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Préface
Une brève histoire des paléoclimats

Le climat est incontestablement un sujet d’actualité. Il jouit d’un intérêt cer-
tain depuis quelques décennies, décennies au cours desquelles l’étude des cli-
mats anciens (la paléoclimatologie) a acquis ses lettres de noblesse. Actuelle-
ment, elle est devenue indispensable pour appréhender le fonctionnement du
système climatique et valider les modèles qui servent à établir des projections
pour le futur. Grâce à l’étude des climats du passé, une banque de données,
qui comporte une diversité de changements climatiques bien supérieure à celle
qui caractérise les derniers siècles, a pu être créée. Cette diversité permet de
tester les modèles climatiques dans des situations largement différentes de
celles que nous avons connues au cours des 150 dernières années et, pour cer-
tains climats, plus proches de celles qui nous attendent dans le futur si on
s’en réfère aux conclusions du Groupe intergouvernemental pour l’étude du
climat.

Le climat de la Terre change, n’a cessé de changer au cours des temps et
continuera de le faire dans l’avenir. Si tous nous sommes conscients de l’exis-
tence des phénomènes météorologiques qui conditionnent notre vie jour après
jour, peu d’entre nous sont informés de ce qu’est en réalité le climat. C’est la
grande variabilité du « temps » météorologique dans l’espace et au cours de
l’histoire qui est à l’origine de cette science. Ce mot vient du grec klima qui
signifie inclinaison, celle des rayons du Soleil en l’occurrence. C’est donc dès
l’aube de notre civilisation que variations du climat et de l’énergie qui nous
vient du Soleil furent associées dans une relation de cause à effet. Ce terme
climat a très longtemps été réservé à la description des caractéristiques de
la température de l’air et des précipitations propres à différents endroits du
globe. Cette description était basée sur les mesures météorologiques et leur
moyenne effectuées au cours des quelques décennies. Ce n’est que récemment
qu’on a compris que le climat variait aussi sur des échelles de temps beaucoup
plus longues et concernait dès lors plus que la seule atmosphère. À l’heure
actuelle, les spécialistes qui étudient le climat et ses variations analysent l’en-
semble des enveloppes fluides et solides de la Terre. À l’atmosphère, on associe
l’hydrosphère et la cryosphère qui regroupent les systèmes où l’eau existe sous
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iv Paléoclimatologie

forme solide (champs de neige, glaciers et inlandsis) et liquide (rivières, lacs
et mers), la biosphère des continents où tectonique des plaques et activité vol-
canique se manifestent, et finalement la surface, ensemble du monde vivant
qui influencent la nature et les propriétés de la couverture du sol et les cycles
biogéochimiques.

D’une discipline descriptive, la climatologie est devenue une science mul-
tidisciplinaire faisant intervenir cinq systèmes complexes et leurs interactions
mutuelles. Il n’est dès lors pas surprenant que le climat qui en résulte varie
aux échelles allant de la saison à des millions d’années. Bien que ce soit au
cours des dernières décennies seulement que cette science a littéralement ex-
plosé, la découverte et l’étude des premières traces de variations du climat
dépassant l’échelle annuelle et décennale remontent au xviiie siècle. C’est à
cette époque que l’existence de blocs erratiques dans le paysage montagneux
fut associée pour la première fois à l’extension spectaculaire des glaciers. En
1744, le géographe grenoblois Pierre Martel (1706-1767) rapporte en effet que
les habitants de la vallée de Chamonix dans les Alpes de Savoie attribuaient la
dispersion de ces roches moutonnées aux glaciers eux-mêmes, dont l’extension
aurait été beaucoup plus importante dans le passé. Cette idée était révolution-
naire, car jusqu’alors, la plupart des scientifiques se référaient encore au mythe
du Déluge de la Bible pour expliquer la structure des paysages. Ce fut le cas
du genevois Horace Bénédicte de Chaussure (1740-1799), du paléontologue
français Georges Cuvier (1769-1832) et du géologue écossais Charles Lyell
(1797-1875), qui continuaient à supposer que ces blocs étaient charriés par la
violence des eaux. Toutefois, la localisation et la nature de ces blocs et autres
moraines conduisirent quelques scientifiques à admettre que le transport par
la glace expliquerait mieux les diverses observations. Le naturaliste écossais
James Hutton (1726-1797) fut le premier à cautionner cette idée. D’autres
suivirent et verront dans les fluctuations de l’étendue des glaciers l’empreinte
de changements climatiques. Ce sont l’ingénieur suisse Ignace Venetz (1788-
1859), l’ingénieur forestier allemand Albrecht Reinhart Benhardi (1797-1849),
le géologue suisse Jean de Charpentier (1786-1855) et le botaniste allemand
Karl Fredrich Schimper (1803-1867), lequel introduisit la notion d’âge gla-
ciaire. Mais c’est le géologue danois-norvégien Jens Esmark (1763-1839) qui,
poursuivant son analyse du transport par les glaciers, proposa en 1824 et ce,
pour la première fois, que les changements climatiques en seraient la cause
et surtout que ceux-ci trouvaient leur origine dans les variations de l’orbite
terrestre.

Ce sont les travaux de ces précurseurs qui conduisirent le géologue suisse
Louis Agassiz (1801-1873) à formuler en 1837 son adresse à la Société helvé-
tique des sciences naturelles de Neufchatel sur « Upon glaciers, moraines and
erratic blocks ». C’est aussi en ce début du xixe siècle que le Français Joseph
Adhémar (1797-1862), non content d’étudier les calottes polaires, tenta d’ex-
pliquer dans son livre Révolutions de la mer, déluges périodiques (1842) la ré-
currence des âges glaciaires à partir de la précession des équinoxes. La théorie
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astronomique des paléoclimats voyait le jour et allait pouvoir être poursuivie
grâce au développement de la mécanique céleste, avec les Français Jean le
Rond d’Alembert (1717-1783), Jean-Baptiste Joseph Delambre (1749-1822),
Pierre-Simon de Laplace (1749-1827), Louis Benjamin Francoeur (1773-1849)
et Urbain Le Verrier (1811-1877). Parallèlement, une étape supplémentaire
devait être franchie avec les premiers calculs des variations à long terme de
l’énergie reçue du Soleil, variations dues aux éléments astronomiques que sont
l’excentricité de l’orbite de la Terre, la précession des équinoxes et l’obliquité
de l’écliptique. Ainsi, s’illustreront John Frederick William Herschel (1792-
1871), L.W. Meech (1855) et Chr. Wiener (1876), et ce, aussi grâce aux tra-
vaux des mathématiciens André-Marie Legendre (1751-1833) et Simon-Denis
Poisson (1781-1840).

Tout était dès lors prêt pour permettre à l’Écossais James Croll (1821-
1890) d’élaborer une théorie des âges glaciaires basée sur l’effet conjugué des
trois paramètres astronomiques, théorie selon laquelle l’hiver de l’hémisphère
nord devait jouer un rôle déterminant. Cette théorie fut fort appréciée par
le naturaliste Charles Robert Darwin (1809-1882) et reprise par les frères
géologues écossais Archibald (1835-1924) et James (1839-1914) Geikie, qui
introduisirent la notion d’interglaciaire. Elle est aussi à la base de la classi-
fication des glaciations alpines par Albrecht Penck (1858-1945) et Edouard
Brückner (1862-1927) et des américaines par Thomas Chowder Chamberlin
(1843-1928). Toutefois, les géologues allaient être de moins en moins satisfaits
de la théorie de Croll et de nombreuses critiques virent le jour. Beaucoup
réfutèrent la théorie astronomique et lui préférèrent des explications liées à
la seule planète Terre. Le géologue écossais Charles Lyell (1797-1875) insista
sur la répartition géographique des terres et des mers pour expliquer l’alter-
nance des climats chauds et froids, tandis que d’autres se tournèrent vers les
variations de la concentration de certains gaz dans l’atmosphère. C’est ainsi
que le physicien français Joseph Fourier (1786-1830) exposa l’idée originale
de la théorie de l’effet de serre. Il allait être suivi par le chimiste irlandais
John Tyndall (1820-1893) à qui l’on doit les premières expériences sur l’ab-
sorption du rayonnement infrarouge et l’hypothèse du rôle fondamental joué
par la vapeur d’eau dans l’effet de serre. Plus tard, l’italien Luigi de Marchi
(1857-1937) et le chimiste suédois Svante Arrhenius (1859-1927) proposèrent,
avec d’autres scientifiques de leur époque, que les périodes glaciaires étaient
causées par des baisses de la teneur atmosphérique en gaz carbonique. En
1895, Arrhenius suggéra dans un article publié à la Société de physique de
Stockholm que la réduction ou l’augmentation de 40 % de la concentration
en CO2 dans l’atmosphère pouvait engendrer des processus de rétroaction qui
expliqueraient les avances et retraits glaciaires.

Une renaissance de la théorie astronomique allait cependant être possible
avec les améliorations apportées au calcul des éléments astronomiques par
John Nelson Stockwell (1822-1920) et à celui de l’irradiation solaire (1904)
par le mathématicien allemand Ludwig Pilgrim. C’est toutefois à Joseph John
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vi Paléoclimatologie

Murphy que l’on doit d’avoir émis, dès 1869, l’hypothèse fondamentale selon
laquelle ce sont les étés frais de l’hémisphère nord qui sont à la base de l’exis-
tence des périodes glaciaires. Cette idée originale fut reprise par Rudolf Spita-
ler en 1921, mais fut surtout popularisée par l’ingénieur-géophysicien serbe Mi-
lutin Milankovitch (1879-1958), principalement au travers de ses livres Théo-
rie mathématique des phénomènes thermiques produits par la radiation solaire
(1920) et Kanon der Erdbestrahlung und seine Anwendung auf des Eizeiten-
problem (1941). L’ère moderne de la théorie astronomique était née, même
si l’absence de données paléoclimatiques et d’une échelle de temps fiables al-
laient être à la base de nombreuses critiques, issues à la fois du monde des
géologues et de celui des météorologues. Il a ainsi fallu attendre les années
1950 et 1960 pour que de nouvelles techniques permettent à la fois de dater,
de mesurer et d’interpréter les archives du climat contenues dans les sédi-
ments marins, les glaces et sur les continents. L’Américain Cesare Emiliani
proposa en 1955 une stratigraphie, toujours en vigueur, basée sur la succession
des minima et maxima du rapport isotopique oxygène-18/oxygène-16 mesuré
dans les coquilles des foraminifères retrouvées dans les sédiments de l’océan
profond. L’interprétation de ce rapport isotopique allait suivre en termes de
salinité avec Jean-Claude Duplessy (1970), et en termes de température et de
volume de glace avec Nicholas Shackleton et Niels Opdyke (1973). Les outils
mathématiques permirent alors de créer des fonctions de transfert pour in-
terpréter quantitativement les informations recueillies dans les océans (John
Imbrie et Nilva Kipp, 1974) ou grâce aux cernes d’arbres (Harold Fritts, 1968).
L’effort déployé par le groupe CLIMAP (1976) déboucha sur la première carte
climatique saisonnière du Dernier Maximum glaciaire et sur l’article détermi-
nant de James Hays, John Imbrie et Nicholas Shackleton (1976). L’avènement
des grands ordinateurs autorisa les premières simulations climatiques à partir
de modèles de circulation générale (Fred Nelson Alyea, 1972) et la poursuite
des calculs astronomiques conduisit à une échelle temporelle de référence de
grande précision, ainsi qu’à la détermination de l’irradiation journalière et
saisonnière indispensable à la modélisation du climat (André Berger, 1973).

Cette évolution et le développement récent de la paléoclimatologie
montrent toute la difficulté d’aborder l’étude du système climatique. Cette
difficulté requiert l’existence de livres de qualité pour aider à comprendre et
à mettre à jour les disciplines en jeu. C’est dans cette optique que s’inscrit
le présent ouvrage. Écrit en français, il comble incontestablement une lacune
dans le domaine de l’enseignement universitaire gradué et post-gradué en dé-
passant largement le niveau de la description. Il fait, en effet, le point des
connaissances sur un certain nombre de sujets clefs en fournissant l’informa-
tion nécessaire pour comprendre et apprécier la complexité des disciplines
abordées, ce qui en fait un livre de référence en la matière. Un des deux vo-
lumes est consacré aux méthodes de reconstitution des climats anciens, l’autre
au comportement du système climatique dans le passé. Les trente chapitres
sont souvent écrits par des chercheurs du Laboratoire des Sciences du Climat
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et de l’Environnement et apparentés, chacun dans son domaine d’expertise,
ce qui permet un texte sûr où l’expérience transpire.

Comprendre l’évolution du climat de la Terre et ses multiples variations
n’est pas seulement un défi académique. C’est aussi fondamental pour pou-
voir mieux cerner le climat futur et ses incidences possibles sur la société
de demain. Jean-Claude Duplessy et Gilles Ramstein ont réussi ce tour de
force de rassembler une cinquantaine de chercheurs parmi les plus connus.
Le livre qu’ils ont écrit est une somme livrant à la fois les bases nécessaires
sur les techniques de reconstructions des climats anciens, sur leur cadre chro-
nologique et sur le fonctionnement du système climatique du passé à partir
d’observations et modèles. Ce livre permettra à tous ceux qui veulent en savoir
plus de pénétrer une science, certes difficile, mais combien enthousiasmante. Il
leur donnera aussi l’information indispensable pour se faire une idée objective
du climat et de ses variations passées et futures.

Louvain la Neuve, 4 janvier 2012

André Berger, Professeur Émérite à l’Université catholique de Louvain,
Louvain la Neuve
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Avant-propos

Ce second volume va nous permettre de revisiter le système climatique sous
ses différentes facettes et à différentes échelles de temps mais cette fois grâce
à la modélisation. Nous allons ainsi poursuivre notre voyage dans le temps
depuis la formation de la Terre (4.6 Milliards d’années) jusqu’aux climats du
futur à des échelles de la centaine à quelques dizaines de milliers d’années. À
travers ce voyage on constatera que les processus dominants, ceux qui vont
piloter les changements de climat, vont varier avec l’échelle de temps : la
puissance solaire qui augmente d’environs 7 % par milliard d’années marque
de son empreinte l’évolution à très long terme, tandis qu’à l’échelle de dizaines
de millions d’années, c’est la tectonique qui sculpte le visage de la terre, des
hautes chaînes de montagnes jusqu’à la bathymétrie du fond des océans, et
qu’enfin « la petite musique de Milankovitch », avec un tempo bien plus rapide
de quelques dizaines de milliers d’années peut produire, si les circonstances s’y
prêtent, les cycles glaciaires/interglaciaires qui ont été décrits dans le tome 1.
Se superpose à cet emboitement des échelles de temps, un spectre très large
de processus et de composantes du système climatique.

À travers ces chapitres, nous avons souhaité mettre en avant la nécessité
de modéliser un système complexe où les différents constituants interagissent
à différentes échelles de temps (chapitre 24). À partir de l’élaboration de tels
modèles les champs d’investigation est immense. En effet, des climats récents
de l’Holocène (chapitre 29) aux climats à l’échelles géologiques (chapitres 25
et 26), l’évolution est sous-tendue par des processus très différents : para-
mètres orbitaux (chapitre 27) ou tectoniques (chapitre 23). On peut égale-
ment mieux percevoir la complexité du système à travers la variation de com-
position de l’atmosphère et des cycles biogéochimiques (chapitre 21) ou des
relations cryosphère – océan dans les variations de niveau marin (chapitre 22)
ou même à travers de brutales réorganisations du système océan-atmosphère
(chapitre 28). La capacité acquise au cours des dernières décennies de repro-
duire les changements climatiques passés, à l’aide d’une hiérarchie de modèles
et de comparer ces résultats aux différents types de données, a permis de
démontrer la pertinence de cette approche « Modèles/Données ».

Néanmoins le champ d’investigation des climats du passé de la Terre de-
meure un enjeu important de la recherche, tant sont nombreuses nos interro-
gations sur les causes des réorganisations climatiques tout au long de l’histoire
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de la Terre. Même si plusieurs chapitres montrent clairement des percées ré-
centes dans notre compréhension des changements climatiques passés et si la
sensibilité de nos modèles comparée aux données climatiques renforce indénia-
blement le crédit qu’on peut leur accorder, on peut légitimement se demander
ce qu’ils apportent pour le climat futur. Le chapitre 30 aborde ces questions.
Les calottes de glace, dont on a vu à travers cet ouvrage qu’à l’échelle géo-
logique, elles étaient très peu présentes sur Terre, vont-elles résister à la per-
turbation anthropique, cette même perturbation peut-elle au-delà de sa durée
propre, influencer les grands cycles glaciaires/interglaciaires ?

À la fin de ce second volume, vous aurez le recul qui convient pour vous
projeter dans les climats du futur. En effet, ce livre vous a permis de prendre
de la distance en absorbant les connaissances les plus récentes de la paléo-
climatologie. Il vous donne aussi les informations scientifiques qui vont vous
permettre d’exercer votre jugement critique sur les questions environnemen-
tales et climatiques qui risquent d’être essentielles dans l’ère Anthropocène
dans laquelle nous venons d’entrer.
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Introduction

Pendant longtemps, les climats passés de notre planète n’ont été l’objet que de
quelques lignes dans les livres de géologie, essentiellement pour fixer le cadre
dans lequel s’étaient déposés les sédiments que les géologues retrouvaient sur
les continents, le seul domaine qui leur était accessible. Les scientifiques ont
très vite compris que les abondants dépôts de charbon de l’Angleterre, de la
Belgique, du Nord de la France, de l’Allemagne et de la Pologne résultaient de
la fossilisation d’une végétation abondante permise par un climat équatorial
chaud et humide qui régnait sur l’Europe occidentale, il y a quelques 350 mil-
lions d’années. (Un cahier hors-texte fournit une illustration de la dérive des
continents depuis 540 Ma.) Cinquante millions d’années plus tard, les sédi-
ments de ces mêmes régions, des grès rouges, pauvres en fossiles et associés à
des produits d’évaporation témoignent de la disparition des forêts remplacées
par des zones désertiques, parsemées de lacs épisodiques sursalés, comme on
en trouve actuellement en Afrique saharienne. L’humidité avait fait place à
une aridité intense et on ne savait guère pourquoi. Il a fallu attendre la tecto-
nique des plaques pour réaliser que l’Europe, très lentement, avait dérivé vers
les tropiques. Cette transformation du visage de la Terre due à la tectonique
est illustrée dans le cahier hors-texte de cet ouvrage.

La découverte des glaciations constitue une nouvelle surprise pour les géo-
logues du xixe siècle. C’est un véritable scandale qui éclabousse la Société
suisse de sciences naturelles de Neuchâtel lorsque son président, Louis Agassiz,
en 1837, présente une interprétation, incroyable pour l’époque, de la présence
de gigantesques blocs de rocher qui parsèment les montagnes du Jura : il
ose prétendre que ces blocs erratiques ne sont pas la trace du Déluge de la
Bible, mais d’énormes cailloux transportés sur de longues distances par de
gigantesques glaciers, qui auraient recouvert les hautes latitudes de notre hé-
misphère.

La polémique s’apaisa très rapidement, parce que les géologues européens
et américains découvrirent qu’ils étaient capables de retrouver sur tout l’hémi-
sphère nord la trace des glaciers imaginés par Agassiz. En Europe comme en
Amérique du Nord, la cartographie des moraines terminales abandonnées par
les glaciers au moment de leur fonte, apporta la preuve de la présence de gi-
gantesques calottes glaciaires dans un passé qui semblait lointain. . . d’autant
plus qu’on ne savait pas le dater.
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Le Déluge biblique étant passé de mode, très vite une théorie, reposant sur
des bases astronomiques, apparaît. Des scientifiques comme Joseph Adhémar
et James Croll réalisent que le mouvement de la Terre autour du Soleil pré-
sente de faibles variations quasi périodiques au cours du temps, et ils sug-
gèrent des mécanismes susceptibles d’engendrer périodiquement des avancées
et des reculs des glaciers. C’est finalement Milutin Milankovitch, professeur
à Belgrade, qui jettera les bases d’une théorie mathématique complète des
glaciations, dont la pertinence s’est révélée lorsque les paléocéanographes ont
retrouvé dans l’analyse isotopique des carottes marines, les fréquences des pa-
ramètres orbitaux. Nous savons maintenant que la dernière a culminé il y a
seulement 20 000 ans et qu’elle avait été précédée par de nombreuses autres.

Le grand mérite de Milankovitch a été de faire germer une nouvelle idée au
sein de la communauté scientifique : les climats anciens ne sont pas seulement
une curiosité fascinante pour les géologues ; ils obéissent à des lois physiques
qui sont les mêmes que celles qui gouvernent le climat actuel.

Cette révolution intellectuelle a eu des conséquences considérables et elle a
profondément modifié l’approche de l’étude des climats anciens pour en faire
une science, la paléoclimatologie, qui a de nombreuses interactions avec la
géologie, la géochimie, l’océanographie, la glaciologie, ainsi qu’avec l’approche
physique et dynamique du climat. La première partie de ce livre décrit les phé-
nomènes physiques, chimiques et biologiques qui gouvernent le fonctionnement
du système climatique et montre comment il est possible de reconstituer ses
variations dans le passé.

C’est le travail des paléoclimatologues. Dès qu’ils en ont eu les moyens,
dans la seconde moitié du xxe siècle, ils ont entrepris de retrouver toutes les
traces de l’évolution du climat pour acquérir une vision planétaire. Ceci les
a conduit à développer de nouvelles méthodes de prélèvements des sédiments
continentaux, mais aussi des sédiments marins dans le cadre de grandes cam-
pagnes océanographiques, et des glaces en réalisant de lourdes campagnes de
forages des glaciers de montagne et surtout des calottes glaciaires du Groen-
land et de l’Antarctique. L’ampleur des moyens à mettre en œuvre est telle
que les campagnes de forage des glaces polaires ou des sédiments de tous les
océans du globe n’ont pu être réalisées que dans un cadre coopératif interna-
tional qui a permis de coordonner les efforts des différentes équipes.

Cet investissement scientifique a fourni une moisson abondante d’échan-
tillons susceptibles d’enregistrer les climats passés. Sur les continents, les sé-
diments lacustres, les tourbières mais aussi les concrétions des grottes ou les
anneaux des arbres fossiles ont apporté de nombreux témoignages des condi-
tions environnementales, notamment sur le comportement de la végétation
et de l’atmosphère. Dans l’océan, tous les grands bassins ont été échantillon-
nés et des carottes permettant de retracer l’histoire des dernières dizaines de
millions d’années ont été prélevées. Enfin, les grands forages effectués dans
les calottes glaciaires ont fourni des indications non seulement sur les tem-
pératures des zones polaires mais aussi sur la composition de l’atmosphère
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(teneur en poussières et en gaz à effet de serre, comme le gaz carbonique et
le méthane).

Malheureusement, il n’y a pas dans la nature de paléothermomètre, ni de
paléopluviomètre donc pas d’indicateur direct des variations de la tempéra-
ture et des précipitations ; il allait falloir tout construire. Non seulement pour
restituer des climats, mais aussi pour les dater. Extraire de ces échantillons
une reconstitution de l’évolution des climats a nécessité des développements
considérables qui ont fait appel aux méthodes les plus innovantes de la géo-
chimie, de la biologie et de la physique. Tout d’abord, il a été nécessaire de
déterminer une échelle de temps pour savoir quelle période était couverte par
chaque échantillon. De nombreuses méthodes ont été développées (et elles font
l’objet de toute la deuxième partie de ce livre). Les décroissances radioactives,
gouvernées par des lois strictes, jouent un rôle essentiel. Elles ont permis d’ob-
tenir des échelles de temps exprimables en années calendaires, telles que nous
les connaissons, et elles ont éclairé toute la géologie stratigraphique. D’autres
approches plus stratigraphiques ont été mises en œuvre : recherche d’événe-
ments caractéristiques qui doivent être datés par ailleurs, comptage de couches
annuelles ou modélisation de l’écoulement de la glace. Il a été ainsi possible
d’établir un cadre chronologique, et les paléoclimatologues visent maintenant
à le rendre commun à tous par un effort continu de corrélations multiples
entre les divers enregistrements. Peu de climatologues se fient à un seul in-
dicateur. L’assurance qu’ils reconstituent un changement climatique à une
période donnée s’obtient grâce au croisement des reconstitutions par des in-
dicateurs indépendants mais également par la confrontation des résultats de
modèles.

Il a fallu ensuite développer les méthodes permettant de reconstituer l’évo-
lution des différentes composantes du système climatique à partir des indica-
teurs géologiques. Celles-ci sont extrêmement variées (et sont présentées dans
la troisième partie de ce livre). Beaucoup font appel aux développements les
plus récents du paléomagnétisme, de la géochimie et des méthodes statistiques
liant empiriquement la distribution des plantes et animaux fossiles aux para-
mètres environnementaux, la température de l’air ou de l’eau au premier chef.
Les reconstitutions ainsi acquises ont maintenant atteint un niveau de fiabilité
tel qu’il permet pour certaines périodes de reproduire les variations non plus
qualitatives en termes de chaud/froid, sec/humide, mais en termes quantita-
tifs associés également à la quantification des incertitudes. C’est ce niveau de
reconstruction climatique qui va permettre la confrontation avec les modèles
climatiques.

Les modèles climatiques ont également pris leur essor pendant la seconde
moitié du xxe siècle. D’abord établis pour simuler la circulation atmosphé-
rique, ils se sont développés en intégrant une physique, des processus et une
paramétrisation de plus en plus performants du bilan radiatif et du cycle hy-
drologique, en particulier en prenant en compte les données satellitaires. Mais
l’atmosphère ne représente que la composante rapide du système climatique.
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La fin des années 1990 allait démontrer de manière éclatante la nécessité de
coupler le modèle atmosphérique aux modèles globaux d’océan et de végéta-
tion pour restituer les changements climatiques. En effet, des équipes du GISS
aux États-Unis et de Météo-France indépendamment, fortes de leurs modèles
atmosphériques qui s’étaient avérés capables de restituer le climat actuel, ont
voulu utiliser la perturbation du bilan radiatif calculée par M. Milankovitch
pour simuler la dernière entrée en glaciation il y a 115 000 ans. Dans les deux
cas, ce fût un fiasco total. Les changements induits dans ces modèles par la
variation des paramètres orbitaux étaient bien trop faibles pour générer de la
neige pérenne. Il manquait des composantes et des rétroactions liées à l’océan
et à la végétation. Développer un modèle couplant ces trois composantes, c’est
ce que les modélisateurs se sont échinés à réaliser ces vingt dernières années,
et ce sont ces modèles qui participent maintenant à l’effort international mené
dans le cadre de l’IPCC.

Aujourd’hui les modèles dits du « système Terre » qui intègrent
atmosphère-océan-biosphère terrestre et marine, chimie et calottes de glace
sont utilisés pour explorer le climat du futur et les climats du passé. Ils sont
de plus en plus précis spatialement, comportent un très grand nombre de
processus, tournent sur les plus gros ordinateurs du monde. . . mais, c’est le
revers de la médaille, ils ne peuvent explorer qu’un petit nombre de trajec-
toires en raison des temps de calcul considérables qu’ils nécessitent. Aussi,
dès le début, les modélisateurs du climat, ce sont équipés de toute une pa-
lette de modèles. Des « mastodontes » comme des « modèles de circulation
générale » aux modèles conceptuels en passant par des modèles de complexité
intermédiaire. Dans cette boîte à outils, suivant les questions soulevées par
les données paléoclimatiques, ils choisissent l’outil le plus approprié ou ils le
développent s’il n’existe pas. Avec les modèles les plus simples, ils peuvent
explorer l’espace des variations possibles de paramètres et, en comparant avec
les données, chercher à établir le scénario le plus plausible. L’ensemble de ces
stratégies de modélisation est décrit dans la quatrième partie de cet ouvrage
et en constitue le tome 2.

C’est cette démarche d’enquêteur à chaque étape du travail de recherche, la
datation, la reconstruction, la modélisation et les va-et-vient entre ces étapes
qui permettent d’élaborer, d’affiner nos scénarios de compréhension de l’évo-
lution du climat passé de la Terre. Nous avons la certitude que cette ap-
proche permet aussi, par une meilleure compréhension des phénomènes qui
gouvernent le climat de notre planète et l’amélioration continue de nos mo-
dèles, de mieux prévoir les changements climatiques à venir.
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Chapitre 1

Biogéochimie du système
climatique au cours du dernier
million d’années

Laurent Bopp, Pierre Friedlingstein, Laboratoire des
Sciences du Climat et de l’Environnement LSCE/IPSL, Labo-
ratoire CEA-CNRS-UVSQ, Orme des merisiers, 91191 Gif-sur-
Yvette Cedex, France.

Jérome Chappellaz, Michel Legrand, Robert Delmas,
Laboratoire de Glaciologie et Géophysique de l’Environnement,
54 rue Molière, 38400 St Martin d’Hères, France.

1.1 Introduction

1.1.1 La composition de l’atmosphère influence le bilan
énergétique de la Terre et la dynamique du climat

L’évolution du climat de notre planète et la composition de notre atmo-
sphère sont étroitement liées. Dès le milieu du xixe siècle et les travaux du ma-
thématicien français Jean-Baptiste Fourier, il apparaît que les caractéristiques
de l’atmosphère terrestre peuvent influencer la quantité d’énergie disponible
à la surface de la Terre en bloquant une partie du rayonnement infrarouge
émis par notre planète. C’est l’effet de serre. Plus tard, en 1860, le chimiste
anglais John Tyndall montre que les deux principaux constituants de notre
atmosphère, l’azote et l’oxygène, sont transparents aux rayonnements infra-
rouges et ne contribuent donc pas à l’effet de serre. Il identifie par contre la
vapeur d’eau, H2O, et le dioxyde de carbone, CO2, comme les deux princi-
paux gaz à effet de serre de notre atmosphère. Il ouvre la voie à un autre
chimiste, Svante Arrhenius, le premier à calculer en 1896 le changement de
température moyenne de la surface terrestre induit par un changement des
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2 Paléoclimatologie

teneurs atmosphériques en CO2. Enfin, ce n’est que dans la deuxième moitié
du xxe siècle que les progrès analytiques permettront de mesurer d’autres gaz
comme le méthane, CH4, le protoxyde d’azote, N2O, l’ozone, O3, ou encore
les chlorofluorocarbures, CFCs, qui contribuent également à l’effet de serre.

D’autres composés chimiques présents dans l’atmosphère peuvent égale-
ment influencer la quantité d’énergie disponible à la surface de notre planète
et donc la dynamique du climat : ce sont les aérosols, petites particules li-
quides ou solides présentes en suspension dans l’air. Dès la fin du xviiie siècle,
Benjamin Franklin fit le lien entre un été particulièrement frais en France et
une importante éruption volcanique en Islande, du Laki, qui projeta en 1783
dans l’atmosphère près de 60 millions de tonnes de dioxyde de soufre, SO2,
soit la moitié des rejets annuels mondiaux actuels de SO2 par les activités
humaines. Depuis, ce phénomène de refroidissement suite à une éruption vol-
canique majeure a été élucidé, le SO2 émis par un volcan s’oxyde en acide
sulfurique qui forme de petits aérosols. Si l’injection de SO2 atteint la strato-
sphère, ces petits aérosols y séjournent deux à trois ans. Ces petites particules
d’acide sulfurique réfléchissent efficacement les radiations solaires et contri-
buent ainsi à refroidir le climat, c’est ce que l’on appelle l’effet direct des
aérosols. Ainsi, suite à l’éruption du Pinatubo en 1991, le refroidissement de
près de 0,5 ◦C observé durant deux-trois ans dans l’hémisphère nord est at-
tribué à cet effet. Dans les plus basses couches de l’atmosphère, l’aérosol peut
avoir un autre effet climatique car s’il agit comme noyau de condensation
sur lequel vient s’agréger de l’eau, il influence ainsi l’albédo de la couverture
nuageuse. C’est ce qu’on appelle l’effet indirect des aérosols.

Comme décrit précédemment, les gaz à effet de serre sont actifs dans l’in-
frarouge et induisent un forçage positif sur le climat, tandis que les aérosols ont
en général tendance à rétrodiffuser le rayonnement solaire incident provoquant
un refroidissement en dessous d’eux. Il est donc tentant d’imaginer que le re-
froidissement dû à l’augmentation des aérosols d’origine anthropique puisse
venir partiellement compenser le réchauffement induit par l’augmentation des
gaz à effet de serre. Le problème est en fait beaucoup plus complexe, les deux
effets ne sont pas additifs car étant de natures très différentes. Les gaz à effet
de serre sont géographiquement uniformément répartis, ce qui n’est pas le cas
des aérosols dont le temps de vie dans l’atmosphère, limité à quelques jours
dans les basses couches, reste très inférieur aux temps de transport caractéris-
tiques de la circulation générale. Cette différence géographique des deux effets
est également temporelle car l’effet de serre agit jour et nuit, alors que l’effet
des aérosols se limite aux heures ensoleillées. Les incertitudes sur l’évaluation
du forçage radiatif restent beaucoup plus importantes pour l’aérosol que pour
les gaz à effet de serre car dépendant de nombreux paramètres comme la taille,
la nature chimique et le degré de mélange des différents types d’aérosols. Les
aérosols submicroniques réfléchissent plus efficacement la lumière que les aéro-
sols de plusieurs microns. Pour la plupart des aérosols, l’impact radiatif direct
tient à leur faculté à réfléchir la lumière à l’exception notable du carbone suie
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1. Biogéochimie du système climatique... 3

(ou carbone élémentaire, EC), émis par les combustions de biomasse et de bio
fuels, qui lui absorbe fortement la lumière et échauffe la couche atmosphérique
où il est présent. L’aérosol désertique comme certains aérosols organiques sont
eux légèrement absorbants. L’effet indirect de l’aérosol, quant à lui, dépend
beaucoup de ses propriétés hygroscopiques, elles-mêmes liées à sa nature chi-
mique ; un composé très soluble captera plus facilement l’eau qu’un composé
peu soluble ou moyennement soluble.

1.1.2 Composition de l’atmosphère et variables
climatiques ont été largement corrélées
dans le passé

Compte tenu de l’évolution des concentrations de gaz à effet de serre et
des aérosols depuis les débuts de la Révolution industrielle, et de l’impact de
cette augmentation sur le climat, le lien entre la composition de l’atmosphère
et le climat est au cœur de nos préoccupations. La recherche de preuves dans
le passé d’une évolution conjointe de la composition chimique de l’atmosphère
et du climat a motivé de nombreux scientifiques. La plus belle de ces preuves
nous vient des forages polaires et de la remarquable corrélation sur près de
800 000 ans, entre la concentration atmosphérique de CO2 et les variations
de la température de l’air en Antarctique (Barnola et al., 1987 ; Petit et al.,
1999 ; Siegenthaler et al., 2005 ; Lüthi et al., 2008). D’autres travaux ont égale-
ment montré une corrélation importante entre les variations climatiques et la
concentration d’autres gaz à effet de serre, comme le méthane CH4 et le pro-
toxyde d’azote N2O (Chappellaz et al., 1990, Petit et al. 1999, Spahni et al.,
2005, Loulergue et al., 2008), ou avec les dépôts d’aérosols marins (embruns)
et crustaux (poussières désertiques) (Legrand et al., 1988 ; Petit et al., 1999 ;
Wolff et al. 2006).

Ces travaux ont permis de d’évaluer la contribution de ces différents com-
posés aux grandes variations climatiques qu’a connues la Terre au cours des
derniers millions d’années. Ainsi, les variations du CO2 dans l’atmosphère
permettent d’expliquer le tiers de la variation climatique entre le Dernier
Maximum glaciaire il y a 21 000 ans et l’Holocène (notre interglaciaire). Une
diminution de CH4 et N2O et une augmentation des aérosols désertiques dans
l’atmosphère glaciaire ont également participé à l’établissement du climat par-
ticulièrement froid du Dernier Maximum glaciaire (Fig. 1.1).

Le lien entre climat et CO2 a également été mis en évidence sur des pé-
riodes plus anciennes de l’histoire de notre planète (au cours du Phanéro-
zoïque, au cours des derniers 60 Ma, cf. chapitre 6, tome 2). Nous avons choisi
de détailler dans ce chapitre la reconstitution du lien entre climat et compo-
sition de l’atmosphère au cours des dernières centaines de milliers d’années,
période pour laquelle nous disposons de la formidable archive glaciaire, qui
offre avec un haut niveau de détails et de précision nombre d’informations
pertinentes.
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4 Paléoclimatologie

Fig. 1.1 – Perturbation de l’équilibre radiatif entre l’actuel et le Dernier Maximum
glaciaire et le rôle des paramètres orbitaux, des variations de CO2, CH4, N2O, du
contenu des poussières minérales et des modifications de la couvertures de glace et
de la végétation (d’après IPCC, 2007, Chapitre 6).

1.1.3 Les processus déterminant la composition
de l’atmosphère

La composition de l’atmosphère est déterminée par de nombreux processus
atmosphériques et par des interactions avec les autres composants des sys-
tèmes climatiques (océan, biosphère terrestre. . . ). L’archive glaciaire donne
accès à de nombreuses caractéristiques chimiques (contenu en gaz, en aéro-
sols. . . ) de l’atmosphère de notre planète. Mais pour comprendre l’évolution
de ces composants au cours du dernier million d’années, il a fallu utiliser de
nombreuses autres archives. Le CO2 atmosphérique est un bon exemple d’in-
teraction entre différents réservoirs : comprendre l’évolution du CO2 dans l’at-
mosphère, c’est aussi se pencher sur les échanges entre le réservoir atmosphé-
rique, la biosphère terrestre, l’océan et les réservoirs sédimentaires et rocheux.
D’autres archives, comme les archives sédimentaires marines et continentales,
ont largement aidé à contraindre ces échanges. Elles permettent d’expliquer
en partie les variations observées du CO2 mais aussi celles d’autres compo-
sés. Enfin, le développement de modèles de divers niveaux de complexité (du
modèle conceptuel au modèle couplé climat-carbone) a permis de mettre en
exergue les mécanismes en jeu, exploitant au mieux l’entrecroisement des don-
nées disponibles.

Si les informations des archives glaciaires concernant les gaz à effet de serre
ont une signification quasi-planétaire, ce n’est en général pas le cas pour les
aérosols retrouvés dans la glace. En effet, à l’exception du cas très particulier
de l’aérosol de sulfate, formé dans la stratosphère suite à une injection volca-
nique de SO2, dont le temps de séjour dans ces hautes couches de l’atmosphère
atteint deux à trois ans, dans les basses couches de l’atmosphère, l’aérosol ne
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séjourne que quelques jours, voire semaines, et son archivage dans la glace
ne donne accès qu’à une information à caractère régional. D’autres archives,
comme les archives sédimentaires marines ou continentales peuvent ici aider
à spatialiser la variabilité des aérosols pour d’autres parties du globe.

Dans ce chapitre, nous détaillons d’abord comment les archives glaciaires
d’une part, sédimentaires marines et continentales d’autre part ont permis
de reconstruire l’évolution de la biogéochimie du système climatique au cours
du dernier million d’années. Nous montrerons ensuite, en nous intéressant à
différents grands cycles biogéochimiques (CO2, CH4, N, S. . . ) comment les
scientifiques expliquent aujourd’hui cette évolution et quelles sont certaines
des questions toujours en suspens.

1.2 Reconstitution de la composition
de l’atmosphère et de la productivité
des biosphères marine et continentale
au Quaternaire

1.2.1 Les archives glaciaires permettent de reconstituer
la composition de l’atmosphère au cours
des derniers 800 ka

Les calottes glaciaires actuelles, au Groenland et en Antarctique, repré-
sentent une accumulation de glace sur plusieurs dizaines, voire centaines de
milliers d’années. Cette glace a enregistré les conditions et événements du
passé : variations climatiques, modifications de la composition de l’atmo-
sphère, éruptions volcaniques, entrée dans l’Anthropocène. . . Dès les années
1960, plusieurs scientifiques ont compris l’intérêt des calottes polaires comme
potentielles archives environnementales et climatiques. Les premières analyses
conduites par le pionnier américano-norvégien Per Frederik Scholander sur la
glace d’icebergs au large du Groenland ne furent hélas pas concluantes. Les
premières campagnes de forage au cœur des inlandsis sont alors entreprises,
au Groenland d’abord, en Antarctique ensuite.

1.2.1.1 Une succession de forages a permis de remonter
dans le temps (Fig. 1.2)

Le premier forage a été réalisé en 1966 par les Américains dans la partie
nord-ouest du Groenland (Camp Century). Une carotte de glace de 1 390 m a
été récupérée et on a évalué qu’elle couvrait les 100 000 dernières années. En
1968, la même équipe s’est attaquée à la calotte antarctique : à la station Byrd
(Antarctique de l’Ouest), le socle rocheux est atteint à plus de 2 000 m de pro-
fondeur, mais la carotte ne représentait seulement que 80 ka d’enregistrement
climatique.
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6 Paléoclimatologie

Fig. 1.2 – Principaux sites de forage, au Groenland, et en Antarctique.

Dans les années 1950, les Soviétiques ont établi la station de Vostok, proche
du pôle d’inaccessibilité (point du continent Antarctique le plus éloigné de
toute côte). Ce site est particulièrement intéressant car les précipitations sont
faibles (2 cm/an en équivalent eau), ce qui signifie qu’une carotte peut re-
présenter une longue histoire. Les premiers forages ont été exécutés dans les
années 1970, dont un de 500 m en 1970, et un autre de 950 m en 1974. En
1978, les Français ont passé une saison sur un dôme à 550 km de la station
soviétique, bénéficiant du support logistique des Américains (dôme C). Ils y
ont extrait une carotte de 904 m représentant 40 ka d’histoire. En 1982, un
autre forage soviétique à Vostok atteint le seuil des 2000 m de profondeur,
repoussant ainsi pour la première fois l’échelle de temps à 150 ka.

