymptotique, suite a une perturbation radiative
(soit sur 10 ans suite a une éruption volcanique soit sur 150 ans suite a 'augmentation
anthropique de GES) il semble possible d’estimer 7 et donc d’obtenir une estimation de la
sensibilité climatique A (il s’agit ici d'une application basique du théoreme de fluctuation-
dissipation). Mais pour cela il faut observer la réponse de la température de surface sur des
périodes de 10 ans et plus. Or a ces temps caractéristiques il faut tenir compte les couches
plus profondes de 'océan.

Une approche simple pour prendre en compte 'océan profond consiste a représenter
'océan avec 2 couches (i.e. 1 couche profonde située en dessous de la couche de mélange) qui
échangent entre elles de la chaleur essentiellement de maniere diffusive et donc proportion-
nellement a leur différence de température. C’est un modele particulierement simple mais
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qui permet de mettre en lumiere les processus clefs et les échelles de temps caractéristiques
de la pénétration de la chaleur dans l'océan (voir par exemple Gregory [2000]; Held et al.
[2010] ou Geoffroy et al. [2013a,b] pour plus de détails sur la représentativité de ce modele
simple). Les équations de ce modele sont simplement les équations précédentes augmentées
d’un flux diffusif vertical et d’'une équation pour la température de la couche inférieure :

(3.7)

CT) _\oT + k(6T — 6T,) = RF
C, 20%) _ (8T — 6T,) =0

P dt

avec T, qui représente la température de la couche inferieure, k le coefficient de couplage
des deux couches (lié a la diffusion diapycnale) et C), la capacité calorifique de la couche
inférieure. k est appelé dans la littérature l'efficacité océanique d’absorption de chaleur
(ocean heat uptake efficiency en anglais). Ce systeme de deux équations différentielles est
linéaire, du premier ordre, et non homogene. La solution est donc comme précédemment,
la somme d’une solution transitoire qui tend vers 0 et d’une solution asymptotique. Dans le
cas du forgage linéaire en C'Os, la solution asymptotique est elle aussi linéaire. En revanche,
la solution transitoire fait apparaitre deux temps caractéristiques un temps court 7, et un
temps long 7,

(=ACp+kCp+kC)—r/(—ACp+kCp+kC)2+ANKCC,
P P D p p

= 20, (3.8)
L (OO RO /(AT TRGy O+ ARCT,
p = 3CC,

Dans le cas limite de faible couplage entre la couche profonde et la couche de mélange(i.e.
k/C << 1, ce qui est le cas réaliste), le temps court 7, caractérise la réponse de la couche
de mélange au forgage radiatif et le temps long 7, caractérise 'ajustement lent de la couche
inférieure qui doit se faire par diffusion a travers la couche de mélange. La réponse de la
température de surface est une combinaison linéaire de ces deux réponses. Dans la réalité,
k est typiquement de lordre de 2.5W.m 2. K~ ', 7, est de l'ordre de 1.4 ans et 7, est
de l'ordre de 61 ans. Si bien que maintenant, du fait de la prise en compte de 'océan
profond, la réponse de la température de surface fait apparaitre des temps caractéristiques
beaucoup plus longs, de l'ordre du siecle. Cet ajustement lent est < l'effet climatique
récalcitrant > que Held et al. [2010] ont détecté dans leur simulation, apres la stabilisation
des émissions de GES. Il correspond a la longue période de temps nécessaire a la couche
océanique inférieure pour évacuer la chaleur stockée vers la couche supérieure et pour que
cette chaleur irradie ensuite vers le haut de 'atmosphere. Cet effet lié a 'océan profond
augmente aussi significativement la durée de la < persistance > (i.e. le < commitment
> qui n’était que de 15 a 20 ans quand on ne considérait que la couche de mélange).
Ce modele simple a deux couches révele que le couplage k entre la couche de mélange
océanique et I'océan profond est clef dans la réponse temporelle de la température de
surface. Plus il est petit plus la réponse de 'océan est lente et plus I'effet de persistance et
de < climat récalcitrant > dure longtemps apres stabilisation des émissions de GES. Cela a
un impact aussi quand on veut estimer la sensibilité climatique A en analysant la réponse
transitoire de la température de surface et son temps caractéristique 7 (comme suggéré
précédemment, par l'utilisation du théoreme de fluctuation-dissipation). En effet, dans ce
cas, il faudra prendre en compte le couplage k car la réponse de la température de surface
en dépend fortement comme le montre la Figure 3.2 (voire aussi North and Kim [2017]).
Ceci complique les choses car k est mal connu (voir plus bas section 4.1).
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Decay of unit anomaly for various values of k
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Figure 3.2 — Réponse de la temperature de surface a une anomalie unitaire a t=0 pour différentes
valeurs de lefficacité océanique d’absorption de chaleur k allant de 1.5 42.0W.m 1. K~! par
intervals de 0.5. D’apres North and Kim [2017].

Aux échelles annuelles a décennales, le modele a deux couches représente bien la réponse
de la température de surface de la Terre et celle de 'océan au-dessus de la pycnocline telle
que simulée par les GCM. En revanche il montre des limites dans la représentation de
la température de surface aux échelles séculaire ainsi que dans celle de la température de
'océan sous la pycnocline et celle du déséquilibre énergétique en haut de I’atmosphere (e.g.
Geoffroy et al. [2013a,b]). Ceci vient de la non-prise en compte de la ventilation des eaux
abyssales en eaux denses et froides par la circulation thermohaline, qui souleve les couches
d’eau froides du fond de 'océan a la vitesse w et limite la diffusion de la chaleur sous la
pycnocline. Hoffert et al. [1980]; Harvey and Schneider [1985]; Morantine and Watts [1994];
Raper et al. [2001] ont utilisé des modeles qui introduisent ce terme de soulevement. On
peut résumer cette approche par les équations simples suivantes :

{ch%—MT—cwwﬂk% — RF ,2=0

ha(gtT) + wa(gZT) — kaz(fT) =0 ,z2 <0

z

ol z = 0 représente le bas de la couche de mélange, ¢ la capacité calorifique de 1'eau de
mer par unité de volume, h I’épaisseur de la couche de mélange, k est le coefficient de
diffusion diapycnale et w est la vitesse vertical de soulevement. Dans cette formulation
k/c est typiquement de l'ordre de 2000 a6000m2.yr—! et w/c vaut typiquement quelque
m.yr—L.

Cette représentation simple s’est révélée beaucoup plus réaliste que les modeles diffusifs
a couches. Elle présente naturellement une pycnocline a la profondeur k/w (entre 400m et
1000m) qui est le résultat de la compétition entre la diffusion diapycnale et le soulevement
des eaux froides. Elle montre une réponse de I'océan dominée par la réponse de la couche
au-dessus de la pycnocline et donne une estimation réaliste des températures de 1'océan
profond. En réponse au forgage historique de C'O, ce modele donne une réponse asymp-
totique en température de surface qui est linéaire comme le forcage radiatif mais avec un
décalage en temps de l'ordre de la centaine d’année (le temps pour la couche au-dessous
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de la pycnocline de s’ajuster). Un élément important de ce modele est qu’il fait apparaitre
I'importance de la vitesse de soulevement des eaux profondes w. En particulier, il montre
que la variabilité naturelle décennale de w, peut modifier temporairement la réponse de
la température de surface avec des amplitudes comparables a celles du forcage en C'O,
(Morantine and Watts [1994]). La limite de ce modele simple est que la diffusivité effective
du mélange diapycnal requise pour compenser la remontée d’eau froide est généralement
un ordre de grandeur plus grand que les valeurs déduites des mesures in situ de la diffu-
sion (& petite echelle Polzin et al. [1997], ou a grande échelle Ledwell et al. [1998]) dans
la partie supérieure de 'océan. Méme si des niveaux élevés de mélange diapycnal ont été
observés dans I'océan abyssal ou les ondes internes se dispersent sur la topographie du fond
(Polzin et al. [1997]; Garabato et al. [2004]), il n’est pas clair que le mélange diapycnal soit
le processus dominant compensant la remontée d’eau froide et controlant la stratification
moyenne de l'océan (Wunsch and Ferrari [2004]) et donc 'absorption de chaleur en regime
transitoire (par exemple, Gregory [2000]; Banks and Gregory [2006]; Xie and Vallis [2012]).
Il semble que le transport d’Ekman et le transport tourbillonnaire dans I’océan austral ainsi
que la production d’eaux denses dans le Nord atlantique jouent aussi un role important
dans la modulation de la vitesse de remontée des eaux ( en particulier dans I'océan profond,
voir Gnanadesikan [1999] et Marshall and Zanna [2014]) et donc dans la stratification de
I’océan et la réponse transitoire de la température de surface. Le modele récent de Marshall
and Zanna [2014] inclut ces effets et il reproduit correctement la structure verticale de la
temperature de ’'océan avec des profils verticaux de mélange diapycnal plus réalistes que les
modeles précédents. Marshall and Zanna [2014] trouvent que I'absorption de chaleur par
I'océan aux échelles séculaires se fait essentiellement dans la couche supérieure de I'océan
(> 2000m de profondeur) et qu’elle est pilotée en premier lieu par le transport d’Ekman
induit par le vent dans 'océan Austral. Le temps caractéristique de réponse de cette ab-
sorption de chaleur aux modifications du transport d’Ekman dans l'austral est quant a
lui déterminé principalement par le transport des tourbillons de I'océan Austral et par la
sensibilité de la formation des eaux profondes arctiques aux changements de stratification.
Ces représentations récentes du bilan d’énergie de ’'océan montrent le role important des
processus dynamiques a hautes latitudes et de leurs variations sur la stratification globale
de I'océan, la distribution verticale de la chaleur dans I’océan et sur I’absorption de chaleur
par 'océan.