En 1988, une équipe de huit pays européens a entrepris un forage au centre
du Groenland (Summit), là où la glace est à son maximum d’épaisseur. Quatre
années plus tard, en 1992, le socle rocheux a été atteint à 3 028 m. Au cours
de la même période, les Américains ont conduit un forage à 30 km de distance
le long de la ligne d’écoulement du glacier (le forage GISP2), atteignant en
1993 la profondeur de 3 053 m. Les datations ont montré que ces deux carottes
couvrent avec fiabilité les derniers 105 ka sur les premiers 90 % des forages.
Les derniers 10 % sont affectés par l’écoulement du glacier et n’offrent qu’une
vision très parcellaire des conditions climatiques et environnementales, jusqu’à
peut-être 250 ka.
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La poursuite du forage de Vostok par une équipe franco-américano-russe
a permis en 1998 d’atteindre la profondeur record de 3 623 m. Les premiers
3 310 m représentent une période de 400 ka, la plus longue jamais atteinte
alors par une carotte de glace. Au-delà de 3 310 m, comme au Groenland, des
anomalies d’écoulement du glacier ne permettent plus de reconstruire avec
fiabilité l’environnement passé. Et à 3 540 m de profondeur, ce n’est plus de
la glace de glacier que le forage Vostok remonte à la surface, mais de la glace
de regel du lac sous-glaciaire, lac débutant à 3 750 m de profondeur.

En 1996, un consortium de dix pays européens (le projet EPICA) entame
un forage profond au site antarctique de dôme C. Le carottier est perdu dans
le trou de forage en 1999 ; mais un nouveau forage est alors engagé depuis
la surface. Il est interrompu à seulement 5 m du socle rocheux en 2004, à
la profondeur de 3 270 m. Moins profond que Vostok, ce forage profite de
conditions d’écoulement plus favorables du glacier et fournit l’enregistrement
le plus long jamais obtenu dans une carotte de glace : 800 ka !

Également en 1996, les Japonais réussissaient à forer jusqu’à 2 503 m de
profondeur au site antarctique de dôme Fuji, accédant ainsi à 360 ka d’en-
registrement. Ayant perdu le carottier à cette profondeur, ils ont réalisé un
second forage qui a atteint 3 035 m en 2007, tout proche du socle rocheux.
L’âge à cette profondeur serait proche de l’âge atteint par EPICA au dôme C.
On dispose donc maintenant d’un ensemble de forages de la calotte glaciaire
antarctique qui fournissent des enregistrements paléoclimatiques étroitement
corrélables et dont la fiabilité peut être contrôlée.

1.2.1.2 Les principes de l’enregistrement dans la glace

Les bulles d’air donnent accès à la composition de l’atmosphère

La glace des calottes polaires est bulleuse (Fig. 1.3). Cette propriété vient
du fait qu’en profondeur, la neige se densifie par frittage, la porosité diminue,
ce qui provoque la formation progressive de bulles et la transformation du
névé en glace. Ainsi une petite fraction (de l’ordre de 10 cc par 100 grammes
de glace) de l’air interstitiel du névé est piégée dans la glace. Le névé constitue
les premiers 50 à 120 m des calottes glaciaires. L’air circule quasi librement
au sein de ses couches superficielles, mais de plus en plus difficilement en pro-
fondeur, par diffusion moléculaire, au fur et à mesure que le névé se tasse. La
fermeture progressive des bulles et la diffusion des gaz atmosphériques dans le
névé conduisent à un lissage des variations de la composition de l’atmosphère.
Ainsi les carottes de glace donnent accès à ces variations à des échelles de
temps décennales à séculaires ; elles constituent les seules archives permet-
tant de reconstituer précisément et directement la composition de l’air des
atmosphères passées.

Les difficultés analytiques, consistant en particulier à extraire le gaz des
bulles sans modifier sa composition (par exemple, la concentration massique
de CO2 dans la glace est d’environ 50 ng par g, celle du CH4 est de seulement
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Fig. 1.3 – Bulles d’air dans la glace de Vostok (photo : Michel Creseveur, CNRS-
LGGE).

100 pg par g), ont rendu non concluantes les premières analyses des gaz pié-
gés dans les bulles, datant des années 1970. Les premiers résultats fiables
ont été obtenus au début des années 1980 (Delmas et al., 1980). Notam-
ment une saine mais intense compétition entre le laboratoire de glaciologie
(LGGE, Grenoble) et l’institut de physique de Berne (Suisse) a conduit au
développement de méthodes spécifiques d’extraction des gaz de la glace sous
vide, par fusion-regel, broyage ou sublimation, suivies d’analyses chromato-
graphiques en phase gazeuse pour quantifier les concentrations des gaz-traces.
Elle a abouti à l’obtention des courbes bien connues décrivant l’évolution des
concentrations atmosphériques des gaz à effet de serre sur plusieurs centaines
de milliers d’années. D’autres laboratoires, en particulier en Australie et aux
États-Unis, se sont plutôt focalisés sur l’évolution récente liée aux émissions
anthropiques, en choisissant d’analyser des carottes forées dans des sites à très
forts taux d’accumulation neigeuse. Ainsi les bulles d’air de la glace ont per-
mis de documenter les caractéristiques des atmosphères passées à l’échelle du
dernier million d’années, et l’impact de l’activité humaine sur la composition
de l’atmosphère au cours des deux derniers siècles.

Les impuretés chimiques nous renseignent sur les flux d’aérosols

Durant une chute de neige, ainsi que durant le laps de temps où la couche
de neige déposée reste en surface sur le glacier, des aérosols et des gaz solubles
dans l’eau vont être piégés dans et/ou sur la neige. L’analyse des impuretés
présentes dans la glace peut ainsi fournir des informations sur les teneurs
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atmosphériques au moment du dépôt. Outre les problèmes inhérents à la me-
sure d’espèces chimiques présentes à l’état de trace (quelques ppb, soit 10−9

gramme de matière par gramme d’eau) qui caractérise la précipitation des
régions éloignées des grandes sources d’impuretés, la principale difficulté de
l’étude des aérosols et des gaz solubles dans l’eau piégés dans la glace réside
dans la traduction des signaux archivés en terme de signaux atmosphériques.

L’incorporation des aérosols dans les couches de neige se fait par diffé-
rents processus que l’on peut classer suivant les termes usuels de dépôt sec et
dépôt humide. Dans les atmosphères froides qui nous intéressent, le dépôt hu-
mide inclut la chute de neige mais aussi parfois le dépôt de brouillard givrant
ou encore la précipitation par ciel clair de petits cristaux de glace appelés
« diamond dust » prenant place par temps très froid. Bien que le dépôt de
brouillard givrant au Groenland représente jusqu’à 40 % du dépôt total en été,
que la précipitation de diamond dust dans le centre de l’Antarctique devienne
significative, l’essentiel du dépôt humide se produit néanmoins par chutes de
neige. Si dans les régions où il neige beaucoup, le dépôt humide est le pro-
cessus dominant d’incorporation d’impuretés dans la neige, dans les régions
très sèches, comme le centre de l’Antarctique, le dépôt direct d’aérosols sur
la surface de neige présente au sol devient important, voire prépondérant [Le-
grand et al., 1997]. La relation liant la teneur en aérosols de l’air et celle de la
neige met donc en jeu des phénomènes complexes qui sont fortement influencés
par les conditions météorologiques. Cet aspect doit être pris en compte dans
l’examen des signaux chimiques de la glace, en particulier ceux couvrant des
périodes climatiques différentes. Ainsi il est vraisemblable qu’au passage d’un
climat interglaciaire à un climat glaciaire, la contribution relative du dépôt
humide et du dépôt sec des aérosols ont été modifiée, une diminution du taux
de précipitation étant attendue en conditions glaciaires. Si l’on prend le cas
des régions centrales de l’Antarctique, durant le DMG, les plus basses tempé-
ratures se sont traduites par une diminution du taux de précipitation de près
d’un facteur 2, ce qui indépendamment de tout changement de la composition
chimique de l’atmosphère, entraîne une augmentation de la masse d’impuretés
présente par gramme de neige, par simple effet de concentration de la masse
déposée par dépôt sec. L’examen des variations passées de teneurs en aérosols
se fait donc en examinant non pas les concentrations dans la glace mais le flux
déposé.

Concernant les gaz solubles dans l’eau, des études récentes ont montré que
pour ces espèces présentes en phase gazeuse dans l’atmosphère, des phéno-
mènes se produisent parfois après le dépôt comme la réémission vers l’atmo-
sphère, la perte par photolyse ou réactions chimiques à la surface des grains...
Ces mécanismes dont la mise en évidence est très récente restent très mal
quantifiés. Comme nous le verrons plus loin avec l’exemple de l’acide formique,
pour ces espèces présentes en phase gazeuse dans l’atmosphère, l’interpréta-
tion des changements observés dans la glace aux cours des grands changements
climatiques passés bien que délicate reste parfois possible.
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Le tableau 1.1 résume les principaux types d’aérosols présents dans notre
atmosphère et montre quelles espèces chimiques mesurables dans la glace
peuvent permettre de les étudier dans le passé. Les aérosols y sont classés
en fonction de leur caractère primaire ou secondaire, l’aérosol primaire étant
constitué de particules émises directement dans l’atmosphère, tandis que l’aé-
rosol secondaire est formé à partir d’un précurseur gazeux, comme par exemple
le sulfate à partir de l’oxydation du SO2. La notion de d’origine primaire ou
secondaire pour l’aérosol est importante pour son impact climatique. L’aérosol
secondaire est un aérosol de petite taille (effet direct). Souvent produit par
une oxydation, il contient des fonctions polaires le rendant assez hygrosco-
pique (effet indirect). Il apparaît possible d’étudier dans la glace la plupart
des fractions de l’aérosol inorganique, ce qui n’est pas encore le cas pour
les fractions organiques. En effet, le sodium pour l’aérosol marin, le calcium
et/ou aluminium pour l’aérosol désertique représentent de bons proxies des
aérosols inorganiques primaires. La mesure du sulfate renseigne sur l’aérosol
inorganique secondaire, mais sans pouvoir départager ses trois composantes,
deux naturelles (volcans et biosphère marine) et une anthropique (pollution
en SO2). En effet, le sulfate se forme par oxydation du SO2 émis par les vol-
cans et les activités humaines, mais est aussi formé lors de l’oxydation du
sulfure de diméthyle (DMS) émis par le phytoplancton marin. Par contre, la
mesure de l’acide méthane sulfonique (MSA), espèce formée uniquement lors
de l’oxydation du DMS, doit permettre de distinguer le sulfate biogénique des
sulfate volcanique et anthropique. Le tableau 1.1 montre que le manque de do-
cumentation de l’aérosol organique dans la glace concerne particulièrement les
fractions secondaires qui dominent les fractions primaires dans l’atmosphère
actuelle. Les émissions primaires biogéniques (débris végétaux) peuvent être
appréhendées par des mesures de cellulose dans la glace [Legrand et al., 2007].

Tab. 1.1 – Liste des espèces mesurables dans la glace permettant l’étude des diffé-
rentes fractions de l’aérosol atmosphérique.

Type Traceurs dans la glace
Primaire

Aérosol désertique Al, Ca2+

Sel de mer Na+

Débris végétaux Cellulose
Secondaire

Sulfate biogénique SO2−
4 , MSA

Sulfate volcanique SO2−
4

Carbone organique ?
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1.2.1.3 Les résultats récents du forage EPICA

La reconstruction de l’évolution temporelle des gaz à effet de serre couvre
désormais 800 000 ans grâce au forage EPICA au site de dôme C en Antarc-
tique. Elle résulte de plus de vingt années d’analyses conduites progressive-
ment sur d’autres forages groenlandais et antarctiques, celui de Vostok ayant
constitué une phase essentielle. Les étapes majeures ont été marquées par la
découverte de teneurs plus faibles durant la dernière glaciation, aussi bien en
CO2 (Delmas et al., 1980) qu’en CH4 (Stauffer et al., 1988 ; Raynaud et al.,
1988), l’obtention du premier profil temporel de CO2 (Barnola et al., 1987)
et de CH4 (Chappellaz et al., 1990) couvrant un cycle climatique complet,
puis l’extension de ces profils sur quatre cycles climatiques (Petit et al., 1999)
grâce à Vostok, pour aboutir à six puis huit cycles climatiques avec EPICA
(Siegenthaler et al., 2005 ; Spahni et al., 2005 ; Lüthi et al., 2008, Loulergue
et al., 2008).

Les gaz à effet de serre : CO2, CH4, N2O

L’ensemble des données disponibles sur l’évolution du CO2 et du CH4

au cours des derniers 800 000 ans (Lüthi et al., 2008 ; Loulergue et al.,
2008) est présenté en figure 1.4, en regard de la reconstruction des anoma-
lies de température au site de Concordia, Antarctique (Jouzel et al., 2007).
Pour le méthane, plus de 2 200 mesures individuelles conduites sur le forage
EPICA/dôme C offrent une résolution temporelle moyenne exceptionnelle, de
380 ans. Le CO2 présente une moindre résolution en raison du temps plus
important nécessaire pour ses analyses. L’enregistrement disponible combine
donc les données issues d’EPICA/dôme C (au-delà de 400 000 ans et entre 0
et −20 000 ans) et celles du forage Vostok.

Au premier regard, la corrélation entre les trois signaux apparaît remar-
quable : chaque optimum interglaciaire en température est associé à des te-
neurs élevées en CO2 et en CH4, l’opposé étant valable pour les minima gla-
ciaires. Le coefficient de corrélation r2 entre CO2 et anomalie de température
à Concordia atteint 0,82. On observe également des minima glaciaires relative-
ment constants, autour de 180–190 ppmv pour le CO2 (avec l’exception d’un
épisode daté à −667 ka, où il atteint seulement 172 ppmv) et 350–400 ppbv
pour le CH4. En revanche, les maxima interglaciaires montrent plus de va-
riabilité. Ainsi durant le stade isotopique marin n◦ 9 −320 ka), des niveaux
de 300 ppmv et de 780 ppbv sont atteints respectivement, ce qui en font les
teneurs les plus élevées observées au cours des derniers 800 000 ans, hors l’im-
pact anthropique récent (atteignant 380 ppmv et 1 800 ppbv respectivement).
Plus généralement, les quatre interglaciaires les plus récents sont associés à
des teneurs en CO2 et en CH4 plus élevées que les quatre précédents (à l’ex-
ception du stade isotopique marin n◦ 19 pour le CH4), en concomitance avec
des températures plus élevées à Concordia.
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Fig. 1.4 – Évolution comparée des isotopes de l’eau (marqueur des températures, en
haut) du CO2 (au milieu) et du CH4 (en bas) au cours des derniers 800 ka, à partir
du forage EPICA/dôme C (et de Vostok pour une partie du signal CO2). Adapté
de Lüthi et al., 2008 et Loulergue et al., 2008. Les étoiles à gauche du graphique
indiquent les niveaux actuels de CO2 et de CH4 dans l’atmosphère.

L’évolution du CO2 révèle par ailleurs une tendance à très long terme, de
plus faible amplitude que les variations glaciaires-interglaciaires et qui semble
indépendante de la température. Cette modulation sur plusieurs centaines de
milliers d’années pourrait refléter la signature de mécanismes lents du cycle du
carbone, comme l’intensité plus ou moins importante de l’érosion continentale
et/ou une réorganisation du réservoir océanique de carbone.

Du côté du méthane, la caractéristique surimposée aux cycles climatiques
concerne une variabilité à l’échelle millénaire, apparente durant chacune des
huit glaciations couvertes par l’enregistrement EPICA. Pas moins de 73 évé-
nements rapides ont ainsi été répertoriés, associés à une dynamique climatique
de type Dansgaard/Oeschger telle que décrite par les enregistrements marins
et glaciologiques durant la dernière glaciation. Leur occurrence (amplitude,
fréquence) ne semble pas reliée à l’importance du volume de glace en domaine
continental, bien qu’aucun événement rapide (outre la diminution du méthane
concomitante au refroidissement à −8,2 ka) ne soit observé dans le signal CH4

durant les interglaciaires.
Pour les deux gaz, l’analyse spectrale de leur enregistrement met en évi-

dence les trois périodicités orbitales de 100, 41 et 19–23 ka, avec en relatif une
plus forte contribution de l’obliquité à 41 ka dans le signal CO2, tandis que le
méthane possède une empreinte plus forte de la précession à 19–23 ka. La re-
lation de phase entre les augmentations de température au site de Concordia
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et les teneurs en CO2 et CH4 est encore sujette à débat dans le détail, car
elle dépend du calcul de la différence d’âge gaz-glace, mal contrainte pour
des sites à très faible taux d’accumulation comme Vostok et Concordia. Les
analyses les plus récentes font état d’un léger retard du CO2 par rapport à la
température en Antarctique, de l’ordre de 200 à 400 ans (Ahn et al., 2004).
Retard tout à fait négligeable quand on s’intéresse au forçage radiatif de ce
gaz au cours par exemple de la dernière déglaciation, celle-ci se déroulant sur
près de 7 000 ans.

Pour le méthane, on dispose d’autres éléments de contrainte sur son évolu-
tion et ses causes : d’une part le gradient interpolaire (différence de concentra-
tion entre le Groenland et l’Antarctique), d’autre part les rapports isotopiques
13C/12C et D/H du méthane atmosphérique. Le premier paramètre a pu être
reconstitué pour la période Holocène (Chappellaz et al., 1997), montrant des
variations de l’ordre de 15 ppbv autour d’une valeur moyenne de 45 ppbv.
Ces variations reflètent au premier ordre celles de la distribution latitudinale
des sources et puits de CH4. Pour les rapports isotopiques, les premières don-
nées ont pu être produites sur la dernière déglaciation (Sowers, 2006 ; Fischer
et al., 2008) et fournissent des éléments quantitatifs précieux pour expliquer
le doublement du méthane durant cette période.

La connaissance de l’évolution du protoxyde d’azote n’est que parcellaire
à ce jour, en raison des difficultés analytiques particulières pour ce gaz-trace,
mais aussi à cause d’un mécanisme de production in situ affectant sa concen-
tration dans les bulles lorsque la glace présente des teneurs relativement éle-
vées en poussières insolubles (seuil semblant se situer autour de 300 ppb). Ce
mécanisme impliquerait des bactéries nitrifiantes, transportées avec les pous-
sières, et métabolisant l’ammonium présent à l’état de traces dans la glace
polaire. Après des travaux pionniers de plusieurs groupes dont les Améri-
cains, ce sont les Suisses de l’Institut de physique de Berne qui ont produit
l’enregistrement le plus détaillé (Spahni et al., 2005), grâce au forage EPICA
à dôme C (Fig. 1.5).

Le N2O présente une large amplitude glaciaire-interglaciaire, avec des va-
leurs de ∼200 ppbv durant les maxima glaciaires, pour atteindre typiquement
270 ppbv durant les interglaciaires dont l’Holocène. Au contraire du CO2 et
du CH4, les teneurs de N2O durant les interglaciaires avant 400 ka ne dimi-
nuent pas par rapport aux interglaciaires plus récents. Elles demeurent toute-
fois inférieures aux niveaux actuels, voisins de 320 ppbv. Le protoxyde d’azote
montre par ailleurs une variabilité millénaire similaire à celle du méthane, avec
une amplitude pouvant pratiquement atteindre celle des transitions glaciaire-
interglaciaires.

Les aérosols

La figure 1.6 montre que les aérosols primaires inorganiques (marins et dé-
sertiques) ont augmenté durant les périodes froides ayant pris place au cours
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Fig. 1.5 – Évolution comparée du N2O (au milieu), du CH4 (en haut) et des isotopes
de l’eau (en bas) à partir du forage EPICA/dôme C en Antarctique, couvrant les
derniers 650 ka. D’après Spahni et al., 2005.

des 740 000 dernières années, aux hautes latitudes sud. Le flux de sodium
déposé à dôme C, qui est essentiellement attribuable aux émissions d’aérosols
marins, augmente de près d’un facteur trois entre une période interglaciaire
et la phase terminale des périodes froides. L’anti corrélation entre dépôt de
sodium et température est très forte (r2 = 0,8). La figure 1.6 montre que
le dépôt d’aérosol désertique à dôme C a également été fortement modifié
durant les périodes glaciaires avec une augmentation des dépôts entre une
période interglaciaire et la phase terminale des périodes froides d’un facteur
vingt environ. Par comparaison avec le cas précédent du sodium, l’anti cor-
rélation avec la température est nettement moins bonne, des augmentations
marquées d’aérosols désertiques apparaissant surtout durant les stades très
froids, et le profil étant ainsi visiblement fortement influencé par les périodes
de 100 000 et 41 000 ans. Contrairement à ces deux fractions primaires de
l’aérosol, l’aérosol secondaire de sulfate, formé à partir des émissions biogé-
niques marines de DMS, ne présente pas de réponse significative aux grandes
variations climatiques (voir également la discussion au paragraphe 1.2.4).
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Fig. 1.6 – Flux de dépôts de sodium marin (ssNa+), sulfate biogénique (nssSO2−
4 ),

fer (Fe) et calcium terrigène (nssCa2+) dans la carotte d’EPICA/dôme C sur les
huit derniers cycles glaciaire-interglaciaire. Adapté de Wolff et al., 2006.

1.2.2 Les archives sédimentaires permettent
de reconstituer les productivités biologiques
(marine et terrestre) et les dépôts de poussières

Les archives sédimentaires marines sont à la base de la paléocéanogra-
phie. Ces archives se sont formées grâce aux dépôts quasi-continus ayant lieu
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sur l’ensemble des fonds marins, des plateaux continentaux aux plaines abys-
sales. Ces dépôts sont constitués à la fois de matériel biologique (coquilles
calcaires ou siliceuses, particules de matière organique. . . ) ou minéralogique
(argiles. . . ). De nombreuses caractéristiques de ces dépôts ont été utilisées
pour reconstruire l’état passé de l’océan, sa dynamique et sa biogéochimie, et
ceci pour des périodes très récentes (dernier siècle) à très anciennes (jusqu’à
plusieurs centaines de millions d’années en arrière). Dans ce chapitre n’est
développée que la reconstruction de la productivité marine au cours du der-
nier million d’années ; l’utilisation des archives sédimentaires marines pour
la reconstruction de la dynamique océanique est discutée en détails dans le
chapitre 20, Tome 1.

Les archives sédimentaires terrestres sont nettement moins abondantes que
leurs cousines marines. Mais elles peuvent, elles aussi, nous renseigner sur la
productivité, continentale cette fois, passée. Les grains de pollen préservés
dans des sédiments continentaux de type tourbière fournissent en particulier
des informations sur la présence des différents types de plantes. Ces méthodes
ont été utilisées pour retracer la distribution de grands types d’écosystèmes
terrestres pour des régions et des périodes clés du passé.

1.2.2.1 Productivité marine

Les cycles glaciaires-interglaciaires du CO2, du CH4 ou du N2O atmosphé-
riques et leur lien avec les variations du climat ne sont toujours pas compris
quantitativement, même si les travaux les plus récents s’approchent de bilans
satisfaisants. Plusieurs hypothèses expliquent ces variations à la fois pour le
CO2 et pour le N2O en invoquant des modifications significatives de la pro-
ductivité biologique océanique.

La pompe biologique de carbone est une composante essentielle du cycle
du carbone océanique. Elle résulte de l’activité photosynthétique du phyto-
plancton dans les couches éclairées de l’océan, et correspond à l’exportation
vers les fonds océaniques de carbone particulaire organique (cellules phyto-
planctoniques et zooplanctoniques mortes, pelotes fécales. . . ). Chaque année,
cette pompe de carbone transporte des couches de surface vers le fond des
océans à peu près 10 × 106 tonnes de carbone. Des variations de l’activité
biologique dans l’océan pourraient conduire à des variations substantielles du
CO2 atmosphérique. C’est pourquoi il est important de savoir comment la
productivité océanique (production exportée vers les abysses, production de
calcite...) réagit aux variations des paramètres externes.

La production de N2O est également liée, dans l’océan, à la productivité
marine. Ce sont en particulier les zones de minimum d’oxygène, à l’aplomb des
zones d’intense production et situées en région d’upwelling (Chili-Pérou, mer
d’Arabie. . . ) qui sont responsables de la majorité des émissions océaniques de
N2O vers l’atmosphère.

Les paléocéanographes ont depuis plus de vingt ans cherché à reconstruire
la paléoproductivité océanique en utilisant des informations enregistrées par
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les sédiments marins. Ces informations, que l’on appelle « proxies », sont
particulièrement abondantes pour le Dernier Maximum glaciaire (DMG) ; elles
permettent de se faire une idée des caractéristiques de l’activité biologique à
cette époque (Fig. 1.7). Cependant, la multitude de méthodes employées, ainsi
que les problèmes inhérents à chacune d’entre elles rendent toujours difficile
l’obtention de compilations et de cartes de la productivité océanique au DMG.

Fig. 1.7 – Modification de la productivité océanique entre l’Holocène et le Der-
nier maximum glaciaire. En noir, une plus forte productivité au DMG, en gris une
productivité moindre au DMG et en blanc, indétermination ou pas de changement.
D’après Kohfeld et al., 2005.

De nombreuses méthodes sont donc utilisées pour reconstruire la producti-
vité océanique du passé. Les plus intuitives d’entre elles impliquent la mesure
dans le sédiment des fractions de matière organique, de calcite ou de silice
biogène. Il y a, par exemple, une relation entre le contenu en matière orga-
nique des sédiments et la production primaire dans les eaux de surface. À
l’aplomb des gyres subtropicaux, la proportion de matière organique dans le
sédiment est particulièrement faible, alors qu’elle est beaucoup plus élevée
dans les zones d’upwelling. À partir de cette observation, on peut supposer
que des variations dans le temps de la productivité en surface se répercutent
sur la matière organique sédimentaire. Cette méthode est largement employée
depuis la fin des années 1970, mais difficile à appliquer dans les zones faible-
ment productives.
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18 Paléoclimatologie

Dans les gyres oligotrophes, le contenu en carbonates du sédiment, qui est
mieux préservé que la matière organique, peut être utilisé comme proxy de la
production primaire. D’autres proxies permettent de remonter à la produc-
tivité océanique. Les variations de baritine dans le sédiment, par exemple,
semblent être corrélées aux variations de la productivité. D’autres éléments
ou des rapports isotopiques (10Be, U authigénique, 231Pa/230Th) permettent
également de reconstruire la productivité. Le principe de base de ces méthodes
est lié au fait que certains éléments viennent préférentiellement se fixer sur
les particules (Th), d’autres restant en solution (U, Pa), modifiant ainsi le
rapport entre ces éléments. La mesure de différents rapports élémentaires ou
isotopiques dans le sédiment permet ainsi de remonter, de façon assez indi-
recte, au flux de particules dans la colonne d’eau au moment du dépôt de ce
sédiment.

Enfin, certains micro-fossiles sont aussi de bons indicateurs des conditions
de production. L’abondance relative de plusieurs espèces de foraminifères, à
la fois planctoniques et benthiques, peut être ainsi utilisée pour reconstruire
les variations de production.

Dans l’océan Austral, plusieurs carottes sédimentaires prélevées dans les
secteurs Indien et Atlantique, ainsi qu’au sud de la Tasmanie montrent sans
ambiguïté que la partie sud de cet océan (au sud de 50–55◦S), c’est-à-dire
au sud du front polaire actuel, était moins productive au DMG qu’elle ne
l’est aujourd’hui. Au nord du front polaire actuel, par contre, la productivité
semble avoir été plus importante au DMG.

Dans le Pacifique équatorial, malgré le nombre important de carottes sé-
dimentaires disponibles, la situation est plus ambiguë. Plusieurs auteurs in-
terprètent les données basées sur le contenu des sédiments en matière orga-
nique comme indicatrices d’une plus forte productivité au DMG. Au contraire,
d’autres auteurs utilisent les assemblages de foraminifères benthiques et les
indices de préservation des carbonates et font l’hypothèse d’une productivité
moindre au DMG. Dans l’océan Atlantique équatorial, les observations in-
diquent une augmentation de la productivité océanique au DMG, à la fois
dans l’upwelling de Mauritanie, dans celui du Benguela et dans l’upwelling
équatorial.

Les indices retrouvés dans les carottes sédimentaires nous renseignent non
seulement sur la productivité marine totale, mais aussi parfois sur le type
d’organismes phytoplanctoniques responsables de cette production.

La figure 1.8 montre les variations de CaCO3 et de silice biogène dans
une carotte prélevée dans l’Atlantique au nord du front polaire actuel. Ces
données ont été interprétées comme une possible modification de la structure
de l’écosystème. Elles montreraient que la forte productivité au DMG dans
la zone 40◦S–55◦S aurait été liée à la prédominance d’espèces siliceuses, les
diatomées. Ce type de phytoplancton a un rôle clé dans le cycle du carbone
océanique car il participe largement à l’export de carbone vers l’océan profond.



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 19 — #42
�

�

�

�

�

�

�

�

1. Biogéochimie du système climatique... 19

Fig. 1.8 – Pourcentages de calcite et de silice biogène dans une carotte prélevée
dans l’Atlantique Sud, au nord du front polaire actuel. D’après Falkowski et al.,
1998.

Mais trop peu de données et les difficultés liées à l’interprétation de ces
données (variations des taux de dissolution, de sédimentation) ont empêché
les scientifiques d’aller beaucoup plus loin.

1.2.2.2 Productivité terrestre

Il n’existe malheureusement pas de données continentales permettant d’es-
timer directement la productivité des écosystèmes à l’échelle globale pour les
périodes passées. En fait, la quantification de la productivité est même dif-
ficile pour la période actuelle. Néanmoins, les conditions environnementales
suggèrent clairement une productivité continentale nettement plus faible en
période glaciaire. En effet, la plus faible température et le plus faible niveau de
précipitations conduisent nécessairement à une réduction de la photosynthèse,
et donc de la productivité continentale. De plus, le niveau de CO2 glaciaire
(inférieur à 200 ppmv) inhibe également la photosynthèse des plantes. Le seul
élément qui pourrait contribuer à une augmentation de la productivité conti-
nentale au LGM est la baisse globale d’environ 120 mètres du niveau des mers,
faisant apparaître de nouvelles terres émergées, potentiellement colonisables
par les écosystèmes terrestres. Différentes approches existent néanmoins pour
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tenter de reconstruire la productivité continentale, ou au moins l’étendue des
différents types d’écosystèmes.

À l’échelle globale, tout d’abord, la meilleure contrainte sur la producti-
vité des écosystèmes terrestres vient des données issues des sédiments océa-
niques. En effet, ces enregistrements montrent une baisse de 0,03 % du δ13C
du carbone océanique pendant la dernière période glaciaire. Cette variation
s’explique par un transfert du continent vers l’océan (via l’atmosphère) de car-
bone continental, appauvri en isotope lourd 13C, en raison de la discrimination
de l’isotope lourd lors de la photosynthèse. Connaissant cette discrimination
isotopique, cette anomalie peut se traduire en un flux de carbone transféré
du continent vers l’océan. Au premier ordre, on déduit de cette méthode que
la biosphère continentale contenait environ 500 GtC de moins en période gla-
ciaire qu’en interglaciaire (Shackleton, 1977 ; Bird, 1994).

Aux échelles plus locales, les pollens préservés dans des sédiments conti-
nentaux fournissent des informations sur la présence des différents types de
plantes. Leur combinaison permet de reconstruire la distribution des grands
types d’écosystèmes. Ces données montrent clairement que par exemple, au
dernier maximum glaciaire, les écosystèmes forestiers de l’hémisphère nord
(Eurasie et Amérique du Nord) occupaient moins de surface qu’à l’Holocène
(Prentice et al., 2000), les forêts boréales et tempérées voyant leur étendue
réduite, et déplacée vers le sud (Fig. 1.9). Concernant la forêt boréale, une
information à caractère plus intégré a pu être extraite des carottes de glace
du Groenland. Les forêts sont en effet une source importante de composés or-
ganiques volatiles dont certains ont pu être retrouvés dans la glace du Groen-
land [Legrand et De Angelis, 1995]. Ainsi, l’acide formique émis directement
par les feuilles d’arbres et produit par oxydation de l’isoprène et des mono
terpènes émis par la végétation est un composé gazeux soluble dans l’eau.
Comme le montre la figure 1.10, le comportement de cette espèce dans la
glace du Groenland en fonction du climat contraste avec celui de toutes les
autres espèces vues précédemment, avec des teneurs plus élevées en période
chaude qu’en période froide et une réponse au changement climatique en re-
tard de phase de plusieurs milliers d’années. Les teneurs voisines de 1 ppb
au DMG commencèrent à augmenter il y a 14 000 ans, atteignant 5 ppb au
début de l’Holocène pour passer par un maximum marqué de 12 ppb, il y a
5 000 ans environ. Cette évolution suit exactement la réinstallation de la forêt
boréale faisant suite au retrait très progressif de la glace des Laurentides sur
le Canada (retrait sur l’ouest canadien dès 10 000 ans, beaucoup plus tardif
sur l’Est canadien). Notons que la réponse en retard de phase des teneurs en
acide formique de la glace par rapport au changement climatique permet de
s’affranchir du problème éventuel d’une modification des phénomènes post-
dépôt de cette espèce volatile d’une période climatique à une autre. L’examen
des teneurs en acide formique de la glace du Groenland sur le dernier cycle
climatique a ainsi fourni des informations sur l’étendue des Laurentides, et,
par exemple, que leur extension maximum, il y a 20 000 ans, a en fait perduré
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a

b

Fig. 1.9 – Compilation de données polliniques pour l’actuel, le moyen Holocène (il
y a 6 ka) et le Dernier Maximum glaciaire (il y a 18 ka) indiquant la localisation
des principaux types d’écosystèmes terrestres. Adapté de Braconnot et al., 2012
(données issues de Harrison and Prentice, comm. pers.).
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Fig. 1.10 – Teneurs en formiate de la neige au Groenland au cours des 40 000 der-
nières années comparées aux variations de δ18. Adapté de Legrand et De Angelis,
1995.

entre 70 000 et 20 000 ans, malgré l’apparition d’un climat parfois un peu plus
doux entre 30 000 et 60 000 ans (Legrand et De Angelis, 1995). Ces informa-
tions viennent avantageusement compléter celles établies à partir des débris
morainiques ou des pollens des sédiments continentaux.

Dans les tropiques, des steppes de type savane remplaçaient en partie les fo-
rêts tropicales actuelles. Bien que ces données donnent une image relativement
correcte du couvert végétal en période glaciaire, elles ne renseignent pas sur la
productivité proprement dite. Pour passer de la distribution des écosystèmes
à la productivité, on fait appel à des modèles. Ils peuvent être excessivement
simples (productivité fixe par type d’écosystème) ou mécanistes, comme les
modèles de dynamique globale de végétation (DGVM). Ces modèles calculent
en fonction du climat et de la concentration en CO2 de l’atmosphère, le bi-
lan de carbone et la répartition des principaux écosystèmes terrestres. Une
des limitations de cette approche est qu’elle nécessite une bonne connaissance
du climat de l’époque. Il est donc nécessaire de faire appel à des modèles
de circulation générale qui simulent le climat moyen en période glaciaire, et
ensuite de simuler à l’aide des DGVM la productivité terrestre. L’incertitude
liée à la simulation du climat ajoutée à l’incertitude de la dynamique de la
végétation donne une fourchette assez large d’évolution du stock de carbone
continental (environ 200 à 800 GtC de moins au DMG par rapport à la période
préindustrielle).

1.2.2.3 L’aérosol désertique

L’aérosol désertique contribue à la charge en aérosol de l’atmosphère et
par là même, au forçage radiatif. Cet aérosol peut aussi, suite à son dépôt à
la surface des océans, fertiliser certains écosystèmes marins.
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Plusieurs indices laissent penser que l’atmosphère en période glaciaire était
beaucoup plus chargée en aérosol désertique que notre atmosphère actuelle.
Les archives glaciaires suggèrent que les taux de dépôts d’aérosol désertique
aux hautes latitudes de l’hémisphère nord et de l’hémisphère sud étaient de
deux à vingt fois plus importants en période glaciaire qu’en période inter-
glaciaire (Petit et al., 1999 ; Wolff et al., 2006). Les données sédimentaires
marines (Rea, 1994) et continentales suggèrent également des taux de dépôts
beaucoup plus importants en période froide qu’actuellement. Ce sont en parti-
culier l’étude des dépôts de loess (continentaux) et la proportion lithologique
dans les sédiments marins qui ont permis de reconstituer les dépôts passés de
poussières désertiques à la surface de notre planète. La figure 1.11 montre une
compilation réalisée à partir de plusieurs de ces observations. La quasi totalité
des sites montre des indices de dépôts plus élevées (×2 à ×200) au Dernier
Maximum glaciaire qu’à l’actuel.

Fig. 1.11 – Compilation de données sédimentaires marines et terrestres permettant
de reconstruire les variations de dépôts d’aérosols désertiques au Dernier Maximum
glaciaire par rapport au pré-industriel. D’après Mahowald et al., 2006.

1.3 Explications : les interactions
climat-biogéochimie

1.3.1 Cycle du CO2

Les enregistrements de la pression partielle de CO2 et de la température
dans les carottes de glace montrent une corrélation entre ces deux grandeurs
pour les huit derniers cycles glaciaires-interglaciaires. Le forçage radiatif causé
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par les variations du CO2 dans l’atmosphère sur ces échelles de temps repré-
sente près du tiers des variations du forçage radiatif total nécessaire pour
expliquer le changement du climat entre une période glaciaire et une inter-
glaciaire. Cette constatation confère au CO2 un rôle amplificateur, peut-être
même un des rôles majeurs, dans les facteurs responsables de l’amplitude
de ces variations. Pourtant, malgré cette importance, les mécanismes respon-
sables des variations du CO2 ne sont toujours pas clairement hiérarchisés.

1.3.1.1 La quête du graal des paléoclimatologues : les 80 ppmv !

Depuis plus de vingt ans et la mise en évidence de la corrélation entre cli-
mat et CO2 pour les cycles glaciaires-interglaciaires, de nombreux scientifiques
ont cherché à expliquer la variation du CO2 sur ces échelles de temps et en
particulier à identifier les mécanismes susceptibles d’expliquer son amplitude,
soit plus de 80 ppmv. Le nombre d’hypothèses évoquées, dont certaines sont
carrément ésotériques, n’a cessé de croître. Mais aucun scénario réaliste n’a
pour l’instant rencontré l’adhésion de la communauté internationale. Plusieurs
articles de revue ont été publiés ces dernières années (Broecker et Henderson,
1998 ; Archer et al., 2000 ; Sigmann et Boyle, 2000), et le lecteur y trouvera
une information extensive sur les différents scénarios envisagés.

La majeure partie du carbone sur Terre est contenue dans les roches car-
bonatées, mais ce réservoir a un temps de résidence tellement long qu’il ne
peut intervenir pour expliquer les variations du CO2 atmosphérique sur les
échelles de temps glaciaires-interglaciaires, alors qu’il joue probablement un
rôle fondamental (en lien avec le volcanisme et l’érosion, voir Godderis) sur
les évolutions aux échelles de temps géologiques.

Le carbone de la biosphère terrestre est disponible sur des échelles de temps
beaucoup plus courtes. Ce carbone étant appauvri en isotope lourd 13C, l’évo-
lution du δ13C du CO2 total dissous dans l’océan global permet de calculer
au premier ordre le sens et l’importance de ce transfert. Les mesures de δ13C
dans les carbonates des sédiments marins (qui indiquent un enrichissement en
12C en période glaciaire) montrent que la biosphère terrestre, bénéficiant de
conditions moins favorables à son développement (notamment la sécheresse)
aurait relâché du carbone en période glaciaire (Shackleton et al., 1977). La
quantité de carbone relâchée par la biosphère terrestre (Fig. 1.12), estimée à
500 PgC (Bird et al., 1994), serait responsable au contraire d’une augmen-
tation de 15 ppmv de la pCO2 atmosphérique, en période glaciaire. Ce n’est
donc plus une diminution de 80 ppmv au DMG qu’il faut expliquer, mais de
près de 100 ppmv !

La plupart des modèles de biosphère terrestre utilisés pour simuler les
stocks de carbone sur les continents au DMG montrent une diminution de
ce stock de l’ordre de quelques centaines de PgC, une quantité compatible
avec les estimations issues des données isotopiques. Certains scientifiques ont
cependant émis l’hypothèse que des quantités importantes de carbone piégées
dans les sols aient été emprisonnées sous l’avancée des calottes laurentides
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Fig. 1.12 – Cycle naturel du carbone. Les flux sont exprimés en PgC/an et la taille
des différents réservoirs en PgC.

et fennoscandienne dans l’hémisphère nord. Cette hypothèse pourrait expli-
quer une part importante de la diminution du CO2 en période glaciaire, mais
elle n’est construite malheureusement sur aucune observation véritable et se
heurte à la vérité des données isotopiques.

L’océan est en fait le seul candidat qui peut expliquer le sens et l’amplitude
des variations glaciaires-interglaciaires de CO2 : il contient assez de carbone
pour moduler les variations atmosphériques et il répond sur des échelles de
temps de 1 000–10 000 ans. Mais le cycle du carbone dans l’océan est relative-
ment complexe : il fait à la fois intervenir des processus physiques, chimiques
et biologiques.

Plusieurs études proposent une synthèse des différents hypothèses envisa-
gées (Broecker et Henderson, 1998 ; Archer et al., 2000 ; Sigmann et Boyle,
2000). La figure 1.13 classe ces hypothèses en fonction du mécanisme invoqué.

Le premier groupe d’hypothèses fait appel à une diminution de la pompe
physique par solubilité. Parce que le CO2 est plus soluble dans l’eau froide, le
refroidissement des eaux de surface en période glaciaire conduit à une absorp-
tion de CO2 par l’océan et donc à une diminution de la pCO2 atmosphérique.
Mais l’amplitude du refroidissement ne peut expliquer qu’une petite fraction
des 100 ppmv (entre 20 et 30 ppmv selon le refroidissement envisagé pour les
eaux de surface). En contrepartie, la diminution du niveau marin (de 120 m)
et l’augmentation de la salinité qui en découle (de 3 %), conséquences d’un
stockage plus important d’eau douce dans les calottes polaires au DMG, jouent
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Fig. 1.13 – Principaux mécanismes évoqués pour expliquer la différence de CO2

atmosphérique entre périodes glaciaires et interglaciaires. D’après Ridgwell, 2009.
SOLAS Book.

dans le sens contraire et conduiraient à un effet combiné température-salinité
de seulement ∼10 ppmv sur l’augmentation du CO2 en période interglaciaire.