3.5 La réponse asymptotique de la température de
surface et la sensibilité climatique

Aux temps longs (quand t — +00) la température de surface de la Terre tend vers la
solution asymptotique de I’équation 3.6 qui est un point d’équilibre stable. La température
de surface s’écrit alors 67,, = —% Le cas ou le forgage radiatif correspond a celui d’ un
doublement de C'O, dans I'atmosphere définit la < sensibilité climatique > (equilibrium
climate sensitivity, ECS en anglais, National Research Council [1979]). L’ECS est donc
la température d’équilibre du systeme climatique apres le doublement de C'Oy dans 1'at-

mosphere.
RFyco, — RFsco,

(3.9)
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L’ECS détermine, au premier ordre, I'amplitude du réchauffement climatique en réponse
a I'augmentation du C'O,. La plupart des variables thermodynamiques du systeme clima-
tique (comme par exemple la température, le contenu global en vapeur d’eau, le contenu
en chaleur de 'océan etc) montrent, aux échelles décennales & séculaire, une réponse au
forcage dont la structure spatiale est quasi-constante et 'amplitude temporelle augmente
linéairement avec ’'ECS (C’est ce qu’on appelle le < pattern scaling, voir par exemple Mit-
chell [2003]; Perrette et al. [2013]; Grose et al. [2018]). Cette caractéristique fait de 'ECS
une métrique simple qui permet de représenter au premier ordre la réponse climatique non
seulement a 1’échelle globale mais aussi a 1’échelle régionale. Ainsi, évaluer précisément
la valeur de 'ECS permet de mieux évaluer les risques des divers scénarios d’émissions
anthropique de GES (Weitzman [2009]; Hope [2015]). Ceci représente un intérét sociétal
énorme et il y a aujourd’hui beaucoup d’enjeux a réduire l'incertitude sur les estimations

de I'ECS.

Bien qu’utile, le concept ECS présente des difficultés en pratique, car sa définition
suppose que le climat atteint un nouvel état stationnaire apres application du forgage. Ceci
implique que toutes les réponses transitoires ont été amorties. Or, le systeme climatique est
un systeme multi-échelle a la fois dans le temps et dans I'espace et il est difficile de trouver
un temps caractéristique de coupure apres lequel toutes les réponses transitoires a toutes les
échelles spatiales ont été amorties. Par exemple, 100 ans est un temps caractéristique long
pour les processus atmosphériques, mais court pour les processus océaniques qui impliquent
I'océan profond. 5 000 ans est long pour les processus océaniques, mais court pour les
processus cryosphériques qui sont impliqués dans la dynamique des calottes polaires. De
nombreux autres temps caractéristiques encore plus longs (réponse du cycle du carbone,
forgage solaire, forcage de la tectonique des plaques etc) existent dans le systeme climatique.
Ainsi, dans la réalité, il est probable que le systeme climatique n’a jamais eu 'occasion de
relaxer vers un état d’équilibre entre deux variations des forcages externes (Duplessy and
Ramstein [2013]) et que donc 'ECS n’a jamais été atteinte. Pour contourner cette difficulté,
dans la littérature quand on définit 'ECS on attache cette définition a une échelle de temps
de référence. En choisissant une référence de temps, on peut sélectionner un sous ensemble
de processus en jeux dans le systeme climatique, estimer pour ce sous ensemble 1’état
asymptotique attendu et en déduire une ECS. Par exemple, dans les rapports du GIEC,
ce sont les échelles de temps multiséculaires qui sont choisies. A ces échelles de temps les
calottes glaciaires et la végétation peuvent étre considérées comme fixes. En revanche la
circulation abyssale de 'océan doit étre prise en compte. Sur la base de ces hypotheses on
peut construire des GCM qui modélisent les processus en jeu ou chercher dans le passé des
époques paléoclimatiques qui sont cohérentes avec cette représentation et en déduire une
estimation de 'ECS correspondante (voir par exemple National Research Council [1979)],
ou Stocker et al. [2013]).

Dans ce manuscrit je considere les échelles de temps annuelles a séculaires. En choi-
sissant ces échelles de temps ma définition de la sensibilité climatique est différente de
la définition traditionnelle de 'ECS par le GIEC (National Research Council [1979]). En
effet dans ma définition je néglige les processus plus lents qui aux échelles millénaires parti-
cipent a ’ajustement du systeme tels que la circulation océanique abyssale ou I’émergence
d'une dépendance lente des rétroactions a la température. La sensibilité climatique qui
est considérée ici est comparable a celle qui est utilisée pour évaluer les GCM et qui est
estimée a partir des 150 premieres années des simulations d’un quadruplement abrupt du
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CO,. Cette définition est largement utilisée dans la communauté et est appelée < sensibilité
climatique effective > et notée S. Les valeurs de S et de 'ECS sont proches (par exemple,
Danabasoglu and Gent [2009]), mais la quantification exacte de la distance entre les deux
reste une question ouverte et fait ’objet de recherches intenses. Les récentes simulations
longues des GCM (1000 ans et plus, cf Rugenstein et al. [2019, 2020]) confirme que I'ECS
est tres proche de S mais suggerent que 'ECS est 6 + 20% plus élevé que S (e.g. Sherwood
et al. [2020]).

Que ce soit 'ECS ou S, les deux métriques restent un indicateur tres pertinent pour
représenter au premier ordre la réponse du systeme climatique aux échelles annuelles
a séculaire. La figure 3.3 montre la corrélation de S avec la température en 2100 se-
lon 3 scénarios d’émissions de gaz a effet de serre (un scenario avec faibles réductions
de GES -RCPS8.5- un scénario avec des réductions moyennes -RCP4,5- et un scénario
avec des réductions drastiques -RCP2,6-). Dans tous les cas et pour tous les modeles,
le réchauffement en 2100 est bien corrélé a S. Les corrélations ne sont pas aussi fortes pour
les cas de forgage plus faible pour lequel la variabilité interne du systeme climatique joue
un role relatif plus important. La figure 3.3 montre aussi la corrélation de S avec I'ECS,
et la réponse transitoire du climat (aussi appelée TCR. C’est la température a 70 ans lors
d’une augmentation de C'Oy de 1% par an) telle qu’estimée par les GCM. S est tres bien
corrélée a I'ECS (0.94) et légerement moins bien corrélée a la TCR (0,81) parce que la TCR
ne dépend pas seulement de la réponse a I’équilibre mais aussi de 'absorption de chaleur
par 'océan.

(a) Other metrics (b) Warming by end of century
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Figure 3.3 — relation entre S et plusieurs métriques du réchauffement climatique dont I'ECS,
la TCR et le réchauffement en 2100 pour 3 scenarios : un scenario avec faibles réductions de
GES (scénario RCP8.5), un scénario avec des réductions moyennes de GES (scénario RCP4,5) et
un scénario avec des réductions drastiques de GES (scénario RCP2,6). D’apres Sherwood et al.
2020].

L’ECS et S sont généralement estimées a partir de données instrumentales collectées

sur la période historique, de proxy paléoclimatiques et de modeles climatiques de différents
niveaux de complexité. Depuis le rapport National Research Council [1979] la gamme
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estimée de I'ECS n’a pas beaucoup changé malgré des efforts de recherche massifs. Le
GIEC (Stocker et al. [2013]) estime que la sensibilité climatique se situe dans la plage de
1,5°C a 4,5°C (66%CL), ce qui est sensiblement la méme plage donnée par le rapport
National Research Council [1979).

Il y a des raisons structurelles derriere ces incertitudes difficiles a réduire. La premiere
raison est que la variable qui intervient dans le bilan d’énergie et que I'on peut donc
estimer par observations ou par modélisation c’est le parametre climatique f =) f, (ou
de maniere équivalente la rétroaction climatique globale A ). Ce n’est pas directement la
sensibilité climatique S. Or S est une fonction inverse de f (ou de \) si bien que S est tres
sensible aux incertitudes de f. En effet, supposons que ’on connait f avec une incertitude
gaussienne de type Py = N(f, o) alors la densité de probabilité de S s’écrit Ps(x) = %271)
. Cette densité de probabilité n’est pas gaussienne. Elle est asymétrique et présente une
queue de distribution vers les valeurs haute de S. A mesure que I'incertitude sur f augmente,
la queue de distribution vers les valeurs hautes de S grossit rapidement indiquant que des
valeurs élevées de S deviennent possibles pour des incertitudes relativement faibles sur f.
De plus, en général, comme la densité de probabilité de f s’étend au-dela de 1, la moyenne
de S et ses moments plus élevés divergent. (voir Andronova and Schlesinger [2001] et
Roe and Baker [2007] pour plus de détails). Ceci rend le probleme de l'estimation de S
particulierement délicat.

La deuxieme raison structurelle pour laquelle la sensibilité climatique est tres sensible
aux incertitudes vient du fait que la somme des rétroactions f (vapeur d’eau plus albédo
plus nuage) vaut entre 0.6 et 0.7. Ceci est déja proche de 1, si bien que toutes incertitudes
qui s’ajoutent a f, méme si elle est petite, rapproche f de 1 et a beaucoup d’influence sur
S (voir equation 3.9), en particulier sur la queue de distribution vers les hautes valeurs
de S. Ainsi toute incertitude sur la rétroaction f va étre démultipliée dans I'estimation de
S. (voir Held and Soden [2000, 2006] pour plus de détails sur ce sujet). Pour répondre a
ce probleme, il faut soit réduire drastiquement l'incertitude sur les différentes rétroactions
et en particulier sur la rétroaction des nuages (car c’est la rétroaction la plus incertaine,
Bony et al. [2015]; Schneider et al. [2017]) soit réduire I'incertitude sur la somme totale
des rétroactions en proposant par exemple une contrainte observationnelle sur f total (ou
A total). C’est cette derniere voie que je poursuis depuis ma these.
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Chapitre 4

Les limites de la représentation actuelle du bilan
d’énergie globale aux échelles de temps interannuelles
a séculaires

4.1 Un probleme non-observable

L’idée d’une contrainte observationnelle qui permette de déterminer f (ou A) n’est
pas nouvelle. Elle est apparue tot et proposait de s’appuyer sur les enregistrements de
température de surface, d’en évaluer le temps caractéristique d’amortissement (soit dans la
réponse a un forcage abrupt tel qu'une éruption volcanique soit dans la réponse a un forcage
historique lent comme celui des émissions anthropiques de C'O;) et d’en déduire A et donc
la sensibilité climatique. Mais cette approche s’est heurtée rapidement a deux problemes
d’observabilité. Le premier probleme d’observabilité a été identifié par Lindzen et collegues
( Lindzen [1994] et Lindzen and Giannitsis [1998]). Ils ont montré (avec un modele simple
d’océan a deux couches, similaire a celui qui est décrit par les équations 3.7) que le temps
caractéristique de réponse de la température de surface n’était pas déterminé uniquement
par \ et la capacité calorifique de la couche de mélange océanique (comme dans le modele
simple de I'océan a 1 couche, décrit par 1’ equation 3.6) mais qu’il couple A avec k le coef-
ficient de diffusion & la base de la couche de mélange (cf figure 3.2). Le probleme est que
k est un coefficient mal connu avec une forte incertitude. Par conséquent, les observations
de température de surface a elles seules ne permettent de contraindre qu’une combinaison
des deux termes incertains que sont A et k. Donc, sans autre observation indépendante de
A ou de k on ne peut lever 'ambiguité et préciser I’estimation de \.