Parmi les mécanismes physiques, des modifications de la couverture de
glace de mer ou de la stratification de l’océan de surface ont également été
évoquées. En utilisant des modèles océaniques simplifiés, certains auteurs ex-
pliquent la diminution des 80 ppmv par l’impact de la couverture de glace de
mer ou de la stratification des eaux de surface sur les flux de carbone dans
l’océan Austral. Stratification et glace de mer agiraient en bloquant le déga-
zage de carbone, particulièrement important dans cette région à l’actuel. Mais
ces auteurs utilisent des modèles en boîtes dont la sensibilité à la modification
des flux océan-atmosphère aux hautes latitudes est encore largement sujette
à débat. Les mêmes expériences reproduites avec des modèles océaniques plus
complexes ne fournissent pas une réponse de la pCO2 atmosphérique aussi
prononcée que celle calculée à partir de modèles simplifiés.

Le second groupe d’hypothèses concerne la pompe biologique et l’export
de carbone sous forme de matière organique. Dès le début des années 1980,
Broecker fait l’hypothèse d’une augmentation de la concentration moyenne de
macronutriments (PO4) en période glaciaire, conséquence de la dissolution des
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sédiments découverts par la baisse du niveau marin (shelf hypothesis). Cela
stimulerait la pompe biologique et l’export de carbone vers l’océan profond.
Des variantes de cette hypothèse (augmentation de la pompe biologique) ont
été proposées. Boyle, en 1988, a suggéré que les modifications de la circula-
tion en période glaciaire pourraient être responsables d’une augmentation de
l’export via une redistribution verticale des macronutriments.

Plus récemment, la mise en évidence d’une limitation par le fer de la crois-
sance du phytoplancton et l’augmentation en période glaciaire des dépôts de
poussières riches en fer à la surface de l’océan fournissent un mécanisme d’in-
tensification de la pompe biologique (« Give me half a tanker of iron and I’ll
give you the next ice age. », Martin, 1988). Plusieurs modèles biogéochimiques
océaniques ont été utilisés pour tester cette hypothèse. Ils montrent que cette
hypothèse ne pourrait expliquer qu’une dizaine de ppmv de variation entre
glaciaire et interglaciaire. On observe d’ailleurs que les faibles dépôts d’aéro-
sol désertique dans les carottes de glace antarctiques sont atteints bien avant
la fin de l’augmentation du CO2 durant les déglaciations (voir la figure 1.6),
suggérant que ce mécanisme ne peut suffire à expliquer l’évolution du CO2.

Les modifications du cycle de l’azote et du contenu en nitrates de l’océan
ont aussi été évoquées comme pouvant expliquer, au moins en partie, une
stimulation de la pompe biologique et la diminution du CO2 atmosphérique
en période froide. Falkowski a proposé à la fin des années 1990 que la fixation
de l’azote atmosphérique par certaines bactéries avait été stimulée en période
froide par les dépôts de poussières riches en fer, entraînant une augmentation
du contenu en nitrates de l’océan mondial et une stimulation de la pompe
biologique.

Enfin, le troisième groupe d’hypothèses visant à expliquer la diminution
de la pCO2 atmosphérique fait appel à des changements de l’alcalinité et du
pH de l’océan. Une augmentation de l’érosion continentale, une diminution
de la calcification récifale conduisent à une augmentation de l’alcalinité dans
l’océan et donc à une absorption de carbone. Une diminution du « rain-ratio »,
c’est-à-dire du rapport entre la production exportée de calcite et la produc-
tion exportée de matière organique, conduit également à une augmentation
de l’alcalinité en surface et à un flux de CO2 de l’atmosphère vers l’océan. Un
mécanisme permettant de diminuer le rain-ratio invoque l’augmentation des
dépôts de poussières en période glaciaire qui contiennent de la silice. Cette
silice une fois dissoute dans l’eau de mer favorise le développement des diato-
mées au détriment du phytoplancton à tests calcaires, conduisant ainsi à une
diminution du rain-ratio.

Les mécanismes basés sur des modifications du cycle de la calcite et de
l’alcalinité de l’océan font intervenir le réservoir sédimentaire profond. Tout
déséquilibre de ce cycle conduit à une variation de l’alcalinité qui modifie
l’enfouissement ou la dissolution des sédiments calcaires sur le plancher océa-
nique jusqu’à un nouvel état d’équilibre. C’est le mécanisme de compensation
de la calcite. Ainsi, on peut distinguer deux temps caractéristiques pour ces
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mécanismes : le premier est de l’ordre du siècle au millénaire et correspond à
l’équilibre des traceurs sur la colonne d’eau. Le second fait intervenir le réser-
voir sédimentaire supérieur, et correspond à l’équilibre du pH océanique ; son
temps caractéristique est plutôt de l’ordre de 10 000 ans. Ces mécanismes liés
à une réorganisation majeure du système des carbonates marins (augmen-
tation de l’alcalinité, modification du rain-ratio) semblent en contradiction
avec quelques observations qui ne montrent qu’un déplacement minime de la
lysocline.

1.3.1.2 Le phasage dans le temps des différents mécanismes
permet en partie de contraindre le système

Les indications contenues dans les archives glaciaires et sédimentaires nous
apportent nettement plus d’information que l’information sur la seule ampli-
tude de la transition glaciaire-interglaciaire. La comparaison des différents en-
registrements, sur une échelle d’âge commune, permet d’étudier la succession
des événements (modifications des concentrations dans l’atmosphère, modifi-
cations des températures, du niveau des mers. . . ) dans le temps.

Dans leur article de synthèse, Broecker et Henderson (1998) discutent des
différents mécanismes et de leur déroulement au cours de la déglaciation.
La comparaison des enregistrements à Vostok des isotopes de l’eau (paléo-
température), du CO2, des poussières et du δ18O de l’air piégé dans la glace
(proxy du volume de glace au premier ordre) pour l’avant-dernière transition
glaciaire-interglaciaire leur permet d’éliminer un certain nombre des hypo-
thèses discutées précédemment. Ils se basent sur le phasage entre ces diffé-
rents enregistrements : tous les mécanismes liés à la remontée du niveau ma-
rin (shelf hypothesis, diminution des récifs coralliens), au refroidissement des
eaux de surface dans l’Atlantique Nord et à la réorganisation de la circulation
thermo haline semblent trop tardifs pour rendre compte de façon significative
de l’augmentation du CO2 atmosphérique.

Les variations du CO2 atmosphérique semblent particulièrement bien cor-
rélées et proches dans le temps des variations de la température en Antarc-
tique. Il a été montré que le CO2 « suivait » la température antarctique de
quelques centaines d’années, même s’il y a encore débat sur la valeur exacte de
ce retard. Ces constatations donnent plus de poids aux hypothèses invoquant
un rôle important de l’océan Austral dans le contrôle du CO2 atmosphérique.
Cet océan est la région du monde où se forment aujourd’hui, et en grande
quantité, les eaux les plus denses de l’océan. C’est aussi une des régions où
ont lieu d’importantes remontées d’eaux riches en éléments nutritifs (nitrates
et phosphates) vers la surface. Par manque de fer, une partie importante de ces
éléments macro-nutritifs n’est pas utilisée aujourd’hui par le phytoplancton.

Les hypothèses les plus discutées actuellement combinent des modifications
de la circulation de l’océan Austral (formation d’eaux très salées, très denses et
riches en carbone, stratification de l’océan en réponse à la diminution des vents
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Fig. 1.14 – Représentation simplifiée d’un mécanisme permettant d’expliquer la di-
minution du CO2 en période glaciaire et combinant augmentation de la productivité
océanique et modification de la circulation dans l’océan Austral (d’après Sigman et
Boyle, 2002).

d’ouest en période froide) et de la pompe biologique (apports désertiques,
modification du rain-ratio. . . ) (Fig. 1.14).

La comparaison des enregistrements de l’entrée en glaciation et du dé-
roulement de la période glaciaire jusqu’à son paroxysme a également permis
de tirer certaines conclusions. La comparaison des enregistrements de dépôts
de poussières et de CO2 entre le précédent interglaciaire (stade 5e, il y a
∼125 000 ans) et le début de la période glaciaire (stades 5a-5d) montre en
particulier que le CO2 a déjà diminué de près de 50 ppmv sans augmenta-
tion significative du transport de poussières. Cela semble confirmer le rôle
seulement secondaire de ce mécanisme de fertilisation dans la variation du
CO2 atmosphérique. En comparant la paléoproductivité reconstruite pour les
stades 5a-5d, pour le DMG et pour l’Holocène, Kohfeld et al. (2003) ont mon-
tré peu de différences de productivité marine entre les stades 5e et 5d, alors
que le CO2 est largement différent, confirmant un rôle sans doute seulement
partiel de la biologie marine dans les variations glaciaires-interglaciaires du
CO2 atmosphérique.
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1.3.1.3 À plus courte échelle de temps, des variations rapides
du CO2 atmosphérique

Des variations de la concentration de CO2 dans l’atmosphère sont aussi
enregistrées à plus courte échelle de temps, en particulier en phase avec
les épisodes climatiques abrupts enregistrés en période glaciaire (événements
d’Heinrich, événements de Dansgaard-Oeschger, D-O) et pendant la dégla-
ciation (événement du Dryas récent et événement de 8,2 ka). L’amplitude de
ces variations est toujours inférieure à 25 ppmv et est considérée comme plus
faible, relativement aux niveaux moyens dans l’atmosphère, que les variations
du méthane et de l’hémioxyde d’azote sur les mêmes échelles de temps.

Pour les événements de D-O, les variations du CO2 sont plutôt en phase
avec la température antarctique, montrant encore une fois l’importance de
l’océan Austral dans le contrôle du CO2 atmosphérique.

Ces événements couplant CO2 et climat sur des échelles de temps millé-
naires constituent des observations cruciales pour évaluer les modèles couplant
système climatique et cycle du carbone. Plusieurs modèles, de complexité li-
mitée, ont été utilisés pour simuler ces événements de façon théorique. Les
résultats obtenus sont contradictoires : certains modèles attribuent une part
importante des variations du CO2 atmosphérique aux modifications de la bio-
sphère terrestre ; d’autres, au contraire, montrent une réponse importante du
couple physique-biologie dans l’océan Austral, ce qui permettrait d’expliquer
des variations de l’ordre de 20 ppmv en phase avec les températures antarc-
tiques.

1.3.2 Cycle du méthane

Le méthane est connu comme « le gaz des marais ». Et pour cause : en
conditions interglaciaires, près des trois quarts des émissions naturelles de ce
gaz proviennent de la décomposition de la matière organique en condition
anaérobie (absence d’oxygène), dans les zones marécageuses. Au contraire du
CO2, le méthane provient donc essentiellement du domaine continental. On
estime à environ 150 Mt par an les flux intégrés de méthane depuis ces éco-
systèmes, distribués pour trois quarts en domaine tropical, et pour un quart
en domaine boréal. S’ajoutent d’autres sources naturelles plus minoritaires,
impliquant soit une décomposition organique en anaérobiose (digestion des
ruminants et des termites), soit une décomposition thermique (feux de bio-
masse), soit des émanations directes de réservoirs naturels de gaz, comme les
volcans de boue, les réservoirs d’hydrates de méthane ou encore les réservoirs
d’hydrocarbures au sens large. L’océan mondial constituerait une source mi-
noritaire de méthane ; il s’agit surtout d’émissions en domaine côtier, l’océan
ouvert n’étant que très légèrement sursaturé en méthane par rapport à l’atmo-
sphère. Une source plus controversée a été récemment mise à jour : l’émission
directe de méthane par les plantes en conditions aérobies, sous l’influence
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du rayonnement ultraviolet. L’amplitude de cette source demeure toutefois
encore plus mal cernée que les sources précédemment citées.

Une fois émis dans l’atmosphère, le méthane est essentiellement détruit chi-
miquement. Il réagit préférentiellement avec le radical hydroxyle OH, produit
par la photolyse de l’ozon e en région tropicale, et la réaction des sous-produits
avec la vapeur d’eau. On estime à 85 % la part de ce mécanisme dans la des-
truction atmosphérique du méthane. Les 15 % résiduels sont détruits par des
mécanismes comme l’oxydation par les radicaux chlorés dans la couche limite
océanique, l’oxydation par l’oxygène excité dans la stratosphère, ou encore
l’oxydation par des bactéries méthanotrophes dans les sols non saturés en eau
et poreux. Ces mécanismes de destruction sont relativement lents ; on cal-
cule un temps de résidence atmosphérique des molécules de méthane (temps
nécessaire pour que la concentration diminue d’un facteur 2,7) de l’ordre de
dix ans.

Le doublement du méthane durant les transitions glaciaire-interglaciaires,
tout comme les augmentations brutales pouvant atteindre 200 ppbv en 150 ans
durant les événements millénaires D-O, implique donc soit une augmentation
des sources, soit une diminution du puits par oxydation (et donc une aug-
mentation du temps de résidence de CH4), soit encore, une combinaison des
deux phénomènes. On ne dispose hélas d’aucun proxy intégrateur permettant
d’évaluer indépendamment du méthane lui-même l’importance relative des va-
riations des sources et des puits. En marge de quelques tentatives infructueuses
pour estimer l’évolution de la capacité oxydante de l’atmosphère (teneur en
radicaux OH) à partir des archives glaciaires, l’évolution du puits est estimée
par la simulation de modèles photochimiques prenant en compte les réactions
chimiques les plus importantes dans l’atmosphère, et forcés par les conditions
climatiques simulées par les modèles climatiques en conditions glaciaires et
interglaciaires. Ces simulations suggèrent en général une augmentation des
OH en période glaciaire, essentiellement par deux effets additionnels : d’une
part, la diminution des teneurs en méthane engendre une rétroaction posi-
tive favorisant des teneurs plus élevées en OH et donc un puits de méthane
plus important (diminution du temps de résidence de CH4), d’autre part, la
végétation tropicale moins dense pendant la période glaciaire réduit considé-
rablement les émissions de composés organiques volatiles comme l’isoprène ou
les terpènes, également consommateurs d’OH. Il en résulte une augmentation
des teneurs glaciaires en OH, entrainant également une diminution du temps
de vie du méthane (Valdes et al., 2005).

Du coté des sources de méthane, on ne dispose que d’informations très
clairsemées sur, par exemple, l’étendue des zones marécageuses ou l’accumu-
lation de tourbes en régions boréales. Aucune de ces informations ne revêt un
caractère global. On utilise donc des modèles plus ou moins complexes per-
mettant d’estimer l’étendue de ces écosystèmes comme produit sous-maille
d’une végétation, d’un climat et d’une topographie donnée, en s’appuyant no-
tamment sur les DVGM. Les résultats sont contradictoires, certains concluant
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à une forte diminution de l’étendue des zones marécageuses en conditions gla-
ciaires (Chappellaz et al., 1993 ; Valdes et al., 2005), d’autres suggérant à
l’inverse (Kaplan, 2002). Le rôle relatif des marécages boréaux et tropicaux
demeure aussi très débattu. La présence des calottes de glace des Laurentides
et de la Fennoscandie durant le maximum glaciaire a nécessairement fait dis-
paraître les zones marécageuses actuellement développées sur ces régions, mais
celles-ci ont pu aussi migrer vers des latitudes plus basses. Dans les tropiques,
la réduction de l’intensité des moussons asiatiques ou africaines en condition
glaciaire a nécessairement réduit l’étendue des marécages permanents ou sai-
sonniers de ces régions. Mais l’émergence du plateau continental de Sunda
entre l’Indonésie et les Philippines, en lien avec la baisse du niveau des mers,
a pu favoriser le développement de marécages compensant en partie ou en
totalité la disparition partielle de ceux associés aux moussons. Néanmoins,
l’ensemble des modèles simulent une réduction des émissions de CH4 prove-
nant des wetlands au DMG (de l’ordre de 25 %), et ce en raison de la plus
faible productivité continentale. Au niveau des émissions de méthane liées à la
combustion de biomasse, là encore, les rares estimations ne reposent que sur
les modèles de végétation. De manière peu surprenante, la forte réduction de
biomasse en période glaciaire, liée aux conditions froides et à la faible teneur
en CO2, conduit à une réduction des feux de biomasse et donc à une réduction
(−30 à −50 %) des émissions de méthane associées (Valdes et al., 2005).

Des éléments de réponse apparaissent désormais également grâce aux
contraintes additionnelles fournies par le gradient interpolaire de méthane,
ainsi que ses isotopes (Fischer et al., 2008). En combinant l’ensemble de ces
données dans un modèle en boîte, les conclusions suivantes s’établissent : lors
de la dernière déglaciation, les émissions de méthane provenant des marécages
boréaux, inexistantes en glaciaire, se sont activées, rendant compte d’environ
un tiers du signal observé. Un autre tiers est attribuable aux marécages tro-
picaux. Enfin un dernier tiers relèverait de l’augmentation concomitante du
temps de résidence du méthane, due à une diminution des OH (augmentation
des émissions de composés organiques volatiles au cours de la déglaciation).
En revanche, ni les feux de biomasse ni les dégazages d’hydrates ne seraient
susceptibles d’expliquer l’évolution combinée de ces signaux issus des carottes
de glace.

Durant plus de deux décennies, le débat a fait rage quant à la contribution
possible des dégazages d’hydrates à l’évolution temporelle du méthane, mais
aussi à l’évolution climatique passée. Le chercheur américain James Kennett
symbolise ce scénario. En effet, avec de nombreux collègues, il a démontré
l’existence d’anomalies isotopiques dans les coquilles des foraminifères ben-
thiques, mais aussi parfois planctoniques, en différents lieux océaniques, ano-
malies prenant place au moment des réchauffements climatiques rapides de
type D-O. De telles anomalies ne semblent pouvoir s’expliquer que par l’in-
jection massive dans l’océan de carbone appauvrie en 13C. Or seul le méthane
est susceptible de créer de forts appauvrissements isotopiques, en raison de
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sa signature propre lorsqu’il est produit par décomposition de la matière or-
ganique. D’un mécanisme explicatif pour l’évolution du méthane, ce scénario
devenait même un moyen d’expliquer les changements climatiques correspon-
dants. En effet, le dégazage catastrophique de réservoirs d’hydrates dans les
fonds océaniques pouvait conduire à une brutale augmentation de l’effet de
serre, déclenchant ensuite la succession de rétroactions physiques et biogéo-
chimiques conduisant à un réchauffement climatique. Le lissage de la compo-
sition atmosphérique lors du piégeage des gaz dans la glace aurait par ailleurs
masqué de tels événements catastrophiques dans les carottes de glace.

Désormais, on dispose de plusieurs arguments en défaveur de ce scénario
catastrophique. D’abord, la signature isotopique du méthane dans la glace
qui, comme indiqué auparavant, ne peut pas être réconciliée avec un dégazage
de clathrates. Ensuite, la chronologie des événements : pour chaque augmen-
tation rapide du méthane étudiée dans les carottes de glace du Groenland
(qu’elle soit associée aux événements D-O ou à la déglaciation), on observe
une concomitance ou une légère avance du réchauffement correspondant à la
surface du Groenland. Ceci s’oppose clairement à un scénario dans lequel les
hydrates agissent comme déclencheurs d’un réchauffement. Enfin, bien sou-
vent, on observe une augmentation parallèle du protoxyde d’azote. Or ce gaz
est inexistant dans les hydrates de gaz. Cette observation confirme le fait que
des modifications de la biosphère terrestre peuvent prendre place suffisamment
vite et amplement pour rendre compte des variations du méthane.

1.3.3 Cycle de l’azote

Le protoxyde d’azote (N2O) est un gaz à effet de serre important. Sa
concentration a augmenté de près 20 % depuis les débuts de la période indus-
trielle, passant de 270 ppbv en 1800 à près de 320 ppbv aujourd’hui. Il serait
responsable d’une augmentation du forçage radiatif de la Terre sur cette pé-
riode de près de 0,16 W/m2, ce qui représenterait, par ordre d’importance,
le troisième facteur responsable de l’augmentation du forçage radiatif et du
changement climatique actuel après le CO2 et le CH4 (IPCC, 2007). Les me-
sures des isotopes du protoxyde d’azote (15N et 18O) réalisées dans l’air de la
glace confirment l’origine anthropique de cette augmentation (Bernard et al.,
2006) ; ces mesures sont compatibles en particulier avec une augmentation
liée à l’intensification de l’agriculture et l’utilisation d’engrais. Mais N2O a
également varié dans le passé pour des causes purement naturelles.

1.3.3.1 Au cours du Quaternaire, N2O varie en phase avec CH4

et CO2

Peu de données permettent d’expliquer les variations glaciaire-
interglaciaires et millénaires du N2O. Le cycle naturel du N2O sur ces échelles
de temps est régi par deux sources d’à peu près égale importance aujourd’hui,
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une source océanique (estimée à 4 ± 2 TgN/an) et une source terrestre (es-
timée à 7 TgN/an pour sa partie naturelle), et par un puits atmosphérique
principalement lié à la photolyse de la molécule N2O dans la stratosphère
(12 Tg/yr). Des études de modélisation simulant la chimie de l’atmosphère au
cours des derniers milliers d’années suggèrent que le puits de N2O au DMG
était semblable à l’actuel (Crutzen, 1993), ce qui correspond à une durée de
vie de ∼120 ans pour le N2O dans l’atmosphère. Ce serait donc les variations
des sources qui seraient responsables des modifications de sa concentration
atmosphérique au cours du Quaternaire.

Les données isotopiques, en particulier les mesures de 15N du N2O, per-
mettent de séparer la source océanique et la source terrestre, car la pre-
mière montre en général des signatures isotopiques enrichies par rapport à
la deuxième (probablement par une plus forte importance relative du proces-
sus de dénitrification dans la production de N2O en milieu océanique). Ces
données suggèrent que le rapport source marine/source terrestre n’a pas varié
au cours des derniers 33 ka (Sowers et al., 2003). Ces deux sources montre-
raient des variations en phase, avec une augmentation de près de 40 % en
période chaude par rapport aux périodes froides.

Les mécanismes permettant d’expliquer ces variations sont encore large-
ment hypothétiques. La production de N2O dans l’océan est en règle générale
liée à l’existence de zones sub-oxiques, pauvres en oxygène, que l’on trouve
à l’aplomb de quelques-unes des grandes régions productrices (l’Est du Paci-
fique tropical, la mer d’Arabie). Dans ces zones pauvres en oxygène dissous,
les nitrates sont utilisés par les micro-organismes comme source d’oxygène
au cours des réactions de dénitrification conduisant à la reminéralisation de
la matière organique ; le protoxyde d’azote (N2O) est un sous-produit de ces
réactions. Une diminution de la source de N2O en période glaciaire pourrait
être la conséquence d’une diminution de l’extension de ces zones, diminution
qui serait elle-même la conséquence de modifications de la dynamique océa-
nique ou de la productivité marine locale qui conduiraient à une augmentation
de l’oxygène dissous en sub-surface. Cette hypothèse n’est cependant qu’en
partie supportée par les reconstructions de paléoproductivité (voir 1.2.1).

Une autre hypothèse relative à la source marine est liée à l’extension des
surfaces inondées des plateformes continentales. Les estimations récentes sug-
gèrent qu’une partie importante de la production marine de N2O provient des
plateaux continentaux (entre 0,6 et 2,7 TgN/an). La baisse significative du
niveau marin (−120 m) en période froide aurait largement limité les surfaces
inondées en bordure de continent et la source de N2O associée.

Plusieurs auteurs (Sowers et al., 2003 ; Fluckiger et al., 2004) ont égale-
ment mis en évidence des variations, de l’ordre de 40 ppbv, de la concentra-
tion de N2O dans l’atmosphère, en phase avec les événements de Dansgaard-
Oeschger. Ces variations de N2O diffèrent substantiellement, par leur ampli-
tude, des variations du CH4. Alors que l’enregistrement du méthane montre
une corrélation assez forte avec l’insolation des basses et moyennes latitudes
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de l’hémisphère nord, ce n’est pas le cas pour le N2O. La concentration de N2O
commence à augmenter avant celle du méthane (pendant la phase de réchauf-
fement de l’hémisphère sud), puis les concentrations des deux gaz atteignent
leur maximum au moment du pic de la phase chaude de l’événement de D-O.
Ces informations sont compatibles avec un rôle substantiel dans l’évolution
du N2O à la fois de la source marine et de la source terrestre : pour la source
marine (plutôt hémisphère sud), en phase avec la période de réchauffement
au sud, et pour la source terrestre (plutôt hémisphère nord), en phase avec la
période de réchauffement au nord.

Très peu de travaux en modélisation se sont pour l’instant intéressés aux
variations de la concentration de N2O dans l’atmosphère sur les dernières
centaines de milliers d’années. Une simulation pour l’épisode du Dryas récent
suggère une variation conjointe des sources marines et terrestres de N2O pour
expliquer les variations mesurées pendant cet événement.

1.3.3.2 L’azote comme élément nutritif limitant la productivité
marine

Le cycle de l’azote intéresse les paléoclimatologues à plusieurs titres.
Comme évoqué dans la section sur les variations passées du CO2 atmosphé-
rique, l’azote joue un rôle particulièrement important dans le cycle du car-
bone océanique, via son rôle d’élément limitant de la productivité marine. Le
contenu total de l’océan en azote assimilable par le phytoplancton (sous forme
de nitrates ou d’ammonium) est de l’ordre de 600 PgN ; il est dépendant de
l’intensité d’un puits (la dénitrification) et d’une source (la fixation d’azote),
deux termes dont la quantification est largement incertaine dans l’océan ac-
tuel, mais qui sont estimés chacun à quelques centaines de TgN par an. Le
temps de résidence de l’azote sous sa forme assimilable dans l’océan est donc
de l’ordre de 3 000 ans.

Plusieurs auteurs ont proposé qu’un déséquilibre du cycle de l’azote dans
l’océan, lié à une modification de la fixation d’azote, puisse conduire à une
stimulation de la pompe biologique et une diminution du CO2 dans l’atmo-
sphère en période froide, et inversement en période chaude (Falkowski, 1997).
Des études plus récentes, à partir de mesures du rapport 15N/14N dans les
sédiments marins, ont apporté de nouveaux éléments. Il a été montré que le
taux de dénitrification, en particulier dans la mer d’Arabie, avait pu varier
considérablement, en phase avec les variations climatiques, et en particulier
en phase avec les événements de Dansgaard-Oeschger. La diminution ou l’ab-
sence de dénitrification en période froide aurait ainsi largement contribué aux
modifications du contenu en nitrates de l’océan, à la stimulation de la pompe
biologique et à la diminution du CO2 dans l’atmosphère (Altabet et al., 2002).

Ces hypothèses qui reposent sur la stimulation de la pompe biologique
par une augmentation du contenu en nitrates de l’océan sont toutefois lar-
gement dépendantes de l’évolution du rapport de Redfield : dans l’océan
d’aujourd’hui, l’azote et le phosphore sont utilisés sous forme de nitrate (ou
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d’ammonium) et de phosphate par le phytoplancton pour sa photosynthèse
dans un rapport molaire de 16:1 (rapport de Redfield). Les concentrations
dans l’océan de ces composés (nitrate et phosphate) sont également très
proches de ce rapport. Ainsi, toute augmentation du contenu en nitrates de
l’océan serait accompagnée par une limitation de la productivité marine par
les phosphates, réduisant significativement la stimulation de la pompe bio-
logique. D’éventuelles variations de ce rapport de Redfield, en fonction des
conditions environnementales ou des différents groupes phytoplanctoniques
sont des questions encore largement ouvertes aujourd’hui.

1.3.4 Cycle du soufre

Le cycle du soufre intéresse les climatologues, parce qu’il conduit à la
formation d’acide sulfurique (H2SO4), un aérosol submicronique qui réfléchit
efficacement le rayonnement solaire (effet direct) et qui, de par son caractère
fortement hygroscopique, influence la physique du nuage (effet indirect). Il
est formé dans l’atmosphère par oxydation du SO2 dont l’émission liée à la
combustion des réserves fossiles atteint 35–45 Tg/an. Le GIEC estime que
via l’augmentation de l’aérosol sulfaté dans l’atmosphère, les émissions an-
thropiques de SO2 seraient responsables d’un forçage radiatif de −0,4 W/m2,
soit un forçage de signe opposé mais représentant près du tiers du forçage ra-
diatif lié à l’augmentation du CO2 dans l’atmosphère (+1,2 W/m2). Comme
souligné précédemment, la comparaison de ces deux valeurs n’a qu’une signifi-
cation très limitée, le forçage de l’aérosol pouvant par exemple être beaucoup
plus important au-dessus des régions fortement anthropisées de l’hémisphère
nord. De plus, l’évolution temporelle des émissions anthropiques de SO2 va-
rie beaucoup d’un continent à l’autre, les émissions ont atteint un maximum
dans les années 1980 en Europe de l’Ouest et aux USA, tandis qu’une accélé-
ration de leur croissance est en cours en Inde par exemple. Le cycle du soufre
dans l’atmosphère fait par ailleurs intervenir deux sources naturelles majeures,
l’activité volcanique et les émissions biogéniques marines de DMS. Un aspect
important de ces dernières tient à leur possible réponse aux conditions clima-
tiques, une hypothèse émise par Charlson, Lovelock, Andreae et Warren, les
quatre auteurs d’une publication fameuse dans Nature datant de 1987, selon
laquelle les émissions du DMS produit par le plancton marin pourraient agir
comme régulateur climatique (Fig. 1.15). Une réponse de la biosphère marine
(modification de la productivité primaire, de la spéciation du phytoplancton,
de la stratification des couches océaniques de surface, du régime des vents...)
au changement climatique actuel est ainsi possible. Son signe et son ampleur
restent incertains mais certains modèles océan-atmosphère incluant un module
biologique océanique couplant soufre et carbone suggèrent qu’une augmenta-
tion de 40 % des émissions de DMS pourrait concerner la zone des 40◦S en
réponse à un doublement des teneurs en CO2 et au changement climatique
associé (Bopp et al., 2001).
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Fig. 1.15 – Mécanismes de rétroaction liant le climat de notre planète et les émis-
sions de DMS par l’océan (Charlson et al., 1987).

L’idée d’examiner la relation « émission de soufre biogénique marin et cli-
mat » dans le passé a motivé de nombreux travaux sur la glace. Le sulfate
ayant plusieurs origines dans l’atmosphère, la première tentative de reconsti-
tution des émissions biogéniques marines fut menée en examinant les teneurs
de la glace en MSA (Saigne et Legrand, 1987). Son étude réalisé sur le dernier
cycle climatique dans la carotte de Vostok indiquait une augmentation des flux
de dépôt de MSA de près d’un facteur trois entre une période interglaciaire et
la phase terminale des périodes froides, tandis que comme nous l’avons men-
tionné précédemment, le flux de sulfate varie peu au cours du passé (Legrand
et al., 1991). Les études isotopiques du soufre réalisées sur le sulfate ayant ulté-
rieurement clairement établi que les émissions de DMS représentent la source
majeure de sulfate en Antarctique, une contradiction apparaissait donc entre
les deux proxies des émissions de DMS, le MSA suggérant une augmentation
des émissions de DMS, mais pas le sulfate. L’hypothèse d’une augmentation
des émissions de DMS en période glaciaire semblait raisonnable en ce sens que
l’espèce phytoplanctonique émettant beaucoup de DMS (Phaeocystis) affec-
tionne particulièrement la glace de mer. La différence entre l’enregistrement
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de sulfate et celui de MSA reste non élucidée à ce jour. Les études atmosphé-
riques menées depuis quelques années en Antarctique montrent la complexité
du problème. Ainsi si les teneurs atmosphériques des trois espèces soufrées
covarient bien dans le temps avec les teneurs en DMS de l’océan Austral, la
variabilité interannuelle observée dans l’océan Austral ne montre pas de lien
simple avec la couverture annuelle de glace de mer (Preunkert et al., 2007).
Ces mesures mettent également en évidence des processus complexes impli-
quant photochimie et dynamique atmosphère qui rendent le lien entre les deux
espèces soufrées et le DMS très complexe. La poursuite de ces études trouve
sa motivation dans le fait qu’à ce jour, seule la glace permet potentiellement
de reconstruire la variabilité passée des émissions biogéniques marines, car les
organismes comme Phaeocystis ne laissent pas d’archives dans les sédiments
marins. L’enjeu est important car il s’agit de comprendre une rétroaction pre-
nant place aux hautes latitudes (régions très sensibles au changement clima-
tique global), impliquant des processus complexes entre productivité biologie
marine, glace de mer, et climat.

1.3.5 L’aérosol désertique

La concentration en aérosol désertique dans l’atmosphère dépend de plu-
sieurs facteurs. Leur source est liée au premier ordre à la nature du sol (les
grands déserts sont les plus grandes sources de poussières minérales) et à la
vitesse du vent qui permet, au-delà d’un certain seuil, de soulever certaines
particules en fonction de leur taille. En plus de leur impact sur le transfert ra-
diatif, leur présence dans l’atmosphère a des conséquences sur certains cycles
biogéochimiques. Depuis les travaux de John Martin dans les années 1980-90,
qui montrèrent que la productivité biologique dans l’océan était limitée par
de faibles concentrations en fer dans de vastes régions océaniques, l’apport
de fer à l’océan, en particulier via le dépôt d’aérosol désertique à la sur-
face de l’océan, a reçu beaucoup d’attention. Le même John Martin a proposé
en 1990 que l’augmentation des dépôts d’aérosol désertique à la surface de
l’océan pendant la dernière glaciation (Fig. 1.6) avait contribué à augmenter
la productivité marine et à diminuer la pression partielle de CO2 dans l’at-
mosphère. Pour une synthèse des liens entre dépôts d’aérosol désertique, cycle
du fer et biogéochimie marine, un article a été récemment publié par Jickells
et al. dans la revue Science en 2005.

Les archives glaciaires suggèrent que le dépôt d’aérosol désertique aux
hautes latitudes de l’hémisphère nord et de l’hémisphère sud était de deux à
vingt fois plus important en période glaciaire qu’en période interglaciaire. Le
climat glaciaire se caractérise par des températures plus froides et un cycle
hydrologique largement ralenti. La réduction des dépôts humides d’aérosol en-
trainant une augmentation de son temps de vie atmosphérique est un des fac-
teurs pouvant expliquer un transport accru d’aérosol vers des zones éloignées
des régions sources. Les modèles simulant le cycle des aérosols désertiques
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dans l’atmosphère montrent cependant qu’une modification de ce seul facteur
ne peut expliquer l’importance des dépôts d’aérosol désertique en périodes
glaciaires. Des modifications importantes des zones sources (surfaces, caracté-
ristiques) doivent être prises en compte. De nouvelles régions sources ont sans
doute été actives en période glaciaire. Plusieurs mécanismes peuvent l’expli-
quer. La baisse du niveau des mers a vraisemblablement découvert de larges
étendues non colonisées par la végétation, soumises ainsi à l’érosion par le
vent. Les zones désertiques, sources importantes de poussières, se sont sans
doute étendues à cause du climat glaciaire, plus froid et plus sec. Enfin, pour
pouvoir rendre compte de l’augmentation des dépôts sur les continents de
l’hémisphère nord en période froide, des sources glaciogéniques (liées à l’avan-
cée et au recul des masses de glace sur les continents) ont sans doute joué un
rôle substantiel. Les modèles prenant en compte ces différentes modifications
simulent des dépôts d’aérosol désertique plus de quatre fois plus important
au DMG qu’à l’actuel. Dans certaines régions, comme dans l’océan Austral,
cette augmentation dépasse même un facteur dix (Fig. 1.16).

À l’échelle globale, une telle augmentation de la charge en aérosol déser-
tique de l’atmosphère a pu entrainer un déficit radiatif estimé entre −1 et
−2 W/m2, ce qui représente plus de la moitié de l’effet lié à la modification
de l’albédo de notre planète par l’extension des calottes polaires. Régionale-
ment, le rôle des poussières dans les modifications du forçage radiatif pourrait
être largement plus substantiel, en particulier dans les tropiques, où l’impact
sur le forçage radiatif en période glaciaire pourrait atteindre −3 W/m2. Plus
récemment, il a, par contre, été suggéré que des dépôts accrus d’aérosol dé-
sertique au DMG avaient pu contribuer à diminuer l’albédo de la glace ou de
la neige dans certaines régions, comme dans le nord du continent asiatique.
Ceci aurait peut-être contribué au fait que cette région n’était pas recouverte
d’une épaisse calotte glaciaire, comme l’étaient les régions continentales de
même latitudes, en Amérique du Nord par les Laurentides et en Europe par
la Fennoscandie.

Enfin, comme évoqué précédemment, une conséquence non des moindres
d’une augmentation des dépôts d’aérosol désertique en période glaciaire
concerne la biogéochimie marine. Les aérosols terrigènes contiennent du fer
(autour de 3,5 %) et du silicium (plus de 30 %), deux éléments limitant la pro-
ductivité marine. Une fois déposés à la surface de l’océan, seule une fraction
de ces éléments est soluble dans l’eau de mer (autour de 1 à 2 % pour le fer).
Malgré cela, les quantités de fer déposées et solubilisées semblent avoir un rôle
crucial dans la productivité marine. Le fer est en particulier limitant dans les
zones dites HNLC (high nutrient low chlorophyll) comme l’océan Austral, le
Pacifique équatorial et le Pacifique Nord. Les données sédimentaires marines
montrent effectivement une augmentation de la production marine dans cer-
taines zones clés, en particulier dans les zones limitées en fer aujourd’hui et
soumises à des dépôts d’aérosol désertique plus importants au DMG. Il est
cependant difficile d’attribuer avec certitude ces modifications à l’influence
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Fig. 1.16 – Dépôts de poussières pour l’actuel (haut) et pour le Dernier Maximum
glaciaire (bas), en g/m2/an, simulés par le modèle de Mahowald et al. (2006).

unique des dépôts d’aérosol désertique tant d’autres facteurs ont également
été largement modifiés (glace de mer, circulation, température. . . ). La fertili-
sation naturelle des zones HNLC au DMG fournit un mécanisme d’intensifi-
cation de la pompe biologique permettant d’expliquer en partie les variations
du CO2 atmosphérique. Comme nous l’avons vu plus haut, cette hypothèse
ne pourrait expliquer toutefois qu’une dizaine de ppmv de différence entre
maximum glaciaire et interglaciaire.

1.3.6 Le sel de mer

La présence dans l’atmosphère des régions océaniques d’aérosol marin ré-
sulte de l’action du vent et des vagues qui conduisent à formation de petites
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bulles d’air à la surface de l’océan. Le pétillement de celles-ci projette dans
l’atmosphère de fines gouttelettes d’eau de mer qui sèchent, donnant nais-
sance à l’aérosol marin. L’augmentation du flux de sodium déposé dans la
glace Antarctique entre une période interglaciaire et la phase terminale des
périodes froides fût donc initialement attribuée à une cyclogenèse plus ac-
tive au-dessus de l’océan Austral en dépit d’une distance accrue entre l’océan
libre et le centre du continent Antarctique (Petit et al., 1981 ; Legrand et al.,
1987). Cependant, les modèles numériques prenant en compte l’augmentation
de surface de glace de mer autour de l’Antarctique au DMG ne parvenaient
pas à reproduire l’accroissement du dépôt d’aérosol marin en période froide
suggéré par les carottes de glace Antarctique (Reader et McFarlane, 2003). Les
premières mesures atmosphériques mises en place en régions côtières antarc-
tiques, dans la station anglaise de Halley, allemande de Neumayer et française
de Dumont d’Urville, montrèrent que dans ces régions en hiver, la source
d’aérosol marin n’est pas l’océan ouvert mais la surface de glace de mer. Le
mécanisme est le suivant : au stade initial de formation de la glace de mer, les
forts gradients thermiques présents à l’interface glace-atmosphère engendrent
la croissance de cristaux de glace dendritiques appelés frost flowers (FF) en
anglais. Le long de ces cristaux, la saumure qui se forme à la surface de la
glace de mer, suite au rejet de sel lors de la congélation, migre par tension
de surface. Les frost flowers, fragiles, sont emportés par le vent et génèrent
des aérosols salins. Ce mécanisme de formation de l’aérosol marin agissant
en régions polaires, non pris en compte par les modèles, est maintenant sou-
vent mis en avant pour expliquer l’augmentation des dépôts d’aérosol marin
entre stades interglaciaires et périodes froides suite à l’augmentation de la
couverture de glace de mer (Wolff et al., 2006). Cette hypothèse d’une prédo-
minance de l’aérosol marin généré par les frost flowers plutôt que par l’océan
libre a pu être testée par des mesures atmosphériques réalisées récemment en
hiver, à la station de Concordia. En effet, durant la formation des frost flo-
wers, des processus de fractionnement dus à une précipitation de mirabillite
(Na2SO4 • 10 H2O) modifient la composition initiale de la saumure, l’aérosol
généré présentant alors un rapport sulfate sur sodium plus faible que celui de
l’eau de mer (0,07 au lieu de 0,25). Les mesures à Concordia indiquent que
l’aérosol marin atteignant le haut plateau Antarctique en hiver présente bien
un déficit de sulfate par rapport au sodium, démontrant ainsi le rôle clé joué
par les frost flowers et donc la glace de mer comme source d’aérosol marin
dans ces régions. Les dépôts d’aérosol marin dans la glace renseignent donc
sur l’étendue de la glace de mer en hiver au cours du passé. Ce paramètre
est d’importance pour le système climatique de par son rôle sur l’albédo ou
encore sur la circulation océanique.
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Chapitre 2

Cryosphère et niveau marin

Catherine Ritz, Vincent Peyaud, LGGE, CNRS/Université
Grenoble 1, 54 rue Molière, BP 96, 38402 Saint Martin d’Hères
Cedex, France.

Claire Waelbroeck, LSCE/IPSL, Laboratoire CNRS-CEA-
UVSQ, Domaine du CNRS, 91198 Gif-sur-Yvette Cedex, France.

Florence Colleoni, CMCC, Viale Aldo Moro 44, 40127 Bolo-
gna, Italy.

2.1 Introduction
À de nombreuses reprises pendant l’histoire de la Terre, de grandes ca-

lottes de glace recouvraient une partie des continents. De ce fait, une fraction
non négligeable de l’eau terrestre était retenue sous forme solide, ce qui se
traduisait par une baisse du niveau des mers.

En raison de leur impact sur les autres composants du système Terre (at-
mosphère, océan, Terre solide), il est indispensable de tenir compte de la
dynamique de ces masses de glace pour comprendre l’évolution du climat
aux échelles de temps du dernier cycle glaciaire-interglaciaire, Cette théma-
tique doit être abordée par différents côtés, correspondant à des disciplines
scientifiques et outils variés. Une approche consiste à caractériser ces calottes
au mieux d’après les traces qu’elles ont laissées, que ce soit sur les conti-
nents ou par l’intermédiaire des enregistrements marins. Les sédiments ma-
rins contiennent un enregistrement des variations du volume global des glaces
au cours du temps au travers des variations de la composition isotopique en
oxygène des fossiles calcaires. En effet, en raison du fractionnement isotopique
qui a lieu lors de l’évaporation de l’eau, la baisse du niveau marin pendant
les périodes froides s’est accompagnée d’un enrichissement de l’eau de mer,
non seulement en sel, mais aussi en isotopes lourds de l’eau (molécules d’eau
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contenant l’isotope 18O de l’oxygène plutôt que l’isotope 16O, le plus répandu,
voir chapitre 20, tome 1). Cet enrichissement engendre des variations de la
composition isotopique des coquilles calcaires des foraminifères conservés dans
les sédiments. La composition isotopique des foraminifères dépend toutefois
également de la température à laquelle la calcite a été formée, de sorte qu’il
faut corriger le signal benthique pour en déduire les variations du niveau de
la mer.

On peut d’autre part essayer de comprendre les mécanismes physiques qui
gouvernent la formation puis l’évolution de ces masses de glace. Dans les deux
cas, on peut s’appuyer sur l’observation des deux grandes calottes qui restent,
l’Antarctique et le Groenland. Enfin, la simulation numérique utilise toutes
ces informations (mécanismes, données) pour développer des modèles qui cal-
culent l’évolution des calottes polaires en interaction avec le climat. Ces outils
(que nous appellerons « modèles de calotte » dans la suite) permettent par
exemple d’étudier le rôle des calottes dans le système climatique, en particu-
lier les effets non linéaires qui peuvent amplifier les forçages liés aux variations
des paramètres orbitaux de la Terre. Ces modèles sont aussi des outils indis-
pensables pour évaluer l’augmentation du niveau des mers dans le contexte
du réchauffement climatique.

2.1.1 Qu’est-ce qu’une calotte glaciaire ?
Quelques définitions de termes glaciologiques

Une calotte glaciaire est une masse de glace d’eau douce reposant sur
la terre. Par rapport à un glacier de montagne, une différence notable est
que le point culminant d’une calotte est constitué de glace, souvent appelé
dôme, alors qu’un glacier descend d’une montagne (ou d’une calotte). Le
mont Blanc est ainsi une petite calotte dont sont issus des glaciers. Il existe
des calottes de différentes tailles : certains sommets de montagne complète-
ment englacés sur quasiment tous les grands massifs du Monde ; des calottes
sensiblement plus importantes (ice caps en anglais) sur les archipels arctiques
(Fig. 2.1), en Islande, dans la péninsule Antarctique et certaines îles de l’océan
Austral. Enfin, les deux grandes calottes (ice sheets en anglais) que sont le
Groenland et l’Antarctique couvrent quasiment le continent sur lequel elles
reposent elles sont parfois appelées inlandsis (littéralement « glace à l’intérieur
des terres »).

Lorsque la glace d’une calotte s’écoule jusqu’à la côte, elle se met à flot-
ter sur la mer, formant soit des langues de glace, soit des plates-formes de
glace flottantes (ice-shelves, terme anglais que nous utiliserons par la suite, le
terme français étant trop lourd). Actuellement, les plus grandes d’entre elles
sont celles de Ross et de Ronne-Filchner, en Antarctique (voir carte sur fi-
gure 2.2). La ligne où la glace commence à flotter s’appelle ligne d’échouage
(grounding line), et nous y reviendrons car elle est importante pour l’évo-
lution d’une calotte. L’épaisseur des ice-shelves peut atteindre 2 000 m à la
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Fig. 2.1 – Carte de l’hémisphère nord au dernier maximum glaciaire, les calottes
sont en gris soutenu (Peltier Ice4G). La calotte située sur l’Amérique du Nord est
appelée Laurentide (ou calotte laurentienne). On distingue quelquefois la calotte
située sur les montagnes Rocheuses qui est alors appelée calotte de la cordillère.
Le Groenland était à peine plus étendu qu’actuellement mais avait vraisemblable-
ment fait la jonction avec l’ile d’Ellesmere. La calotte située sur l’Eurasie s’ap-
pelle la Fennoscandie (ou calotte fennoscandienne). L’existence d’une jonction avec
la calotte des iles britanniques est encore discutée. On voit qu’une bonne partie
de la Fennoscandie s’étend jusqu’au Svalbard, occupant l’actuelle mer de Barents.
Abréviations : NZ : Nouvelle Zemble ; Sval : Svalbard ; FJL François Joseph Land ; SZ
Severnaia Zembla ; El. : I Ellesmere Island ; BI Baffin Island. D’après thèse V. Peyaud
(2007).
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Fig. 2.2 – Image satellite de l’Antarctique (Blue Marble, NASA) avec localisation
des principaux ice-shelves, plates-formes de glace flottante. Sipple coast est une
région caractérisée par de très grands ice streams. La glace recouvre toute la partie
émergée du continent, à l’exception de montagnes émergeant de la glace, par exemple
en péninsule et dans la chaîne transantarctique.

ligne d’échouage, mais il s’amincissent en général rapidement en direction de
l’océan et au front, ils ont une épaisseur d’environ 200 m. Sur ce front, les
ice-shelves se fracturent et se cassent en produisant des icebergs (phénomène
de vêlage). Il ne faut pas confondre ice-shelves et glace de mer (ou banquise).
Cette dernière est constituée d’eau de mer dont une partie du sel a été expulsé
lors du processus de gel, mais qui n’est tout de même pas de l’eau douce. De
plus, l’épaisseur de la glace de mer est de l’ordre de quelques mètres seulement.

Enfin, le bord d’une calotte (terrestre ou marin), n’est généralement pas
uniforme mais plutôt une alternance de glaciers rapides et de zones relative-
ment immobiles. Ces glaciers rapides sont appelés glaciers émissaires (outlet,
glaciers en anglais). Leur localisation dépend de la topographie du socle ro-
cheux (ils s’écoulent canalisés dans des vallées sous glaciaires) et/ou de ses
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propriété géologiques, on observe alors des zones d’écoulement très rapides
(plusieurs centaines de mètres par an) au milieu d’une glace quasi stagnante
(quelques mètres par an). En Antarctique, certains de ces glaciers remontent
sur plusieurs centaines de kilomètres à l’intérieur de la calotte. Lorsqu’ils sont
particulièrement larges (∼40 km), ils sont aussi appelés fleuves de glace (ice
streams).

2.1.2 De quoi dépend le niveau des mers ?
Il peut paraître facile de déterminer ce qu’est une variation du niveau des

mers au cours du temps, mais il s’agit en réalité d’une caractéristique difficile
à estimer. Des mécanismes distincts interviennent en effet dans ces variations,
impliquant des spécificités régionales importantes. Comme beaucoup d’obser-
vations sont locales, la représentativité de chaque mesure doit être estimée en
fonction du lieu, du temps et de la nature de l’observation. Nous allons ici
faire le tour des différents processus conduisant à des variations de niveau des
mers en évaluant quelle est leur influence sur l’interprétation des observations.
Comme nous nous intéressons à de grandes échelles de temps, nous ne nous
préoccupons ici que du niveau moyenné sur plusieurs années, c’est-à-dire que
nous ne prenons pas en compte l’effet des marées et des courants.

Le niveau des mers dépend tout d’abord de la masse d’eau liquide dispo-
nible, quantité qui change au cours du temps en raison du stockage de glace
sur les continents pendant les périodes froides. Il s’agit d’une donnée globale
et les reconstructions de la composition isotopique moyenne de l’océan per-
mettent de l’évaluer. Les enregistrements de la composition isotopique de l’eau
de mer sont indirects et essentiellement de deux natures :

(1) La composition isotopique de l’eau profonde lors du Dernier Maximum
glaciaire (DMG) peut être estimée par inversion du profil de diffusion
dans la colonne sédimentaire depuis l’interface eau-sédiment de la com-
position isotopique de l’eau interstitielle (Schrag et al., 1996). C’est
ainsi qu’il a été possible d’établir à partir de carottes prélevées dans
l’océan Pacifique (le plus grand bassin océanique de la planète) que
l’enrichissement moyen de l’océan au DMG par rapport à l’actuel était
de 1,0 ± 0,1 %�.

(2) L’évolution de la composition isotopique de l’eau profonde peut être re-
construite à partir d’analyses isotopiques effectuées sur les coquilles des
foraminifères benthiques, après avoir soustrait l’influence sur ces valeurs
des variations de la température des eaux de fond et des variations de
la composition isotopique locale de l’eau profonde (Waelbroeck et al.,
EPILOG, 2002).

Les variations de la composition isotopique moyenne de l’océan peuvent
être traduites en variations du niveau eustatique des mers. Dans l’état ac-
tuel des connaissances, il est habituellement supposé que la relation qui lie
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ces deux grandeurs peut être représentée en première approximation par un
facteur multiplicatif constant, sachant que l’enrichissement de 1 %� au DMG
correspond à une diminution du niveau des mers eustatique d’environ 130 m
(Fig. 2.3). L’évolution du niveau de la mer a également été reconstruite à
partir d’analyses isotopiques sur les coquilles des foraminifères planctoniques
de la mer Rouge, lesquelles enregistrent les grandes variations de salinité ré-
sultant de la fermeture (ouverture) du détroit Bab el Mandab lors des baisses
(hausses) du niveau de la mer (Siddall et al., 2003).

Fig. 2.3 – Variations de l’insolation d’été à 65◦N et du niveau eustatique de la mer
au cours du dernier cycle climatique. Niveaux eustatiques calculés par Lambeck et
Chappell (2001), à partir de mesures du niveau relatif de la mer. Reconstruction des
variations du δ18O de l’océan moyen à partir du δ18O des foraminifères benthiques
(Waelbroeck et al., EPILOG, 2002).

À l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, les variations de la quantité
de glace constituent le mécanisme le plus important, et engendrent des varia-
tions du niveau des mers de l’ordre d’une centaine de mètres (∼130 m entre le
Dernier Maximum glaciaire et le présent). Ces variations sont appelées chan-
gement de niveau « eustatique » des mers, et cela correspond à peu près (voir
plus loin le concept de glace implicite) aux variations de niveau moyen sur le
globe. D’autre part, pour une même masse d’eau, le volume change avec la
température de l’eau à cause de la dilatation thermique (la densité dépend de
la température). L’impact sur le niveau de la dilatation thermique des mers
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est purement local mais sa moyenne sur l’ensemble du globe est quelquefois
ajoutée au niveau des mers eustatique.

À côté du niveau des mers eustatique, il faut également prendre en compte
les variations isostatiques qui modifient la forme des bassins océaniques. Le
phénomène d’isostasie est dû à l’enfoncement de la croûte terrestre sous le
poids de la glace (sous les calottes) et de l’eau (sous les océans) (voir Fig. 2.4).
Cela veut dire que non seulement la quantité d’eau liquide change mais que
le récipient se déforme alors qu’on essaye de mesurer le niveau de l’eau sur les
bords, qui eux-mêmes peuvent être affectés d’un mouvement vertical. S’il est
maintenant possible d’observer par satellite le niveau moyen sur l’ensemble du
globe, la grande majorité des observations viennent des côtes quand on s’inté-
resse aux périodes du passé. On appelle « niveau des mers relatif » (RSL, rela-
tive sea level) la variation retracée en un point côtier précis. Il est important
de souligner que l’isostasie a un temps de réaction de plusieurs milliers d’an-
nées et que, par exemple, la Scandinavie est toujours en train de se soulever
(au rythme d’environ un mètre par siècle) suite à la disparition de la calotte
qui recouvrait le nord de l’Europe au dernier maximum glaciaire. En chaque
point, le niveau des mers relatif est donc une combinaison des variations eu-
statiques (globales), isostatiques et éventuellement tectoniques (locales). Il y
a plusieurs méthodes pour estimer ce niveau des mers relatif, basées sur les
traces de plages anciennes, l’analyse des coraux, les spéléothèmes...

Fig. 2.4 – Glacio-isostasie.
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Encadré 1. Glacio-isostasie.

Le rebond post-glaciaire : les variations relatives du niveau de la mer
résultent de processus tectoniques et de changements climatiques. Ces der-
niers impliquent l’accrétion ou la fonte des calottes de glace sur les conti-
nents (plus de 5 kilomètres d’épaisseur). Durant les périodes glaciaires, la
pression exercée par le poids des calottes de glaces accrétées sur les conti-
nents a modifié la forme de la surface créant de larges déflexions dans
la lithosphère. Ces changements de forme ont induit des perturbations du
géoïde (surface équipotentielle du champ de gravité terrestre qui correspond
à la surface théorique des océans) ainsi que des déplacements verticaux et
horizontaux de la lithosphère et du manteau. Quand la forme de la Terre
ou le volume des océans changent, le géoïde est modifié ainsi donc que le
niveau de la mer. Lors de la fonte des calottes continentales, la lithosphère
se trouve libérée du poids de la glace et la déflexion se résorbe à une vitesse
qui dépend de la viscosité du manteau. Cette relaxation est appelée « rebond
post-glaciaire », post-glaciaire décrivant la période de -6000 (ka BP) à au-
jourd’hui (6 ka BP marque la fin de la fonte des calottes de l’hémisphère
Nord : La Laurentide et la calotte Eurasienne ayant complètement fondu).
Pour le Dernier Maximum Glaciaire (DMG), le temps de relaxation de la
lithosphère est estimé à 3000 ans environ.

Niveau des mers :

les variations du niveau des mers sont dues aux changements de surface
du géoïde, de topographie de la Terre solide et de masse des océans. Le
niveau de la mer peut se décomposer en trois contributions : le niveau dû
à la charge de glace (SICE), celui dû à la charge océanique (SOCE) et
celui dû au glacio-eustatisme (SEUS).

S = SICE + SEUS + SOCE (2.1)

Les variations glacio-eustatiques du niveau de la mer sont contrôlées par
la quantité de glace stockée sur les continents. Dans les modèles de glacio-
isostasie, le niveau des mers glacio-eustatique est défini pour une Terre
totalement rigide, sans perturbation du champ de gravité. Les modèles de
glacio-isostasie permettent d’estimer que le niveau eustatique lors du Der-
nier Maximum Glaciaire était en moyenne de 130 ± 10 m en dessous du
niveau marin actuel (Lambeck, et al. EPILOG 2002). Cette estimation
du niveau eustatique est principalement basée sur la mesure des terrasses
coralliennes provenant de sites n’ayant pas été affectés par le rebond post-
glaciaire, comme les Seychelles, mais aussi des calculs des modèles glacio-
isostatiques visant à reproduire les variations relatives du niveau de la mer.
Le niveau de la mer à une époque donnée et à un endroit donné par rapport
à l’actuel, est défini comme étant le niveau relatif de la mer et peut être
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décrit par l’équation suivante :

RSL(ω, tBP) = S(ω, tBP) − S(ω, tP) (2.2)

avec ω, les coordonnées géographiques, tBP , un temps Before Present, et
tP , le temps présent. L’équation (2.2) décrit le niveau relatif comme étant
la différence de niveau de la mer entre le niveau à tBP et le niveau actuel.
Lors de la formation de calottes de glace sur les continents, les régions
alentour ou plus éloignées ont été affectées différemment en fonction de la
distance par rapport aux calottes, par les mouvements de la lithosphère et
du manteau et vont donc présenter une courbe de niveau marin qui reflètera
la tendance des variations marines régionales. Ces tendances ont été re-
groupées en zones dites « zones de Clark ». La figure centrale est le résultat
de modélisations des variations du niveau de la mer dues au rebond post-
glaciaire lors du DMG selon le modèle de glace ICE-5G (Peltier, 2004). Le
graphique représente les variations du niveau marin depuis 18 000 ans. Les
courbes sont associées à leurs couleurs respectives sur le globe terrestre et
correspondent chacune à une tendance régionale différente de variations
du niveau marin. Les zones roses et violettes correspondent aux régions
qui étaient recouvertes de glace au DMG, ou très proches de celles-ci, très
affectées par le rebond de la lithosphère depuis le DMG. La zone bleu foncé
est associée à des régions montrant une subsidence de la lithosphère depuis
le DMG. La zone bleu clair correspond à des régions ayant subi l’influence
de la fonte tardive de glace provenant de l’Antarctique après 9 ka BP (pic
observé au-dessus du niveau marin actuel).

Le niveau des mers est une surface équipotentielle du champ de pesan-
teur terrestre (le géoïde) et ce champ de gravité est lié à la répartition des
masses. Il se modifie en présence d’une calotte ou en raison de déplacements
de l’asthénosphère (partie ductile du manteau terrestre). Ce phénomène est
donc également à prendre en compte dans l’interprétation des niveaux des
mers relatifs. Nous voyons que l’isostasie complique considérablement l’inter-
prétation des observations, par contre ce mécanisme donne accès aux masses
passées des différentes calottes. L’extension des calottes est en général esti-
mée par des données géomorphologiques. L’inversion des données de niveau
des mers relatifs avec des modèles de rebond isostatique (incluant le calcul du
géoïde) nous donne leur épaisseur passée (Clark, 2002).

Enfin, les calottes reposent souvent sur un socle rocheux qui est en dessous
du niveau des mers. C’est le cas par exemple de l’Antarctique de l’Ouest
actuellement. Lorsque la calotte fond, la mer remplace le volume de glace
située en dessous de la flottaison et l’impact sur le niveau marin en est diminué.
On appelle cette quantité d’eau « glace implicite ».
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2.2 Mécanismes en jeu dans l’évolution
d’une calotte

L’évolution d’une calotte obéit à la conservation de la masse. Si l’alimenta-
tion neigeuse est supérieure à la perte (par fusion ou sous forme d’iceberg), la
calotte grossit ou s’étend. Outre ce principe de base, de nombreux processus
interviennent avec des interactions à la fois externes (atmosphère, océan, Terre
solide) et internes (tout ce qui concerne l’écoulement par exemple). Dans la
plupart des cas, la géométrie de la calotte est à la fois un résultat et un acteur
dans ces rétroactions. Les mécanismes les plus importants sont rappelés dans
la figure 2.5.

Fig. 2.5 – Mécanismes impliqués dans l’évolution des calottes polaires.

Encadré 2. Mécanismes impliqués dans l’évolution des calottes
polaires.

La géométrie d’une calotte glaciaire dépend de son alimentation par préci-
pitation neigeuse, de la fusion en surface et de l’écoulement de la glace vers
les bords où éventuellement elle s’évacue vers l’océan sous forme d’icebergs.

Le bilan de masse en surface est la différence entre la précipitation
neigeuse et l’ablation (fusion ou sublimation). On peut aussi noter la re-
distribution par le vent qui selon les lieux intervient comme terme positif
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ou négatif. La zone d’accumulation est celle où le bilan de masse est positif
(les régions centrales) et la zone d’ablation celle où le bilan de masse en
surface est négatif. On appelle souvent accumulation, la quantité de neige
effectivement accumulée avant la fusion. Pour tenir compte de la densité
de la neige, tous ces termes sont en général exprimés en équivalent eau et
l’unité de temps naturelle est l’année (bilan de masse en m/an).

Écoulement : après son dépôt, la neige se densifie et se transforme en
névé puis en glace qui s’écoule sous l’action de la gravité en fonction de
la pente de la surface. Le déplacement peut donc se diriger par dessus des
montagnes sous-glaciaires ou avec un socle qui remonte. L’écoulement peut
se décomposer en deux termes. D’une part la déformation de la glace qui
dépend des propriétés mécaniques de la glace. Celle-ci se comporte comme
un fluide très visqueux dont la viscosité dépend de la température, plus la
glace est « chaude » plus elle se déforme rapidement. Cette déformation
va induire une variation de la vitesse en fonction de la profondeur et est
généralement concentrée dans les couches basales. D’autre part, la glace
peut également glisser sur le socle rocheux ou, lorsque ce socle est sédi-
mentaire, il peut lui-même se déformer. Les deux processus , glissement et
déformation du sédiment, conduisent à une vitesse horizontale de la glace
à la base. Ils ne peuvent intervenir que lorsque la glace a atteint le point
de fusion et leur efficacité dépend de la pression d’eau sous-glaciaire. Nous
voyons que l’écoulement de la glace dépend du champ de température, à la
fois par son effet sur la viscosité et par le seuil sur le point de fusion à la
base.

La température dans la glace varie depuis la surface, où elle prend
la valeur de la température moyenne annuelle (jusqu’à –60◦C en Antarc-
tique) jusqu’au point de fusion dans de nombreux points de l’interface avec
le socle. La température s’élève donc globalement avec la profondeur et ceci
est principalement dû au flux géothermique qui apporte en permanence de
la chaleur à la base de la glace (de l’ordre de 50 mW/m2). L’écoulement
affecte la température en transportant du froid depuis le haut vers le bas
et depuis le centre vers les bords (advection). La chaleur produite par la
déformation et par le glissement intervient également et porte la base au
point de fusion dans les régions actives où les vitesses sont vitesses élevées.

Cette interaction entre champ de vitesse et d’écoulement est appelé cou-
plage thermo-mécanique

Enfin, il faut mentionner l’isostasie, enfoncement du socle sous le poids
de la glace (voir Fig. 2.4).

Les diverses calottes ont (et ont eu) des formes et des durées de vie dif-
férentes, mais leurs histoires suivent un fil conducteur commun. Une calotte



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 58 — #81
�

�

�

�

�

�

�

�

58 Paléoclimatologie

commence à se développer quand, suite à un rafraîchissement du climat, la
neige devient permanente dans une région, c’est-à-dire quand la fusion estivale
n’arrive pas à éliminer toute la neige hivernale. C’est en général dans les zones
d’altitude que ce processus se produit en premier. S’il s’agit d’une région de
montagne, on va voir l’apparition de glaciers là où la pente n’est pas trop
raide, c’est-à-dire principalement dans les hautes vallées. Si le refroidissement
se poursuit, ces glaciers vont grossir et descendre de plus en plus bas jusqu’à
remplir les basses vallées. Lorsque la région concernée est un haut plateau,
l’englacement est plus brusque avec un effet de seuil lorsque la neige devient
pérenne sur le plateau. On remarque que dès ce moment-là, l’écoulement de
la glace joue un rôle puisqu’il transporte la glace jusque vers des zones où la
neige n’est pas permanente, que ce soit par les glaciers de vallées ou par ceux
qui se forment sur le pourtour du plateau et évacuent la glace vers la plaine
environnante.

Dès ce moment-là, deux rétroactions positives vont se mettre en place et
favoriser l’extension de la glace et la formation d’une calotte. Il s’agit tout
d’abord de la rétroaction altitude-température, liée au fait que la tempéra-
ture atmosphérique s’abaisse avec l’altitude. Des zones où la neige ne serait
pas permanente s’englacent grâce à l’écoulement, et l’altitude de leur surface
devient alors plus élevée. De ce fait, la température à la surface de la glace
s’abaisse et la fusion estivale devient moindre permettant éventuellement à la
neige de devenir pérenne. De proche en proche, ce mécanisme permet l’avan-
cée du front de glace, la zone d’accumulation (voir Fig. 2.5) s’étendant de
plus en plus. La deuxième rétroaction est celle de l’albédo. La neige ayant un
albédo très élevé (de l’ordre de 0,9), plus la zone d’accumulation est grande,
plus l’énergie solaire est renvoyée vers l’espace au lieu de servir à chauffer
la surface terrestre. Le climat autour d’une région englacée va donc changer,
facilitant l’extension de la zone de neige permanente.

Pour un climat donné, l’extension d’une calotte va se poursuivre jusqu’à
ce que, soit elle atteigne des régions suffisamment chaudes pour que la fusion
(ablation) l’emporte sur l’arrivée de la glace par écoulement, soit elle rejoigne
l’océan et se mette à flotter sur la mer sous forme d’ice-shelves en produisant
des icebergs (voir aussi plus loin, l’impact de la géographie).

On remarquera que nous avons insisté sur l’effet de la température at-
mosphérique qui gouverne la fusion de la neige et de la glace, car cette va-
riable climatique a un impact prédominant. La précipitation, qui gouverne la
quantité de neige accumulée, joue un rôle moindre mais non négligeable et
explique pourquoi à température égale, certaines régions s’englacent plus fa-
cilement que d’autres. Parmi ces régions, on peut citer les glaciers de Norvège
actuellement, mais aussi les faces au vent des reliefs (montagne ou calotte) où
la précipitation est plus forte par effet orographique.

Le recul et la disparition des calottes (la déglaciation) font appel aux
mêmes mécanismes, mais ils jouent dans la direction inverse puisque ils
agissent alors dans le cadre d’un réchauffement climatique. Les rétroactions



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 59 — #82
�

�

�

�

�

�

�

�

2. Cryosphère et niveau marin 59

mentionnées sont toujours actives et c’est le recul du front de glace qu’elles ont
tendance à amplifier. Deux différences importantes sont cependant à noter.
D’une part, la vitesse de croissance d’une calotte est limitée par la quantité
de neige apportée par la précipitation, alors que la vitesse de décroissance est
limitée par la quantité de chaleur disponible pour fondre la glace. Il est aisé de
comprendre que cette dernière limitation sera peu efficace si la calotte atteint
des latitudes très basses et que la déglaciation pourra dans ce cas être beau-
coup plus rapide que l’englacement. C’était le cas des deux grandes calottes
qui existaient pendant la période glaciaire sur l’Amérique et l’Eurasie, et dont
la contribution au niveau des mers était prédominante. Cela explique la forme
typique en dent de scie du niveau des mers pendant une période glaciaire, avec
une lente descente suivie d’une brusque remontée (Fig. 2.3). D’autre part, le
rôle de l’écoulement n’est pas symétrique entre englacement et déglaciation.
S’il favorise l’avancée du front de glace ainsi que nous l’avons décrit, l’écou-
lement a tendance à amincir la couche de glace, son impact sur le volume de
glace n’est donc pas monotone. En particulier, il peut arriver que cet écoule-
ment « s’emballe » et que la calotte décroisse alors brusquement (avec l’aide
de la rétroaction altitude-température), ce qui peut là aussi conduire à une
phase de déglaciation rapide.

L’écoulement est un mécanisme fondamental dans l’évolution d’une ca-
lotte, et nous allons voir qu’il résulte de l’interaction entre plusieurs processus
qui sont eux-mêmes régis soit par des grandes lois de la physique, soit par
des lois (souvent empiriques) qui décrivent les propriétés des matériaux (glace
bien sûr mais également socle rocheux). Nous n’entrerons pas dans le détail
de ces équations qui font appel à la mécanique des milieux continus, mais
nous allons néanmoins indiquer quelles sont ces lois et quelles implications
elles ont sur l’écoulement des calottes polaires. Dans tout ce qui suit, nous
ne traiterons que le cas de la glace qui sera supposée incompressible. Cette
hypothèse est fausse pour la neige, dont la densité augmente depuis la surface
jusqu’à une profondeur au maximum de 100 m, mais dans la plupart des cas,
l’effet mécanique de cette couche de neige et de névé est le même que celui
d’une couche de glace de même poids, ce qui revient à enlever une vingtaine
de mètres à l’épaisseur totale de glace à l’endroit considéré (épaisseur qui est
de l’ordre de quelques kilomètres).

Si l’on considère l’équilibre des forces appliquées à une particule de glace, la
seule force de volume est la gravité. Les autres forces sont des forces de surface
qui proviennent du contact avec les autres particules de glace, ou éventuelle-
ment avec le socle ou l’eau (quand il y a flottaison). La glace s’écoule suffi-
samment lentement pour qu’on puisse négliger les accélérations et les forces
d’inertie (Coriolis), et l’équilibre des forces appliqué au cas des calottes est
souvent appelé un équilibre quasi-statique. En termes de comportement méca-
nique et à l’échelle des vitesses de déformation en jeu dans les calottes, la glace
est considérée comme un fluide visqueux, c’est-à-dire que la vitesse de défor-
mation (déformation par unité de temps, directement exprimée en fonction de
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la dérivée spatiale des vitesses) est reliée à la contrainte. L’eau, par exemple,
est également un fluide visqueux, mais sa viscosité (plus faible que celle de la
glace) ne dépend pas de la contrainte (ni du taux de déformation). On parle
alors de viscosité linéaire (appelée aussi newtonienne). La glace, par contre,
est caractérisée par une viscosité non-linéaire qui diminue avec la contrainte
selon une loi puissance (avec un exposant environ égal à 2) : plus la glace se
déforme, plus elle est facile à déformer. Ce type de loi de comportement n’est
pas exceptionnel, on le trouve également pour les laves, les boues et même le
chocolat. Comme pour la plupart des matériaux visqueux (toujours l’analogie
avec le chocolat), la viscosité de la glace décroît lorsque sa température aug-
mente (avec une relation exponentielle). Selon la localisation dans la calotte,
la température peut varier de −50 ◦C en surface jusqu’au point de fusion à
la base, et cela peut induire jusqu’à un facteur 500 dans la viscosité.

En associant l’équilibre quasi-statique, la loi de comportement visqueux,
l’incompressibilité et les diverses conditions aux limites, on aboutit à un sys-
tème d’équations qui prend en compte rigoureusement les équations méca-
niques. Ce système (appelé « full stokes ») peut être résolu numériquement,
mais le coût en termes de temps de calcul est tel qu’il n’est pas envisageable
pour l’instant d’appliquer cette méthode à l’ensemble d’une calotte glaciaire,
surtout quand on veut en plus étudier son évolution temporelle. Cette ap-
proche est donc réservée à des études locales. Heureusement, il existe une
approximation de type « couche mince » qui permet de traiter l’ensemble
d’une calotte. En effet, une caractéristique des calottes glaciaires est leur très
petit rapport d’aspect, c’est-à-dire le rapport entre l’épaisseur et l’étendue.
Pour l’Antarctique par exemple, l’épaisseur est de l’ordre de 3 km et l’éten-
due de 3 000 km (rapport 1/1 000). Si on en faisait un modèle réduit de 3 m
d’étendue, il aurait 3 mm d’épaisseur et ressemblerait à une plaque de ver-
glas. En tirant parti de ce rapport d’aspect, deux approximations distinctes
ont été proposées. L’une pour la partie posée de la calotte (approximation
SIA, shallow ice approximation), l’autre pour la partie flottante (shallow shelf
approximation, abordée plus loin). Ces approximations sont utilisées dans les
modèles de calotte glaciaires (Ritz, 2001). De plus, elles permettent de com-
prendre qualitativement l’interaction entre la géométrie d’une calotte et son
écoulement. Pour la partie posée par exemple, la SIA montre que la vitesse
de la glace (moyennée sur l’épaisseur) est proportionnelle à l’épaisseur à la
puissance 4 et à la pente de la surface à la puissance 3. Si l’épaisseur varie
relativement peu sur l’ensemble de la calotte, la pente varie de 10−3 dans les
régions centrales à près de 10−2 sur le bord, impliquant de ce fait une vi-
tesse 1 000 fois plus grande (effectivement, l’ordre de variation observé). Cela
explique également pourquoi l’épaisseur des calottes est fortement reliée à
leur étendue, la valeur de l’accumulation neigeuse n’ayant qu’une importance
faible. Lorsqu’une calotte grossit, sa pente en surface augmente et son drai-
nage s’intensifie fortement, ce qui constitue une rétroaction négative limitant
l’épaississement. Un autre résultat de la SIA, utilisé dans l’interprétation des
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forages glaciaires, concerne le fait que l’essentiel de la déformation est concen-
tré dans les couches près du fond, et que plus haut, la vitesse horizontale
change peu avec la profondeur et qu’en première approximation, l’amincisse-
ment des couches de glace décroît linéairement avec la profondeur.

La glace s’écoule par déformation mais sa vitesse à l’interface avec le socle
(vitesse basale) contribue également à l’écoulement. Deux processus inter-
viennent, le glissement proprement dit sur le socle et la déformation du sé-
diment sous-jacent. D’après les observations effectuées en Antarctique, c’est
ce dernier mécanisme qui semble le plus efficace, pouvant mener à des vi-
tesses d’écoulement de plusieurs centaines de mètres par an. Dans les deux
cas, la vitesse basale est négligeable tant que la température à l’interface est
en dessous du point de fusion. Par contre au point de fusion, non seulement
un glissement est possible mais de l’eau est produite. S’ajoute alors un autre
mécanisme, plus la pression d’eau est forte, plus la vitesse basale est élevée,
que ce soit par un effet de lubrification (moindre frottement) ou parce que le
sédiment saturé d’eau est plus facile à déformer.

Le champ de température dans la glace affecte donc l’écoulement d’au
moins trois façons : par l’intermédiaire de la viscosité, par le seuil (point de
fusion) à partir duquel la vitesse basale est possible et par la pression d’eau
sous-glaciaire. On peut assez bien estimer la température dans la glace en
résolvant l’équation de la chaleur et en tenant compte des éventuels change-
ments dans le temps de la température en surface. La température augmente
généralement avec la profondeur. Elle est très froide en surface. Vers 10 m de
profondeur, les variations saisonnières étant atténuées, elle prend la valeur de
la température moyenne annuelle. En Antarctique par exemple, cette tempé-
rature à 10 m, varie d’environ −20 ◦C vers la côte à −60 ◦C dans le centre.
À la base de la glace, la température est souvent proche du point de fusion,
car le flux géothermique (venant de la Terre) apporte en permanence de la
chaleur à la base de la glace et la glace est un matériau isolant qui empêche
cette chaleur de s’échapper dans l’atmosphère. Plus l’épaisseur de glace est
importante, plus la température basale est élevée. Cette température dépend
également de la valeur du flux géothermique, qui est malheureusement assez
mal connue sous les calottes actuelles, où il est difficile d’aller le mesurer direc-
tement. La variation de la température avec la profondeur n’est pas linéaire
(ce que donnerait de la pure diffusion), car l’écoulement transporte du froid
du haut vers le bas et de l’amont vers l’aval (advection). Par ailleurs, la dé-
formation de la glace produit de la chaleur (comme pour tous les matériaux).
Il en est de même du glissement sur le socle et de la déformation du sédiment.
Les zones avec un écoulement rapide ont donc une base relativement chaude.
Si l’on négligeait les phénomènes liés à l’écoulement (cas diffusif), la tempéra-
ture augmenterait linéairement avec la profondeur. À cause de l’écoulement,
la glace est en réalité globalement plus froide dans le haut et éventuellement
plus chaude à la base. Éventuellement, car si la base est au point de fusion,
la chaleur additionnelle est convertie en fusion. Notons que le point de fusion
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s’abaisse avec la pression de glace et donc la profondeur. Sous 3 000 m de
glace, le point de fusion se situe vers −2,2 ◦C.

On voit que les champs de température et de vitesse sont couplés par l’in-
termédiaire de plusieurs termes. On appelle cette interdépendance « couplage
thermo-mécanique », et ce couplage conduit à une rétroaction positive qui
peut avoir des effets importants sur l’évolution de la calotte. Supposons, par
exemple, qu’une calotte soit en train de grossir. Sa température basale aug-
mente à cause de l’effet isolant de l’épaisseur de glace, ce qui fait diminuer
sa viscosité et favorise la déformation. Celle-ci produit de la chaleur qui aug-
mente encore à son tour la température. Cette boucle de rétroaction positive
va rapidement conduire la base au point de fusion où la production d’eau va
prendre le relais pour une deuxième rétroaction (plus il y a d’eau, plus la
vitesse basale est grande et plus cela produit de la chaleur qui est utilisée
à fondre la glace). Ces rétroactions ont été suggérées comme explication des
débâcles d’icebergs enregistrées sous la forme de couches d’IRD (ice rafted de-
bris) dans les sédiments marins lors des périodes glaciaire (voir chapitre 20). Il
est clair que ce mécanisme est en jeu pour le déclenchement d’un écoulement
rapide. Par contre, les modèles numériques les plus réalistes ont du mal à si-
muler le retour à une phase lente suggéré par les observations de la variabilité
climatique rapide durant les périodes glaciaires.

Lorsque la calotte se termine par un bord marin, les fleuves de glace ar-
rivent dans la mer et forment des ice-shelves. Si la baie est suffisamment
fermée, ces ice-shelves limitent l’écoulement des fleuves dont ils sont issus ou
qui donnent sur la même baie. On appelle cela un effet d’arc-boutant. Cet effet
intervient à toutes les échelles, depuis les petites baies de quelques kilomètres
jusqu’aux grands ice-shelves, comme le Ross et le Ronne (voir Fig. 2.2). La
géométrie et la dynamique des fleuves de glace s’équilibrent en tenant compte
de cet arc-boutant mais si un ice-shelf vient à se désintégrer (par exemple,
sous l’effet de la chaleur océanique qui le fait fondre par en dessous), c’est le
drainage de tous les fleuves de glace tributaires qui peut s’en trouver fortement
augmenté. Ce phénomène s’est produit il y a quelques années en péninsule an-
tarctique, après la désintégration du Larsen Ice shelf. On peut se demander
à quel point il a contribué aux variations glaciaires dans le passé et s’il ne
constitue pas une explication alternative aux couches d’IRD retrouvées dans
les carottes marines et qui témoignent d’arrivées d’icebergs.

Pour la modélisation mécanique de la partie flottante, on peut tirer de
l’approximation « shallow shelf » une relation entre vitesse d’extension (va-
riation de vitesse le long de l’écoulement) et épaisseur de l’ice-shelf (à une
certaine puissance qui dépend des auteurs). Si l’ice-shelf n’est pas confiné (s’il
ne frotte pas sur les bords ni sur une île), sa vitesse augmente alors, depuis
la ligne d’échouage jusqu’au front, où elle peut dépasser le kilomètre par an.
Surtout, cette approximation permet de démontrer que la ligne d’échouage ne
peut pas être stable si le socle est sous le niveau de la mer et à contre-pente
(s’il remonte lorsqu’on va depuis le centre vers le bord de la calotte, Schoof
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2007). Cette instabilité s’explique qualitativement de la façon suivante : si le
flux de glace à la ligne d’échouage croît fortement avec l’épaisseur de glace, le
moindre recul de la ligne d’échouage, initié par exemple par la désintégration
de l’ice-shelf correspondant, va intensifier le drainage, ce qui va entraîner un
nouveau recul de la ligne d’échouage. Ce résultat est particulièrement impor-
tant parce qu’il indique que certaines calottes sont par nature instables, car
la position de la ligne d’échouage conditionne l’étendue de la calotte et son
volume. C’est le cas en particulier de l’Antarctique de l’Ouest, mais aussi de
quelques régions de l’Antarctique de l’Est. En ce qui concerne les calottes des
dernières glaciations, cette instabilité pourrait avoir contribué à la rapidité de
la déglaciation qui n’est pas encore complètement comprise.

Enfin, l’isostasie sous-glaciaire (voir Fig. 2.4) est un dernier mécanisme qui
joue un rôle important car il module bon nombre des autres. Par exemple,
l’enfoncement de la croûte terrestre sous le poids de la glace ne change pas
directement l’épaisseur mais modifie l’altitude de la surface permettant une
fusion plus intense, puisque la surface se trouve plus basse. Par ailleurs, la
pente de la surface s’en trouve également diminuée, ce qui ralentit l’écoule-
ment et tend à faire grossir la calotte. Comme l’isostasie intervient avec un
déphasage, cela conduit de plus à des effets fortement non-linéaires. La po-
sition de la ligne d’échouage est un autre exemple d’élément très sensible à
l’isostasie, car celle-ci est définie par une condition de flottaison (du côté ma-
rin), et c’est le niveau des mers relatif, lui-même affecté par l’isostasie, qui
conditionne cette position.

2.3 Reconstructions du niveau des mers
et des calottes du passé

Au cours des derniers millions d’années, la Terre a connu une succession de
périodes glaciaires durant lesquelles d’immenses calottes ont recouvert l’Amé-
rique du Nord, l’Eurasie et de nombreux massifs montagneux de par le monde
(dont les Alpes). Ces longues périodes glaciaires étaient entrecoupées d’in-
terglaciaires, à l’instar de l’époque actuelle, où régnait un climat chaud qui
cantonnait l’englacement aux régions polaires et aux plus hautes montagnes.

Ces évolutions de la cryosphère sont étudiées depuis le xixe siècle mais une
compréhension globale de ces phénomènes n’a été possible que depuis quelques
décennies, grâce à l’observation directe des calottes actuelles et à la mise
en évidence des informations paléoclimatiques contenues dans les nombreux
dépôts sédimentaires.

2.3.1 Les données qui permettent de reconstruire
la géographie des calottes passées

La reconstruction du niveau des mers via le rapport 18O/16O de l’océan
fournit une courbe de l’évolution dans le temps de la quantité de glace
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(Fig. 2.3), c’estàdire une bonne indication du volume de l’ensemble des ca-
lottes glaciaires. Par contre, pour savoir où se trouvaient ces calottes (Amé-
rique, Eurasie...) quelles étaient leurs étendues respectives, il faut s’appuyer
sur des informations géomorphologiques que nous allons rapidement passer
en revue. Les figures 2.1 (Dernier Maximum glaciaire dans l’hémisphère nord)
et 2.2 (Antarctique) permettent de situer les différentes régions mentionnées.