Le deuxieme probleme d’observabilité vient de l'incertitude sur les estimations histo-
riques du forgage radiatif et en particulier du forgage radiatif des aérosols (car c’est le
plus incertain parmi tous les forgages). Le forcage aérosol est globalement négatif et quasi-
linéaire sur le 20°"¢ siecle (Stocker et al. [2013]). Il compense une partie du forgage du
CQOs. Le probleme est qu'une erreur sur le forcage quasi-linéaire des aérosols a un effet
similaire sur le calcul de 07 qu’ une erreur sur le coefficient de diffusion vertical de la
chaleur k (cf equation 3.9). Ceci est du au fait que 7" augmente aussi quasi-linéairement
sur le 20°™¢ siecle. Il y a donc une autre ambiguité qui apparait sur la période historique
entre le forgage incertain des aérosols et la diffusion verticale de chaleur dans I'océan. Cette
ambiguité a pour conséquence qu’a sensibilité climatique donnée (i.e. A ou f donné) on peut
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trouver tout une famille de couples [forgage aérosol, coefficient de diffusion vertical dans
I'océan| qui reproduise la courbe de température de surface (voir Hansen et al. [2011] et
la littérature associée pour plus de détails sur ce probleme). Dans ce cas aussi, sans autre
observation indépendante du forgage des aérosols ou de k on ne peut lever 'ambiguité et
préciser I'estimation de k et donc de .

Une solution a ces deux problemes peut venir de I'estimation du contenu en chaleur de
I'océan (Hansen et al. [2005a, 2011]) comme je le décris plus bas dans les premiers résultats
de mes recherches.

4.2 Un bilan d’énergie approximatif

La représentation actuelle du bilan d’énergie global du systeme climatique (i.e. telle que
décrite dans 1’ equation 3.4) est une description approximative du bilan d’énergie réel. Cette
représentation est trop grossiere pour répondre a certaines questions scientifiques comme
celle de la sensibilité climatique. Il apparait aujourd’hui trois limitations importantes a
I’équation 3.4.

4.2.1 Une dépendance non-linéaire a la température
de surface globale

La premiere limitation vient du fait que dans I’équation 3.4 on fait ’approximation
que la réponse radiative de la Terre a une perturbation dépend linéairement des varia-
tions de température globale. Or, on sait depuis longtemps que cette hypothese est fausse
aux échelles de temps longues (> 1000ans), dans le cas de variations importantes de la
température de surface globale. En effet, on sait par exemple depuis 1969 que la rétroaction
de la couverture neigeuse est une fonction non linéaire de la température de surface (cf
Budyko [1969] et Sellers [1969] ) et qu'’il faut prendre en compte cet effet si 'on veut ex-
pliquer les changements paléoclimatiques intenses comme ceux qui sont responsables de la
succession des eres glaciaires et interglaciaires. A priori cette dépendance non-linéaire aux
variations de température ne nous concerne pas ici, car nous ne nous intéressons qu’aux
échelles interannuelles a séculaires. Cependant plusieurs études récentes, basées sur les
GCM, suggerent que dans I’hypotheése d'un important forgage en COy (quadruplement ou
sextuplement des concentrations atmosphériques par rapport au niveau préindustriel) la
rétroaction des nuages montre une dépendance non-linéaire a la température (Caballero
and Huber [2013]; Tan et al. [2016]; Frey and Kay [2018]; Bloch-Johnson et al. [2015])
et que cette dépendance se manifesterait beaucoup plus tot que celle liée a la couverture
neigeuse. Sous quadruplement des concentrations de C'Os, elle serait significative des les
échelles de temps multiséculaires. Aujourd’hui il n’y a pas d’observations qui permettent
de confirmer ou d’infirmer ces résultats.
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4.2.2 Une dépendance a la structure géographique de
la température de surface

La deuxieme limitation vient du fait que dans I’équation 3.4, on fait I’'approximation que
la réponse radiative de la Terre a une perturbation ne dépend que de la moyenne globale de
la température de surface. Or de nombreux travaux récents, basés sur les GCM, ont montré
que la réponse radiative de la Terre varie significativement d’une simulation a I’autre méme
quand ces simulations montrent les mémes variations de la température de surface globale
(e.g. Andrews et al. [2015]; Armour [2017]; Ceppi et al. [2018]; Geoffroy et al. [2013al;
Knutti and Rugenstein [2015]; Li et al. [2013]; Proistosescu and Huybers [2017]; Rose et al.
[2014]; Rugenstein et al. [2016]). Ceci s’explique par le fait que la réponse radiative de
la Terre ne dépend pas que de la moyenne globale de la température de surface mais
aussi de sa structure géographique (< effet pattern » en anglais, e.g. Andrews et al. [2018];
Andrews and Webb [2018]; Armour et al. [2013]; Gregory and Andrews [2016]; Marvel et al.
[2018]; Paynter and Frélicher [2015]). Et cette structure géographique dépend entre autre
de la structure géographique de la pénétration de la chaleur dans 'océan (e.g., Marshall
et al. [2015]; Rugenstein et al. [2016]; Stouffer [2004]), de la structure géographique des
différents forgages radiatifs (Hansen et al. [2005b]; Marvel et al. [2015]; Shindell [2014])
et de la variabilité interne. Elle change donc d’une simulation a 1’autre méme pour des
simulations qui montrent les mémes variations de température de surface globale.

Les GCM montrent que l'effet pattern est significatif dans les tropiques. Dans les tro-
piques, le réchauffement de 'ouest des bassins océaniques (en particulier dans le Pacifique)
ol se situent les zones de convection atmosphérique tend a réchauffer la troposphere sur
toute sa hauteur. La circulation atmosphérique propage cette chaleur dans la troposphere
libre sur ’ensemble des tropiques, ce qui fait augmenter la stabilité de la troposphere dans
toute la région. En réponse, la quantité de nuages bas augmente ainsi que la radiation
d’énergie visible (par réflexion, due a l'augmentation des nuages bas) et infrarouge (due
au réchauffement de la troposphere libre) vers I'espace. Le réchauffement de I'est des bas-
sins océaniques produit l'effet inverse. Dans ces régions de subsidence, le réchauffement
reste localisé dans la basse troposphere, il diminue la stabilité troposphérique et diminue la
quantité de nuages bas générant une diminution des radiations vers 'espace (e.g., Andrews
and Webb [2018]; Ceppi et al. [2018]; Wood and Bretherton [2006]; Dong et al. [2019)]).
En revanche, a hautes latitudes, les GCM montrent qu’un réchauffement régional produit
une réponse radiative faible car la rétroaction positive du gradient de température et de
la glace de mer est compensée par 'augmentation de la couverture nuageuse (e.g. Dong
et al. [2019]; Po-Chedley et al. [2018]; Rose and Rayborn [2016]; Rose et al. [2014]). Aux
échelles de temps interannuelles a décennales les observations par satellite confirment que
dans les tropiques le réchauffement régional impacte la couverture des nuages bas et la sta-
bilité troposphérique et que cela influe sur le bilan radiatif global en haut de I’atmosphere
(e.g. Zhou et al. [2016]; Loeb et al. [2018]; Ceppi et al. [2018]; Fueglistaler [2019] et Loeb
et al. [2020]). Ceci confirme la nécessité de prendre en compte l'effet pattern dans le bilan
d’énergie global du systeme climatique. Ce point est particulierement difficile car, pour
comprendre D'effet pattern, il faut comprendre d’une part les processus régionaux qui gou-
vernent la pénétration de chaleur dans I'océan et leur impact sur la température de surface,
et d’autre part la réponse régionale de I’atmosphere (et en particulier des nuages) a ces
modifications de température de surface.
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4.2.3 Un état de référence hors équilibre

La troisieme limitation vient du fait que I’équation 3.4 est définie par rapport a un état
de référence a I'équilibre. L’< état a 1’équilibre > est ’état stationnaire qu’atteindrait le
systeme climatique si les forgages restaient constants a une valeur fixe, donnée. Cet état
asymptotique est un attracteur dans I’espace des phases vers lequel le systeme climatique
tend avec le temps puisque le systeme climatique est un systeme dynamique dissipatif.
Or, cet état n’a probablement jamais été atteint dans I’histoire de la Terre d’une part
parce que les forcages ont changé au cours du passé a des temps caractéristiques plus
courts que les temps caractéristiques de relaxation du systeme climatique vers I'attracteur
et d’autre part parce que les caractéristiques du systeme climatique (telles que la position
des continents, I'orientation de I’axe de rotation de la Terre, etc.) ont elles-mémes changé,
faisant changer I'attracteur. L’hypothese d’un état de référence a 1’équilibre est donc fausse
et si 'écart a ’équilibre est significatif ceci peut amener a des erreurs dans I’évaluation du
bilan énergétique du climat.

En général, pour 'analyse du bilan énergétique du climat aux échelles interannuelles a
séculaires on choisit une période préindustrielle comme 1850-1900 comme référence car au
cours de cette période les émissions anthropiques (qui sont le principal facteur de I’évolution
décennale a séculaires du climat aujourd’hui) étaient encore a des taux faibles et leur impact
radiatif était négligeable par rapport aux forcages naturels. Nous avons peu d’observations
sur cette période pour évaluer I'état du systeme climatique. Mais le peu d’observations
que 'on a montrent clairement que le systeme était en déséquilibre parce que 'océan était
encore en train de s’ajuster en profondeur a 'optimum médiéval et en surface au petit age
glaciaire (e.g. Gebbie and Huybers [2019]) et aux éruptions volcaniques du Tambora de 1815
(Stenchikov et al. [2009]), et du Krakatoa de 1883 (Gleckler et al. [2006]). Par exemple,
la reconstruction dynamique de température océanique depuis 1850 qui utilise les mesures
du HMS Challenger faites entre 1872 et 1876 (Gebbie and Huybers [2019]) montre, dans
la deuxieme moitié du 19°"¢ siecle, une anomalie globale de température dans la couche
de mélange océanique de —0.15° tandis qu’au-dessous, la température qui répond encore
a 'optimum médiéval est plus chaude et montre une anomalie de température proche de
0° (cf figure 2 de Gebbie and Huybers [2019]). Si I'on considere un coefficient de couplage
k (cf equation 3.9) de l'ordre de 1 4+ 0.5W.m 2. K~ (Gregory [2000]; Gregory and Forster
[2008]; Dufresne and Bony [2008]) ce gradient de température correspond a un import
net de chaleur dans la couche de mélange de 0.15 & 0.08W.m~2. Ceci correspondrait a
un déséquilibre énergétique en haut de I'atmosphere de l'ordre de —0.15 £ 0.1W.m~2 ce
qui n’est pas négligeable en comparaison avec le déséquilibre radiatif actuel. L'impact est
significatif en particulier sur les estimations de la sensibilité climatique. En effet, la prise en
compte d'un déséquilibre radiatif négatif a 1’époque préindustrielle de —0.15 £ 0.1W.m =2
augmente la sensibilité d’environ 15% (pour une sensibilité de 2.2°). L’impact serait encore
plus fort si 'on considere comme Winton et al. [2010] un k sensiblement supérieur a 1.
L’inversion du gradient de température entre la couche de mélange et 'océan profond par
rapport a aujourd’hui suppose aussi un < pattern > de température de surface différent du
< pattern > actuel et donc potentiellement un bilan d’énergie qui s’écrit différemment (cf
section 4.2.2). Ces éléments doivent étre pris en compte si 'on veut évaluer précisément
les variations du bilan d’énergie depuis l'ére préindustrielle. Et c’est dans la structure
verticale de la température océanique historique que 'on pourra trouver les éléments qui
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permettront d’évaluer et de quantifier le déséquilibre énergétique dans lequel se situait le
climat a I’ere préindustrielle.

4.3 Un probleme stochastique

La représentation actuelle du bilan d’énergie global du systéme climatique (par exemple
telle que dans I’ équation 3.4) ne décrit que la variabilité prédictible du systeme global
c’est a dire la variabilité qui répond au forgage. Elle ne prend pas en compte la variabi-
lité non-prédictible qui est générée a plus petite échelle par les non-linéarités du systeme.
Cette variabilité non-prédictible qu’on appelle < variabilité interne > existe méme quand le
systeme n’est pas forcé. Elle joue un role important dans la variabilité de la température de
surface (et donc dans la variabilité du bilan d’énergie) aux échelles interannuelles & multi
décennale . Elle pose un probleme particulier quand on veut estimer les caractéristiques du
bilan d’énergie global a partir des observations actuelles car les observations ne couvrent
que quelques décennies. Sur ces échelles de temps la variabilité interne peut masquer la
réponse forcée et donc biaiser significativement les estimations observationnelles des ca-
ractéristiques du bilan d’énergie global telles que la sensibilité climatique ou l'efficacité de
I'absorption de chaleur océanique (par ex. Gregory et al. [2020]; Andrews et al. [2018]).
Pour répondre a ce probleme, I'approche la plus répandue dans la littérature consiste a
garder une représentation déterministe du bilan d’énergie et a descendre en échelles spatio-
temporelles pour inclure dans les équations du bilan la dynamique plus petite échelle, qui
est responsable de la variabilité interne. C’est cette voie qui est suivie dans le développement
des GCM et plus généralement dans le développement des hiérarchies de modeles (Held
[2005]). Une difficulté dans cette approche est de déterminer les variables clés a prendre en
compte et les fréquences spatio-temporelle de coupure associées a ces variables (voir par
ex Ghil and Lucarini [2020]). De plus il est difficile de représenter correctement a chaque
échelle spatio-temporelle la variabilité interne en particulier a cause de sa composante
non-linéaire. C’est un probleme difficile et malgré des efforts importants de recherche dans
cette direction, les résultats sont encore limités. D’ailleurs, les modeles actuels peinent a
représenter la variabilité interne observée aux échelles globales et régionales. Par exemple,
la variabilité interne des modeles ne montre pas a 1’échelle globale de hiatus de I'intensité
semblable a celui qui a été observé entre 1998 et 2010 (voir par exemple Meehl et al. [2014]).
De méme, aucun modele ne représente a 1’échelle régionale, I'intensité de l'effet < pattern

> observé sur la période historique (voir par exemple Sherwood et al. [2020] et les références
dedans).

Une solution alternative pour répondre a ce probleme consiste a adopter une
représentation stochastique du bilan d’énergie dans laquelle le comportement de la va-
riabilité interne est représenté par une variable aléatoire. L’équation 3.6 s’écrit alors sous
la forme

Cd(6T) = (RF + A6T)dt + Vdt (4.1)

ou V est une variable aléatoire qui représente la variabilité interne dans la réponse radiative
de la Terre. Cette variabilité interne V émerge typiquement de la variabilité interne dans
la couverture nuageuse, dans la température de surface (par la remontée d’eau froide de
I'océan profond par exemple) ou dans I'albédo. L’introduction de la variabilité aléatoire V
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Les limites de la représentation actuelle du bilan d’énergie globale aux échelles de temps
interannuelles a séculaires

fait de I’équation 4.1 une équation différentielle stochastique de type équation de Langevin
. En conséquence, 67" devient une variable aléatoire dont le comportement aléatoire dépend
du temps. En appliquant le lemme de Ito dans le cas d’une variabilité interne Vdt en forme
de bruit blanc, on peut déduire de I'equation 4.1, ’équation différentielle qui gouverne la
loi de probabilité de 0T, P(0T,t) et déduire directement ’évolution temporelle de P(dT,t)
en fonctions des parametres de 'equation 4.1 ( Gardiner [2009]). L’équation qui gouverne
la loi de probabilité P(dT,t) est une équation de Fokker-Planck qui s’écrit de la maniere
suivante :

82
A(6T)>

oP(T,t) 0
5 = g (R + ATIPOT. 0] +

[P(6T,1)]

N | —

Cette représentation a été introduite en 1976 par Hasselmann [1976]) dans le cas du
bruit blanc (d’un bruit blanc de variabilité interne ou d’un bruit blanc sur le forgage).
Hasselmann [1976] en a déduit dans ce cas, que ’ensemble des solutions de température de
surface de la Terre suit une courbe qui a la date t est une gaussienne qui a pour espérance

la solution déterministe de I’équation 3.6 et pour écart type \/02‘/% V1—ect En particulier,
a I’équilibre la solution est une gaussienne d’espérance la sensibilité climatique et d’écart-
type \;;‘/(7 Cette représentation est tres utile pour la comparaison avec les observations car
elle donne directement 1’évolution temporelle de ’ensemble des solutions de température de
surface en incluant 'effet de la variabilité interne. Elle peut donc étre utilisée sur I’ensemble
de la période d’observation et étre comparée directement avec I’observation de la réalisation
du climat réel. Pourtant, elle a été peu utilisée jusqu’a maintenant (voir par exemple North
and Kim [2017] chapitre 1 pour une courte discussion la-dessus et voir aussi Mahadevan
and Deutch [2010] pour une des rares applications dans cette direction). Une des raisons
est que 'approximation de bruit blanc est une limitation importante. En effet, le bruit lié a
la variabilité interne est plutot caractérisé par un processus aléatoire autorégressif d’ordre
1 ou 2. Mais depuis 1976 des méthodes ont été développées pour déterminer 1’équation
de Fokker-Planck dans un cas de bruit non-blanc telle que I’élimination adiabatique ou la
théorie des perturbations de Bloch (e.g. Gardiner [2009]). Ces approches pourraient ouvrir

aujourd’hui de nouvelles perspectives pour la contrainte observationnelle (cf chapitre 6).
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Chapitre 5

Mes recherches : Estimer et contraindre le bilan
d’énergie par observations. Premiers résultats

Depuis ma these, I'objectif de mon travail est d’apporter une contrainte observationnelle
sur le cycle global de I’énergie. Dans la pratique, cela revient a considérer une représentation
du cycle global de I'énergie (la plus pertinente possible dans les représentations actuelles),
quantifier les parametres clés de cette représentation par contrainte observationnelle,
évaluer ensuite la capacité de ce cycle de I'énergie estimé a représenter les variations du cli-
mat observées et, selon les résultats, confirmer ou infirmer la pertinence de la représentation
considérée et potentiellement proposer des modifications a cette représentation pour la raf-
finer (ou éventuellement la corriger). Bien str, cette approche a été tentée de nombreuses
fois et par de nombreux collegues depuis Budyko [1969] et Sellers [1969]. Mais dans mes
travaux, il y a plusieurs éléments originaux par rapports aux travaux précédents.

La premiere originalité est que j’aborde le probleme du bilan d’énergie depuis le point
de vue des observations (en particulier celui des observations satellitaires) et que j’apporte
une nouvelle contrainte observationnelle : celle des observations géodésiques de niveau de
la mer et de variations temporelles du champ de gravité. Ces observations me permettent
d’estimer ’expansion thermique de l'océan et d’en déduire les variations du contenu en
chaleur total de 'océan N.

La deuxieme originalité est qu’avec cette estimation des variations du contenu en chaleur
de l'océan je peux transformer le systeme d’équation couplées 3.9 en un nouveau systeme
d’équation (comme suit) :

N = RF + \oT
{ RE (5.1)

C, ) _ (5T — 0T,) = N

De cette maniere, le probleme de la diffusion verticale de la chaleur k dans 'océan et
le probleme de la rétroaction climatique A sont séparés dans deux équations différentes et
je peux donc lever le probleme d’observabilité identifié dans la section précédente. En effet
avec les observations de N et de 67 je peux maintenant d’une part apporter une contrainte
sur la rétroaction climatique A en utilisant la premiere équation du systeme 5.1 et d’autre
part apporter une contrainte sur la diffusion verticale de chaleur dans 'océan en utilisant
la deuxieme équation du systeme 5.1 .
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La troisieme originalité est que dans mes travaux j’ai cherché a quantifier précisément les
incertitudes de la contrainte observationnelle afin de développer une contrainte quantitative
sur le bilan d’énergie qui soit aussi utilisable dans le cas d’une représentation stochastique
du probleme (comme identifiée dans la section précédente).

Pour réaliser cet objectif, mon travail s’est développé selon trois axes.
1) Tout d’abord j’ai déterminé quantitativement le lien entre le contenu en chaleur de
I’océan et les variations du niveau de la mer et du champ de gravité terrestre afin d’intro-
duire la nouvelle contrainte observationnelle géodésique sur le bilan d’énergie de la Terre.
( cet axe correspond a la branche rouge sur la figure 7.1)
2) J’ai développé les observations du niveau de la mer et du champ de gravité terrestre en
estimant précisément les incertitudes associées ( cet axe correspond a la branche jaune et
a la branche orange sur la figure 7.1)
3) Enfin j’ai appliqué la contrainte observationnelle sur le bilan d’énergie et analysé les
premiers résultats sur la sensibilité climatique (premier résultats tres récents , en cours de
publication & la date de rédaction de ce manuscrit et donc absents de la figure 7.1)

J’ai réalisé en parallele les axes 1 et 2 depuis la fin de ma these en octobre 2012. Je n’ai
pu commencer a aborder ’axe 3 que depuis 2019 avec la these de Jonathan Chenal.