L’extension et la dynamique des calottes passées peuvent être estimées
directement par la présence des dépôts et marques qu’elles ont laissés sur le
sol. Généralement les socles préglaciaires sont préservés dans les régions où la
base de la glace est restée froide ; tandis que dans les régions où la base de
la glace a atteint le point de fusion (base tempérée), l’écoulement de la glace
et de l’eau basale remodèle le socle : on distingue alors les formations dues à
l’érosion glaciaire et celles dues au dépôt de sédiments.

L’érosion glaciaire abrase (polit) les affleurements rocheux et crée des in-
cisions (stries causées par la raclure des débris transportés). La baisse de
pression en aval des obstacles mène au regel de l’eau basale, à la fractura-
tion et à l’arrachage de rochers. Ce débitage crée les roches moutonnées. À
plus grande échelle, l’érosion glaciaire creuse les vallées en auge (en U), en
particulier sur les côtes avec la formation de fjords. En mer, il est possible,
à l’aide de sonars multi-fréquences, d’observer des chenaux sous-marins qui
ont manifestement été creusés par l’écoulement de la glace ; ils permettent de
localiser les « paleo ice streams » (Anderson et al., EPILOG, 2002). Il existe
par exemple de nombreuses observations de ce type autour de l’Antarctique
et dans l’océan Arctique. Toutes ces marques donnent la direction et le sens
local de l’écoulement de la glace. On peut dans certains cas observer que cette
direction a changé au cours du temps et cette information permet de déduire
les variations de géométrie de la calotte, en particulier le déplacement des
dômes.

Le dépôt de matériel transporté mène à la formation d’une grande diversité
de moraines. Nous retiendrons les moraines frontales qui donnent l’extension
maximale de chaque avancée d’un glacier. Les moraines de fonds sont peu
épaisses (quelques mètres en moyenne) et peuvent être plates ou irrégulières.
Les drumlins, par exemple, souvent groupés en champs, sont des collines ovoï-
dales allongées. Tous ces dépôts sont organisés par l’écoulement de la glace
dont on peut donc retrouver la direction. Pendant les périodes de retrait, un
réseau hydrologique sous glaciaire se forme si la base est tempérée. Les dépôts
associés à ces phases sont formés par l’abandon de matériaux, par exemple les
eskers à l’emplacement des anciens canaux sous glaciaires. Un esker se pré-
sente sous la forme d’une butte allongée parfois sur des centaines de mètres
de longueur. Ces buttes se forment par dépôt de matériaux dans les tunnels
des rivières sous-glaciaires situés à la base des glaciers. Leur forme souvent
sinueuse suit celle des tunnels qui les ont créées.

Toutes ces traces laissées au sol ont été observées et compilées depuis le
xixe siècle, les satellites aident depuis environ vingt ans à avoir une vision à
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grande échelle de ces linéations. Les traces indiquent parfois une multitude de
directions contradictoires qui reflètent les modifications de l’écoulement des
calottes à travers le temps. Les traces doivent donc être classées chronologique-
ment puis interprétées en grands ensembles cohérents. À partir de ce travail
de synthèse, il est possible de recréer la géométrie des calottes à différentes
époques. Une grosse difficulté provient du fait qu’une calotte qui avance dé-
place les dépôts des calottes antérieures et en érodant peut effacer les traces
(d’érosion) précédentes. On ne peut donc bien reconstruire les calottes des
précédentes glaciations que si leurs traces n’ont pas été gommées, essentielle-
ment si aucune glaciation plus étendue n’est intervenue depuis. C’est le cas
pour la Fennoscandie dont les moraines de l’avantdernière glaciation (Saalien
ou MIS 6, ∼180 à 140 ka BP) sont encore visibles et sensiblement plus au sud
que celles du Dernier Maximum glaciaire (voir Fig. 2.6). Une autre difficulté
de la synthèse vient de la datation des traces géomorphologiques. Pour les
périodes récentes, la datation au radiocarbone permet des estimations très
précises sur environ 30 000 ans, encore faut-il avoir de la matière organique.
Audelà de cette époque qui ne couvre que la fin de la dernière glaciation
jusqu’au présent ou en l’absence de matériau organique, d’autres techniques
sont nécessaires. La radio luminescence (optically stimulated luminescence ou
OSL) qui indique depuis combien de temps une roche est exposée aux radia-
tions solaires, a été utilisée par exemple pour dater les cristaux de quartz des
moraines durant toute la dernière glaciation et l’obtention de meilleures data-
tions a radicalement changé l’idée qu’on avait de l’histoire de la Fennoscandie
(Svendsen et al. 2004).

Le premier grand travail de synthèse sur la reconstruction des calottes à la
fin de la dernière glaciation a été publié par Denton and Hugues (1981). Leur
méthode de reconstruction consistait à supposer que le profil des calottes était
parabolique (hypothèse qui se vérifie à peu près sur les calottes actuelles mais
qui suppose un état stationnaire) et d’utiliser les données géomorphologiques
pour contraindre l’étendue. Les datations de moraines n’étant à l’époque pas
aussi performantes qu’actuellement, ils ont, en de nombreuses régions, sup-
posé que les moraines étaient celles du dernier maximum glaciaire alors que
certaines avaient été formées lors de précédentes glaciations. Leurs reconstruc-
tions (même celle donnée comme « minimale ») sont donc sensiblement plus
étendues et volumineuses que ce qui est admis aujourd’hui. Ces reconstruction
étaient également en contradiction avec le volume de glace global tel qu’il est
estimé par ailleurs (sédiments marins, Mix et Ruddiman, 1984).

Les connaissances ont ensuite rapidement évolué vers une vision plus dy-
namique des calottes. Boulton et Clark (1990) proposent par exemple une
histoire du Laurentide et en particulier de la migration et jonction des divers
dômes (nous y reviendrons au paragraphe sur le Laurentide). Du côté de
la Fennoscandie, Lambeck et al. (2006) présentent une évolution durant la
dernière glaciation. Souvent, ce type de synthèse demande la contribution
de nombreux groupes de chercheurs et de grands projets ont été menés afin
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Fig. 2.6 – La calotte eurasienne à diverses époques du passé. Chaque carte, cen-
trée sur l’Oural, représente la même région du nord de l’Eurasie mais à différentes
époques. L’extension de la calotte a été déterminée à partir de données géomor-
phologiques. Au Saalien (précédent maximum glaciaire, âge > 140 ka), la calotte
était particulièrement étendue vers le sud atteignant presque l’extension maximum
du Quaternaire. On note l’existence de lobes (du Dnieper au Saalien et du Don
pour l’extension maximum). Ces lobes résultent peut-être d’événements ponctuels,
appelés « surges », pendant lesquels des glaciers ou fleuves de glace s’écoulent très ra-
pidement. Une langue de glace se forme alors, qui disparaît ensuite, car son altitude
basse la rend sensible à l’ablation. On remarque qu’au début de la période glaciaire
(90 ka), la calotte est imposante à l’Est et restreinte à l’Ouest sur la Scandinavie.
Au dernier maximum glaciaire, la situation est inversée. Noter qu’entre chaque pé-
riode représentée ici, il y a eu des épisodes relativement déglacés, avec disparition
de la calotte située sur la mer de Barents et séparation en deux calottes. Adapté de
Svendsen et al. 2004.

d’estimer l’extension et la dynamique des anciennes calottes (EPILOG, 2002 ;
QUEEN, Svendsen et al., 2004).

À partir d’inversion de données du niveau des mers relatif (RSL) et d’ob-
servations du rebond isostatique encore observé, il est également possible
d’estimer la charge de glace qui a produit ces variations isostatiques, et donc
l’épaisseur des calottes. Cette approche a surtout été utilisée pour le Dernier
Maximum glaciaire et la dernière déglaciation (Peltier, 2004 ; Clark, 2002 ;
Lambeck et al. 2006).
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À partir de toutes ces informations, on peut produire un scénario de la
vie des calottes. C’est cette histoire que nous allons essayer de conter dans
la partie suivante en insistant sur le dernier cycle glaciaire-interglaciaire pour
lequel les informations sont plus abondantes. Il faut cependant garder en mé-
moire que si les grandes lignes sont à présent assez bien définies, il y a encore
beaucoup de régions et d’époques pour lesquelles les informations manquent.

2.3.2 Les derniers 50 millions d’années

Le continent Antarctique est situé dans les hautes latitudes depuis le Cré-
tacé ancien (∼240 Ma). Il est cependant resté libre de glace jusqu’à la transi-
tion Eocène-Oligocéne, il y a 34 Ma (chapitre 6, Tome 2). Les enregistrements
des sédiments marins indiquent à cette date une augmentation brusque du
δ18O benthique qui suggère un piégeage d’eau appauvrie en 18O sous forme
de glace. L’apparition de la calotte antarctique a été attribuée à l’ouverture
d’un couloir océanique entre l’Amérique du Sud et la péninsule antarctique, le
passage de Drake. L’organisation du courant circumpolaire antarctique aurait
entraîné l’isolement thermique de l’Antarctique. Mais d’autres auteurs plus
récents, s’appuyant sur des travaux de modélisation estiment que la baisse
de concentration en CO2 est à l’origine du refroidissement en Antarctique
(De Conto et Pollard, 2003).

Cette figure du chapitre 6 montre un nouveau seuil vers 15 Ma, qu’on
attribue à l’existence permanente de la calotte antarctique est. Des indices
montrent cependant un possible recul des glaces depuis 3 Ma, la calotte à
3 Ma aurait alors été plus épaisse qu’au dernier maximum glaciaire.

En ce qui concerne l’hémisphère nord, les scientifiques estiment que les
premiers englacements sont apparus il y a 7 Ma sur le sud du Groenland.
Puis une amplification des glaciations a lieu il y a ∼3 Ma. Plusieurs hypo-
thèses ont été proposées pour expliquer cette amplification : i) la fermeture
du détroit de Panama, qui se produit à cette époque et modifie la circulation
océanique, provoquant une remontée des eaux chaudes aux hautes latitudes
de l’Atlantique Nord et fournissant une source considérable de vapeur d’eau
et donc de précipitations ; ii) la baisse de la concentration en CO2 qui conduit
à un refroidissement ; iii) une surrection des montagnes rocheuses qui modifie
les ondes planétaires. La glace serait apparue entre 275 et 255 Ma en Eurasie
puis en Alaska et au Canada, comme le montrent les débris transportés par
des icebergs qui apparaissent alors dans les sédiments de l’Atlantique Nord
(Shackleton, 1984).

2.3.3 Les trois derniers millions d’années

Depuis trois millions d’années, le climat de la Terre oscille entre périodes
glaciaires et interglaciaires et l’essentiel des variations provient de la formation
puis de la fonte des calottes de l’hémisphère nord. L’Antarctique se contente



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 68 — #91
�

�

�

�

�

�

�

�

68 Paléoclimatologie

d’osciller, avec des variations sensibles en Antarctique de l’Ouest et dans la
péninsule (Anderson et al., EPILOG, 2002 ; Ritz et al., 2001).

Jusqu’à il y a ∼1 Ma, l’étendue et le volume des calottes restaient modérés,
avec des variations de 60 m de niveau des mers. Les oscillations se sont par
la suite ralenties et ont gagné en amplitude. Il y a environ 900 ka, la période
dominante des glaciations passe de 40 000 à 100 000 ans et l’amplitude des
oscillations devient deux fois plus importante, avec des variations de plus de
100 m de niveau des mers. Cet événement est connu comme la révolution du
Pléistocène moyen (Mid-Pleistocene Revolution, MPR) (Raymo et al., 2006).

L’englacement de l’hémisphère nord a beaucoup varié au cours du temps,
toutes les glaciations ne se ressemblent pas, ni tous les interglaciaires. L’exten-
sion maximale et récente des calottes continentales est assez bien documen-
tée. Par contre de nombreuses interrogations demeurent en particulier sur les
parties marines des calottes. Nous présentons ci-dessous quelques problèmes
étranges qui suscitent l’intérêt.

Les ices shelves de l’Océan Arctique

Le Lomonosov Ridge est une chaîne de montagnes sous-marine située à
1 000 mètres de profondeur. Il traverse tout l’océan Arctique du Groenland à
la Sibérie en passant par le pôle Nord. Plusieurs stries alignées au sommet de
ce Ridge évoquent le possible développement d’un gigantesque ice-shelf qui
aurait couvert le centre de l’océan Arctique. Ces stries non datées peuvent
difficilement être imputées à des icebergs qui laissent des traces plus chao-
tiques. Elles sont aussi corroborées par des empreintes dans d’autres régions
de l’océan Arctique (Jakobsson et al. 2008).

L’interglaciaire du Stade 11

Il y 400 000 ans, durant le stage isotopique marin 11, la Terre connaît
un interglaciaire long. Les estimations (actuellement débattues) sur le niveau
des mers varient entre 20 mètres audessus et 8 mètres audessous du niveau
actuel. Si la valeur haute était correcte, elle nécessiterait non seulement une
déglaciation massive du Groenland et de l’Antarctique de l’Ouest mais aussi
une perte de glace (modérée) en Antarctique de l’Est. Les paramètres orbitaux
étant proches de ceux d’aujourd’hui, cet interglaciaire est souvent considéré
comme un des meilleurs analogues de l’époque actuelle.

Le Stade 6 : la glaciation du Saalien

L’avant-dernière période glaciaire, appelée Saalien en Eurasie, atteint son
maximum il y a environ 140 000 ans. La calotte eurasienne couvre alors une
large partie de l’Europe de l’Est, de la Russie et de la Sibérie correspondant
pratiquement à l’extension quaternaire maximale dans ces régions (Svendsen
et al., 2004). Le refroidissement associé au développement de cette calotte
devait être bien plus important qu’au LGM. Son extension vers le sud est
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particulièrement impressionnante car un de ses lobes (le Diepner lobe, sans
doute un phénomène transitoire) s’approchait à 500 km de la mer Noire. On
peut noter qu’au sud-est, les traces d’extension maximum sont situées encore
plus au sud que le Saalien mais il est difficile de savoir si elles correspondent
à une même calotte et quelle serait son âge (voir Fig. 2.6).

2.3.4 Scénario du dernier cycle glaciaire-interglaciaire

La trame temporelle du dernier cycle glaciaire-interglaciaire est présentée
sur la figure 2.3. Le forçage extérieur lié aux variations de l’orbite terrestre y
est représenté à travers l’évolution de l’insolation d’été à 65◦ de latitude nord.
Le niveau des mers indique le volume global de glace.

On note que le volume de glace réagit systématiquement aux variations
d’insolation d’été. Comme c’est surtout le climat d’été qui est responsable
de l’ablation, une configuration orbitale avec une forte insolation d’été est
défavorable aux calottes. On observe de plus une asymétrie entre englacements
lents et déglaciations rapides. Le volume sur l’ensemble du cycle est en dents
de scie car les reculs ne sont pas complets et chaque avancée (vers 120, 90,
80, 60 et 40 ka BP) repart d’une situation déjà englacée, et ceci d’autant plus
qu’on avance dans la période glaciaire.

Par contre, la répartition géographique fait apparaître une grande diver-
sité (les aspects géographiques sont synthétisés sur les figures 2.6 pour la
Fennoscandie et 2.7 pour la Laurentide).

Pendant l’Éémien (125 ka BP), le niveau des mers eustatique s’élève jus-
qu’à 6 mètres au-dessus de l’actuel témoignant d’un fort recul des glaces.
Par rapport à l’état actuel, la partie sud du Groenland et l’Antarctique de
l’Ouest étaient probablement bien moins étendus qu’actuellement. Les forages
glaciaires indiquent néanmoins qu’une calotte existait dans la partie centrale
du Groenland, avec une altitude comparable à l’altitude actuelle (NGRIP
members, 2004).

2.3.4.1 Le Laurentide

La calotte laurentide 1 sur l’Amérique du Nord est la première à se former,
la glace apparaissant sur les hauteurs sous la forme de deux calottes séparées,
l’une sur Keewatin (ellemême issue de la jonction des calottes Keewatin et
Baffin), l’autre sur le Labrador (Fig. 2.7). Pendant toute la période glaciaire,
elle va subir des fluctuations avec, pendant les périodes les plus froides, jonc-
tion des deux calottes puis croissance (tant en volume qu’en étendue) de la
calotte résultante, avec en général deux dômes séparés. À l’inverse, pendant

1. Le genre des noms en français n’obéit à presque aucune logique, et cela se reflète
dans les noms de calottes glaciaires. On dit la Fennoscandie (calotte fennoscandienne),
le Laurentide (calotte laurentienne), le Groenland (calotte groenlandaise) et l’Antarctique
(qui est masculin, calotte antarctique). Les deux dernières calottes portent le nom de l’île
(continent) sur lesquels elles reposent.
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Fig. 2.7 – Reconstruction de la calotte Laurentide durant la glaciation. On consi-
dère en général trois centres de glaciation : la première calotte se développe sur
l’archipel Arctique (Baffin) rapidement suivie par une autre sur Keewatin puis ces
deux calottes se rejoignent (et on appelle en général l’ensemble « calotte de Keewa-
tin »). Parallèlement, une autre calotte se développe sur le Labrador. Vers 106 ka BP,
les calottes du Labrador et du Keewatin sont encore indépendantes, séparées par la
baie d’Hudson. Ensuite les différentes calottes se rejoignent pour ne former qu’une
seule masse de glace mais avec deux dôme (Labrador et Keewatin/Baffin). Cette
calotte se sépare à nouveau en plusieurs petites vers 85–74 ka BP pour enfin se re-
former et grossir jusqu’au DMG. Image adaptée de Boulton et Clark (1990). D’après
Peyaud (2006).
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les interstades (périodes plus chaudes du glaciaire) il y a un retrait et dans
certains cas à nouveau une séparation en deux (voire trois) calottes. Une autre
calotte se développe également sur les Rocheuses (calotte de la Cordillère),
mais il faut attendre au moins 60 ka BP pour avoir une jonction entre la
calotte Laurentide et la calotte de la Cordillère encore peu développée. La
calotte de la Cordillère ne s’englace d’une façon importante que tardivement
(après 30 ka BP). Ce phénomène a été attribué à l’influence du Laurentide
sur la circulation atmosphérique. Il a fallu que le Laurentide soit suffisam-
ment élevé pour affecter le jet ce qui a eu pour effet d’accroître le transport
d’humidité vers la Cordillère.

Il faut noter que malgré les fluctuations, une quantité de glace importante
a persisté sur l’Amérique du Nord pendant toute la période glaciaire.

Au Dernier Maximum glaciaire (21 ka BP), l’étendue est celle représentée
sur la figure 2.1. Pendant la déglaciation le retrait du Laurentide devient
important à partir de 15 ka BP. Au sud de la calotte un lac (lac Agassiz)
proglaciaire se forme. Il se vidange vers 8 200 ans en détruisant son barrage
de glace et en injectant très rapidement une grande quantité d’eau douce dans
l’Atlantique Nord, ce qui a des répercussions sur la circulation thermohaline.
La déglaciation en Amérique du Nord se poursuit jusqu’à 6 ka BP.

2.3.4.2 La Fennoscandie

La glace apparaît plus tardivement sur l’Eurasie et au début d’une façon
limitée sur les archipels arctiques (Svalbard, François Joseph) et sur les mon-
tagnes de Scandinavie. C’est seulement vers 90 ka BP qu’une glaciation ma-
jeure apparaît en Sibérie occidentale. Ensuite pendant chaque période froide
une grande calotte se développe avec une jonction entre l’archipel du Sval-
bard, le nord de la Scandinavie et la Nouvelle Zemble (mers de Barents et de
Kara) et à chaque interstade les mers de Barents et de Kara sont déglacées,
et souvent il ne subsiste de la glace que dans les archipels arctiques et sur les
hauteurs de la Scandinavie (Svendsen et al. 2004). Ce comportement, qui sug-
gère une forte sensibilité au climat peut s’expliquer par plusieurs rétroactions
positives :

– la partie terrestre (reposant sur un socle au-dessus du niveau de la mer)
est de taille et d’épaisseur plus limitée que le Laurentide. De ce fait, elle
est plus soumise à la rétroaction altitude-température de surface. Cette
instabilité est souvent appelée « instabilité des petites calottes » ;

– les calottes de Barents et Kara sont des calottes marines dont le socle
est en dessous du niveau des mers (comme l’Antarctique de l’Ouest) et
cela les rend sensible à l’instabilité des calottes marines qui est liée à la
dynamique de l’écoulement de la glace. Par ailleurs, ces calottes forment
un barrage glaciaire qui retient d’immenses lacs. Ces lacs ont tempéré
les étés sibériens et réduit la fonte des calottes accentuant la glaciation,
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autre rétroaction positive mais se produisant en période froide à l’inverse
des deux précédentes.

Un autre point intéressant concerne la localisation de la calotte au cours de la
période glaciaire. Au DMG la calotte fennoscandienne a une taille à peu près
semblable à celle de 90 ka BP, mais elle est située nettement plus à l’ouest.
Ce phénomène n’est pas élucidé mais on soupçonne une interaction entre
topographie des calottes et circulation atmosphérique. Par exemple, en fin
de glaciation, l’existence de la calotte scandinave a pu empêcher le transport
d’humidité vers l’est.

La calotte fennoscandienne semble avoir atteint son extension maximale
vers le sud entre 20 et 18 ka BP. La déglaciation du plateau continental com-
mence vers 15 ka BP et dès 13 ka BP la glace s’est retirée, au nord, dans les
archipels de l’Arctique alors qu’au sud la calotte scandinave a reculé jusqu’au
golfe de Botnie et à la frontière finlandaise. Après 10 000 ans BP, la glace est
confinée dans les massifs norvégiens et à l’optimum climatique de l’Holocène,
la couverture glaciaire est probablement plus petite qu’actuellement.

2.3.4.3 L’Antarctique

Il y a beaucoup moins d’informations sur l’évolution de la calotte antarc-
tique en raison à la fois des conditions difficiles (logistiques, climatiques) pour
obtenir des données, du fait que les variations ont été plus faibles et que la
plupart des traces du Dernier Maximum glaciaire se trouvent en mer. Les in-
formations proviennent des forages glaciaires (qui sont pour la plupart situés
sur le plateau antarctique (voir chapitre 10, tome 1), des forages marins sur
les pourtours, des données sonars (multi-beam) en mer et des traces de glacia-
tions sur les rochers et montagnes dépassant de la calotte actuelle (trimlines
ou limite entre le modelé d’érosion glaciaire et le modelé d’érosion par les
processus atmosphériques). La modélisation numérique des calottes permet
de faire un lien entre les données éparses et de comprendre les mécanismes en
jeu.

Depuis 3 millions d’années, l’Antarctique oscille entre deux (voire trois)
états, les calottes antarctique de l’Est et antarctique de l’Ouest ayant un
comportement différent (opposé en termes de volume). Quatre processus gou-
vernent cette évolution : (i) la température en surface a peu d’influence immé-
diate. En effet comme la température maximale sur les côtes est de l’ordre de
−10 ◦C, l’ablation est un mécanisme peu significatif sauf sur les ice-shelves.
À long terme, les variations de température d’origine climatique se propagent
dans la glace et finissent par atteindre la base du glacier, là où se concentrent
la déformation et le glissement. L’écoulement s’en trouve alors intensifié mais
il faut une dizaine de milliers d’années avant que ce processus ne se fasse
sentir ; (ii) la précipitation a un effet immédiat, plus il neige plus la calotte
grossit. En général on suppose que la précipitation est liée à la température
atmosphérique. Il neige donc plus durant les périodes chaudes car l’air peut
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alors contenir plus d’humidité et ceci est confirmé (au moins sur le plateau
Antarctique) par l’analyse des forages glaciaires ; (iii) l’écoulement draine la
glace vers la côte, il est sensible aux conditions basales et au couplage thermo-
mécanique mentionné plus haut mais la principale caractéristique de l’Antarc-
tique est d’avoir des ice-shelves qui exercent un effet d’arc-boutant limitant
la vitesse des fleuves de glace. Si ces ice-shelves disparaissent, les glaciers en
amont accélèrent menant à un amincissement de la calotte ; (iv) les mouve-
ments de la ligne d’échouage gouvernent l’étendue de la calotte, or plus la
calotte est étendue plus elle peut devenir épaisse. La ligne d’échouage est sen-
sible au niveau des mers (si celui-ci baisse les ice-shelves peuvent se poser)
par un effet purement géométrique. De plus l’écoulement des fleuves de glace
et le mouvement de la ligne d’échouage sont couplés, un recul étant associé à
une accélération. Par exemple, une désintégration d’ice-shelves en accélérant
l’écoulement peut forcer un recul de la ligne d’échouage. Réciproquement un
recul de la ligne d’échouage diminue le frottement basal du fleuve de glace
(puisqu’il se met à flotter) et l’autorise à accélérer. On notera que l’effet pré-
cipitation agit à l’inverse des autres tendant à produire une plus petite calotte
en période glaciaire.

En période interglaciaire, l’état est à peu près similaire à l’actuel. En
période glaciaire, par rapport au présent, la température est plus basse, la
précipitation plus faible, le niveau des mers plus bas, et l’océan plus froid
permet de mieux maintenir les ice-shelves. La ligne d’échouage avance alors,
n’étant plus limitée que par le talus continental ainsi que le montre la carte
de ligne d’échouage proposée par Anderson et al. (EPILOG 2002) (Fig. 2.8).
C’est l’amplitude de variation de la ligne d’échouage qui fait la différence de
comportement entre calotte de l’Est et de l’Ouest.

Des résultats de modélisation récents (Pollard et De Conto, 2009) in-
diquent qu’un troisième état, encore plus déglacé que l’actuel pourrait surve-
nir lors des interglaciaires particulièrement longs et chauds. Dans ce troisième
état, l’Antarctique de l’Ouest a quasiment disparu et cela pourrait expliquer
certains hauts niveaux des mers du passé (Eemien, MIS11).

Autour de l’Antarctique de l’Est, le talus continental est situé à quelques
dizaines de kilomètres de la côte actuelle (voir Fig. 2.8). C’est donc la seule
marge d’avancée de la calotte. En période glaciaire la calotte antarctique de
l’Est est par conséquent légèrement plus épaisse sur les bords mais cet effet
(confirmé par les lignes de glaciation sur les montagnes) reste cantonné au
bord. Les régions centrales sont plus minces en raison de l’accumulation plus
faible. On estime que le plateau antarctique était environ 100 m plus bas au
Dernier Maximum glaciaire (Ritz et al. 2001). En termes de volume, l’impact
des régions centrales est plus fort et globalement le volume de l’Antarctique
de l’Est est plus faible en période glaciaire qu’en interglaciaire.

L’Antarctique de l’Ouest a beaucoup plus de latitude pour s’étaler
(Fig. 2.8). En effet, les deux grandes échancrures dans lesquelles sont situés
les ice-shelves de Ross et de Ronne-Filchner sont peu profondes. En périodes
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Fig. 2.8 – Position de la ligne d’échouage en Antarctique. Actuelle (trait fin) et
au dernier glaciaire (trait plus large). Noter que pendant la période glaciaire, cette
ligne est située près du talus continental et que la calotte a pu ainsi s’étaler sur
presque tout le plateau continental (en gris clair). D’après Anderson et al. EPILOG
2002.

glaciaire, ces ice-shelves sont posés, faisant avancer la ligne d’échouage d’en-
viron un millier de kilomètres. Ici l’effet de la ligne d’échouage l’emporte lar-
gement sur celui de la précipitation. C’est pourquoi l’Antarctique de l’Ouest
est plus volumineuse pendant les périodes glaciaires. Par contre, il y a encore
beaucoup de débats sur le volume exact. Les estimations pour la contribution
au niveau des mers de l’ensemble de l’Antarctique entre le maximum glaciaire
et l’actuel vont de 7 m à plus de 20 m (équivalent niveau des mers). Ces
extrêmes correspondent à deux schémas de l’Antarctique de l’Ouest pendant
la glaciation. Pour une même position de la ligne d’échouage, on peut avoir
des fleuves de glace relativement stagnants et une calotte très épaisse sur les
bords, un peu comme sont les bords de l’Antarctique de l’Est actuellement.
À l’opposé on peut imaginer que les régions où il y a des ice-shelves actuel-
lement étaient très actives, formées d’énormes ice streams un peu comme
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actuellement Sipple Coast en Antarctique de l’Ouest. Ces régions devaient
alors être relativement plates, ce qui avait des répercussions jusqu’au centre
de l’Antarctique de l’Ouest. La première hypothèse a longtemps été confortée
par les trimlines qui indiquaient des altitudes au moins 1 000 m audessus de
l’actuel mais les récentes datations de ces trimlines ont, dans beaucoup d’en-
droits, indiqué qu’elles dataient de plus d’un million d’années et ne concer-
naient donc pas le Dernier Maximum glaciaire (Bentley, 2010). À l’opposé
l’analyse des forages glaciaires de Sipple Dome (versant Ross ice-shelf ) et de
Berkner Island (au milieu du Ronne-Filchner ice-shelf ) favorisent la deuxième
hypothèse.

Pour l’instant, la modélisation numérique est le seul outil pour évaluer
l’évolution de la géométrie de l’Antarctique au cours des derniers cycles
glaciaires-interglaciaires Il n’y a que quelques modèles de calotte polaire qui
s’y sont attaqués car la simulation des mouvements de la ligne d’échouage
reste une difficulté majeure. On peut retenir que les mécanismes présentés
(qui sont inclus dans les modèles) reproduisent effectivement les évolutions
décrites ci-dessus, que tous les inter-glaciaires n’ont pas été forcément sem-
blables (certains plus déglacés, comme le stade 11 ou l’Éémien, d’autres in-
termédiaires entre glaciaire et interglaciaire) et que les englacements se font
lentement, le volume croissant régulièrement pendant tout le glaciaire. En
ce qui concerne la dernière déglaciation, elle semble intervenir tardivement
(15 ka BP) mais sa vitesse dépend du modèle utilisé (Huybrechts EPILOG
2002 ; Ritz et al. 2001) comme d’ailleurs le volume de l’Antarctique de l’Ouest
au glaciaire. La vitesse de déglaciation dépend des modèles, mais tous s’ac-
cordent pour estimer qu’elle est à peine finie, ce qui est en accord avec les
observations montrant qu’en mer de Ross le recul de la ligne d’échouage s’est
prolongé jusqu’à 3 000 ans BP (Conway et al. 1999).

2.3.4.4 Le Groenland

En termes de processus, le Groenland est une calotte intermédiaire. Pen-
dant les périodes glaciaires, l’ablation y est négligeable et son étendue est li-
mitée par le mouvement de la ligne d’échouage, c’est-à-dire qu’elle ne dépasse
pas les limites du talus continental. Pendant les interglaciaires, l’ablation joue
un rôle important, comme le prouve le fait que son bord actuel est en ma-
jeure partie terrestre (il ne peut pas y avoir de bord terrestre sans ablation).
Cela rend le Groenland sensible aux climats chauds et explique pourquoi on
suppose que cette calotte était sensiblement plus petite pendant l’Éémien.
En termes de forme, le Groenland passe de bombé en interglaciaires (haut et
étroit) à plat et étendu en glaciaire.
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2.4 Conclusions

Le système climatique est un système complexe et la composante longue
qui comprend le niveau des mers et l’évolution des calottes polaires n’échappe
pas à cette règle. Dans ce chapitre, nous avons vu que les mécanismes en
jeu peuvent être internes aux calottes avec le couplage thermo-mécanique et
les rétroactions liées à l’hydrologie sous-glaciaire. Cependant, la plupart des
processus sont liés aux interactions avec les autres éléments du système :

– avec l’atmosphère, en raison du lien altitude-température de surface
qui produit l’instabilité des petites calottes. L’influence des calottes sur
la circulation générale a également été notée et nous avons vu qu’elle
pouvait expliquer les interactions entre les calottes ;

– avec l’océan, puisque les calottes conditionnent le niveau des mers, mais
aussi sa circulation générale. Dans l’autre sens, la migration de la ligne
d’échouage, qui est le processus clé de l’évolution de l’Antarctique, ré-
sulte d’une interaction entre la dynamique glaciaire et l’océan local ;

– avec la Terre solide, à travers le mécanisme de l’isostasie.

Les données disponibles dans le passé, en termes de niveau des mers ou grâce
aux reconstructions de la glacio-géomorphologie, nous indiquent que tous les
mécanismes mentionnés plus haut sont effectivement actifs. D’ailleurs, les mo-
délisations numériques permettent de simuler l’essentiel des évolutions enre-
gistrées. On a cependant du mal à expliquer la rapidité et l’amplitude de
certains événements :

– Pendant la déglaciation, il y a eu des périodes de montée du niveau des
mers extrêmement rapides, de l’ordre de 5 cm par an, pendant quelques
siècles. Ceci s’est produit en particulier vers 14 200 ka BP avec un évé-
nement appelé « melt water pulse 1 A », dont l’attribution (Laurentide
ou Antarctique) est encore âprement discutée.

– Les Heinrich events pendant lesquels des armadas d’icebergs ont en-
vahi l’Atlantique Nord. Des mécanismes purement glaciaires (couplage
thermo-mécanique) ont été proposés mais ont du mal à être correctement
reproduits par les modèles 3D de calotte. Une interaction avec l’océan
qui ferait fondre un ice-shelf à l’embouchure du détroit d’Hudson a ré-
cemment été suggéré et permettrait un meilleur accord que l’hypothèse
précédente avec les enregistrements marins.

Il ressort de ces deux exemples que la dynamique glaciaire pourrait avoir joué
un rôle plus important que ce qu’on supposait jusqu’à récemment, en par-
ticulier lorsque les calottes sont soumises à des forçages climatiques (océan
ou atmosphère). Ceci est corroboré par les observations actuelles d’accéléra-
tion de glaciers. C’est pourquoi on poursuit activement les études dans ce
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domaine de la dynamique glaciaire pour évaluer au mieux le comportement
futur des deux calottes restantes, Groenland et Antarctique, dans le contexte
du changement climatique.
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Chapitre 3

L’évolution des climats à l’échelle
des temps géologiques

Le rôle des changements
paléogéographiques

Frédéric Fluteau, Équipe de Paléomagnétisme, Institut de
Physique du Globe, UMR 7154, Sorbonne Paris Cité, 1 rue
Jussieu, 75238 Paris Cedex 05, France.

et

UFR des Sciences de la Terre, de l’Environnement et des Planètes,
Université Paris-Diderot, Sorbonne Paris Cité, 5 rue Thomas
Mann, 75205 Paris Cedex 13, France.

À l’échelle des temps géologiques, de grands bouleversements climatiques ont
jalonné l’histoire de la Terre (Fig. 3.1). Nous en esquisserons les contours
en nous limitant aux grandes tendances sur le long terme et à quelques évé-
nements rapides de grande amplitude. Ensuite, nous retracerons les grands
changements paléogéographiques en termes de distribution des continents et
de paléotopographie. Ces reconstructions paléogéographiques reposent sur des
méthodes présentées dans la section 3.2. Dans la dernière partie, nous verrons
à travers différents exemples que les histoires paléogéographique et paléocli-
matique de la Terre sont intimement liées par le biais des couplages directs et
indirects existant entre les différentes enveloppes solides, liquides et gazeuses.
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Fig. 3.1 – Esquisse de l’évolution de la température moyenne globale depuis 4 Ga.
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pour lesquelles des évidences de glaciation ont été observées. La lettre S signale une
glaciation globale de la Terre.
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3.1 L’évolution des climats depuis 4,56 milliards
d’années

Nous n’avons qu’une connaissance fragmentaire du climat avant le Pha-
nérozoïque (540 Ma), ce qui représente tout de même 88 % de l’histoire de
notre planète, en raison du faible nombre d’unités géologiques préservées por-
teuses d’un message climatique (Fig. 3.1). Les 900 premiers millions d’années
de l’histoire de la Terre (4,5−3,6 Ga) sont hors d’atteinte, aucun affleurement
sédimentaire non métamorphisé n’ayant été préservé ou du moins retrouvé
jusqu’à présent. Les premiers affleurements de roches (métamorphisées) ont
été découverts au nord-ouest du Canada et sont âgés de 4 Ga. Toutefois, la
découverte en Australie dans des métaquartzites plus jeunes, de zircons datés
à 4,4 Ga et présentant un δ18O élevé (5 %� à 7 %�) permettrait d’attester
de l’érosion des premiers embryons de croûte continentale et de la présence
d’océans, quelques 150 millions d’années après la formation de la Terre. Entre
4,3 Ga et 2,8 Ga, l’atmosphère terrestre est probablement constituée d’un
mélange d’azote et de gaz à effet de serre, comme le dioxyde de carbone ou
le méthane. L’oxygène y est absent. La température à la surface du globe
à l’Archéen déduite des mesures isotopiques de l’oxygène des roches carbo-
natées varie de 30 ◦C à 100 ◦C. Mais ces valeurs pourraient être erronées
en raison de la méconnaissance du δ18O moyen de l’eau des océans de cette
époque. En effet, la teneur moyenne en 18O des océans est contrôlée par les
échanges du 18O avec les basaltes de la croûte océanique lors de la circulation
de l’eau de mer dans les systèmes hydrothermaux des dorsales océaniques.
Rien n’indique qu’elle se situait alors dans la gamme des valeurs observées
beaucoup plus récemment. Des mesures du rapport isotopique de l’oxygène et
du silicium mesurées dans des cherts (roches siliceuses) suggèrent une paléo-
température de 60 à 80 ◦C. Mais ces valeurs pourraient refléter uniquement les
paléotempératures des systèmes hydrothermaux tapissant la croûte océanique
à cette époque.

Pour s’affranchir de ces difficultés, de nouveaux outils isotopiques sont né-
cessaires. Un paléothermomètre prometteur est basé, non pas sur l’abondance
relative d’un isotope par rapport à un autre, mais sur le rapport d’abon-
dance des molécules isotopiques (ou isotopologues) 13C16O2−

3 , 12C18O16O2−
2 ,

13C18O16O2−
2 , 12C16O2−

3 par rapport à la quantité attendue pour une distri-
bution stochastique des isotopes au sein d’un groupe CO2−

3 (Eiler, 2007). La
variable thermodynamique mesurée et notée Δ47 repose donc sur la substi-
tution des isotopes du carbone et de l’oxygène au sein des ions carbonates,
qui est fonction de la température à laquelle se sont formés ces carbonates.
Cette méthode ne nécessite aucune connaissance de la composition isotopique
moyenne de l’océan et donc pourrait être appliquée aux océans de l’Archéen.
Même si l’évolution de la température de l’Archéen reste débattue, celle-ci est
restée dans une gamme de valeur qui a permis le développement de la vie dès
3,45 Ga, voire 3,85 Ga.
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Maintenir une température adaptée au développement des premiers or-
ganismes vivants sur Terre n’est pas évident dans un contexte de « Soleil
jeune ». En effet, le rayonnement émis par notre étoile augmente progressi-
vement à l’échelle des temps géologiques en vieillissant. Ainsi, le flux solaire
incident était 30 % plus faible qu’aujourd’hui, il y a 4 Ga et 20 % plus faible,
il y a 3 Ga. Dans de telles conditions d’ensoleillement, maintenir une tem-
pérature positive à la surface du globe avant 3 Ga est impossible sans faire
appel à un puissant effet de serre. À l’aide d’un modèle climatique, il a été
montré qu’une pression partielle de 6 bars de CO2 (dans une atmosphère dé-
pourvue de méthane et avec une constante solaire fixée à 77 % de sa valeur
actuelle) était nécessaire pour simuler une température de 70 ◦C (tempéra-
ture déduite de mesures isotopiques de l’oxygène dans des carbonates) à la
surface du globe à 3,3 Ga (Kasting et Howard, 2006). Pour une température
de 30 ◦C et dans les mêmes conditions d’ensoleillement et de méthane, la
pression partielle de CO2 n’est plus que de 0,8 bar. On note qu’en y ajoutant
la pression partielle de l’azote (N2), 0,8 bar (inchangée au cours des âges),
la pression atmosphérique à la surface du globe (une quantité proportion-
nelle à la masse de l’atmosphère) pourrait être jusqu’à 6,8 fois plus élevée
qu’aujourd’hui et l’atmosphère composée à 88 % de CO2 (dans l’hypothèse
d’une atmosphère constituée très majoritairement de CO2 et N2) pour une
température de 70 ◦C. La pression atmosphérique n’est plus que 1,6 fois plus
forte qu’aujourd’hui pour une température de 30 ◦C et l’atmosphère n’est
constituée qu’à 50 % de CO2.

Tournons-nous vers les données pour voir de quelles contraintes nous dis-
posons. La précipitation de bicarbonate de sodium dans les océans archéens,
autour de 3,3 Ga, plaide en faveur d’une pression partielle de CO2 située entre
1,4 % et 15 % de la pression atmosphérique de l’époque (Lowe et Tice, 2004),
donc inférieure aux estimations des modèles. Mais la composition chimique de
l’atmosphère précambrienne est l’objet d’un vif débat car une pression par-
tielle élevée de CO2, nécessaire pour contrer les effets du « Soleil jeune », pour-
rait acidifier fortement les précipitations, faisant chuter le pH à environ 3,7,
et conduire à une altération chimique des roches particulièrement intense, ce
qui ne semble pas être le cas pour la période 3,5−3 Ga (Kasting et Howard,
2006). Autre gaz à effet de serre, le méthane connaît un regain d’intérêt depuis
quelques années. Il a longtemps été délaissé en raison d’un temps de résidence
de quelques années dans une atmosphère oxydante. Mais pour une atmosphère
dépourvue d’oxygène ou à des concentrations ténues comme à l’Archéen, ce
temps de résidence peut être beaucoup plus long, il peut donc s’accumuler
dans l’atmosphère et contribuer significativement à l’effet de serre. De plus,
nous connaissons deux producteurs potentiels de méthane à cette époque : les
organismes méthanogéniques et la serpentinisation de roches ultramafiques
du plancher océanique. Reprenons les résultats des travaux de Haqq-Mishra
et al. (2008), avec 1 % de méthane dans l’atmosphère, la pression partielle
de CO2 requis pour maintenir la Terre à 30 ◦C chute à 10−3 bar environ. La
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contribution du méthane sur l’effet de serre est donc extrêmement efficace,
mais les teneurs atmosphériques restent très mal contraintes.