5.1 Le lien entre le contenu en chaleur de 'océan et
les variations du niveau de la mer et du champ de
gravité de la Terre (branche rouge de la figure 7.1)

L’équation d’état de l'eau de mer TEOS 2010 (Millero et al. [2008]) indique que la
thermodynamique de I’eau de mer dépend de quatre variables : la température, la densité,
la salinité et la pression. A 1’échelle globale la salinité est constante (car les variations
de salinité de 'océan dépendent des apports de sel par 1’érosion continentale qui varie
significativement seulement a des temps caractéristiques du million d’année et plus) et les
variations de pression sont négligeables (car I’eau est tres peu compressible et les variations
du niveau de la mer global aux échelles séculaires sont tres petites de 'ordre de quelques
dizaines de mm/an). Donc a I’échelle globale, les variations du contenu en chaleur de 'océan
ne peuvent se traduire que par des variations de température ou de densité de 'océan.
L’approche la plus répandue pour observer les variations du contenu en chaleur de I'océan
est de mesurer les variations de température de l'océan avec des instruments in situ. Jusque
dans les années 2000, ces mesures étaient faites par des campagnes océanographiques ou par
des mesures d’opportunité avec des instruments jetables (Expandable Bathythermograph)
lancés a 'arriere des navires marchands le long des grandes routes commerciales. A partir
des années 2000, elles sont faites en grande partie par les profileurs autonomes du projet
ARGO qui sont déployés régulierement et sillonnent les océans au gré des courants marins.
Ce sont ces instruments que nous utilisons dans mon équipe pour mesurer les variations de
chaleur dans 'océan responsables de I'expansion thermique (Llovel et al. [2013]; Cazenave
et al. [2014]; Dieng et al. [2015b,a]). Cette approche a des limitations pour évaluer le
contenu global en chaleur de I'océan car plusieurs régions ne sont pas couvertes. L’océan
profond n’est pas de couvert en dessous de 700m avant les années 2000-2005 et il est
couvert seulement jusqu’a 2000m depuis les années 2000-2005. Les mers marginales ne
sont pas couvertes non plus (pour des raisons politiques) et I'océan sous la glace est tres
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champ de gravité de la Terre (branche rouge de la ﬁgure 7.1)

peu couvert car tres peu de flotteurs ARGO peuvent s’accommoder de la couverture de
glace en surface. Enfin l'océan austral n’a connu qu’'une tres faible couverture avant le
déploiement du systeme ARGO. Ces limitations du systeme ARGO sont décrites dans le
papier communautaire que j’ai piloté en 2019 (Meyssignac et al. [2019]).

Il existe une autre approche pour observer les variations du contenu en chaleur de 'océan
qui consiste a observer les variations de la densité de 'océan. Ces variations de densités
causent ’expansion thermique de l'océan et sont observables depuis 'espace. J’ai com-
mencé a développer cette approche durant ma these en montrant que les redistributions
de chaleur dans 'océan étaient responsables de variations de densités de ’eau de mer et
causaient les variations régionales du niveau de la mer aux échelles climatiques (Meyssi-
gnac et al. [2011]; Marcos et al. [2011]; Llovel et al. [2011]; Meyssignac et al. [2012b,a]).
Mais en comparant les simulations des modeles de climat avec les observations du ni-
veau de la mer (altimétrie spatiale, marégraphie et reconstructions), j’ai montré que les
variations régionales du contenu thermique de l'océan observées actuellement, résultent
essentiellement de la variabilité climatique naturelle interne, en lien avec les grands modes
de variabilité océan-atmosphere (tels que El Nino et 1'Oscillation Pacifique Décennale, voir
Meyssignac et al. [2012b]). Ceci a révélé que I'impact des émissions de gaz a effet de serre
et du déséquilibre énergétique de la Terre sur les variations régionales du niveau de la mer
étaient encore trop faibles pour y étre détectable (Meyssignac et al. [2012b]; Palanisamy
et al. [2015b,a]).

Apres ma these, ces résultats m’ont convaincu de me tourner vers des échelles spatiales
plus grandes pour lesquelles le signal climatique naturel est plus faible que le signal an-
thropique et masque moins l'effet du déséquilibre énergétique de la Terre. Mon objectif
était de déterminer et d’évaluer la pénétration de chaleur dans 'océan due au déséquilibre
énergétique de la Terre afin d’établir la relation qui quantifie son role sur la hausse du
niveau de la mer. Mais aux grandes échelles spatiales, les variations du niveau de la mer ne
sont plus directement liées aux redistributions de chaleur dans 'océan comme a 1’échelle
régionale. Elles dépendent aussi des redistributions de masse (Llovel et al. [2013]; Meyssi-
gnac et al. [2013]). En effet a I'échelle globale le niveau de la mer résulte de I'expansion
thermique de l'océan (en réponse a la pénétration de chaleur causée par le déséquilibre
énergétique planétaire), et de 'augmentation de masse de l'océan (en réponse a la fonte
des glaces continentales et a la variation du stock d’eau liquide continentale). Il faut donc
corriger les variations globales du niveau de la mer des effets de masse pour déterminer
'expansion thermique de 'océan (Cazenave et al. [2014]; Dieng et al. [2015b, 2014]; Meys-
signac et al. [2017a]) et en déduire les variations du contenu en chaleur de l'océan.

Pour m’assurer que cette approche fonctionnerait, je I’ai testée sur les GCM entre 2014
et 2017. J’ai d’abord réuni une équipe internationale de scientifiques a I'Institut Interna-
tional de Science Spatiales de Bern (ISSI) pour valider la capacité des GCM a reproduire
les variations du niveau de la mer et du champ de gravité de la Terre. Avec cette équipe
nous avons établi la méthode pour calculer les variations du niveau de la mer et du champ
de gravité a partir des sorties des modeles de climats. Nous avons appliqué cette méthode
sur les simulations historiques et nous avons validé la capacité des GCM a reproduire les
variations historiques du niveau de la mer et du champs de gravité par comparaison avec
les observations spatiales et in situ (Meyssignac et al. [2017b] et Slangen et al. [2017]). En
parallele de cette validation, j’ai analysé le bilan d’énergie global dans les GCM pour confir-
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mer que, dans les GCM comme dans la réalité, les variations du déséquilibre énergétique
en haut de I'atmosphere se traduisaient (aux échelles interannuelles) a plus de 90% en
variations du contenu en chaleur de I'océan et que ces dernieres étaient observables dans
I'expansion thermique de I'océan et donc dans les variations du niveau de la mer (Melet
and Meyssignac [2015]). Cette analyse m’a aussi permis de confirmer que, dans les GCM
comme dans les équations du bilan global d’énergie, la quantité de chaleur absorbée par
I'océan en réponse aux émissions anthropique de GES était directement liée a la sensibilité
climatique et a l'efficacité océanique a absorber la chaleur (Melet and Meyssignac [2015]
et voir Figure 5.1). Ceci confirmait par les GCM que la mesure précise de I'expansion
thermique permettrait bien a terme de contraindre d’une part la sensibilité climatique et
les rétroactions climatiques (comme dans la premiere équation du systeme 5.1) et d’autre
part 'efficacité océanique a absorber la chaleur et la diffusion verticale diapycnale (comme
dans la deuxieme équation du systeme 5.1).
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Figure 5.1 — Comparaison entre I'expansion thermique (AGMTSL) et la pénétration océanique
de chaleur due au déséquilibre radiatif p [ F'dt dans les simulation RCP85 des GCM (en mm
entre 2006 et 2099). La constante p est la réponse thermosterique transitoire. Elle est calculée a
partir de la sensibilité climatique et de I’éfficacité océanique d’absorption de chaleur. Les barres
indiquent une moyenne intermodele. On voit que dans les GCM, I’expansion thermique de l'océan
s’explique précisement par la pénétration de chaleur causée par le déséquilibre énergétique en haut
de 'atmosphere et que la variabilité inter-modele en expansion thermique est essentiellement due
aux différences de p entre les modeles (i.e. aux différences de sensibilité climatique et d’ éfficacité
océnique d’absorption de chaleur). Voir Melet and Meyssignac [2015] pour plus de détails .

A partir de 2017 j’ai donc cherché a estimer par observation l’expansion thermique
globale de I'océan en utilisant les mesures du niveau de la mer et en les corrigeant de I’effet
de masse mesuré par gravimétrie spatiale. Le niveau de la mer est mesuré précisément et
régulierement a I’échelle globale par les satellites d’altimétrie radar (avec une précision de
+5mm tous les 10j et < £0.35mm/an aux échelles décennales et plus longues, voir section
suivante). Le champ de gravité de la Terre est mesuré aussi précisément a 1’échelle globale
par les satellites de gravimétrie spatiale et donne acces, par inversion, a l’estimation de la
masse de 'océan (avec une précision de 27mm ENM (equivalent niveau de la mer) tous les
mois et < £0.4mm/an aux échelles décennales et plus longues, voir section suivante). Dans
un travail de ’ensemble de la communauté scientifique du niveau de la mer, que nous avons
piloté avec Anny Cazenave, nous avons montré qu’il était possible a partir de ces données
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5.2 Développer les observations du niveau de la mer et du champ de gravité terrestre en
estimant précisément les incertitudes associées (branche orange et jaune ﬁgure 7.1)

satellites de niveau de la mer et du champ de gravité de la Terre de séparer la composante
masse de la composante expansion thermique dans les variations du niveau de la mer, avec
une précision < £0,4mm/an , sur des échelles de temps décennales a plus longue (Group
[2018]). J’ai ensuite montré qu’avec cette estimation du signal d’expansion thermique il
est possible d’estimer les variations du contenu en chaleur de 'océan global sur toute la
profondeur de l'océan, de 82°N a 82°S aux échelles interannuelles (von Schuckmann et al.
[2016]). En comparant ces estimations du contenu en chaleur de 'océan avec les mesures
CERES du bilan radiatif en haut de I’atmosphere j’ai confirmé par les observations que
les variations de I'expansion thermique de 'océan sont représentatives des variations du
déséquilibre énergétique en haut de 'atmosphere (Dieng et al. [2017b]; Meyssignac et al.
[2019]).