Les vestiges de plusieurs périodes glaciaires, datées entre 3 et 2 Ga, ont
été découverts en Afrique du Sud, en Europe et en Amérique du Nord. Les
plus anciennes preuves d’une glaciation sont âgées de la fin de l’Archéen, vers
2,9 Ga. Elles ont été découvertes dans les unités du groupe géologique Mozaan
en Afrique du Sud. La glaciation suivante se nomme la glaciation huronienne,
suite à la découverte d’une formation sédimentaire d’origine glaciaire dans la
province de l’Ontario au Canada. Elle est constituée en réalité d’une succession
de trois événements glaciaires, datés entre 2,45 Ga et 2,2 Ga, et dont on
retrouve les traces en Amérique du Nord, en Europe et en Afrique du Sud.
Ces vestiges glaciaires situés aux basses latitudes et à basse altitude suggèrent
que la Terre aurait pu être entièrement englacée. La période (2,8−2 Ga) est,
par ailleurs, une période charnière dans l’histoire de la Terre, avec le début
de l’oxygénation de l’atmosphère et des océans.

Le milliard d’années suivant (entre 2 et 1 Ga) est paradoxalement moins
bien documenté. L’absence de vestige glaciaire avéré pendant cet intervalle
suggère (mais ne démontre pas) que le climat de la Terre s’est stabilisé dans
une configuration chaude. Ensuite, la Terre connaît à plusieurs reprises des
périodes de glaciation, à la fin du Précambrien (ou Néoprotérozoïque) entre
750 Ma et 540 Ma. Les découvertes, en Chine et en Australie, de formations
sédimentaires glaciaires marines situées à de très basses latitudes datant de
cette époque suggèrent un englacement total de la Terre : ce sont les célèbres
épisodes de Terre « boule de neige » (snowball Earth, en anglais). Ces forma-
tions glaciaires sont surmontées par des unités carbonatées (actuellement, la
production carbonatée est principalement localisée dans les mers tropicales
chaudes). La rapidité (à l’échelle des temps géologiques) de cette transition
entre formations glaciaires et carbonatées constitue une particularité dans
l’histoire climatique de la Terre. De nombreuses études ont été entreprises ces
dernières années pour comprendre les modalités d’entrée et de sortie de ces
phases glaciaires.

La limite Précambrien/Cambrien (542 Ma) marque un nouveau tournant
dans l’histoire climatique de la Terre. Le climat du Phanérozoïque se sta-
bilise dans une gamme de températures moyennes globales proche de l’ac-
tuelle d’après les mesures des rapports isotopiques de l’oxygène. Cette pé-
riode est ponctuée par trois glaciations importantes à la fin de l’Ordovicien
(vers 443 Ma), au Permo-Carbonifère (entre 320 et 270 Ma) et à la fin du
Cénozoïque (depuis 40 Ma). Les vestiges de la première glaciation sont bien
connus au nord de l’Afrique, en particulier dans le Sahara, dans la pénin-
sule arabique et en Afrique du Sud. Cette glaciation pourrait n’avoir duré que
quelques centaines de milliers d’années d’après des études biostratigraphiques,
mais cette durée fait encore l’objet de débats. La période ordovicienne se ter-
mine également avec la première extinction biologique majeure au cours de
laquelle disparaît une grande proportion de la faune marine (les continents ne
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sont colonisés à cette époque que par quelques mousses et lichens). La Terre
connaît au Silurien et au Dévonien un climat globalement plus chaud. Les pla-
teformes carbonatées, qui se développent dans les mers chaudes, s’étendent de
45◦S à 60◦N. Pareille extension ne sera plus jamais observée par la suite. La
forte extension latitudinale de ces plateformes carbonatées suggère de faibles
gradients thermiques latitudinaux. Les faciès évaporitiques largement présents
suggèrent un climat semi-aride à aride aux latitudes subtropicales.

Un autre bouleversement caractérise le Dévonien : la colonisation des terres
émergées par la vie. Les premières forêts constituées d’Archeopteris appa-
raissent à la fin du Dévonien vers 380 Ma. Quelques plantes, dont les bryo-
phites, avaient constitué en quelque sorte au Silurien l’avant-garde de cette
colonisation des terres jusqu’alors totalement désertes et stériles. L’appari-
tion de la biosphère continentale vient bouleverser le cycle du carbone et
pourrait avoir influencé le climat de la Terre. La fin du Dévonien et le début
du Carbonifère marquent en effet le retour des épisodes glaciaires et un climat
plus contrasté en latitude. Deux épisodes de glaciation brefs et spatialement
peu étendus sont observés respectivement à la limite Dévonien-Carbonifère
(∼360 Ma) et au Carbonifère inférieur (∼340 Ma), en Amérique du Sud. La
Terre connaît ensuite une période glaciaire pendant 50 Ma environ, depuis la
base du Carbonifère supérieur (∼320 Ma) jusqu’à la fin du Permien inférieur
(∼270 Ma), ponctuée par plusieurs phases d’avancée et de retrait de la calotte
de glace (mais sans disparition complète). C’est l’épisode glaciaire le plus long
et le plus important de tout le Phanérozoïque. Les formations sédimentaires,
les planchers striés et les « dropstones » (ces blocs de roches largués par les
icebergs lors de leur fonte et tombés dans les sédiments marins non consolidés)
sont autant de preuves de la présence de glace en Amérique du Sud, en Afrique
australe et orientale, sur la péninsule arabique, le sous-continent indien et en
Australie, c’est-à-dire toute la partie sud du continent Gondwana.

À la fin du Carbonifère (∼300 Ma), alors qu’un climat froid se développe
aux hautes et moyennes latitudes de l’hémisphère sud (dont témoigne la pré-
sence d’une calotte de glace), les indicateurs paléoclimatiques attestent d’un
climat tropical et humide sur une partie de l’Europe et de l’Amérique du
Nord, alors en position équatoriale. Le contraste climatique entre basses et
hautes latitudes était donc très marqué.

Cette situation disparaît au profit d’un climat plus chaud et surtout plus
sec au Permien supérieur. Les climats humides se limitent à des bandes étroites
autour de l’équateur et dans les moyennes latitudes. Une extinction majeure,
au cours de laquelle 90 % des faunes et des flores disparaissent se produit à la
limite Permo-Trias (∼251 Ma). Pendant cette crise, les indicateurs climatiques
montrent un réchauffement important ainsi qu’une anoxie océanique. Un vol-
canisme exceptionnel à l’origine des traps de Sibérie est contemporain de cette
crise et en est désormais considéré comme la cause principale. Même si les re-
lations entre volcanisme et crise ne sont pas encore complètement élucidées,
il convient de noter que chaque crise écologique du Phanérozoïque, quelle que
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soit son ampleur, est contemporaine de la mise en place d’une grande province
basaltique à travers un volcanisme particulièrement intense.

Après cette crise du Permo-Trias, une situation comparable à celle du Per-
mien supérieur perdure au Trias, marqué par un climat globalement chaud et
assez sec. Au Trias supérieur (∼210 Ma), les faciès sédimentaires d’Amérique
du Nord suggèrent une forte saisonnalité des précipitations occasionnées par
des régimes de type « méga-moussons ». Par la suite, la Terre connaît un cli-
mat globalement plus froid durant le Jurassique (∼180 Ma). La présence de
calottes de glace aux hautes latitudes a été suggérée, mais cette hypothèse
repose sur des arguments qui demandent à être confirmés.

Jusqu’au milieu des années 1990, le Crétacé (130− 65 Ma) a été considéré
comme une période marquée par un climat globalement chaud et uniforme,
mais l’accumulation de données basées sur différents indicateurs climatiques
a totalement bouleversé l’idée que l’on se faisait du climat de cette période.
Le Crétacé commence par une période froide où la présence de calotte est
fortement envisagée, passe par une période particulièrement chaude vers le
milieu du Crétacé, avant de connaître une baisse sensible des paléotempéra-
tures vers la fin du Crétacé. À cette tendance de très long terme se superpose
une variabilité climatique rapide et de grande amplitude. Les mesures isoto-
piques de l’oxygène des tests carbonatés des foraminifères planctoniques ou
des dents de poissons donnent une estimation de la paléotempérature des
eaux de surface des océans. Ces données, ainsi que les études effectuées en
domaine continental, sur des assemblages floristiques par exemple, reflètent la
variabilité climatique de cette époque. Ainsi, au milieu du Crétacé, le Céno-
manien (∼95 Ma) connaît un climat particulièrement chaud, comme l’atteste
la répartition des flores tropicales qui se développent jusque dans les moyennes
latitudes. Le Crétacé se termine par un refroidissement rapide et marqué juste
avant la crise biologique majeure de la limite Crétacé-Tertiaire à 65 Ma, qui
a mis fin à près de 60 % des espèces sur Terre, dont les célèbres dinosaures.
L’origine de cette crise est la chute d’un corps extraterrestre dans le golfe du
Mexique pour les uns, et la conséquence d’un volcanisme exceptionnel associé
à la mise en place des traps du Deccan en Inde pour les autres (Chenet et al.,
2009).

Après cette crise, la température moyenne globale remonte progressive-
ment, la Terre entre dans une période chaude pendant laquelle les évidences
de glaciation disparaissent. Cette période est ponctuée par le maximum ther-
mique de la limite Paléocène-Eocène (55 Ma) (Zachos et al., 2001). Il s’agit
d’un événement rapide, environ 300 ka, pendant lequel on assiste à la mi-
gration de niches écologiques tropicales vers les hautes latitudes. Une flore
tropicale, mais également des tortues, des crocodiles, et de nombreux mam-
mifères ont été découverts sur les îles Ellesmere et Axel Heiberg, au nord du
Canada, déjà situées à de hautes latitudes.

Dès l’Éocène moyen (vers 45 Ma), la Terre connaît les prémices d’une nou-
velle période glaciaire, marquée par le premier stade de développement de la
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calotte de glace Antarctique, correspondant probablement à l’apparition de
glaciers dans la chaîne transantarctique. Cette calotte de glace ne tarde pas
à croître et à atteindre les rivages, comme l’attestent les sédiments glaciaires
datés de la limite Éocène-Oligocène (∼34 Ma) découverts au large de l’An-
tarctique. Les nombreuses mesures de la composition isotopique de l’oxygène
sur des tests carbonatés de foraminifères benthiques provenant de sédiments
collectés en différents points du globe confirment un refroidissement régulier
pendant l’Éocène. À la limite Éocène-Oligocène, un refroidissement important
et rapide des eaux de fond estimé à environ 6 ◦C se produit. À partir de ce
moment, le rapport isotopique du strontium augmente significativement en
réponse à une intensification de l’érosion continentale.

Au Miocène inférieur (23−15 Ma), la tendance globale est à un léger ré-
chauffement entrecoupé de brefs épisodes de refroidissement. Vers 14 Ma, un
refroidissement rapide entraîne une nouvelle phase de développement de la ca-
lotte Antarctique. Cette tendance climatique s’accentue au Miocène supérieur
et au Pliocène. Le développement d’une calotte de glace sur le Groenland date
probablement du Miocène supérieur ou du Pliocène, mais l’hypothèse d’une
banquise sur l’océan Arctique dès la transition climatique du Miocène moyen a
été proposée à partir des faciès sédimentaires observés dans l’océan Arctique.
Ce climat froid concerne les hautes latitudes des deux hémisphères et fournit
les conditions nécessaires des fluctuations rapides glaciaire/interglaciaire du
Pléistocène (mais pas leur moteur).

Les indicateurs paléoclimatiques permettent de retracer l’évolution clima-
tique de la Terre, d’en affiner progressivement les contours, de voir apparaître
des fluctuations rapides superposées à des tendances de plus long terme. Il
reste cependant (et subsistera certainement) des zones d’ombre, en particu-
lier pour les périodes les plus anciennes. Les causes et les mécanismes de ces
changements climatiques à l’échelle des temps géologiques sont multiples. Les
données collectées sur le terrain permettent de documenter toujours plus fi-
nement cette évolution, mais sans que l’on puisse isoler avec certitude la ou
les causes de ces bouleversements climatiques. Cependant, depuis les années
1980, la modélisation numérique des climats a été utilisée, en complément des
données, pour tester la sensibilité du climat à différents forçages et essayer
de reproduire, grâce aux ordinateurs, les changements climatiques observés
sur le terrain. Sur de longues échelles de temps, les changements paléogéo-
graphiques résultant de la tectonique des plaques ont façonné le visage de la
Terre (voir 3.2.5) et constituent un forçage majeur de l’histoire climatique de
la Terre par leurs effets directs sur les circulations atmosphérique et océanique.
Mais nous verrons également des effets indirects des changements paléogéo-
graphiques induits par des mécanismes de rétroaction, en particulier sur la
régulation de la pression partielle de CO2, un autre acteur majeur du système
climatique. Dans la section suivante, nous allons esquisser les grands traits de
l’évolution paléogéographique de la Terre, après un rappel des outils utilisés
pour établir les changements des traits de ces visages.
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3.2 Les reconstructions paléogéographiques
Les reconstructions paléogéographiques nécessitent la localisation des

continents à travers les âges géologiques, la localisation des paléorivages, et
la restitution des paléoreliefs. Nous allons voir quels sont les techniques et les
outils mis en œuvre pour retrouver ces informations, ainsi que les incertitudes
inhérentes à chacune des méthodes utilisées.

3.2.1 La valse des continents
En 1915, le météorologue allemand Alfred Wegener pose les bases de la

tectonique des plaques dans un ouvrage intitulé Die Entstehung der Konti-
nente und Ozeane (La Genèse des Continents et des Océans). Cette théorie
repose sur trois arguments de continuité obtenus par la fermeture des océans
Atlantique et Indien : la continuité géologique des terrains et de leurs défor-
mations, la continuité paléontologique des flores (Glossopteris) et des faunes
(Mesosaurus, Lystrosaurus, Cynognathus), et enfin la continuité paléoclima-
tique. Des sédiments d’origine glaciaire, d’âge Carbonifère ont été découverts
à la fin du xixe siècle en Afrique, en Inde et en Australie. Wegener a mon-
tré qu’en refermant les océans Atlantique et Indien, tous ces affleurements
se regroupaient de manière cohérente à proximité de ce qui devait être le
pôle Sud de l’époque. Tous ces arguments plaidaient en faveur de l’existence
d’un supercontinent, la Pangée. Cette théorie révolutionnaire de la translation
des continents fut massivement rejetée par la communauté des sciences de la
Terre qui préférait croire en leur immobilité, et qui reprochait à Wegener,
l’absence de mécanismes démontrant sa théorie. Les paléontologues du début
du xxe siècle s’accrochèrent à cette géographie figée, et inventèrent la théorie
des « ponts continentaux », langues de terre qui auraient relié les continents,
pour expliquer la migration des faunes et des flores. Quelques géologues ont
tout de même cru à cette théorie et l’ont même étayée comme le Sud-Africain
Alexander Du Toit, ou le Suisse Emile Argand. En 1929, un argument décisif
en faveur de la théorie de Wegener est établi par l’Anglais Arthur Holmes.
Il est le premier à établir les bases de la convection thermique du manteau
terrestre. Mais, là aussi, cet argument ne reçoit pas l’écho escompté dans la
communauté des sciences de la Terre, et il faudra attendre les années 1960
pour voir en Holmes, un précurseur de la tectonique des plaques.

À partir des années 1940, l’exploration des fonds océaniques allait révo-
lutionner les sciences de la Terre. La découverte de la morphologie des fonds
océaniques, avec ses dorsales, amena Harry Hess à poser en 1962 les bases de
l’expansion des fonds océaniques. Un demi-siècle après Wegener, les sciences
de la Terre connaissent une véritable révolution, avec la découverte des ano-
malies magnétiques marines. Une campagne océanographique américaine car-
tographia le champ magnétique autour de la ride Juan de Fuca, au large des
côtes nord-américaines, dans l’océan Pacifique Est. En retranchant le champ
magnétique ambiant des données magnétiques, des anomalies alternativement
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positives et négatives apparaissent (Raff et Mason, 1961). Sur la base de ces
observations, Morley d’une part, et Vine et Matthews d’autre part, proposent
en 1963 la théorie du renouvellement et de l’expansion du plancher océa-
nique. Ces anomalies magnétiques marines résultent de l’acquisition d’une
aimantation thermorémanente par les particules d’oxydes de fer et de titane
des basaltes de la croûte océanique soumises au champ magnétique terrestre,
après que la croûte océanique (la lave basaltique) émise au droit des dorsales
océaniques à une température de 1 100 ◦C environ, ait commencé à se refroi-
dir. Lorsque le basalte atteint le point de Curie (température qui dépend des
particules magnétiques, environ 570 ◦C pour les cristaux ferromagnétiques de
magnétite contenus dans le basalte), la direction du champ est fossilisée par
les porteurs magnétiques de la croûte océanique. Au-dessus du point de Curie,
le matériau est paramagnétique, et chaque porteur magnétique se comporte
comme une petite boussole qui suit la direction du champ magnétique sans la
mémoriser. Dès que la température de la roche passe sous la température de
Curie, les porteurs magnétiques alignés le long des lignes de force du champ
magnétique terrestre se figent définitivement dans cette direction. Le champ
magnétique terrestre est enregistré par les roches volcaniques mais également
sédimentaires lors de la diagénèse si ces roches contiennent des particules ma-
gnétiques.

La symétrie des anomalies magnétiques marines par rapport à la dorsale
(Fig. 3.2) a d’abord été observée sur la dorsale de Juan de Fuca dans l’océan
Pacifique par Raff et Mason, en 1961, puis confirmée en 1963 au sud-ouest
de l’Islande, dans l’océan Atlantique Nord, sur la dorsale de Reykjanes par
Heirtzler et son équipe. Le fonctionnement du plancher océanique à la ma-
nière d’un tapis roulant constitue la pierre angulaire de la théorie de la tec-

Fig. 3.2 – Les anomalies magnétiques marines du plancher océanique (d’après
Müller et al., 1997).
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tonique des plaques. Mais pour compléter cette théorie, il est nécessaire d’y
associer des contraintes temporelles, pour avoir accès à la vitesse d’ouverture
des dorsales. À la même époque, les géophysiciens Cox et Doell, et le géochi-
miste Dalrymple établissent le premier calendrier des inversions magnétiques
des 4 derniers millions d’années, en utilisant une nouvelle technique de da-
tation isotopique des éléments potassium et argon. En comparant la polarité
d’aimantation et l’âge des basaltes prélevés en mer et à terre, il apparaît clai-
rement que l’âge de la croûte océanique croît avec la distance à l’axe de la
dorsale. À partir des années 1960, les missions scientifiques DSDP (Deep-Sea
Drilling Project) puis ODP (Ocean Drilling Program) sont lancées avec pour
but de forer les sédiments déposés sur cette croûte océanique. Ces carottes
sédimentaires permettent d’établir des séquences de polarités magnétiques
calées en temps, grâce aux contenus en fossiles, et donc également de caler en
âge les anomalies magnétiques marines. La vitesse d’ouverture des dorsales
océaniques peut enfin être déterminée. En 1968, Heirtzler et son équipe quan-
tifient ainsi la vitesse de l’ouverture de l’océan Atlantique Sud en analysant
une séquence magnétique marine remontant jusqu’au Pliocène (3,35 Ma). Les
âges du plancher océanique sont maintenant déterminés. Dans les années qui
suivent, les paramètres cinématiques de tous les océans sont déterminés l’un
après l’autre et permettent désormais de retracer l’évolution des différents
bassins océaniques. Ces paramètres reflètent les mouvements d’une plaque li-
thosphérique par rapport à une autre, arbitrairement fixée. Ces mouvements
étant définis sur une surface quasi-sphérique, ils peuvent s’exprimer par un
angle de rotation autour d’un axe passant par le centre de la Terre et défini
par sa longitude et sa latitude de son pôle.

Quittons les océans pour la terre ferme. Au début des années 1950,
quelques scientifiques étudient les directions d’aimantation rémanente des
roches. En tout point du globe, le champ magnétique se définit par un vec-
teur colinéaire aux lignes du champ. Le champ magnétique de la Terre a
pour origine les mouvements convectifs au sein du noyau terrestre. Celui-ci
est constitué majoritairement (à plus de 90 %) de fer et de nickel liquides, et
de quelques éléments plus légers, comme le silicium, le soufre et l’oxygène. Les
mouvements au sein du noyau conducteur, dans un milieu soumis au champ
magnétique terrestre induisent des courants électriques qui, à leur tour, gé-
nèrent un champ magnétique. Le champ magnétique de la Terre fonctionne à
la manière d’une dynamo auto-excitée. Pour compenser les pertes énergétiques
liées à la résistivité électrique du milieu, un apport d’énergie qui provient de
la conversion en chaleur de la dissipation ohmique, de l’énergie gravitation-
nelle et de la libération de chaleur latente lors de la cristallisation de la graine
solide assure l’équilibre thermique du milieu et permet le fonctionnement de
la géodynamo, ainsi que sa pérennité à l’échelle des temps géologiques. L’ai-
mantation rémanente des roches âgées de 3,5 Ga confirme la présence d’un
champ magnétique dès l’Archéen, mais il est possible que la géodynamo ait
fonctionné peu de temps après la formation du noyau vers 4,5 Ga.
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Le vecteur magnétique en un point à la surface du globe peut être défini par
deux angles, la déclinaison magnétique (angle entre la projection du vecteur
dans un plan local horizontal et le pôle nord géographique) et l’inclinaison ma-
gnétique (angle entre le vecteur magnétique et la projection horizontale de ce
vecteur), et par son module (intensité du champ). Au premier ordre, le champ
magnétique peut être représenté par le champ produit par un barreau aimanté
incliné d’environ 11,5◦ par rapport à l’axe de rotation de la Terre et légèrement
excentré à environ 500 km du centre de la Terre. Les différences entre le champ
magnétique actuel et ce champ théorique existent localement, témoins de la
contribution des termes non dipolaires (quadripôle, octupôle). Dans l’hypo-
thèse encore plus forte d’un champ magnétique parfaitement dipolaire, axial
et centré, une relation mathématique simple relie l’inclinaison magnétique
mesurée en un point du globe à la latitude de ce point (Fig. 3.3). Autrement
dit, connaître l’inclinaison du vecteur aimantation fossilisé par les porteurs
magnétiques d’une roche en un site à différents moments du passé permet de
calculer les paléolatitudes successives de ce site en faisant l’hypothèse que le
pôle géomagnétique a toujours coïncidé avec le pôle géographique, lui-même
supposé fixe. À l’inverse, à partir d’un ensemble d’échantillons répartis sur
un bloc continental, nous pouvons calculer la position du pôle magnétique

i<0

i>0

Fig. 3.3 – Le champ magnétique en polarité normale dans l’hypothèse d’un champ
dipôle axial centré présente une symétrie sphérique. À chaque latitude correspond
une inclinaison I du champ magnétique.
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associé au continent ou au bloc géologique considéré, toujours dans l’hypo-
thèse du champ magnétique dipolaire axial et centré : il s’agit donc d’un pôle
géomagnétique « virtuel » (VGP), puisque la référence est un bloc continental
dont la position passée n’est pas connue. Les positions successives des VGP
au cours du temps constituent le chemin de dérive apparente des pôles, le
continent étudié étant maintenu dans sa position actuelle. Le premier chemin
de dérive apparente (CDAP) sur une période de 600 Ma a été établi en 1954
par Creer et son équipe, à partir des mesures magnétiques effectuées sur des
échantillons prélevés dans des formations géologiques de Grande-Bretagne.
Les pôles magnétiques virtuels constituant le CDAP représentent, dans l’hy-
pothèse d’un champ dipolaire axial centré, les positions successives de l’axe
de rotation de la Terre vues depuis le continent d’observation (Fig. 3.4). Dans
les années 1950 et 1960, l’existence d’un dipôle axial centré a été attaquée,
remettant en cause la signification des CDAP. En 1964, Irving a cependant pu
montrer à l’aide d’indicateurs climatiques que l’hypothèse d’un dipôle axial
centré était vérifiée. En effet, au tout premier ordre, le climat de la Terre est
fonction de l’ensoleillement. Il en résulte une répartition des différents indi-
cateurs climatiques (par exemple, des évaporites pour les zones subtropicales,
des récifs coralliens pour les zones tropicales, des sédiments glaciaires aux
hautes latitudes) qui tend à être symétrique de part et d’autre de l’équateur.
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Fig. 3.4 – Le chemin de dérive apparente des pôles magnétiques de l’Inde (d’après
les données de Besse et Courtillot, 1991). L’âge du pôle magnétique (en Ma) est
indiqué. Les ellipses représentent l’incertitude (à 95 %) sur la position du pôle ma-
gnétique d’un âge donné.
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Pour vérifier si la distribution des indicateurs paléoclimatiques découverts au
sein de formations géologiques ne changeait pas au cours du temps, Irving
a replacé les continents (et les sites des indicateurs paléoclimatiques) dans
leur position passée, à l’aide des pôles magnétiques virtuels, et dans l’hypo-
thèse d’un dipôle axial géocentré. Ainsi reconstruite, la répartition latitudinale
des indicateurs paléoclimatiques est statistiquement identique à leur distri-
bution actuelle, vérifiant ainsi l’hypothèse du dipôle axial centré. D’autres
études menées au cours des années 1960 ont permis de valider cette hypo-
thèse, tout d’abord pour le Plio-Pléistocène, puis progressivement jusqu’au
Précambrien.

Les chemins de dérive apparente des pôles permettent de placer les conti-
nents dans leur position d’origine par rapport à l’axe de rotation de la Terre,
autrement dit en paléolatitude et en orientation. Mais le paléomagnétisme ne
suffit pas, car il ne fixe pas la paléolongitude des continents, en raison de la
symétrie sphérique du champ magnétique (dans l’hypothèse d’un champ ma-
gnétique dipolaire axial et centré). Nous faisons donc appel aux paramètres
cinématiques des océans qui fixent un continent rigide en position relative par
rapport à un autre. Mais cette méthode n’est applicable que lorsque l’océan
séparant deux continents est bordé par des marges passives et surtout tant
que l’on dispose de ces paramètres cinématiques (accessible pour les 170 der-
niers millions d’années uniquement). Si l’une de ces marges océaniques est
une marge active, le positionnement d’une plaque par rapport à une autre
est néanmoins possible en cheminant par un ou plusieurs autres continents
intermédiaires, séparés par des marges passives. Il reste néanmoins les cas où
la déformation des blocs continentaux par la tectonique (zone de collision,
par exemple), la présence de marges actives, ou bien l’âge de la reconstruc-
tion ne peuvent s’appuyer sur cette méthode combinant paléomagnétisme et
cinématique des océans. Dans ces cas, tout repose sur le paléomagnétisme et
les chemins de dérive apparente des pôles.

Ces chemins de dérive apparente des pôles ne sont pas tous de qualité
équivalente. Pour pallier cet inconvénient, Besse et Courtillot (1991) ont pro-
posé de calculer des chemins synthétiques de dérive apparente des pôles dans
lesquels les pôles d’un âge donné de toutes les plaques sont intégrés dans un
référentiel unique (c’est-à-dire transférés d’une plaque lithosphérique à une
autre plaque à l’aide des paramètres cinématiques des océans). Cette méthode
est applicable aux 320 derniers millions d’années (malgré l’absence de données
cinématiques pour les océans au delà de 170 Ma car tous les continents sont
alors réunis en un supercontinent, la Pangée). Au-delà de 320 millions d’an-
nées, et ce pour l’ensemble des continents et quelle que soit la période pour
les blocs entourés de marges actives, les reconstructions reposent uniquement
sur les chemins de dérive apparente des pôles, mais des arguments géologiques
et/ou paléontologiques peuvent apporter des contraintes sur la position rela-
tive des blocs. Naturellement, les incertitudes augmentent globalement avec
l’âge, par manque de données.
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Les mouvements désormais assez bien connus des grandes masses litho-
sphériques s’inscrivent dans la théorie classique de la tectonique des plaques.
Cependant, les plaques (accompagnées probablement du manteau terrestre)
peuvent dériver ensemble par rapport à l’axe de rotation de la Terre. Cette
dérive globale résulte des changements de répartition des masses au sein du
globe ou des changements dans l’agencement des mouvements convectifs dans
le manteau qui modifient le tenseur d’inertie de notre planète, dont l’axe maxi-
mum est aligné avec l’axe de rotation. En 1972, Morgan a proposé d’utiliser
les points chauds associés aux panaches convectifs issus du manteau profond
comme un référentiel absolu (les mouvements dans le manteau profond étant
dix fois plus lents que ceux des plaques lithosphériques). Les mouvements de
quelques plaques lithosphériques peuvent ainsi être définis dans le référen-
tiel dit « des points chauds ». Les amplitudes de cette dérive n’excèdent pas
en moyenne 1◦ par million d’années au cours des 130 derniers millions d’an-
nées. Il existe néanmoins des événements rapides (quelques millions d’années)
au cours desquels une dérive globale ayant atteint 10◦ environ de l’ensemble
des masses continentales a été observée, par exemple au Paléocène. Des évé-
nements de plus grande amplitude encore ont également été suggérés, par
exemple un mouvement de 90◦ entre le Cambrien inférieur et moyen. Mais
des dérives globales de cette ampleur demandent à être confirmées.

3.2.2 L’outil paléomagnétique, les tests
et les incertitudes

Pour comprendre la difficulté d’obtenir des reconstructions paléogéogra-
phiques robustes, il est nécessaire de se pencher sur l’outil paléomagnétique
mis en œuvre. La direction du champ magnétique est mesurée en laboratoire
à l’aide d’un magnétomètre, appareil capable de détecter des aimantations
rémanentes n’excédant pas 10−12 A/m, sur des échantillons cylindriques d’en-
viron 10 cm3, prélevés dans des formations sédimentaires ou volcaniques et
orientés dans l’espace aussi parfaitement que possible. Cette orientation dans
l’espace de l’échantillon prélevé sur le terrain est cruciale pour déterminer
la direction du vecteur aimantation (représentée par l’inclinaison et la décli-
naison), puis calculer la position (longitude et latitude) du pôle magnétique
virtuel associé. Pour obtenir un pôle magnétique virtuel fiable, plusieurs cri-
tères doivent être satisfaits. Tout d’abord, nous devons disposer d’un nombre
d’échantillons suffisant. Le nombre d’échantillons prélevés est en général de
huit par site, et le nombre de sites de prélèvement au sein d’une formation
géologique est au minimum six sites, mais davantage en général. Comme en
traitement du signal, augmenter le nombre de sites et d’échantillons par site
revient à améliorer le rapport signal sur bruit (donc diminuer les sources d’er-
reurs). L’incertitude sur le pôle magnétique virtuel est de l’ordre de quelques
degrés (1◦ = 111 km) dans le meilleur des cas, ce qui représente tout de
même quelques centaines de kilomètres. Les déplacements de blocs inférieurs à
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plusieurs centaines de kilomètres sont donc difficiles à détecter, ce qui, compte
tenu de la vitesse moyenne de dérive des plaques (∼4 cm/an), représente un
laps de temps d’environ une dizaine de millions d’années. La datation des
formations géologiques échantillonnées doit répondre également à des critères
de robustesse pour obtenir un pôle magnétique virtuel fiable : le caractère pri-
maire de l’aimantation des porteurs ferromagnétiques doit être vérifié. Le si-
gnal d’aimantation doit être synchrone ou enregistré dans les millions d’années
(<5 Ma) qui ont suivi la diagenèse (dans le cas de formations sédimentaires).
Cela revient à s’assurer que l’âge d’aimantation est sensiblement le même que
l’âge « stratigraphique » de la formation. Lorsque ces deux âges diffèrent, une
réaimantation postérieure s’est produite (en réponse, par exemple, à l’enfouis-
sement à plusieurs kilomètres de profondeur de la formation étudiée, ce qui
a pour effet d’imprimer un nouveau signal magnétique dans l’échantillon en
masquant en partie ou en totalité l’aimantation primaire).

Pour s’assurer du caractère primaire de l’aimantation, des tests ont été mis
au point. Le premier repose sur l’inversion du champ magnétique. Le champ
magnétique connaît en moyenne quelques inversions par million d’années (il
existe néanmoins des périodes longues de plusieurs dizaines de millions d’an-
nées au cours desquelles on n’observe plus d’inversion du champ magnétique).
Sur un intervalle de temps inférieur à quelques millions d’années (<5 Ma), le
pôle magnétique virtuel calculé doit être statistiquement identique, quelle que
soit la polarité du champ magnétique. Ce test augmente la confiance dans le
caractère primaire de l’aimantation et permet de s’assurer que la variation sé-
culaire du champ magnétique résultant des mouvements du fer dans le noyau
terrestre a bien été moyennée. La variation séculaire du champ magnétique
imprime une dérive rapide du pôle magnétique qui peut écarter de plus de
10◦ le pôle virtuel de sa position moyenne. Ainsi, la direction fournie par une
unique coulée de lave refroidie en moins d’un an ne correspond pas à la direc-
tion moyenne du dipôle qui est recherchée. Un second test consiste à contrôler
la fiabilité du pôle magnétique déterminé à partir de sites d’échantillonnage
pour lesquels le pendage des couches géologiques diffère. En effet, les forma-
tions géologiques peuvent être soumises à des déformations. Pour calculer le
pôle magnétique virtuel, il est nécessaire de restituer la paléohorizontalité de
la formation sédimentaire prélevée qui prévalait lors de l’acquisition du si-
gnal magnétique. La prise en compte de la correction de pendage pour chaque
site de prélèvement doit avoir pour effet de regrouper l’ensemble des direc-
tions magnétiques obtenues pour chaque site. Si cette correction de pendage
n’a pas l’effet escompté sur les données, cela signifie que l’aimantation a été
acquise pendant ou après la déformation.

Mais ces tests ne sont pas suffisants pour certifier la robustesse des données
qui peuvent être affectées par différents biais. La tectonique régionale dans des
zones de collisions actives comme les Alpes ou en extension comme en Afar a
pu conduire à des rotations de petits blocs que le paléomagnétisme enregistre.
Cette tectonique régionale peut masquer les grandes dérives des plaques ou
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des blocs plus grands. Un second biais est lié à la géométrie du champ ma-
gnétique. Le calcul d’un pôle magnétique virtuel repose sur l’hypothèse d’un
champ magnétique dipolaire axial et centré. Dans le cas d’échantillons préle-
vés dans des formations sédimentaires, les mesures magnétiques sont effectuées
sur des cylindres d’environ 10 cm3. Compte tenu du faible taux d’accumula-
tion des sédiments et des effets de la diagenèse, un cylindre de 10 cm3 peut
représenter un intervalle de temps de plusieurs milliers d’années, et la di-
rection magnétique mesurée est en quelque sorte, une direction « moyenne »
de cet intervalle. Pour un site d’échantillonnage, la direction magnétique est
la moyenne des directions magnétiques des échantillons prélevés dans une
unité d’une formation sédimentaire. Il est donc possible que l’intervalle de
temps associé à la direction magnétique moyenne représente plusieurs milliers
d’années, voire même davantage. Les variations du champ magnétique sont
ainsi lissées, et la direction magnétique mesurée est bien celle produite par un
champ dipolaire axial et centré dans la zone d’étude considérée. Dans le cas de
séries volcaniques, l’acquisition (thermorémanente) de l’aimantation implique
la fossilisation d’une image instantanée du champ magnétique terrestre. Pour
s’affranchir de l’effet de la variation séculaire, il est nécessaire de calculer
la moyenne des directions d’un grand nombre de sites, de manière à tendre
vers la direction que l’on obtiendrait avec un champ dipolaire axial et centré.
Néanmoins, la présence d’un terme quadripolaire persistant dans les données
paléomagnétiques a été décrite comme une source d’erreurs. La présence de
termes quadripolaires à hauteur de quelques pour cent (quantité généralement
observée) implique une erreur de quelques degrés en latitude à l’équateur. Cela
n’affecte donc pas significativement le pôle magnétique virtuel, calculé dans
l’hypothèse d’un champ dipolaire axial centré. Il a été également envisagé que
le champ pouvait avoir inclus une composante octopolaire affectant l’Asie au
Tertiaire et la Pangée au Permien. Enfin, une dernière source d’erreur est liée
à la préservation du signal magnétique dans les séries sédimentaires. En effet,
lors de la diagenèse, les porteurs magnétiques peuvent subir une baisse de
l’inclinaison des porteurs magnétiques. Cet effet d’aplatissement induit des
erreurs dans les paléoreconstructions.

3.2.3 La topographie des continents

Les chaînes de montagne et les hauts plateaux jouent un rôle considérable
sur la circulation atmosphérique. La surrection de la chaîne himalayenne et
du plateau tibétain est sans nul doute l’exemple le plus caractéristique de
cette relation entre topographie et évolution de la circulation atmosphérique
et du climat. La courbe hypsométrique de la Terre révèle qu’aujourd’hui,
les reliefs supérieurs à 2 km représentent environ 10 % des terres émergées.
Cette répartition hypsométrique reflète le contexte orogénique de la Terre
depuis le début du Cénozoïque. Elle a évolué au cours du temps. Les grandes
zones de reliefs élevés (∼>2 km) s’observent généralement durant les phases
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de formation d’un supercontinent (par exemple, au Carbonifère, lors de la
formation du supercontinent Pangée), alors que les périodes de dislocation
des supercontinents (le Mésozoïque par exemple) sont caractérisées par des
reliefs plus modestes (néanmoins des reliefs peu élevés, moins de 2 km en
général, peuvent se former le long des déchirures continentales, prémices d’un
futur océan).

Le relief de la Terre résulte des mouvements horizontaux et verticaux des
plaques, mais également de processus exogènes comme l’érosion et les dé-
pôts sédimentaires. L’altitude est liée à l’équilibre isostatique de la colonne
lithosphérique sur l’asthénosphère sous-jacente. Ce mécanisme est impliqué
dans la très grande majorité des chaînes de collision (Himalaya, Alpes, chaîne
hercynienne). La topographie peut également être contrôlée par des processus
dynamiques liés aux mouvements de matière et au transfert de chaleur au sein
du manteau visqueux. Les « upwellings mantelliques », c’est-à-dire les remon-
tées de matériel mantellique pilotées par la flottabilité (force d’Archimède),
sont susceptibles d’induire des déformations crustales à l’échelle continentale.
C’est ce type de processus qui explique une large partie de la déformation
de grande longueur d’onde qui affecte l’Afrique orientale et australe. À cette
déformation de grande longueur d’onde se superpose en Afrique de l’Est, une
déformation cassante assujettie à des processus d’extension intra-continentale
et une activité magmatique importante à l’origine d’un relief marqué.

Restituer la topographie passée de la Terre est sans nul doute l’aspect le
plus délicat des reconstructions paléogéographiques. Il implique de détermi-
ner l’extension spatiale du relief, son âge et son altitude. Les reliefs induisent
des déformations et/ou des marqueurs structuraux et pétrologiques qui, calés
en âge, sont exploités par les géologues pour contraindre l’événement tecto-
nique. Ces marqueurs ne sont pas toujours évidents à déceler ? puisque les
événements les plus récents tendent à masquer les événements antérieurs. Une
phase d’accrétion continentale a occasionné la collision indosinienne en Asie
du Sud-Est, au cours du Trias, mais cette orogenèse reste entachée d’incer-
titudes, en partie par le fait que la collision Inde-Asie a effacé une partie de
l’histoire géologique antérieure.

Déterminer la paléoaltitude des reliefs est donc crucial pour la modélisation
des paléoclimats anté-Quaternaires. Plusieurs méthodes (flores, sédiments, iso-
topes de l’oxygène, isotopes cosmogéniques) ont été développées, mais seules
les plus couramment utilisées seront abordées. Il est très important de différen-
cier les méthodes absolues, qui permettent d’estimer la paléoaltitude d’un re-
lief à un moment passé, des méthodes permettant d’estimer la vitesse verticale
des roches de ces reliefs. Les méthodes relatives traduisent le bilan des mouve-
ments verticaux liés à l’événement géodynamique (une collision par exemple)
et à l’érosion qui dénude la surface, favorisant par réajustement isostatique, la
remontée de roches profondes. Mesurer une altitude ou estimer une paléoal-
titude requièrent également un niveau de référence. La surface des océans
constitue cette référence, mais elle fluctue au cours des temps géologiques.
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Les amplitudes de ces variations sont toutefois inférieures à l’incertitude ob-
tenue sur des paléoélévations, quelles que soient les méthodes employées. En
revanche, les variations eustatiques sont cruciales lorsqu’on s’intéresse aux
régions comprises entre le plateau continental (0 et −200 m) et les vastes
plaines de basse altitude. Nous y reviendrons par la suite. Étudions d’abord
les méthodes employées pour reconstruire les paléoélévations.