Enfin, en étudiant le role de chaque forcage dans les simulations historiques des GCM
(avec les simulations de détection et attribution) et en comparant avec les observations de-
puis 1961, j’ai montré que les variations du contenu en chaleur de I'océan sur les dernieres
décennies sont bien causées (a plus de 70%) par le déséquilibre énergétique en haut de I’at-
mosphere généré par les émissions anthropiques (Richter et al. [2020]; Charles et al. [2020]).
J’ai aussi montré que les émissions anthropiques de GES a elles seules auraient causé un
déséquilibre énergétique en haut de I’atmosphere significativement plus important que ce-
lui qui est observé depuis 1961 mais les émissions anthropiques d’aérosols ont compensé
40% de Deffet radiatifs des GES a 1’échelle globale et ont donc permis de limiter jusqu’a
maintenant le réchauffement de l'océan (voir figure 5.2 et Charles et al. [2020]). Ce dernier
résultat permet en particulier de conclure que les observations de géodésie spatiale (i.e. ici
niveau de la mer et champs de gravité) sont pertinentes pour contraindre les équations du
bilan d’énergie global en réponse au forgage anthropique (comme celui qui est décrit par
toutes les équations des sections 1 a 6 ci dessus).

5.2 Développer les observations du niveau de la mer
et du champ de gravité terrestre en estimant
précisément les incertitudes associées (branche
orange et jaune figure 7.1)

D’un point de vue pratique, 'approche géodésique qui s’appuie sur les mesures du ni-
veau de la mer et du champ de gravité pour estimer les variations du contenu en chaleur
de 'océan est complémentaire de ’approche in-situ qui utilise les mesures de température.
Elle couvre 'océan sur toute sa profondeur, de 82°/N a 82°5 avec une résolution spatiale de
3° par 3° et une résolution temporelle mensuelle (les mesures in situ ont une résolution de
4° par 4° avec une revisite de 40 a 50 j environ). De plus, contrairement aux mesures in situ,
I'approche géodésique a I'avantage de s’appuyer sur un nombre limité d’instruments (les
14 satellites d’altimétrie radar et les 10 satellites de gravimétrie) ce qui permet de dériver
plus facilement un bilan d’erreur complet et une représentation exhaustive des incertitudes.
Pendant ma these, je participais déja a I’amélioration des observations satellites du niveau
de la mer et du champ de gravité terrestre. A la suite de ma these j’ai continué a travailler
sur ces observations satellites mais j’ai concentré mon travail sur le bilan d’erreur et 1’es-
timation des incertitudes. Mon objectif depuis la these est de caractériser au mieux les
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Figure 5.2 — tendances sur 1971-2005 des anomalies de contenu en chaleur de 'océan observées
(OBS) et simulées par les GCM (HIST). Ces tendances simulées sont ensuite attribuées a la
variabilité naturelle du climat (NAT), aux émissions anthropiques de GES (GHG) et aux émissions
anthropiques autre (essentiellement les aérosols, OA). La somme des anomalies de contenu en
chaleur de 'océan due a NAT, GHG et OA est égale aux anomalies totales de contenu en chaleur
de 'océan HIST. La somme totale des anomalies de contenu en chaleur de ’'océan due aux activité
anthropiques (i.e. GHG + OA) est représentée par la barre ANT.

incertitudes et leur structure spatio-temporelle afin de pouvoir porter sur le bilan d’énergie
une contrainte observationnelle quantitative.

En ce qui concerne les observations du niveau de la mer par altimétrie radar
(branche jaune de la Figure 7.1), nous avons travaillé avec Anny Cazenave depuis 2012 a
I’amélioration des estimations du niveau de la mer global pour permettre de mieux fermer le
bilan du niveau de la mer et de séparer plus précisément la composante masse de la compo-
sante expansion thermique (Cazenave et al. [2019]). Deux résultats importants sont sortis
de ces travaux. D’abord, nous avons montré que la méthode de moyennation géographique
des données du niveau de la mer était la source la plus importante de différence (en par-
ticulier aux échelles interannuelles et plus basses) entre les estimations du niveau de la
mer global des différents groupes de recherche autour du monde. En utilisant les sorties de
réanalyses océaniques nous avons établi une méthode de moyennation dont I'erreur est 10
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estimant précisément les incertitudes associées (branche orange et jaune ﬁgure 7.1)

fois plus petite que la précision actuelle des observations du niveau de la mer global (Henry
et al. [2014]). Cette méthode est aujourd’hui utilisée comme référence dans les produits
AVISO, CCI et Copernicus de niveau de la mer. Ensuite nous avons identifié une dérive
dans les mesures de niveau de la mer faites par le premier satellite Topex-Poseidon. En
comparant les observations du niveau de la mer global de Topex-Poseidon avec I’expansion
thermique observée par ARGO et la perte de masse des calottes polaires et des glaciers ob-
servée par altimetrie spatiale, imagerie visible et donnée in-situ nous avons mis en évidence
une dérive anormale de I'instrument Topex sur la période 1993-1998. En utilisant un bilan
du niveau de la mer nous avons évalué cette dérive anormale a plus de 2mm/an et montré
que cela était cohérent avec un dysfonctionnement d’un mode de calibration interne de
I'instrument Topex (mode cal-2) entre 1993 et 1998 (Dieng et al. [2017a]). Par ailleurs j’ai
travaillé a ’évaluation des incertitudes des mesures de niveau de la mer. J’ai d’abord tra-
vaillé avec M. Ablain a I’établissement du bilan d’erreur du systeme de mesure altimétrique.
Nous avons considéré I’ensemble du systeme de mesure altimétrique, depuis la mesure de la
distance radar entre le satellite et la surface de la mer jusqu’a la mesure de I'orbite du satel-
lite. En prenant en compte toutes les sources d’erreur nous avons évalué (ou modélisé quand
nous ne pouvions directement mesurer l'erreur) 'amplitude de chaque source d’erreur et
établit un bilan total des erreurs sur la tendance et les échelles interannuelles du niveau de
la mer global (Ablain et al. [2015]). Cette évaluation du bilan d’erreur a été confirmée par
comparaison avec les mesures in-situ des marégraphes (Ablain et al. [2015]). En 2019, nous
avons ameélioré le bilan d’erreur en prenant en compte la covariance temporelle des erreurs
dans le bilan. Cela nous a permis d’estimer la matrice de variance-covariance des erreurs
du niveau de la mer global sur toute la période altimétrique (1993-2018). Cette matrice
de variance-covariance des erreurs permet maintenant de dériver les incertitudes sur tout
type de métrique associée au niveau de la mer global comme l'incertitude sur la tendance
du niveau de la mer, son accélération ou encore sa dérivée (voir figure 5.3 et Ablain et al.
[2019]). Cette matrice de variance-covariance des erreurs est essentielle, c’est 1'outil qui
nous permet maintenant de propager sur les estimations du contenu en chaleur de 'océan
I’erreur commise par les incertitudes sur les estimations du niveau de la mer.
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Figure 5.3 — Gauche : matrice de variance-covariance des erreurs du niveau de la mer global
sur la periode 1993-2018. Droite : Estimation de I'incertitude sur les tendance du niveau de la
mer global a partir de la matrice de variance covariance d’erreur. Pour le calcul de tendance,
toutes les periodes entre 1993 et 2018 sont représentées. L’abscisse indique la date centrale de la
période. L’ordonnée indique la durée de la période et la couleur indique la valeur de la tendance.
Voir Ablain et al. [2019] pour plus de détails.
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J’ai aussi travaillé avec T. Penduff, afin d’évaluer le role de la variabilité intrinseque
de T'océan dans les variations du niveau de la mer. La variabilité intrinseque de I'océan
est générée de maniere chaotique par la dynamique océanique en ’absence d’anomalie de
forgage atmosphérique. Elle ne répond donc pas au déséquilibre énergétique de la planete et
doit etre supprimée si I’on veut utiliser les variations du niveau de la mer pour contraindre
le bilan d’énergie global tel que décrit par les équations de la section 1 & 6. A I'aide d’'un
ensemble de 50 simulations d’un modeles océanique forcé par le forcage observé depuis
1954 et perturbé par des conditions initiales différentes (établie a partir d’une simulation
de controle forcé par un atmosphere climatologique), nous avons évalué 'amplitude de la
variabilité intrinseque de 'océan dans les variations du niveau de la mer régional et global.
Nous avons montré que dans certaines régions (essentiellement sur les bords ouest des bas-
sins océaniques), méme sur les échelles interannuelles a multidécennales, cette variabilité
était au-dessus de 'incertitude instrumentale et devait étre corrigée. Sur la base des simu-
lations numériques nous avons quantifié cette variabilité et sa structure spatio-temporelle
afin de la prendre en compte dans les estimations du contenu en chaleur de I'océan (Sérazin
et al. [2016]; Llovel et al. [2018]).

En ce qui concerne les observations des variations du champ de gravité de la Terre
(branche orange de la Figure 7.1), je travaille avec Jean-Michel Lemoine depuis 2012 a
I’amélioration des estimations de la masse de l'océan pour permettre de mieux corriger
le niveau de la mer et de séparer plus précisément la composante expansion thermique.
Nous avons d’abord analysé les harmoniques sphériques de bas degrés (en l'occurrence les
degrés 2) qui définissent les variations grande échelle du champ de gravité terrestre et qui
donc jouent un roéle important dans 'estimation de la masse de 'océan. Ces bas degrés (en
dessous du degrés 3) sont mal résolus par les satellites GRACE et GRACE-FO. Nous nous
sommes donc tournés vers les mesures de ces bas degrés par technique laser (Satellite Laser
Ranging ou SLR en anglais) avec les satellites LAGEOS 1,2 Etalon 1,2, Starlette, Stella,
Ajisai et BEC. Nous avons montré que la technique SLR permettait de résoudre de maniere
cohérentes les variations de ces bas degrés avec une résolution temporelle entre le mois et
I’année. Ceci nous a permis de mettre en évidence des variations grandes échelles de la masse
de 'océan en réponse aux évenements El Nino Southern Oscillation (ENSO) qui sont mal
résolus par les satellite GRACE et GRACE-FO (Meyssignac et al. [2013]). Nous avons
montré que ces variations grande échelle de masse de I'océan sont dues a des modifications
grande échelles des précipitations dans les bassins tropicaux par les évenements ENSO. Au
cours des événements La Nina, le déplacement des zones de convections plus proches des
continents entraine une plus grande quantité de précipitation au-dessus des continents que
durant les événement El Nino. L’eau sur les continents pénetre les réservoirs de surface et
les aquiferes et prend plusieurs mois (voir années) pour ruisseler et retourner vers l'océan.
Cette séquestration temporaire anormale de I'eau par les continents durant les événements
Nina entraine une diminution de la masse de l'océan (Dieng et al. [2014]). Ce signal de
masse doit étre corrigé des variations du niveau de la mer pour isoler I’expansion thermique
(Dieng et al. [2015c¢]). Un élément important de ces études est qu’elles nous ont permis de
corriger des erreurs dans les champs de dealiasing appliqués aux solutions SLR quand elles
sont associées aux mesures GRACE pour I'inversion et I'estimation de la masse de 'océan.