3.2.3.1 À partir de la flore

L’assemblage floristique fossile est un marqueur des paléo-altitudes utilisé
depuis presque un demi-siècle. Cette méthode repose sur la relation existant
entre le type de végétation et la température moyenne en un lieu donné. Elle
se décline en plusieurs variantes. La première méthode repose sur la recherche
d’un assemblage actuel de taxons floristiques équivalent à celui du site fossile
(ou du moins, partageant avec lui, le plus grand nombre de taxons), mais
elle suppose qu’il n’y ait pas d’adaptation de ces taxons aux variations clima-
tiques passées. Cette méthode est particulièrement adaptée aux 10 derniers
millions d’années. Une seconde méthode s’appuie sur la physionomie foliaire
des plantes (taille, forme, épaisseur, type de marge foliaire), synonyme de
l’adaptation de la plante à un contexte climatique donné. Une relation entre
la physionomie des feuilles de plantes actuelles et la température moyenne
annuelle a été établie. Cette méthode suppose toutefois que la réponse de la
physionomie foliaire au climat ait été constante au cours du temps. Cet outil
est calibré sur les dicotylédones et ne prend pas en compte toutes les provinces
biogéographiques (par exemple, l’Australie) ou tous les taxons (comme les co-
nifères). De plus, elle ne s’applique que jusqu’au Crétacé supérieur, puisque
les plantes à fleurs n’apparaissent qu’au Crétacé. Mais le principal avantage
de cette approche est de s’affranchir de toute reconnaissance systématique des
taxons, car seules les caractéristiques morphologiques comptent (ce qui im-
plique des conditions de fossilisation optimales). Pour déterminer l’altitude,
il est nécessaire de connaître la température moyenne d’un site de même âge
au niveau de la mer. La différence de température entre ces deux sites divi-
sée par le gradient vertical de la température donne accès à la paléo-altitude.
Mais le gradient vertical de la température varie de 4 ◦C/km à 10 ◦C/km. Il
dépend de la latitude, de l’hygrométrie de la masse d’air, de la continentalité
du site et de la topographie elle-même. Le choix de ce paramètre est donc
déterminant. L’incertitude reste élevée, de l’ordre de 700 à 1 000 mètres pour
des paléo-altitudes estimées de 3 à 4 km.

Pour s’affranchir du problème du gradient vertical, une méthode basée
sur la conservation dans l’atmosphère de l’énergie statique humide h a été
développée. Le paramètre h est la somme d’un paramètre thermodynamique,
l’enthalpie humide H et de l’énergie potentielle gZ et présente l’avantage d’une
distribution relativement zonale, en particulier dans les moyennes latitudes de
l’hémisphère nord. Cette méthode requiert une circulation atmosphérique où
prédominent les mouvements horizontaux devant les mouvements verticaux,
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pour garantir la conservation de l’énergie statique humide. L’enthalpie hu-
mide H a été calibrée sur des indices foliaires actuels (comme pour la tempéra-
ture moyenne dans la méthode précédente). Pour déterminer la paléo-altitude
d’un site, il faut déterminer son enthalpie humide H et l’enthalpie humide H0

d’un site de référence contemporain situé au niveau de la mer. L’incertitude
sur la paléolatitude est à peine plus faible que par la méthode précédente.

Ces méthodes floristiques sont entachées d’incertitudes en raison de l’im-
pact (que l’on néglige) de la végétation sur le climat. L’évapotranspiration des
plantes joue un rôle important dans le système climatique. La modélisation
climatique a permis de quantifier l’impact sur le climat au Crétacé moyen
d’un couvert végétal arboré (arbres à feuilles caduques) par rapport à un sol
nu. Le couvert agit sur le bilan radiatif de la Terre en raison d’une différence
d’albédo de surface importante (induisant un réchauffement) et renforce très
significativement le bilan hydrologique à travers une nette augmentation de
l’évapotranspiration. Cet effet pourrait induire un biais et des paléo-altitudes
sous-estimées pour les périodes antérieures au Miocène supérieur. En effet,
une transition se produit vers 7 millions d’années (Miocène supérieur), mar-
quée par le recul des plantes de type C3 au profit d’une végétation de type C4
(les types C3 et C4 représentent des fonctionnements photosynthétiques dif-
férents). Ces deux types de plantes présentent de fortes disparités en termes
d’évapotranspiration. La transition de C3 vers C4 pourrait avoir renforcé le
gradient thermique vertical au-dessus des continents et réduit significative-
ment l’humidité spécifique de l’air. Les altitudes basées sur les flores pour-
raient en être affectées.

3.2.3.2 À partir des sédiments érodés

En restituant la masse de sédiments déposés dans un bassin au relief d’ori-
gine, il est possible de calculer des paléo-altitudes. Cela suppose de connaître
la géométrie de la source sédimentaire et que celle-ci ne change pas au cours
du temps, qu’il n’y ait pas de pertes de sédiments par subduction ou par in-
corporation lors d’événements orogéniques plus récents et enfin de considérer
que le relief est toujours en équilibre isostatique. Ces considérations limitent
significativement l’emploi de cette méthode à quelques bassins endoréiques
et dépourvus de zone de subductions (intracontinentales), comme la chaîne
du Tien Shan, en Asie au Miocène. Son application à des orogenèses plus
anciennes s’avère donc délicate.

3.2.3.3 À partir de mesures isotopiques

Une première méthode est basée sur la mesure de la composition isotopique
de l’oxygène (δ18O) ou celle de l’hydrogène (δD) des carbonates lacustres ou
pédogéniques. Pour comprendre cette méthode, nous devons revenir aux va-
riations spatiales du δ18O des eaux météoritiques. Un δ18O de plus en plus
faible est observé lorsque l’on se déplace des basses vers les hautes latitudes,
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des côtes vers le centre d’un continent, mais également des basses vers les
hautes altitudes. Il reflète un processus de distillation. C’est cette dépendance
qui est exploitée pour calculer des paléo-altitudes (Quade et al., 2007). Une
masse d’air humide ascendante le long d’un relief se détend adiabatiquement,
se refroidit, et la vapeur d’eau condense puis précipite sous forme de pluies
orographiques. Ces processus entraînent une baisse du δ18O de l’eau météo-
ritique de cette masse d’air (Fig. 3.5). L’anomalie isotopique varie avec le
dénivelé parcouru par la masse d’air entre la source d’humidité (l’océan) et le
lieu de précipitation où les carbonates lacustres ou pédogéniques se forment
en enregistrant cette anomalie.
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Fig. 3.5 – Évolution du rapport isotopique de l’oxygène (δ18O) en fonction de
l’altitude.

En pratique, il existe plusieurs processus susceptibles d’entraîner des biais
dans les résultats. Le fractionnement isotopique de l’oxygène (ou de l’hy-
drogène) dépend de la température, de la saison et de processus physiques
comme la condensation. Cela signifie que l’anomalie isotopique des eaux mé-
téoritiques orographiques peut varier en fonction de la source d’humidité de la
masse d’air (en fait des variations de la température), de sa trajectoire dans
l’atmosphère, qui peut varier selon la saison, et des processus physiques asso-
ciés (par exemple, à la production des eaux météoritiques au sein des nuages).
Enfin, l’anomalie isotopique enregistrée par les carbonates pédogéniques n’est
pas celle des eaux de pluie, mais celle des eaux de ruissellement. Dans le cas de
l’Himalaya par exemple, les mesures du δ18O réalisées sur différentes rivières
actuelles diffèrent sensiblement des eaux météoritiques. Le δ18O des carbo-
nates pédogéniques reflète davantage le δ18O moyen du bassin drainant que
celui des eaux météoritiques. Pour les carbonates lacustres, le δ18O est affecté
par les effets de l’évaporation à la surface du lac. Tous ces biais engendrent
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une incertitude importante, proche de celle observée avec les méthodes basées
sur la flore.

Comme pour les estimations des paléotempératures océaniques, la mesure
du Δ47 semble être l’outil le plus prometteur en paléo-altimétrie (Eiler, 2007).
La propension à former des molécules contenant des liaisons entre des isotopes
lourds du carbone (13C) et de l’oxygène (18O) dans un carbonate (principa-
lement sous forme 13C18O16O) est d’autant plus facile que la température
de formation du carbonate pédogénique est basse. Il existe donc une relation
entre cette quantité et la température de formation (Fig. 3.6), ce qui permet
de remonter aux paléo-altitudes en fixant le gradient vertical de température
(qui a pu varier dans le passé) (Quade et al., 2007). De plus, les mesures
indépendantes de la température de formation de ces carbonates via le Δ47

et du rapport isotopique δ18O de ces carbonates permettent de remonter au
δ18O de l’eau et donc de discriminer les effets de l’altitude des influences
parasites, telles que le climat, la saison, ou la latitude. Les effets de l’enfouis-
sement ne semblent pas en général affecter la mesure du Δ47, ce qui est un
avantage dans un contexte orogénique. Cette méthode permet d’obtenir des
paléo-altitudes entachées d’une incertitude plus faible que pour l’ensemble des
autres méthodes. Cet outil isotopique a été utilisé pour contraindre l’évolu-
tion des paléo-altitudes et la vitesse de surrection de l’Altiplano, haut plateau
situé dans les Andes en Amérique du Sud, au cours du Miocène.
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Fig. 3.6 – Courbe de calibration du Δ47 (d’après Quade et al., 2007).

Les méthodes présentées ont été utilisées pour déterminer la paléo-altitude
d’un certain nombre de sites, qui ne représentent qu’une portion congrue des
besoins en reconstructions paléogéographiques. La tâche s’avère encore plus
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difficile lorsque l’on s’intéresse à des périodes reculées. Une méthode empi-
rique, largement utilisée pour effectuer les reconstructions paléogéographiques,
consiste à définir le contexte tectonique de l’époque étudiée et rechercher un
analogue actuel.

3.2.4 Les variations eustatiques et les passages
maritimes

La circulation océanique joue un rôle important dans le système clima-
tique en transportant de la chaleur des basses vers les hautes latitudes, en
particulier, à travers des courants de surface. Mais ce transport dépend de
la répartition des continents et de la forme des bassins océaniques. Actuelle-
ment, les eaux profondes se forment principalement dans l’océan Atlantique
Nord, plus précisément en mer de Norvège et en mer du Labrador. La confi-
guration de la circulation thermohaline était différente dans le passé. À la fin
du Crétacé, l’océan Atlantique Nord n’était pas encore ouvert et les échanges
entre l’océan Atlantique Central et l’océan Arctique étaient encore limités. La
formation des eaux profondes pourrait donc être transférée dans l’océan Paci-
fique, d’après les modèles numériques simulant la circulation à grande échelle
de l’océan et de l’atmosphère.

Les changements de configuration géographique à travers les dérives des
continents, ou plus radicalement, l’ouverture ou la fermeture de bassins
océaniques, sont donc susceptibles de bouleverser profondément la circula-
tion océanique. Mais des changements beaucoup plus modestes pourraient
avoir des effets également considérables. Les passages maritimes constituent
d’étroits corridors, en général peu profonds, à travers lesquels circulent des
masses d’eau océanique. Le célèbre détroit de Gilbraltar permet la circulation
des masses d’eau de l’océan Atlantique vers la mer Méditerranée en surface,
et en sens inverse en profondeur. Cet échange maritime est primordial. Son in-
terruption causerait l’assèchement de la mer Méditerranée en moins de quinze
siècles, car cette mer connaît une forte évaporation qui ne peut pas être com-
pensée dans le contexte climatique actuel, par les précipitations ou par le
ruissellement continental. L’ouverture ou la fermeture de passages maritimes
peuvent donc avoir un impact significatif. Définir un historique précis de l’ou-
verture ou de la fermeture des passages océaniques est difficile du fait de leur
dimension, mais des marqueurs paléocéanographiques permettent de les iden-
tifier. Enfin, l’ouverture ou la fermeture de ces passages sont contrôlées par
des processus tectoniques mais également par les variations du niveau des
océans.

Les changements de niveau marin modifient profondément le visage de
la Terre. Les périodes de haut niveau marin, comme celle du Cénomanien
(∼95 Ma) étudié par Eduard Suess à la fin du xixe siècle, causent l’inonda-
tion de larges zones continentales. De vastes mers épicontinentales, générale-
ment peu profondes (10 à 200 m), couvrant jusqu’à 30 % des continents, sont



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 102 — #125
�

�

�

�

�

�

�

�

102 Paléoclimatologie

ainsi observées au cours de la période phanérozoïque. Dans certains cas, la
conjonction d’un niveau marin élevé et d’une flexure de la lithosphère liée à
la surrection d’un relief peut se traduire par la formation de mers épiconti-
nentales profondes de plusieurs centaines de mètres. C’est le cas du Western
Interior Seaway, en Amérique du Nord, qui relie l’océan Arctique à l’actuel
golfe du Mexique, au cours du Crétacé. La dynamique de ces mers épicon-
tinentales est encore mal connue, car il n’existe pas d’analogue actuel aussi
vaste. Ces mers épicontinentales devaient favoriser les climats peu contrastés
thermiquement du fait de la forte capacité calorifique de l’eau et de leur inertie
thermique. Inversement, les périodes de bas niveau marin devaient favoriser
des climats plus contrastés. En réalité, nous verrons que la réponse climatique
à un changement de niveau marin est plus complexe qu’il n’y paraît, d’autant
que c’est rarement le seul niveau marin qui change.

L’analyse des faciès sédimentaires permet de repositionner les lignes de
rivage. Celles-ci ont changé avec les variations eustatiques (changement du
niveau marin), mais également avec les mouvements verticaux des continents,
la flexure de la lithosphère en réponse à la formation d’un relief ou les varia-
tions des flux sédimentaires. Les variations des lignes de rivages déduites des
faciès sédimentaires ne constituent donc pas un marqueur direct du niveau
marin.

Dans les années 1970, Peter Vail et son équipe, géologues au sein de la
compagnie pétrolière américaine Exxon, produisirent une courbe des varia-
tions du niveau des océans. Vail y montrait que la géométrie et la position
des unités sédimentaires déposées sur les plateformes continentales et dans les
bassins avaient varié en fonction du niveau marin, de la subsidence de la zone
de dépôt, du flux sédimentaire et de la production carbonatée. La géométrie
et la position des unités sédimentaires reflètent principalement les variations
du niveau marin, subsidence, dépôt et production carbonatée étant considé-
rés comme moins variables. La détermination des faciès sédimentaires sur des
carottes prélevées par forage, et la localisation des réflecteurs sismiques sur
les marges continentales et les bassins adjacents permettent de reconstruire
l’agencement des dépôts sédimentaires et d’en déduire les variations eusta-
tiques. Plusieurs courbes ont depuis été produites (Haq et al., 1987 ; Haq et
Al-Qahtani, 2005). Les courbes obtenues (Fig. 3.7) montrent des cycles eusta-
tiques emboîtés. Au premier ordre, l’amplitude des variations eustatiques est
forte, 200–300 mètres, la constante de temps, plusieurs centaines de millions
d’années. Une origine tectonique liée au cycle de vie des supercontinents (cycle
de Wilson) et aux variations du volume des dorsales est proposée. Un second
ordre présente des variations importantes (plusieurs dizaines de mètres) mais
une constante de temps plus faibles (>1 Ma). Le forçage tectonique reste la
cause la plus probable. Au troisième ordre, la périodicité n’excède pas 1–2 Ma,
et pourrait être liée au climat. Enfin des variations encore plus rapides pour-
raient être liées au glacioeustatisme (les variations eustatiques pilotées par
le volume des calottes de glace). Mais cette interprétation de la variabilité
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Fig. 3.7 – Courbe des variations du niveau marin par rapport à l’actuel (d’après
Haq et al., 1987 ; Haq et Al-Qahtani, 2005).

haute fréquence présente sur une courbe eustatique à l’échelle des temps géo-
logiques a été remise en question. De plus, les recouvrements côtiers observés
dans les systèmes sédimentaires ne se traduiraient pas forcément en termes
de variations eustatiques.

Une méthode différente de celle de Haq et al. (1987) a été proposée par
Miller et son équipe (2005). Elle permet de déterminer les variations eusta-
tiques à l’aide d’un modèle inverse en calculant les effets de la charge sédi-
mentaire, de la compaction et de la charge océanique nécessaires pour simuler
la déformation d’un bassin (subsidence ou soulèvement) située sur une marge
passive. Les variations du niveau marin obtenues par cette méthode n’excèdent
pas les 100 mètres, soit deux fois moins que celles proposées par Haq et al.
(1987) pour la même période. De plus, les variations eustatiques obtenues
par ces deux méthodes peuvent être déphasées. Contrairement à la courbe de
Haq et al. (1987), qui reposait sur de nombreux enregistrements, la courbe de
variation de niveau marin de Miller s’appuie sur un nombre de sites réduit,
situés sur la marge est de l’Amérique du Nord. La déformation subie par ce
bassin par des processus dynamiques internes d’origine mantellique n’est pas
corrigée. Ce bassin pourrait avoir enregistré une topographie « dynamique »
de grande longueur d’onde (par opposition à la topographie liée à l’isostatie
d’une colonne lithosphérique) biaisant en partie le signal eustatique.

Pour comprendre ces désaccords, il est nécessaire d’analyser les méca-
nismes des changements de niveau marin. Les variations de la position des
rivages ont plusieurs origines possibles : variation du volume d’eau (le contenu)
ou variation du volume des bassins océaniques (le contenant). Changer le vo-
lume d’eau océanique implique un processus de contraction ou de dilatation
thermique et/ou de séquestration ou de relâchement de cette eau par un autre
réservoir (par exemple, les calottes de glace). Bien que fondamental pour le
fonctionnement du système climatique, le volume d’eau présent dans l’atmo-
sphère sous forme vapeur et liquide (∼13 000 km3) est totalement négligeable
au regard des volumes d’eau des bassins océaniques (∼1 347 millions de km3).
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Les variations de cette quantité d’eau atmosphérique, en réponse à des change-
ments climatiques, n’auront qu’une incidence centimétrique sur le niveau des
océans, bien en deçà des variations qu’il est possible de détecter à l’échelle des
temps géologiques. Mais les changements climatiques peuvent également in-
duire des variations de volume des océans par le biais de la dilatation ou de la
contraction des eaux. Un réchauffement climatique global de quelques degrés
de la surface de la Terre se traduit par une dilatation des océans de l’ordre de
quelques dizaines de centimètres, hausse toutefois encore bien trop modeste
pour expliquer les changements observés à l’échelle des temps géologiques.

Les variations des volumes d’eau des bassins océaniques sur des échelles
de temps comprises entre 1 ka et 100 ka peuvent trouver leur origine dans
la formation ou la fonte d’une calotte de glace. La quantité d’eau séquestrée
sous forme de glace peut conduire à des variations eustatiques supérieures à
100 m. La présence de glace au pôle est un phénomène épisodique, car elle
implique la présence d’un continent en position (quasi-)polaire et des condi-
tions climatiques permettant la formation d’une couverture neigeuse pérenne.
À l’échelle des temps géologiques, ces conditions sont parfois remplies. Ainsi,
la glaciation gondwanienne couvre de glace le sud du continent Gondwana
(qui correspond actuellement à la zone sud de l’Amérique du Sud, la partie
sud de l’Afrique, le sud de la péninsule arabique, une partie de l’Inde et de
l’Australie et tout l’Antarctique, ces zones étant à l’époque réunies) pendant
environ 50 millions d’années (320 − 270 Ma), marqués par quelques phases
alternées de développement et de résorption de la calotte de glace. La mo-
délisation numérique permet d’estimer la variation du niveau des océans cor-
respondant au volume d’eau séquestré à environ 200 m (contre 70 m pour la
calotte antarctique aujourd’hui). Il est également possible que l’assèchement
de mers ou de bassins marginaux ait entraîné une hausse du niveau marin
global. C’est le cas de la crise messinienne, autour de 5,5 Ma, qui se manifeste
par un assèchement de la mer Méditerranée, à l’exception de quelques bassins
profonds (dans lesquels se déposent d’importantes quantités d’évaporites), et
une hausse du niveau marin de l’ordre de 10 mètres (variation partiellement
masquée par les fluctuations de volume de la calotte antarctique). Enfin, les
stockages d’eau dans des lacs, fleuves et rivières (∼0,26 millions de km3) ou
dans des réservoirs souterrains (∼9 millions de km3) doivent contribuer de
manière très marginale.

Les variations du niveau des océans résultent également des variations du
volume des bassins océaniques. Le mécanisme le plus fréquemment évoqué
pour expliquer les variations du niveau de la mer à l’échelle des temps géolo-
giques réside dans les variations topographiques du plancher océanique. Hays
et Pitman (1973) ont montré que le profil topographique du plancher océa-
nique, plus précisément de la dorsale, était fonction de sa vitesse d’accrétion.
De ce fait, les périodes pendant lesquelles les vitesses d’ouverture sont élevées
doivent correspondre à des périodes de haut niveau marin. Le taux de pro-
duction de croûte océanique (normalisé par rapport au taux de production
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Fig. 3.8 – Évolution de la production de croûte océanique au cours des 170 der-
niers millions d’années normalisé par le flux actuel (d’après Cogné et Humler, 2006).
Au-delà de 80 Ma, deux scénarii possibles : un flux normalisé faible (courbe tiretée
et incertitude en grisé clair) dans le cas d’un manteau terrestre sans évolution ther-
mique au cours du temps ; un flux normalisé plus fort (courbe noire et incertitude
en grisé foncé) dans le cas d’un manteau terrestre plus chaud de 50 ◦C que l’actuel
avant 80 Ma.

actuel) traduit la vitesse moyenne globale de fonctionnement des dorsales et
peut être comparé aux variations du niveau marin. Dans les années 1980,
les reconstructions depuis le Jurassique de ce flux normalisé suggéraient un
flux presque deux fois supérieur à l’actuel pendant le Crétacé inférieur et une
chute d’environ 50 % au cours des 50 derniers millions d’années. Mais ces
estimations ont été remises en question, suite aux récentes déterminations
des vitesses d’accrétion et des flux normalisés (Fig. 3.8), lesquelles suggèrent
des variations des flux n’excédant pas une amplitude de 30 % autour de la
valeur actuelle (Cogné et Humler, 2006), voire même moins. Si les variations
de volume des dorsales sont bien le moteur des variations eustatiques, des
contradictions apparaissent entre la courbe du niveau marin et les estima-
tions les plus récentes des flux de croûte océanique produite. Ces nouvelles
déterminations pourraient remettre en question le rôle joué par les dorsales
sur les variations du niveau marin. Certains ont vu dans les cycles de Wilson,
c’est-à-dire la construction puis la fragmentation de supercontinent, un méca-
nisme pour expliquer les variations eustatiques au premier ordre (Fig. 3.7). En
effet, les périodes de fragmentation produisent de la croûte océanique jeune.
Le volume occupé par les dorsales au détriment de la croûte ancienne per-
due par subduction réduit le volume total des océans et élève leur niveau, et
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réciproquement en période de construction de supercontinent, le volume total
des dorsales décroît et le niveau des océans baisse. En d’autres termes, l’âge
moyen des océans reflète les variations eustatiques au premier ordre (Cogné
et Humler, 2006).

La topographie dynamique liée à la subsidence de bassin, à la déformation
associée aux zones de subduction, où même à la dérive globale de la lithosphère
que nous avons déjà évoquée, résulte d’une redistribution interne de masse
pilotée par la convection mantellique. Elle induit des mouvements verticaux
des continents qui conduisent à leur inondation ou à leur exondation.

3.2.5 Un survol des visages de la Terre à travers
les âges

Reconstruire la paléogéographie passée implique déjà de connaître la posi-
tion des grandes plaques définies par Morgan en 1967 et d’un certain nombre
de petits blocs continentaux. Cette tâche s’avère difficile pour les périodes
antérieures à 1,1 Ga (1 100 Ma) en raison du faible nombre de données paléo-
magnétiques disponibles. La position des paléorivages dépend des informations
lithologiques disponibles. Côté topographie, les estimations des paléoaltitudes
sont entachées d’une incertitude importante, y compris pour des orogénèses
récentes comme celle de la chaîne de l’Himalaya, mais les données géologiques
permettent de localiser les orogénèses. À partir des données disponibles, nous
allons esquisser le portrait de la Terre depuis l’Archéen. Les grands traits de
l’évolution paléogéographique sont reportés dans l’atlas (Fig. 3.9).

Actuellement, les plus vieilles unités géologiques observables à l’affleure-
ment datent de plus de 3 milliards d’années. Néanmoins, elles sont rares et ne
permettent pas d’estimer les surfaces continentales présentes à cette époque.
Mais la datation d’un grand nombre de zircons, minéral omniprésent dans de
nombreuses roches (ignées, métamorphiques ou sédimentaires) a permis de re-
tracer les grandes périodes de production de croûte continentale. Des zircons
âgés de plus de 4 Ga découverts dans des formations géologiques archéennes
témoignent de l’existence d’une croûte continentale, même éphémère, quelques
centaines de millions d’années après la formation de la Terre. Vers 3,5 Ga, les
premiers blocs continentaux stables apparaissent. L’analyse des plus anciens
cratons révèle que ceux-ci se sont formés par l’amalgamation de lambeaux de
croûte continentale de taille modeste, d’arcs insulaires, de prisme d’accrétion,
de plateaux volcaniques océaniques. Le premier grand pic de production de
croûte continentale date de 2,7 Ga, une avalanche dans le manteau induisant
la formation d’un grand nombre de panaches mantelliques en serait la cause.
Cet événement à 2,7 Ga se traduit par l’augmentation du nombre de cratons,
c’est-à-dire de croûte continentale pérenne, et donc par un brusque accroisse-
ment de la surface continentale. Toutefois, l’existence de supercontinent dès
cette époque reste peu probable (Bleeker, 2003).
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Fig. 3.9 – Position des principaux continents et blocs dans le passé (d’après Li
et al., 2008 pour le Néoprotérozoïque ; McElhinny et al., 2003 pour le Paléozoïque ;
Atlas Téthys et Péritéthys, ainsi que les reconstructions réalisées par l’auteur pour
différentes études sur le Mésozoïque ; Fluteau et al., 2001, 2006). AFR = Afrique ;
AMN = Amérique du Nord ; AMZ = Amazonie ; ANT = Antarctique ; ARA = Ara-
bie ; AUS = Australie ; BAL = Baltique ; CHN = Chine du Nord ; CHS = Chine du
Sud ; EAN = Antarctique de l’Est ; IND = Indochine ; INDE = Inde ; IRA = Iran ;
KAL = Kalahari ; KAZ = Kazakhstan ; LHA = Lhasa ; LAU = Laurussie ;
MAD = Madagascar ; NUB = Nubie ; QAN = Qantiang ; RDP = Rio de Plata ; SF-
CG = Sao Francisco-Congo ; SIB = Sibérie ; WAF = Afrique de l’Ouest ; WAN = An-
tarctique de l’Ouest. Les traits épais représentent la localisation supposée des dor-
sales (plaques lithosphériques divergentes) ; les traits épais noirs ornés de triangles
représentent la localisation supposée des zones de subductions (plaques lithosphé-
riques convergentes). Les zones grisées indiquent les zones orogéniques en activité
pour la période considérée. Les noms des principales orogenèses sont indiqués en
italique. Pour le Crétacé, les principales mers épicontinentales sont représentées en
blanc (de manière simplifiée).
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Reconstruire la paléogéographie à cette époque s’apparente aux pièces d’un
puzzle que l’on essaie d’associer en comparant leurs histoires géologiques, car
nous ne disposons pas de données paléomagnétiques suffisamment contrai-
gnantes dans l’espace et le temps pour proposer une reconstruction précise.
Les scénarii esquissés se basent sur la similarité des séries géologiques préser-
vées sur chaque craton (similarité des séquences lithologiques, synchronisme
des événements magmatiques et métamorphiques affectant les cratons). Tou-
tefois l’utilisation de ces arguments n’aboutit pas à un scénario unique. Pour
la période comprise entre 2,7 Ga et 1,8 Ga, Bleeker (2003) ne dénombre pas
moins de 35 pièces pour ce puzzle paléogéographique. Un flux de chaleur d’ori-
gine interne deux fois plus fort à cette époque favorise une organisation des
plaques davantage fragmentée qu’elle ne l’est aujourd’hui, et rend peu pro-
bable l’existence d’un vaste et unique supercontinent. Mais il n’est pas exclu
que des regroupements de petits cratons se produisent. En effet, la présence
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de nombreux dykes datés entre 2,4 Ga et 2,1 Ga pourrait témoigner de la
dislocation de ces continents éphémères.

La période suivante comprise entre 2,1 Ga et 1,8 Ga est marquée par la for-
mation du premier supercontinent Columbia par assemblage de petits cratons
occasionnant de très nombreuses orogénèses (Zhao et al., 2004). Cette période
marque également la structuration de nombreux grands cratons (Laurentie,
Baltique, Groenland, Sibérie, Australie Occidentale, Inde, Amazonie-Afrique
de l’Ouest, Congo-Sao Francisco). Le craton Laurentie résulte du collage de
plusieurs cratons (Superior, Rae, Slave, Hearne) et de lambeaux de croûtes
continentales (ou terranes en anglais) entre 1,95 Ga et 1,8 Ga. Le superconti-
nent Columbia est entièrement assemblé vers 1,8 Ga. Entre 1,8 et 1,3 Ga, le
supercontinent Columbia connaît une période d’accrétion continue le long de
ces marges actives (zones de subduction). Ces ceintures accrétionnaires mag-
matiques augmentent significativement la surface continentale. Le développe-
ment de rifts continentaux vers 1,6 Ga marque le début de la fragmentation
du supercontinent Columbia qui dure environ 300 millions d’années. Mais,
très rapidement, un nouvel assemblage s’initie et aboutira à la formation du
supercontinent Rodinia vers 950 Ma.

Pour la période néoprotérozoïque, entre 1 050 Ma (1,05 Ga) et 540 Ma
(0,54 Ga), les données paléomagnétiques, plus nombreuses que pour le Paléo-
et Mésoprotérozoïque, mais aussi les arguments géologiques permettent d’éta-
blir des reconstructions paléogéographiques globales. Les cartes proposées ici
sont adaptées de la synthèse récente de Li et al. (2008). Elles constituent une
solution possible mais non unique aux données disponibles.

La configuration paléogéographique, il y a 1 000 Ma, est très différente de
l’actuelle. La côte sud de la Laurentie (qui correspond actuellement à la côte
est du continent Nord-Américain) entre en collision avec le bloc Amazonie
(un bloc constitutif de l’Amérique du Sud), puis peu après, la côte nord de
la Laurentie, avec celles de l’Australie, de l’Antarctique de l’Est et le bloc
Chine du Sud. Le regroupement de l’ensemble des cratons existant à cette
époque s’achève vers 950 Ma et forme le supercontinent Rodinia. De ces dif-
férentes collisions continent-continent naissent plusieurs grandes chaînes de
montagnes, dont on retrouve la signature géologique au travers de ceintures
métamorphiques. C’est le cas en Amérique du Nord, avec l’orogenèse Gren-
ville datée à 1 Ga, et l’orogenèse Sibao en Chine du Sud. Mais il n’existe pas
encore de consensus sur l’histoire du supercontinent Rodinia. Le nombre de
continents constituant Rodinia, l’âge de sa formation ou de sa dislocation,
voire même son existence pour certains, restent des questions ouvertes. En
effet, il n’existe pas encore de consensus, car le nombre et la qualité des don-
nées géologiques, géochronologiques et paléomagnétiques ne permettent pas
d’aboutir à une solution unique. Pour une analyse beaucoup plus approfondie
des données paléomagnétiques et des conséquences en termes de configura-
tions, le lecteur pourra se référer aux travaux de Li et al. (2008).
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Après avoir dérivé vers le nord, le supercontinent Rodinia se disloque vers
780−750 Ma. La dispersion des continents se traduit par l’ouverture de bas-
sins océaniques orientés approximativement nord-sud. Du fait de la symétrie
sphérique du champ magnétique dipolaire géocentré, la largeur de ces bassins
océaniques est mal contrainte. À la fin du Néoprotérozoïque, vers 600 Ma, un
nouveau supercontinent, Panotia, pourrait se former. Constitué du continent
Laurentie et de l’assemblage des blocs Amazonie et Rio de Plata, ce supercon-
tinent, à l’existence éphémère, pourrait n’exister qu’en raison des incertitudes
qui entachent l’âge de la séparation des cratons Laurentie et Amazonie et l’âge
de l’assemblage des cratons Amazonie et Rio de Plata dans le futur continent
Gondwana. C’est pourquoi l’option du supercontinent Panotia n’a pas été
retenue dans les reconstructions présentées dans cet ouvrage.

La période allant de la fin du Précambrien au début du Paléozoïque est
marquée par l’assemblage progressif du continent Gondwana à partir d’une
mosaïque de blocs séparés par des océans. Ces océans se résorbent par sub-
duction, les blocs entrent en collision, ce qui occasionne des orogénèses. Les
reliefs ont disparu depuis longtemps, mais les continents actuels en portent
encore les stigmates sous forme d’une ceinture métamorphique de haute pres-
sion, de magmatisme et/ou de déformations. Ces événements ont été datés par
des méthodes isotopiques. Nous allons en faire le tour rapidement mais une
discussion plus complète a récemment été proposée par Cawood et Buchan
(2007).

Le craton Nubie (NUB) et plusieurs micro-blocs s’assemblent entre 750 Ma
et 600 Ma. Cet événement se traduit par une première phase de l’orogenèse
est-africaine datée entre 750 Ma et 600 Ma selon les sites d’étude. Un peu plus
à l’est, la convergence des cratons Congo-Sao Francisco (CG-SF) et Amazo-
nie (AMZ) entraîne la fermeture de l’océan Adamaster, puis leur collision
vers 650 Ma cause l’orogenèse brésilienne. Cet assemblage de cratons consti-
tue une partie du futur continent Gondwana. À la fin du Précambrien, autour
de 550 Ma, la Laurentie et l’Amazonie se séparent, marquant l’ouverture de
l’océan Iapétus, tandis que les cratons Australie, Est Antarctique, Ouest An-
tarctique et Inde s’assemblent pour former l’autre partie du futur continent
Gondwana. Cet événement se traduit par les orogenèses Kuunga et Pinjarra.
L’océan séparant les cratons Kalahari et Congo-Sao Francisco se résorbe, et les
blocs entre en collision peu après 520 Ma, c’est l’orogénèse Damara/Zambèze.
Cet événement est approximativement synchrone de l’assemblage final du
continent Gondwana, daté autour de 530 Ma. Cette ultime étape dans la
construction du continent Gondwana induit une nouvelle phase orogénique en
Afrique de l’Est et australe (qui se superpose à celle plus ancienne, datée à
600 Ma). Étape finale de la construction du Gondwana, la marge passive qui
bordait la partie ouest de ce continent devient une marge active (la croûte
océanique est subductée sous le continent Gondwana) sur près de 18 000 km,
comme en attestent les âges de l’activité magmatique compris entre 550 et
500 Ma. Cette marge active est associée à l’orogenèse Ross-Delamerian en
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Australie et Antarctique, à l’orogenèse Saldanian en Afrique australe et Pam-
pean en Amérique du Sud. L’assemblage final du Gondwana et la mise en
place d’une marge active marquent la fin des orogénèses le long des sutures de
la mosaïque gondwanienne. La hauteur des reliefs reste évidemment très hypo-
thétique, mais l’ampleur des collisions et les évidences géologiques suggèrent
des reliefs élevés.

L’existence du continent Gondwana va perdurer près de 400 millions d’an-
nées avant de prendre fin au Crétacé. Au début de l’Ordovicien (∼480 Ma),
le bloc Avallon situé initialement à proximité du pôle Sud (dont on trouve les
archives géologiques au nord-est de l’Amérique du Nord et en Europe occi-
dental) se sépare du Gondwana, cela correspond à la naissance d’un nouvel
océan, l’océan Rhéique (voir Windley, 1995, pour une synthèse). Le bloc Aval-
lon migre vers le nord et entre en collision avec le bloc Baltique à la fin de
l’Ordovicien vers 440 Ma. L’océan Iapétus se résorbe, entraînant la déforma-
tion de la marge continentale de la Laurussie, c’est l’orogenèse taconique de
la chaîne des Appalaches. À la fin du Silurien (∼420 Ma), la collision entre les
blocs Laurentie (une partie de l’Amérique du Nord) et Baltique (une partie de
l’Europe) parachève la disparition par subduction de l’océan Iapétus. Un nou-
veau continent est constitué, la Laurussie. Cette collision engendre l’orogenèse
Calédonide/Acadienne, qui affecte la Scandinavie, le Groenland, l’Europe de
l’Ouest et le nord-est de l’Amérique du Nord. L’océan Rhéique se résorbe pro-
gressivement par subduction sous la Laurussie, rapprochant inexorablement
Laurussie et Gondwana. La fermeture de cet océan se poursuit jusqu’au Dé-
vonien (∼360 Ma), période à partir de laquelle une collision généralisée se
produit le long de la suture entre Gondwana et Laurussie (Matte, 1986). Coté
Laurussie, c’est l’orogenèse alléghanienne en Amérique du Nord et l’orogénèse
hercynienne (ou Varisque) en Europe. L’orogénèse Alléghanienne affecte la
marge est du continent nord-américain (Canada et États-Unis) et se prolonge
vers le sud à travers l’État du Texas aux États-Unis jusqu’au Mexique par
l’orogénèse des Ouachitas. L’orogénèse alléghanienne-ouachita est également
observable coté Gondwana à travers les orogénèses Mauritanides, Basseride
et Rokelide en Afrique de l’Ouest. Les âges des déformations et du métamor-
phisme associés à cette collision s’échelonnent de 340 Ma à 270 Ma. L’orogé-
nèse hercynienne affecte une large partie de l’Europe occidentale et central.
Cet événement est daté entre 340 Ma et 290 Ma. Ces reliefs pourraient avoir
été, à la fin du Carbonifère, aussi élevés que ceux de l’Himalaya actuellement
(Matte, 1986). L’accrétion du Gondwana et de la Laurussie forme le super-
continent Pangée, qui va exister jusqu’à 170 Ma. La taille maximale de ce
supercontinent est atteinte avec l’accrétion du bloc Sibérie-Kazakhstan à la
marge nord-est de la Pangée, au cours du Permien. La collision s’achève vers
250 Ma. Cette collision donne lieu à la surrection de la chaîne de l’Oural. La
marge active au sud du Gondwana connaît un nouvel épisode orogénique, qui
s’échelonne de la fin du Carbonifère (∼310 Ma) au Trias supérieur (∼220 Ma).
L’orogénèse Gondwanide affecte les régions Australie, Afrique australe et sud
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de l’Amérique du Sud, déjà déformées par l’orogénèse ross-delamerian, salda-
nian et pampean au Cambrien.

La configuration de la Pangée (ce débat n’est pas représenté sur les figures)
est entachée d’incertitudes ; il est possible qu’un vaste système décrochant
dextre ait fonctionné au cours du Permien et du Trias, entraînant un mouve-
ment relatif entre la Laurussie au nord et le Gondwana au sud. Le rejet total
de ce décrochement pourrait avoir atteint plusieurs milliers de kilomètres si
l’on se base sur les données paléomagnétiques, mais serait très inférieur si l’on
se réfère aux observations sur le terrain des rejets cumulés des failles décro-
chantes connues ayant fonctionné à cette époque. De plus, la non-dipolarité
du champ magnétique (forte contribution d’un champ octupolaire) à cette pé-
riode ou le manque de fidélité d’enregistrement du champ magnétique dans les
grès rouges, fréquent à cette période, pourraient avoir « faussé » les données
paléomagnétiques. Le débat est loin d’être tranché. Quant à la chaîne Va-
risque, elle pourrait avoir subsisté jusqu’au Permien supérieur ou bien avoir
été réactivée par le mouvement entre Gondwana et Laurussie. Le Permien
inférieur marque le début de la séparation d’un assemblage de blocs, appelés
blocs Cimmériens, de la marge nord-est du Gondwana, entraînant l’ouverture
d’un nouvel océan, la Néotéthys (appelé également Mésotéthys) (Metcalfe,
2002). Les blocs Cimmériens (Chine du Sud, Indochine, Lhassa, Qiangtang et
quelques autres) dérivent vers le nord, résorbant d’autant l’océan Paléotéthys
par subduction sous la marge nord-est de la Pangée (partie orientale de la
Laurussie et Kazakhstan) et sous les blocs Tarim et Chine du Nord, tandis
qu’au sud, l’océan Néotéthys continue de s’ouvrir. Ce chapelet de blocs pour-
rait avoir isolé épisodiquement l’océan Paléotéthys de l’océan Panthalassa.

Le supercontinent Pangée se disloque au début du Jurassique, vers 200 Ma,
en deux vastes continents, au nord la Laurasie (Laurussie + Sibérie + d’autres
blocs plus petits) et au sud le Gondwana. Cette dislocation marque le début
de l’ouverture de l’océan Atlantique central. Cette ouverture oriente la di-
rection de dérive de l’Amérique du Nord vers le nord-ouest. Cela amorce la
subduction des plaques Farallon et Kula (région nord-est de l’océan Pacifique)
sous la marge ouest de l’Amérique du Nord, avec pour conséquence l’accrétion
de petits blocs hétérogènes et d’arcs insulaires au continent Nord-Américain
au cours du Jurassique. Cette marge se déforme, c’est l’orogenèse Siever qui
perdure jusqu’au Crétacé inférieur.

Plus à l’est, l’océan Paléotéthys est totalement subducté vers 200 Ma, les
blocs Cimmériens entrent en collision avec les blocs Chine du Nord et Tarim.
Cette mosaïque continentale est séparée de la marge sud de la Sibérie par
l’océan Mongol-Okhotsk. De forme triangulaire, cet océan se referme, tel un
ciseau, au cours du Jurassique et le petit continent formé de la mosaïque des
petits blocs entre en collision à la fin du Jurassique (∼150 Ma) avec la marge
sud de la Sibérie. Le continent Eurasie est formé. Les multiples collisions entre
les petits blocs ont sans doute produit de la déformation, mais probablement
pas de reliefs très importants. L’ouverture de l’océan Atlantique central se
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poursuit. Tous les océans Panthalassa, Néotéthys et Atlantique central sont
connectés dans la zone subtropicale de l’hémisphère nord.