Comme pour les observations du niveau de la mer, j’ai aussi cherché a quantifier les
incertitudes dans les observations du champ de gravité terrestre en développant un bilan
d’erreur complet du systeme de mesure satellite SLR-GRACE. Contrairement aux mesures
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estimant précisément les incertitudes associées (branche orange et jaune ﬁgure 7.1)

de niveau de la mer qui sont directes, les mesures de la masse de 'océan par SLR-GRACE
sont indirectes et se font par inversion du champ de gravité de la Terre. De plus, une
fois inversées, les estimations de variations de masse de la Terre doivent étre corrigées
de plusieurs effets (mouvement du géocentre, rebond post-glaciaire, aplatissement de la
Terre etc) pour donner une estimation des masses d’eau a la surface. Or, il n’y a pas
aujourd’hui de consensus sur les meilleurs corrections a apporter aux champs de masse
évalués par SLR-GRACE. Le fait que 'on utilise un processus d’inversion pour évaluer
les masses d’eau et le manque de consensus dans la communauté sur les corrections post-
traitement rendent difficile I'estimation des différentes sources d’incertitude dans le cas
du systeme de mesure SLR-GRACE. Pour pallier a ce probleme j’ai développé avec A.
Blazquez une approche ensembliste dans laquelle nous avons calculé un ensemble de 1600
solutions de masse de I'océan (et de masse d’eau continentale) a partir des inversions et des
post-traitements disponibles dans la littérature. Avec cet ensemble nous avons analysé les
différences induites sur les estimations de la masse de 'océan et nous les avons attribuées
aux différences dans les post-traitements et dans les méthodes d’inversion. De cette maniere
nous avons pu explorer pour la premiere fois de maniere complete les sources d’incertitudes
dans les observations GRACE-SLR et les quantifier (voir figure 5.4 et Blazquez et al. [2018]).
Pour la masse de l'océan c’est 'incertitude sur la position en Z (i.e. le long de l'axe de
rotation de la Terre) du géocentre et sur la signature gravimétrique du rebond post-glaciaire
qui sont les sources majeurs d’incertitude.

Table 1. Uncertainties in trend over 2005-2015 of GRACE estimates of the global water budget components (mm yr— ).

(mm yr~! SLE) Ocean mass Greenland Antarctica Arctic islands Glacier & TWS
Mean trend 1.63 0.80 0.63 0.29 —0.09
Processing centre 0.09 (5 per 0.02 (2 per 006 {9 per 0.01 (3 per 0.12 (137 per
cent) cent) cent) cent) cent)
Geocentre motion 0.21 (13 per 0.01 (2 per 0,05 (8 per 0.02 (5 per 023 (255 per
cent) cent) cent) cent) cent)
Cap 0.02 (1 per <0.01 (=1 per 0.02 (3 per =001 (1 per <0.01 (6 per
cent) cent) cent) cent) cent)
Filtering 0.02 (1 per 0.03 (3 per 001 (1 per 0.02 (& per <001 (10 per
cent) cent) cent) cent) cent)
Leakage correction 0.08 (5 per <0.01 (<lper <001 (<lper <001 (1 per 009 (103 per
cent) cent) cent) cent) cent)
GIA 012 (7 per =0.01 (=1 per 012 (19 per .01 (4 per 0.03 {30 per
cent) cent) cent) cent) cent)
Total uncertainty 0.27 0.04 0.15 0.04 0.27
Quadratic sum of individual uncertainties 0.27 0.04 0.15 0.04 0.27
Interaction =0.01 =0.01 <0.01 =(.01 =0.01

All uncertainties are given at 1.65o (i.e. 90 per cent CL assuming a Gaussian distribution). Relative uncertainties are provided in per cent and calculated using
the mean trend value. Total uncertainty is computed as the 1.65 x RMS of the whole ensemble.

Figure 5.4 — incertitudes sur les estimations de la masse de 'océan du groenland, de I'antarcique
des iles de 'arctique et des glaciers et eaux continentales (Glacier and TWS) par le systéeme SLR-
GRACE. On utilise ici une approche ensembliste. les estimations sont données en ENM (Sea Level
Equivalent ou SLE en anglais). Voir Blazquez et al. [2018] pour plus de détails.

Contrairement aux mesures du niveau de la mer il n’existe pas de mesures in-situ suffi-
samment grande échelle de la masse de 'océan pour pouvoir valider le bilan d’erreur et les
incertitudes que nous avons estimées pour le systeme SLR-GRACE. Pour répondre a ce
probleme, J’ai proposé en 2019 a W. Llovel d’utiliser le bilan d’eau douce développé par W.
Munk en 2003 pour évaluer de maniere indépendante la masse de 1'océan et valider nos esti-
mations des incertitudes. Les variations de la masse de 'océan sont dues uniquement a des
apports d’eau douce depuis les continents car le contenu en sel de 'océan est constant aux
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échelles de temps multi-millénaires (comme indiqué plus haut). Ces apports d’eau douce
diminuent la concentration de sel et signent donc dans la salinité globale de l'océan. En
utilisant les mesures in-situ de la salinité de 'océan il est possible d’estimer les variations
de masse de l'océan. Mais la salinité de 1'océan varie au cours du temps pas seulement
en réponse aux apports d’eau douce continentaux mais aussi en réponse aux variations de
volume de glace de mer. En effet, en se formant, la glace de mer rejette le sel dans 'océan
et augmente la concentration de sel dilué dans ’eau de mer. Il faut donc corriger la salinité
de 'océan des variations de glaces de mer pour pouvoir évaluer la masse de 'océan. C’est
ce que nous avons fait dans larticle Llovel et al. [2019]. Nous avons évalué la salinité de
I'océan a ’aide des mesures in-situ ARGO et des mesures des campagnes océanographiques
en Arctique. Nous avons évalué les variations de volume de glace de mer en utilisant une
réanalyse océanique débiaisée et recalée par les mesures satellitaires de volume de glace de
mer. En combinant les données nous avons trouvé une masse de 'océan cohérente avec les
mesures SLR-GRACE mais avec une incertitude quatre fois supérieure. L’incertitude est
grande du fait de I'incertitude importante sur la salinité de 'océan Arctique. Ces résultats
ne permettent pas encore de valider les incertitudes sur les variations de masse de I'océan
estimées par le systeme SLR-GRACE car elles sont trop imprécises. Mais ils montrent que
la méthode est applicable et devrait donner des résultats dans les années a venir avec les
mesures systématiques de la salinité dans I’Arctique par les futurs profileurs ARGO adapté
a la glace de mer.

5.3 Appliquer la contrainte observationnelle et analy-
ser les premiers résultats sur la sensibilité clima-
tique

En 2019, j’ai pu enfin combiner les estimations du niveau de la mer et celles de la
masse de I'océan pour produire la premiere mondiale des variations du contenu en chaleur
de l'océan et le déséquilibre énergétique de la planete a partir des mesures de géodésie
spatiale (voir figure 5.5 et Meyssignac et al. [2019]). Grace aux estimations des incertitudes
de chaque jeu d’observation j’ai pu dériver les premieres incertitudes compléetes (incluant en
particulier la covariance temporelle des erreurs) sur 'estimation des variations du contenu
en chaleur de I'océan et sur le déséquilibre énergétique de la planete. J’ai validé par ailleurs
mes estimations par géodésie spatiale en comparaison avec les estimations basées sur les
observations in-situ de température. J’ai enfin montré de cette maniere que les variations
du déséquilibre énergétique de la Terre valaient en moyenne 0.7 £ 0.4W.m=2 (95%CL) au
cours des deux dernieres décennies et qu’elles montraient des variations significatives de
I'ordre de plusieurs dixieme de W.m ™2 aux échelles annuelles et plus longues (voir figure
5.5 et Meyssignac et al. [2019]).

A partir de ces résultats, j'ai utilisé les observations du déséquilibre énergétique de
la planete pour estimer la sensibilité climatique et évaluer les rétroactions climatiques.
Je réalise ce travail avec Jonathan Chenal depuis 2020. Nous avons utilisé les équations
du bilan d’énergie global (équations 5.1) pour estimer par contrainte observationnelle la
rétroaction climatique globale A. Nous avons utilisé deux approches : 1) une différence
du bilan énergétique entre la période récente 2005-2015 et une période de base 1869-1982
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Figure 5.5 — Variations du contenu en chaleur de 'océan (OHU en anglais) estimé par géodésie
spatiale (courbe jaune et courbe verte) en comparaison avec les estimations des variations du
déséquilibre énergétique en haut de l'atmosphere (EEI en anglais) par les données spatiales de
CERES (courbe rouges et courbe noire). La corrélation entre la courbe jaune et la courbe rouge
est de 0,89. Voire Meyssignac et al. [2019] pour plus de détails.

(avant les émissions de gaz a effet de serre) en suivant I'approche de Lewis and Curry
[2018] et 2) une régression de la forme différentielle du bilan énergétique sur la période
1955-2017 en suivant 'approche de Gregory et al. [2020]. Ces estimations de la sensibilité
climatique sur la période historique sont représentatives de la réponse radiative du systeme
climatique et de la rétroaction climatique effective au cours du 20°"¢ siecle. En prenant
en compte l'incertitude du forcage, des estimations de la température de surface globale et
des estimations de I'absorption de chaleur océanique par I'approche géodésique ainsi que
I'incertitude due a la variabilité interne du systeme, nos premiers résultats montrent que
la sensibilité climatique effective (effCS) du 20°"¢ siecle se trouve dans Iintervalle [0,90-
8,36]K (a 95% CL) avec une médiane de 1,77K. Cette contrainte observationnelle donne
une distribution d’effCS possibles assymétrique avec une queue de distribution lourde aux
grandes valeurs. Cette queue de distribution lourde est essentiellement due a I'incertitude
sur le forgage historique. L’incertitude sur ’absorption de chaleur océanique joue un role
significatif dans la queue lourde mais il est moins important que celui de I'incertitude sur le
forgage. Cette estimation est cohérente avec les études précédentes (par exemple Lewis and
Curry [2018] et Sherwood et al. [2020]). Elle montre un résultat équivalent a une contrainte
observationnelle dérivée avec les données ARGO seulement. En utilisant la méme approche
basée sur des observations historiques mais en tenant compte cette fois ci de la dépendance
de A a leffet pattern (que nous avons quantifié dans les GCM) nous dérivons une nouvelle
plage de contraintes observationnelle sur I'effECS. Théoriquement, si le bilan d’énergie
est correctement représenté dans les GCM, cette plage de contrainte s’applique aussi a
la sensibilité climatique d’équilibre puisque la dépendance en température et au pattern
(telle que représentée dans les GCM) est prise en compte. Nous constatons que 1'ajout de
la dépendance a la température et au pattern décale vers le haut la médiane de I'eff ECS et
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augmente considérablement la plage d’incertitude. Pour la méthode des différences (avec
les mesures géodésiques), la médiane est maintenant de 2,07 K et la plage d’incertitude
de [0,98-11,9]K . Pour la méthode de régression avec observations in situ, la médiane est
maintenant de 2,0 K et la plage d’incertitude est de [1,2- 4,7] K ((5-95%). A ce jour on
voit que la méthode des régressions qui utilise toutes les données de température de 'océan
depuis 1955 reste la plus contraignante. On voit aussi que le fait de prendre en compte l‘effet
pattern élargit la plage des solutions possibles. Ces premiers résultats observationnels (qui
utilisent pour la premiere fois une estimation de l'effet pattern) sont intéressants car ils
sont proches des estimations faites uniquement avec les modeles de climat. Ceci réconcilie
les estimations de 'ECS basée sur les observations et sur les modeles. Par ailleurs, le fait
que nos résultats montrent que la méthode de régression est plus efficace pour contraindre
la sensibilité climatique d’équilibre, suggere que de longues périodes d’observation sont
plus efficaces pour contraindre le bilan d’énergie. Enfin, dans nos résultats, la principale
source d’incertitudes provient de l'effet pattern et des différences dans la simulation par
les GCM de cet effet pattern. Cette source d’incertitude dans ’estimation de la sensibilité
climatique est bien plus forte que l'incertitude issue des erreurs observationnelles. Ceci
suggere que dans le futur, pour améliorer les estimations de la sensibilité climatique, il faut
faire porter 'effort sur 'estimation de cet effet pattern, la maniere de le représenter dans
les équations du bilan d’énergie et la maniere de le prendre en compte dans les contraintes
observationnelles sur le bilan d’énergie.
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Chapitre 6

Perspectives

En résumé je vois jusqu’ici deux contributions importantes de ma recherche a la
question scientifique de I'estimation du cycle globale de ’énergie :
1) La démonstration que 'on peut utiliser les données géodésiques spatiales (niveau de la
mer et champ de gravité) pour lever le probleme d’observabilité identifié au chapitre 4 et
apporter une contrainte observationnelle sur le bilan d’énergie
2) La premiere estimation du déséquilibre énergétique en haut de I’atmosphere avec des
incertitudes précises robustes et completes (et ceci grace aux données de géodésie spatiale)
ce qui permet d’apporter une contrainte physique quantitative sur le bilan d’énergie et
ouvre la voie en particulier a l'utilisation du formalisme stochastique (tel qu’identifié au
chapitre 4) pour contraindre le bilan d’énergie avec des observations.

Ces deux contributions sont encore peu visibles parmi les nombreux travaux réalisés
récemment sur le sujet du bilan d’énergie (cf chapitres 1 a 3). Mais je crois qu’elles sont
significatives car elles ouvrent des voies encore inexplorées qui pourraient apporter dans
le futur des informations nouvelles sur le probleme. Dans les années qui viennent je vais
continuer a explorer ces voies pour voir si elles finissent par apporter des éléments impor-
tants a la compréhension du cycle global de I’énergie. J’identifie aujourd’hui trois directions
majeures pour ma future recherche.

Tout d’abord je pense qu’il faut améliorer encore les estimations du contenu en chaleur
de l'océan. Je crois que cela passera par une estimation optimale du contenu en chaleur
de l'océan qui combine les données in situ (ARGO et autres) avec les données de géodésie
spatiale (niveau de la mer et champ de gravité). De cette maniere nous pourrons tirer
le meilleur parti des points forts de chaque type de données (profilage vertical, profon-
deur temporelle et précision des mesures des données in situ vs couverture et résolution
spatio-temporelle des données de géodésie spatiale). Ce travail est conséquent et va durer
probablement plus d’une dizaine d’années car il nécessite la mise en place d'un systeme
cohérent de traitement des données in situ et spatiales ainsi que de leurs incertitudes, d’'un
systeme d’interpolation optimal qui prennent en compte les différentes données et leurs
incertitudes et d’une stratégie de validation aux différentes échelles spatio-temporelles. Par
ailleurs cet effort devra se faire de maniere concertée avec les autres efforts nationaux et in-
ternationaux d’amélioration des estimations des différents flux et stock du bilan d’énergie
global. C’est quelque chose que j’ai déja engagé en participant au projet de la NASA
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NEWTex qui vise a évaluer la cohérence des flux du cycle global de 1’énergie et en pilotant
I'initiative < EEI assessment > du groupe GEWEX du World Climate Research Program.
Une telle approche ouvre la voie au développement d’un jeu d’observations cohérentes des
différentes composantes du cycle global de ’énergie comme décrit sur la figure 1.1 . A terme
cela permettrait d’apporter une contrainte observationnelle sur le cycle global de 'énergie
a I’échelle régionale. Naturellement cette activité inclue le developpement et ’accompagne-
ment des anciennes et nouvelles missions spatiales qui participent au systeme d’observation
du cycle de I’énergie. Je pense en particulier aux missions d’altimétrie radar en cours et a
venir et aux missions de gravimétrie spatiales dont MARVEL/NGGM que je copilote avec
quelques collegues francais et européens.

Ensuite je pense qu’il faut continuer a tirer les fruits de l'application de la nou-
velle contrainte observationnelle géodésique sur le cycle global de 1’énergie. Nous pouvons
améliorer la contrainte sur la sensibilité climatique en prenant en compte plus précisément
leffet pattern (en utilisant par exemple des contraintes observationnelles sur l'effet pat-
tern). Nous pouvons aussi utiliser la contrainte observationnelle pour estimer d’autres
caractéristiques du cycle global de I’énergie telle que la sensibilité climatique transitoire ou
encore la réponse radiative du systeme qui n’est pas liée a la température de surface globale.
Je pense aussi qu’il faut utiliser la contrainte observationnelle non seulement pour estimer
les caractéristiques du cycle de I’énergie en surface et dans ’atmosphere mais aussi pour
estimer les caractéristiques de la réponse océanique en particulier 1'efficacité océanique de
I’absorption de chaleur et peut étre aussi contraindre la diffusion diapycnale grande échelle.
Cette voie permettrait d’obtenir de nouvelles informations sur 1’état du climat actuel, dans
sa phase transitoire et sur les caractéristiques temporelles de sa réponse. Enfin je pense
qu’il faudra a terme envisager le couplage des cycles eau et energie pour obtenir une vision
complete de la reponse physique du systeme climatique. Cet aspect se fera en coopération
avec R.Roca.

Enfin je pense qu’il est important de développer l'approche stochastique du bilan
d’énergie du systeme climatique. C’est une approche alternative et rigoureuse pour prendre
en compte la variabilité interne. Elle s’adapte tres bien aux observations car elle permet de
porter une contrainte sur ’ensemble des solutions possibles du systeme climatique a partir
de T'observation d’une unique réalisation du systeme. De plus elle peut prendre en compte
les incertitudes observationnelles. Enfin, comme ’approche stochastique se fait avec des
équations différentielles elle permet de représenter I’évolution du bilan d’énergie et donc
la contrainte observationnelle peut s’appliquer directement sur les séries temporelles qui
décrivent le bilan d’énergie et non sur des états moyens ou des différences d’états moyens.
Appliquer la contrainte observationnelle sur 1’évolution temporelle du bilan d‘énergie pour-
rait permettre de contraindre beaucoup plus précisément les caractéristiques du bilan
d’énergie en particulier dans sa phase transitoire. Ce travail est conséquent et prendra
au moins plusieurs années car il faut introduire un bruit non-blanc dans les équations
différentielles du bilan d’énergie, déterminer 1’équation de Fokker-Planck associée (par
exemple par des théories des perturbations comme celle de Bloch 1995), résoudre cette
équation de maniere analytique ou numérique et enfin proposer une méthode pour y intro-
duire la contrainte observationnelle.

Dans le futur il faudra aussi régionaliser la contrainte observationnelle sur le bilan
d’énergie. Mais a l’échelle régionale 1'hypothese d’équilibre radiatif convectif n’est plus
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respectée. Il faut alors prendre en compte la dynamique régionale et locale (a la fois verticale
et horizontale) du systéme et ceci rend le probleme beaucoup plus complexe. Une premiere
étape serait de considérer la région inter-tropicale ou, en moyenne sur toute la région,
I’équilibre radiatif convectif est respecté au premier ordre.
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Chapitre 7

Les autres aspects de mes recherches depuis ma these

Au cours de ma these mon travail s’est concentré sur la variabilité régionale du niveau de
la mer. L’objectif était d’améliorer la connaissance de la variabilité régionale du niveau de
la mer aux échelles climatiques, de déterminer les processus qui en sont responsables et de
permettre les études d’impacts de la montée du niveau de la mer a la cote. Comme on vient
de le voir, ces études m’ont permis apres ma these de faire émerger une nouvelle contrainte
observationnelle sur le bilan d’énergie global, issue des mesures du niveau de la mer. Cette
activité a absorbé la tres grande majorité de mon temps depuis la fin de ma these. Mais en
méme temps que je travaillais sur le bilan global d’énergie, de nombreux collegues m’ont
demandé de 'aide sur des problemes scientifiques liés & mon travail de these c¢’est a dire lié
a la variabilité régionale du niveau de la mer (branche verte claire de la figure 7.1) ou lié
au niveau de la mer a la cote pour conduire des études d’impact (branche verte foncée de
la figure 7.1). J’ai accompagné ces collegues dans cet effort, ce qui a donné la production
scientifique décrite en vert dans la figure 7.1. Cette production scientifique correspond a
la continuation (et la fin?) du cycle de recherche que j’avais engagé en these. Je ne le
présente pas dans ce manuscrit. J'ai préféré me concentrer ici sur le cycle de recherche qui
a débuté apres ma these (en jaune orange et rouge sur la figure 7.1) et qui est aujourd’hui
en croissance.
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