Le Jurassique moyen (∼170 Ma) marque le début de la dislocation du
Gondwana. Madagascar, Inde, Australie et Antarctique se séparent du binôme
Afrique-Amérique du Sud. Au Crétacé inférieur (∼130 Ma), Amérique du Sud
et Afrique commencent à s’individualiser, l’océan Atlantique Sud s’ouvre entre
Patagonie et Afrique australe. La séparation complète de ces deux continents
et la connexion avec l’océan Atlantique central n’intervient qu’à la fin du Cré-
tacé inférieur, environ 30 millions d’années plus tard. Au début du Crétacé
inférieur (∼110 Ma), l’Inde entame sa dérive vers le nord au rythme exception-
nel de 15 cm/an. L’océan Téthys est subducté sous la marge sud de l’Eurasie,
alors qu’au sud, s’ouvre le bassin Antarctique. Vers 90 Ma, Madagascar et
l’Inde se séparent, la dorsale de Carlsberg entre en fonctionnement et marque
le début de l’ouverture de la partie nord-ouest de l’océan Indien. Le Crétacé
se caractérise par une période de haut niveau marin qui conduit à la forma-
tion de vastes mers épicontinentales à partir de l’Albien (∼100 Ma) jusqu’au
Maestrichtien (∼65 Ma). L’inondation des continents atteint son paroxysme
au début du Crétacé supérieur, vers 95 Ma, avec l’inondation d’une large par-
tie de l’Europe. Une mer peu profonde se développe sur l’Afrique du Nord à
travers l’actuel désert du Sahara, mettant en relation de manière éphémère,
au moment du paroxysme de la transgression marine, l’océan Téthysien à
l’océan Atlantique Sud. En Amérique du Nord, un passage maritime, le Wes-
tern Interior Seaway, s’établit à cette époque entre l’océan Arctique et le golfe
du Mexique, tandis qu’une nouvelle phase orogénique affecte la marge de ce
continent (orogénèse Laramide) au Crétacé supérieur. Un passage maritime
se forme au pied de l’Oural, dans l’ouest de la Sibérie reliant l’océan Arc-
tique et l’océan Téthysien, qui contrairement au Western Interior Seaway, ne
disparaîtra qu’à l’Eocène.

Le début du Cénozoïque est marqué dans l’hémisphère nord par l’ouver-
ture de la troisième et dernière partie de l’océan Atlantique, la partie nord.
Amérique du Nord et Eurasie se séparent. Dans l’hémisphère sud, Australie et
Antarctique s’individualisent définitivement à l’Eocène. L’Antarctique migre
en position polaire. Le bassin circum-Antarctique est formé. Dans la partie
ouest de l’Amérique du Nord, la géométrie de la subduction évolue, la défor-
mation progresse vers l’est, les montagnes Rocheuses se soulèvent, alors que
certains reliefs plus côtiers s’abaissent en raison d’un changement du régime
des contraintes dans cette région. En Amérique du Sud, la surrection de la
Cordillère des Andes semble s’accélérer vers la fin du Cénozoïque.

L’Inde entre en collision avec l’Asie au début du Cénozoïque (∼50 Ma).
La dérive vers le nord de l’Inde se poursuit après la collision au rythme de
5 à 6 cm/an. Une partie du raccourcissement est accommodée par le jeu
de grands décrochements dextres réactivant d’anciennes sutures entre les
blocs constituant la mosaïque asiatique, et par la surrection de l’Himalaya
et de quelques autres chaînes plus au nord. Ces grands systèmes décrochants
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éjectent latéralement des blocs comme la Chine du Sud et l’Indochine (Tap-
ponnier et al., 2001). Cette déformation de la marge sud de l’Asie se généra-
lise en réalité à toute la marge sud de l’Eurasie, en réponse au raccourcisse-
ment Afrique-Europe, c’est l’orogenèse alpine. De vastes mers épicontinentales
existent en Eurasie au cours du Cénozoïque. La déformation de la marge sud
de l’Eurasie contribue au développement de bassins marins, quelquefois pro-
fonds, en Eurasie. Ces bassins sont connectés les uns aux autres et s’étendent
de l’Europe occidentale au pied de la zone tibétaine (en cours de surrection)
et forme la Paratéthys. Cette mer est connectée à l’océan Atlantique et à
la Téthys. La déformation intense de la marge sud de l’Eurasie au Miocène
isole progressivement la Paratéthys du reste des océans. Uniquement alimen-
tée par les eaux de ruissellement et soumise à la déformation du substratum,
cette mer se résorbe progressivement. Aujourd’hui, la mer Caspienne et la mer
Noire sont les seuls descendants de la Paratéthys.

Au cours du Miocène, les passages maritimes entre les océans dans les
basses latitudes se ferment progressivement. Au Miocène inférieur, la partie
nord de la péninsule arabique est exondée, marquant la naissance de la mer
Méditerranée. Celle-ci connaitra un assèchement presque complet (crise Mes-
sinienne) à la fin du Miocène, durant quelques centaines de milliers d’années,
en raison d’un soulèvement de la zone bétique (région de Gilbraltar) conjugué
à une légère baisse du niveau marin. Au Miocène supérieur, l’extrusion du
bloc indochinois et la dérive vers le nord de l’Australie ferme le passage mari-
time indonésien. Au Pliocène, vers 3 Ma, la fermeture de l’isthme de Panama
liée à un soulèvement tectonique isole définitivement les eaux atlantique et
pacifique.

3.3 Impact des changements
paléogéographiques sur l’évolution
climatique

Nous avons décrit les grands traits de l’évolution climatique et les diffé-
rents visages de la Terre à travers les âges. Maintenant, nous allons voir à
travers différents exemples de quelle manière les changements paléogéogra-
phiques affectent le climat. Nous nous appuierons à la fois sur des données
et sur des simulations climatiques réalisées avec des modèles de circulation
générale de l’atmosphère et/ou de l’océan.

3.3.1 La dérive des continents

La dérive des continents joue-t-elle un rôle sur le climat ? Évidemment oui,
dans le cas d’un continent dérivant en latitude, et par conséquent, traversant
les zones climatiques. Pour les mouvements en longitude, la quantité d’enso-
leillement reste inchangée, mais les circulations atmosphérique et océanique



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 119 — #142
�

�

�

�

�

�

�

�

3. L’évolution des climats à l’échelle des temps géologiques 119

peuvent évoluer. Pour illustrer ce mécanisme, nous allons prendre l’exemple
de l’ouverture de l’océan Atlantique Sud. Avant le Crétacé (∼135 Ma), Amé-
rique du Sud et Afrique ne forment qu’un continent unique. Les indicateurs
paléoclimatiques indiquent la présence d’un climat chaud et sec sur le sud
de l’Afrique et de l’Amérique du Sud (en dehors de certaines zones côtières).
L’ouverture de l’océan Atlantique Sud scinde ce continent en deux et favorise
le développement d’un anticyclone au-dessus du jeune océan (Fluteau et al.,
2006). Le sud-ouest de l’Afrique reste épargné par les masses d’air humides
venues de l’océan, et un climat chaud et sec se développe (il perdure encore
aujourd’hui). À l’opposé, les données et les modèles montrent que l’ouverture
de l’Atlantique Sud permet le développement d’un climat tempéré chaud et
humide sur le sud-est de l’Amérique du Sud.

La configuration des continents joue également un rôle important. Au
Permien supérieur (∼260 Ma), des surfaces continentales importantes sont
situées dans les zones subtropicales, sous la subsidence de la cellule d’Had-
ley. Les indicateurs paléoclimatiques suggèrent qu’un climat chaud et sec se
développe sur une large partie du Gondwana (hémisphère sud) située entre
l’étroite bande équatoriale pluvieuse et l’étroite bande tempérée des moyennes
latitudes (Fig. 3.10). Ce type de configuration limite très fortement les ef-
fets des océans aux zones côtières. Une forte saisonnalité s’installe dans les
moyennes et hautes latitudes dans l’hémisphère sud (Gondwana) en raison
de la faible capacité thermique des continents, uniquement atténuée par la
présence de vastes lacs, vestiges de la glaciation permo-carbonifère (Fluteau
et al., 2001). Les températures estivales simulées dépassent 15 ◦C dans les
hautes latitudes du Gondwana. En hiver, c’est au contraire une zone de haute
pression située à hautes latitudes qui s’étend jusqu’aux moyennes latitudes.
Le froid des hautes latitudes envahit une large partie sud du Gondwana. Une
glaciation majeure de l’histoire climatique se déroule au cours du Carbonifère
supérieur, au Permien inférieur (∼300 Ma). Les changements paléographiques
entre 300 Ma et 250 Ma se traduisent par un faible mouvement de rotation de
la Pangée qui translate l’est du Gondwana vers les zones subtropicales. Les si-
mulations réalisées indiquent que cette configuration favorise un été plus frais
sur le sud du Gondwana, mais pas suffisamment froid pour un maintien de la
glace en dehors de quelques reliefs élevés. D’autres mécanismes, comme une
baisse de la pression partielle en CO2 atmosphérique (pCO2), sont nécessaires
pour expliquer cette période glaciaire. La colonisation des terres émergées par
les plantes au cours du Dévonien pourrait accroître l’intensité de l’altération
chimique des silicates et réduire la pCO2. La baisse de la pCO2 est limitée par
des mécanismes régulateurs comme la baisse de la température.
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Fig. 3.10 – Température (◦C) et précipitations (mm/jour), moyennes simulées
pour décembre-janvier-février et juin-juillet-août à l’aide du modèle climatique
LMD5.3 pour le Permien supérieur (260 Ma, période de supercontinent). a) Tempé-
rature moyenne simulée pour la période décembre-janvier-février. b) Précipitations
moyennes simulées pour la période décembre-janvier-février.

3.3.2 Changements paléogéographiques et circulation
océanique

Nous venons de voir que la configuration des continents affectait la cir-
culation atmosphérique et le climat. Est-ce que ces changements peuvent in-
fluencer le climat via des changements de la dynamique océanique ?

Intéressons-nous maintenant à une période marquée par un refroidisse-
ment majeur global, le Cénozoïque. Nous avons vu que les 40 derniers millions
d’années de la Terre étaient marqués par un refroidissement progressif auquel
se superposent quelques transitions climatiques rapides, accélérant ainsi la
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Fig. 3.10 – c) Identique à a) mais pour la période juin-juillet-août. d) Identique à
b) mais pour la période juin-juillet-août.

tendance générale (Zachos et al., 2001). La tectonique des plaques explique-
t-elle le refroidissement ? La dérive en latitude de la plupart des continents
est très faible au cours des 40 derniers millions d’années et ne peut pas expli-
quer les changements climatiques observés. Toutefois cette période est mar-
quée par une réorganisation majeure de la circulation océanique. Au-début
du Cénozoïque, la répartition des continents autorise des échanges de masses
d’eau dans la bande tropicale entre les bassins Pacifique, Atlantique et In-
dien (Fig. 3.11). Les masses d’eaux tropicales de cet océan sont transportées
vers les plus hautes latitudes. Certains y ont vu la cause du climat globale-
ment chaud du début du Cénozoïque. L’affaiblissement, puis la disparition
de cette circulation tropicale en réponse à la déformation de la marge sud de
l’Eurasie (surrection de l’Himalaya et du plateau tibétain), à la tectonique
en Amérique centrale et à la mise en place du courant circum-antarctique au
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Fig. 3.11 – Isthme de Panama a) ouvert et b) fermé. a) Un courant de surface (Ps,
trait continu) circule de l’océan Atlantique à l’océan Pacifique (1,6 Sv) (d’après Lunt
et al., 2008), un courant de retour (Pp, trait pointillé) transporte des masses d’eau de
l’océan Pacifique vers l’océan Altantique (9,6 Sv) (d’après Lunt et al., 2008). Avant
4,6 Ma, les eaux de fond de la mer Caraïbes sont marquées par un δ13C faible,
caractéristique des masses d’eaux Antarctique intermédiaire (AIW). Par la suite,
on observe l’arrivée de masses d’eaux enrichies en δ13C typique des masses d’eaux
formées dans l’océan Atlantique Nord (Haug et Tiedemann, 1998). La fermeture de
l’isthme de Panama entraîne une hausse (+0,8 %�) de la salinité (sites s et S) et
une hausse (+1,5 %�) du δ18O mesurée sur des foraminifères benthiques pendant
l’intervalle compris entre 3 à 4 Ma dans la mer Caraïbes (Haug et Tiedemann,
1998). b) Conséquences simulées de la fermeture de l’isthme de Panama (d’après
Lunt et al., 2008) : hausse de l’évaporation E dans le golfe du Mexique et la mer
des Caraïbes, ainsi que dans l’ouest de l’océan Atlantique central et l’Atlantique
Nord ; renforcement du Gulf Stream et de la circulation océanique profonde ; hausse
de la température de surface des océans (en grisé) jusqu’à +5 ◦C ; croissance de la
calotte de glace groenlandaise (en gris clair : +40 m, en gris foncé : +100 m). Les
simulations climatiques sont en accord avec les données obtenues dans la mer des
Caraïbes mais infirment l’impact de la fermeture de l’isthme de Panama dans le
développement de la calotte de glace au Groenland.
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cours du Cénozoïque, en réponse à la dérive vers le nord de la plaque indo-
australienne pourraient jouer un rôle significatif sur le climat global, mais qui
reste à confirmer.

La mise en place de la circulation circum-antarctique a été considérée
comme une cause probable de l’englacement de l’Antarctique à la fin de l’Eo-
cène, dès la fin des années 1970. En effet, l’ouverture de la mer de Tasmanie et
les échanges océaniques, à travers le passage de Drake au sud de l’Amérique
du Sud, favorisent un isolement thermique de l’Antarctique. Cette théorie a
pourtant été remise en question à l’aide de simulations climatiques. La mise
en place de la circulation circum-antarctique ne semble pas être un mécanisme
suffisant pour refroidir le continent Antarctique de manière à maintenir des
neiges pérennes. Une baisse significative de la pCO2, de quatre à deux fois, est
nécessaire pour basculer vers un continent Antarctique entièrement englacé
(mais la calotte de glace est tout de même plus petite que l’actuelle). Cette
diminution de la pCO2 est dans la gamme des estimations pour cette période
de temps. Les partisans de l’influence de la paléogéographie font toutefois re-
marquer que l’englacement de l’Antarctique, loin d’être la conséquence des
changements de la pCO2, pourrait en être également l’un des moteurs. En
effet, l’englacement de l’Antarctique renforce le gradient latitudinal des tem-
pératures, ainsi que la circulation thermohaline et des courants de surface
générés par la friction des vents. L’augmentation des upwellings intensifierait
la production des diatomées qui, a leur tour, ferait chuter la pCO2.

3.3.3 La fermeture des passages maritimes

La fermeture des passages maritimes pourrait-elle affecter le climat à
l’échelle régionale et globale ? Nous allons analyser les conséquences de la
fermeture de l’isthme de Panama d’une part et la fermeture du passage indo-
nésien d’autre part.

La fermeture de l’isthme de Panama au Pliocène vers 3,6 Ma isole les
océans Atlantique et Pacifique, interdisant tout échange maritime. Les me-
sures des rapports isotopiques de l’oxygène (δ18O) et du carbone (δ13C) sur
des foraminifères planctoniques de carottes sédimentaires prélevées dans le
bassin des Caraïbes et de l’océan Pacifique Est reflètent les changements de
circulation océanique de cette zone (salinité pour le δ18O, ventilation des
masses d’eau pour le δ13C) (Haug et Tiedemann, 1998). Les mesures isoto-
piques révèlent une hausse de la salinité et de la ventilation des eaux dans
la mer des Caraïbes. La signature des masses d’eau change au cours de la
fermeture, la contribution des eaux en provenance de l’Atlantique Nord se
renforce au détriment des masses d’eau de l’hémisphère sud. La fermeture
de l’isthme de Panama renforce le courant du Gulf Stream (Fig. 3.11). Vers
3 Ma, une intensification de la glaciation de l’hémisphère nord se produit. Le
renforcement du Gulf Stream apporte plus de chaleur mais aussi plus d’hu-
midité au Groenland, à la Scandinavie et au nord-est de l’Amérique du Nord,
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autant de conditions favorables à la survenue d’abondantes chutes de neige,
et donc à un englacement de ces régions, qui s’intensifie vers 2,7 Ma (Haug et
Tiedemann, 1998). À l’aide de modèles numériques, les effets de la fermeture
de Panama ont été simulés. Le renforcement du Gulf Stream et de la salinité
sont reproduits, en revanche, l’englacement du Groenland n’aboutit pas. La
fermeture de l’isthme de Panama ne serait pas une condition suffisante (Lunt
et al., 2008), une baisse de la pCO2 serait responsable de l’englacement du
Groenland. Ainsi l’englacement des deux calottes permanentes du Quaternaire
serait intiment lié à la baisse du CO2 atmosphérique.

Regardons maintenant ce qu’il se passe au niveau du passage indonésien.
Au cours du Cénozoïque, la dérive vers le nord de l’Australie d’une part,
et l’extrusion vers le sud-est de l’Indochine en réponse à la collision Inde-
Asie, d’autre part, ont fortement restreint les échanges maritimes entre l’océan
Pacifique et l’océan Indien à travers le passage indonésien. Cane et Molnar
(2001) ont modélisé les changements océaniques et climatiques induits par la
fermeture (incomplète) du passage indonésien contrôlée par la dérive vers le
nord de l’Australie (le sud-est asiatique étant immobile). Avant la fermeture
vers 4 Ma, un courant océanique chaud circule entre l’océan Pacifique tropical
et l’océan Indien. Après la fermeture, ce courant océanique chaud est bloqué
et est remplacé par un courant plus froid en provenance du nord du Pacifique
(Fig. 3.12). Les conséquences sont un refroidissement des eaux de surface de
l’océan Indien et un assèchement marqué en Afrique de l’Est, propice à la
disparition des arbres au profit d’une végétation de type savane. Les résultats
des simulations sont en accord avec les paléoindicateurs climatiques.

3.3.4 L’influence des mers épicontinentales

Des variations du niveau marin ont jalonné l’histoire de la Terre. Mais avec
quelles conséquences sur le climat ? Les reconstructions des variations eusta-
tiques de Haq et al. (1987) montrent qu’un niveau marin haut à la base du
Crétacé supérieur (∼95 Ma) est à l’origine de la formation de nombreuses mers
épicontinentales. Par rapport à la base du Crétacé, la transgression marine
atteint environ 150 mètres, d’après ces mêmes estimations. Le rôle de ces mers
épicontinentales et leur fonctionnement sont encore mal connus. Nous ne dis-
posons d’aucun analogue moderne, à l’exception de la modeste mer Baltique.
D’un point de vue climatique, la réponse semble simple, plus le niveau marin
est élevé, plus la surface du continent est réduite, et plus le cycle saisonnier
est atténué et le climat homogène. Récemment, nous avons montré, à l’aide
d’un modèle de circulation générale atmosphérique que la réponse du climat
lors de la formation de mers épicontinentales est plus complexe qu’il ne pa-
raît (Fluteau et al., 2006). En Amérique du Nord, la transgression marine du
Crétacé moyen, couplée à la flexure de la lithosphère induite par l’orogénèse
Sevier qui affecte l’ouest de ce continent, forme un bras de mer, le Western
Interior Seaway (WIS). À l’Aptien (∼120 Ma), ce bras de mer n’existe pas
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Fig. 3.12 – Conséquences simulées de la fermeture du passage indonésien au Plio-
cène (d’après Cane et Molnar, 2001) induite par l’extrusion latérale de l’Indochine
et la dérive vers le nord de l’Australie (mouvements représentés par des flèches).
Les zones en grisé représentent des terres émergées. Ces changements paléogéogra-
phiques réduisent fortement la circulation océanique entre les océans Pacifique et
Indien, avec pour conséquence, un réchauffement des eaux de surface de l’océan Pa-
cifique Ouest et un refroidissement des eaux de surface de l’océan Indien (jusqu’à
−2 ◦C) entraînant une baisse des précipitations sur l’Afrique de l’Est.

encore. La circulation atmosphérique en hiver sur l’Amérique du Nord est pi-
lotée par une zone de haute pression située sur le nord-est du continent. En
été, c’est au contraire, une zone de basse pression qui se développe sur le sud-
ouest de l’Amérique du Nord à l’est des reliefs bordant l’océan Pacifique. La
présence du WIS bouleverse totalement la circulation atmosphérique estivale
à l’échelle du continent (Fig. 3.13). En effet, le WIS se forme là où, quelques
millions d’années plus tôt, régnait une basse pression estivale. La présence
de cette mer repousse donc la zone de basse pression plus à l’est, mais la
température y étant plus basse (d’environ 2 ◦C) atténue la basse pression.
L’anticyclone hivernal est toujours situé sur le nord-est du continent, très loin
du WIS. Il n’y a donc pas de changements à grande échelle de la circulation
atmosphérique. En revanche localement, dans les régions proches du WIS,
les températures hivernales augmentent de 4 ◦C environ et les précipitations,
parfois neigeuses le long de l’océan Arctique, s’intensifient. D’un point de vue
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climatique, les zones tempérées chaudes se décalent vers le nord de 1 000 km
au maximum le long du WIS en réponse à la mise en place de celui-ci. Mais
ces résultats ne sont pas transposables à un autre continent. L’impact sur
l’atmosphère dépend de la position des mers épicontinentales par rapport aux
zones de hautes et basses pressions qui se développent au-dessus du conti-
nent. Les effets de ces mers sur les températures semblent maximaux dans les
moyennes latitudes et restent beaucoup plus modestes aux autres latitudes.
En revanche, des hausses importantes de précipitation aux basses latitudes
sont simulées, les mers épicontinentales constituant des réservoirs importants
d’eau pour l’atmosphère.
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Fig. 3.13 – Conséquence de la mise en place du Western Interior Seaway (d’après
Fluteau et al., 2006). a) La circulation atmosphérique en été à l’Aptien (120 Ma).
b) Même chose au Cénomanien (95 Ma). Les champs de pression sont représentés
par des isobares (P − 1 000 hPa) (HP = haute pression et BP = basse pression) et
par des vents (flèches) à 850 hPa (environ 1 500 m). En grisé, les terres émergées.
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3.3.5 Impact des mouvements verticaux de la croûte
sur le climat

Les reliefs constituent des obstacles qui influencent la circulation atmo-
sphérique et donc le climat. Prenons l’exemple classique d’une masse d’air
humide devant franchir un relief placé perpendiculairement à l’écoulement.
En s’élevant le long du flanc d’une montagne, la vapeur d’eau contenue dans
la masse d’air se condense (en raison de la diminution de la pression de vapeur
saturante avec la baisse de la température) et génère des précipitations. Sur
le flanc opposé de cette montagne, la masse d’air subsidente est plus sèche,
et la zone bénéficiera d’un climat moins pluvieux. C’est par exemple le cas
de part et d’autres des Pyrénées. La surrection des reliefs affecte également le
bilan radiatif de la Terre dans lequel intervient éventuellement la rétroaction
positive de l’albédo sur la température.

L’impact des reliefs sur le climat a été envisagé dès le milieu du xixe siècle.
Mais c’est plus d’un siècle plus tard que des études se focalisent de nouveau
sur la relation relief-climat. Depuis les années 1980, cette relation est étudiée
par le biais de modèles numériques de climat. Un événement géologique par-
ticulier focalise l’attention des scientifiques : la surrection du plateau tibétain
et de la chaîne de l’Himalaya, qui s’inscrit dans le cadre de la collision Inde-
Asie, qui a eu lieu au début de l’Éocène. Depuis 50 Ma, la vitesse moyenne de
convergence entre Inde et Asie se maintient autour de 5 cm/an. La chaîne de
l’Himalaya correspond à la déformation de la bordure nord du sous-continent
indien, alors que ce dernier est subducté sous le continent asiatique. Au sud
de la suture du Tsangpo, c’est le domaine himalayen : de la croûte indienne,
des restes de la couverture sédimentaire téthysienne et du prisme d’accrétion
associé à la subduction de l’océan Téthysien anté-collision. Au nord de la
suture, le plateau tibétain avec la couverture sédimentaire de la paléomarge
asiatique. Deux univers très différents et des histoires géologiques au Céno-
zoïque tout aussi différentes, bien que liées à un même événement. Dans les
millions d’années qui suivent la collision, une proto-chaîne de l’Himalaya a
dû se développer sur les vestiges de la chaîne andine associée à la subduction
de la Téthys, mais l’ampleur de celle-ci n’est pas connue. Le plateau tibétain
est encore une zone à basse altitude. Deux visions s’affrontent pour expli-
quer la surrection du plateau tibétain : un modèle de « Tibet mou » et le
modèle « en gradins ». Le modèle du « Tibet mou » considère la surrection
comme le résultat d’un rebond isostatique provoqué par le « naufrage » de
la racine de la croûte d’un proto-plateau tibétain épaissi. Le plateau atteint
son altitude de « croisière », environ 5 000 m, et commence à fluer, comme
en témoignent les failles normales qui jalonnent le sud du plateau. L’autre
scénario (Tapponnier et al., 2001) considère, au contraire, que la surrection
se déroule par étapes successives. Une partie du raccourcissement Inde-Asie
est absorbée par l’extrusion latérale de blocs (Chine du Sud, Indochine), qui
fait rejouer en décrochement d’anciennes sutures héritées de l’accrétion de
petits blocs au Paléozoïque et au Mésozoïque, modifiant profondément la
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paléogéographie de l’Asie du Sud-Est (avec pour conséquence la fermeture du
passage indonésien). Sur ces grandes failles décrochantes, individualisant les
blocs, se connectent de petites failles inverses parallèles les unes aux autres.
Les reliefs qui y sont associés isolent de petits bassins sédimentaires endo-
réiques qui se remplissent progressivement des produits de démantèlement de
la chaîne « comme une baignoire ». La surrection du plateau tibétain se dé-
roule ainsi par paliers successifs depuis 50 Ma. La partie sud du plateau du
Tibet s’est soulevée à l’Éocène, la partie centrale à l’Oligocène-Miocène, la
partie nord-est est en train de se soulever.

Les premiers travaux d’évaluation à l’aide d’un modèle climatique, de l’im-
pact de cette surrection reposent sur des études de sensibilité à la hauteur du
plateau (Tibet bas, Tibet à mi-hauteur, Tibet actuel) sans que soit différen-
ciée l’orogenèse Himalayenne de celle du Tibet, ni pris en compte les autres
changements paléogéographiques (Ruddiman et al., 1997). Ces travaux sou-
lignent le rôle crucial de la surrection du plateau tibétain sur la circulation
atmosphérique et le climat. La surrection du plateau tibétain mais également,
et dans une moindre mesure, de la Cordillière Nord-Américaine affectent la
circulation atmosphérique des moyennes latitudes en amplifiant et stabilisant
les ondes planétaires, avec pour conséquence des changements climatiques si-
gnificatifs. L’Asie centrale (conséquence de la surrection du plateau tibétain)
et les grandes plaines de l’Amérique du Nord (conséquence de la surrection de
la Cordillière Nord-Américaine) connaissent un climat beaucoup plus aride, ce
que confirment les paléoindicateurs climatiques. Mais les changements ne se
limitent pas à l’atmosphère. Rind et al. (1997) ont montré à l’aide d’un modèle
de circulation générale couplée océan-atmosphère (AOGCM) que ces surrec-
tions induisaient une hausse des températures (∼2 ◦C) de surface de l’océan
dans l’Atlantique Nord (mer de Norvège), du transport de chaleur dans les
hautes latitudes (paramètre crucial pour comprendre les changements clima-
tiques aux hautes latitudes et potentiellement l’englacement du Groenland)
et une réduction de l’ordre de 10 % de la production d’eau profonde en mer
de Norvège (liée à la diminution de la densité de la masse d’eau, conséquence
du réchauffement de l’océan Atlantique Nord). Récemment, il a été montré
à l’aide d’un AOGCM que la surrection de la Cordillière Nord-Américaine
ne permettait pas des changements climatiques suffisamment drastiques pour
entraîner l’englacement du Groenland, alors qu’une baisse de la pression par-
tielle de CO2 le permet.

Revenons à la surrection du plateau du Tibet. Celle-ci a également eu
pour effet d’altérer le bilan radiatif. En effet, la surrection favorise la présence
d’une couverture neigeuse sur le plateau en hiver. L’albédo élevé de la neige
réduit l’énergie solaire incidente absorbée par la surface et donc induit un
refroidissement. Autre conséquence, à l’aplomb d’un haut plateau comme le
Tibet (∼5 000 m d’altitude), la masse d’une colonne atmosphérique est divisée
par deux par rapport au niveau de la mer. Il est donc beaucoup plus facile
de chauffer cette colonne atmosphérique par le flux de chaleur sensible. Le
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bilan radiatif joue un rôle crucial dans le fonctionnement de la mousson en
Asie. Au cours du printemps, dès la fonte de la neige, le chauffage de la masse
d’air à l’aplomb du plateau tibétain développe des mouvements convectifs qui
déclenchent l’advection de masses d’air humide de l’océan Indien (Fig. 3.14).
Progressivement, cette surchauffe s’étend à une large partie sud de l’Asie.
Un fort gradient thermique et donc de pression s’instaure entre un continent
chaud et l’océan Indien, causant l’advection de masses d’air humide en pro-
venance de l’océan Indien. La convection de ces masses d’air au-dessus du
continent asiatique surchauffé entraîne la condensation de la vapeur d’eau et
un dégagement de chaleur latente très important. Certaines régions du sud
de l’Asie reçoivent des hauteurs de précipitations exceptionnelles. La chaleur
latente cédée à l’atmosphère renforce les mouvements verticaux des masses
d’air et le régime estival de mousson s’instaure. Après la mousson d’été, le
continent asiatique se refroidit, le gradient thermique et de pression s’inverse,
des masses d’air en provenance du nord de l’Asie circulent au-dessus du sud de
l’Asie, apportant peu de pluies. La mousson se caractérise par un reversement
saisonnier des vents.

BP
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Tibet

Inde

Océan Indien

Océan
Pacifique

Sibérie

Afrique

Arabie

Australie

(a)

Fig. 3.14 – a) La mousson d’été en Asie. Le contraste de pression entre la zone de
haute pression (HP) située dans l’océan Indien et la zone de basse pression située
sur le sud de l’Asie résulte d’un chauffage différentiel de ces deux zones. Un océan
présentant une forte capacité calorifique mais aussi une forte inertie thermique et un
continent marqué par une faible capacité calorifique et une faible inertie thermique
favorisant un réchauffement important des masses d’air au-dessus des continents au
cours du printemps. Les mouvements convectifs se développent formant une zone
de basse pression sur l’Inde qui advecte des masses d’air humide en provenance de
l’océan Indien.
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Fig. 3.14 – b) Vue en coupe de la topographie (entre 80◦E et 85◦E) et l’advection
des masses d’air (flèche). Dès le début du printemps, juste après la fonte de la neige,
les masses d’air à l’aplomb du plateau tibétain sont rapidement réchauffées par la
chaleur sensible (SH ou conduction). Puis c’est l’ensemble de l’Asie qui se réchauffe
entraînant la formation d’une basse pression et l’advection de masses d’air humide
océanique. Les précipitations sur le sud de l’Asie relâchent de grandes quantités de
chaleur latente qui auto-alimentent la circulation de la mousson. (cH = chaîne de
l’Himalaya).

En analysant les données, il apparaît qu’un changement climatique majeur
se déroule entre 6 et 9 Ma à l’échelle du continent : apparition des upwellings
en mer d’Arabie, synonyme d’un régime de vents forts (de mousson d’été),
passage des plantes C3 aux C4, entre autres. Ces données et les premiers ré-
sultats des modélisations numériques allaient dans le sens d’une initiation du
régime des moussons en Asie, à la faveur de la surrection du plateau tibétain
et de l’Himalaya, vecteur déclencheur de la mousson en Asie. Dans ce scénario,
l’absence de relief ne signifie pas l’arrêt du régime de mousson. Mais, la mous-
son résulte du contraste thermique entre un continent et un océan. Il est tout
à fait possible d’initier une mousson sans relief, celle-ci sera simplement plus
faible (Fluteau et al., 1999). L’Himalaya a en revanche un rôle important en
raison des intenses précipitations sur le flanc sud de la chaîne à l’origine d’un
flux de chaleur latente important qui entretient la circulation de la mousson
en été. Donc même en l’absence de plateau Tibétain, la chaîne himalayenne
peut, grâce aux précipitations orographiques et à la chaleur latente produite,
entretenir un régime de mousson intense (Fluteau et al., 1999). Est-ce que ces
scénarii sont cohérents avec l’histoire géologique de l’Asie ?
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Les expériences de sensibilité réalisées (Ruddiman et al., 1997) ont montré
l’impact de la surrection du plateau tibétain d’un seul bloc. Maintenant nous
allons voir si la prise en compte de changements paléogéographiques plus réa-
listes (dérive des continents, surrection du Tibet en gradins, retrait progressif
d’une mer épicontinentale en Eurasie) affectent l’évolution de la mousson d’été
(Fig. 3.15). Ces expériences soulignent principalement le rôle joué par le re-
trait de la mer Paratéthys au Cénozoïque (Fluteau et al., 1999). Ce retrait
renforce le chauffage de l’Asie centrale, et par conséquent, le contraste ther-
mique entre océan Indien et Asie, l’un des moteurs de la mousson. Les pluies
s’intensifient sur l’Inde et la chaîne de l’Himalaya, ce qui est conforme aux
données. Nous disposons donc de deux mécanismes susceptibles de renforcer
la mousson d’été.

L’histoire de la Terre est jalonnée d’orogenèses (ou de pénéplanations des
reliefs), mais les conséquences sur la circulation atmosphérique ou le climat
ne seront pas identiques. En effet, les effets dépendent des dimensions de
la chaîne, de sa localisation. Prenons l’exemple de la surrection du rift est-
africain, contemporaine de l’assèchement de cette région au Mio-Pliocène et
donc de la disparition des forêts au profit d’un couvert végétal de type savane.
Nous avons vu un peu plus haut que la fermeture du passage indonésien en
était responsable. La surrection de ces reliefs, pourtant peu élevés (environ
1 500−2 000 m en moyenne) bloque la circulation des masses d’air humides en
provenance de l’océan Indien et induit également un assèchement causant la
disparition des forêts (Sepulchre et al., 2006). Deux événements géologiques,
la fermeture du passage indonésien et la surrection du rift est-africain peuvent
produire les mêmes effets climatiques.

3.3.6 Tectonique, climat et érosion

L’altitude d’une chaîne de montagnes dépend de différents paramètres dont
l’érosion. Intéressons-nous au rôle du climat sur l’érosion. Reprenons l’exemple
de la collision Inde-Asie. Les produits d’érosion mécanique des reliefs formés
par la collision Inde-Asie s’accumulent dans différents bassins périphériques,
qui se comblent progressivement. Ces bassins sont donc la mémoire de l’éro-
sion à travers les âges, mais aussi des facteurs tectoniques et climatiques. Le
golfe du Bengale reçoit ainsi les produits de l’érosion du Haut Himalaya depuis
plus de 20 Ma, comme le montre la signature isotopique en néodyme de ces
sédiments. Les sédiments se déposent jusqu’à 3 000 km de l’estuaire du Gange
et localement, l’épaisseur de ces dépôts atteint 22 km. Si la source des sédi-
ments reste inchangée pendant toute cette période, on estime en revanche que
le flux sédimentaire dans le golfe du Bengale a brusquement augmenté vers la
fin du Miocène. Les changements se situent donc au niveau de la chaîne de
l’Himalaya. Quelle est la raison de cette augmentation rapide ? Une origine
tectonique ou climatique ?
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Fig. 3.15 – Évolution de la circulation atmosphérique associée à la mousson d’été en
Asie simulée par un modèle de circulation générale atmosphérique (d’après Fluteau
et al., 1999). Les champs de pression sont représentés par des isobares (hPa− 1 000)
et par les vents à 850 hPa (flèches). a) À l’Oligocène (∼30 Ma). Une zone de basse
pression de faible extension advecte des masses d’air humide qui conduisent à des
précipitations sur l’Asie du Sud-Est. Une zone de haute pression (HP) centrée sur la
mer Paratéthys limite le chauffage du continent asiatique durant la saison estivale.
b) Au Miocène moyen (∼10 Ma). Le retrait de la mer Paratéthys et la surrection
des reliefs (Tibet et Himalaya) favorisent l’extension de la zone de basse pression
et un renforcement de la mousson sur le subcontinent indien et le flanc sud de la
chaîne himalayenne.
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Fig. 3.15 – c) Aujourd’hui. La disparition de la Paratéthys (sauf la mer Caspienne)
favorise la mousson estivale développée sur le sud et le sud-est de l’Asie.

Analysons les changements hydrologiques sur l’Himalaya à l’aide de simu-
lations climatiques. Fluteau et al. (1999) simulent une faible augmentation des
précipitations estivales sur la chaîne de l’Himalaya entre une simulation forcée
par une paléogéographie du Miocène supérieur (∼10 Ma) et aujourd’hui, mais
une stabilité du cumul annuel des précipitations. Alors comment expliquer
cette forte hausse du taux d’accumulation au cours du Miocène ? Deux fac-
teurs semblent prépondérants : un contraste entre mousson d’hiver et d’été de
plus en plus marqué, et un nombre d’événements pluvieux intenses en forte
augmentation pendant la mousson d’été (Fluteau et al., 1999). D’après ces ex-
périences numériques, ces deux facteurs pourraient expliquer l’augmentation
de l’érosion de la chaîne de l’Himalaya depuis le Miocène moyen. L’érosion
mécanique a pour effet d’ôter de la masse à la montagne. Pour les chaînes de
montagne tectoniquement inactives, cela conduit à la pénéplanation des re-
liefs, mettant progressivement à nu les roches (métamorphiques) constituant
la racine de ces reliefs. Dans le cas d’une chaîne active comme l’Himalaya,
la masse de sédiments soustraite pourrait avoir pour conséquence d’alléger le
relief et d’induire un soulèvement supplémentaire de la chaîne évoluant vers
un nouvel équilibre isostatique (Molnar et England, 1990).

3.3.7 Les effets indirects des changements
paléogéographiques

La pression partielle de dioxyde de carbone (pCO2) dans l’atmosphère est
pilotée par le cycle du carbone. À l’échelle des temps géologiques, la pCO2
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traduit l’équilibre entre les flux d’émission de CO2 des systèmes volcaniques
(dorsales océaniques et volcanisme aérien), du degré d’activité magmatique
mantellique (plume) et par décarbonatation au niveau des zones de subduc-
tion, et les flux de CO2 consommés par l’altération des silicates des roches à la
surface de la Terre et de la croûte océanique, par enfouissement de la matière
organique. Les fluctuations de la pCO2 reflètent l’évolution de l’un de ces flux
(ou des deux). Les émissions de CO2 sont proportionnelles au taux annuel de
production de croûte océanique. Nous avons vu que la variabilité de ce taux
de production n’excède pas 30 % au cours des 170 derniers millions d’années
(Cogné et Humler, 2006). À ces taux, il convient d’ajouter les émissions de
CO2 par le volcanisme des plumes mantelliques et par décarbonation dans
les zones de subduction. Des événements magmatiques importants datés du
Crétacé moyen et associés à la mise en place de quelques grandes provinces ba-
saltiques sous-marines, comme le plateau d’Ontong-Java, augmentent le taux
de production de croûte d’environ 25 % (Cogné et Humler, 2006) et environ
d’autant le flux de CO2 injecté dans le système océan-atmosphère. La contri-
bution des zones de subduction est moins bien contrainte. Actuellement, ce
processus est limité à quelques zones de subduction du Pacifique ou autour
de l’arc indonésien, alors que les principales zones de dépôt se situent dans
l’océan Atlantique et Indien. Dans le passé, la subduction de l’océan Téthysien
a pu émettre un flux de CO2 significatif.

L’intensité de l’altération chimique est fonction de paramètres climatiques
comme la température de surface et le ruissellement. Par ailleurs, la plupart
des modèles géochimiques considéraient le ruissellement comme une fonction
de la température de surface : plus la température est élevée, plus le ruisselle-
ment est fort, et par conséquent, l’altération chimique. L’altération chimique
des silicates agit comme un régulateur climatique. Nous savons maintenant
que cette relation de proportionnalité entre température et ruissellement, ba-
sée sur des données actuelles, n’est pas transposable aux périodes passées.
Cela se comprend aisément en analysant le climat au Permien supérieur. L’al-
tération chimique simulée n’est efficace que dans quelques zones bénéficiant
d’un climat tropical et humide. Cette altération chimique faible des silicates
liée au contexte paléogéographique implique une pCO2 d’équilibre relative-
ment élevée, environ 2 500 ppm, et une température moyenne globale élevée,
environ 21 ◦C (en considérant que le flux de CO2 émis au niveau des dorsales
est égal au flux actuel). Les données paléoclimatiques confirment le climat
chaud et sec simulée sur une large partie de la Pangée. La paléogéographie du
Trias maintient la Terre dans un contexte climatique relativement inchangé,
dominé par une pCO2 simulée élevée, autour de 3 000 ppm et une température
moyenne globale simulée élevée (entre 21,5 ◦C et 23 ◦C). Au Jurassique, la
dérive de la Pangée vers le nord et sa dislocation induit une augmentation des
surfaces continentales soumises au climat chaud et humide de la bande équa-
toriale. Il en résulte une intensification de l’altération chimique des silicates
provoquant ainsi une augmentation de la consommation de CO2. La pCO2
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simulée est plus basse, environ 700 ppm ainsi que la température moyenne
du globe, un peu plus de 18 ◦C. La fin du Mésozoïque est marquée par la
dislocation finale du Gondwana. Les zones arides se réduisent, renforçant l’al-
tération chimique à l’échelle du globe. Il en résulte une pCO2 simulée assez
faible, entre 300 et 500 ppm pour le Crétacé. L’effet de la paléogéographie
sur le climat (à travers la régulation de l’altération chimique des silicates) est
donc un processus efficace visible sur les tendances à long terme, même s’il
n’explique pas toutes les variations climatiques.

3.4 Conclusion

Le rôle des changements paléogéographiques sur le climat et son évolution
est primordial. La présence d’un supercontinent engendre des climats carac-
térisés par de forts contrastes (climat continental aux hautes latitudes, large
zone aride dans les subtropiques, comme au Permien), alors qu’un continent
disloqué, qui plus est, associé à de vastes mers épicontinentales, conséquence
d’un haut niveau marin, comme au début du Crétacé supérieur, sera propice
à un climat relativement peu contrasté. La distribution des continents au gré
de leur regroupement et de leur dispersion représente un forçage climatique
important, ils n’expliquent pas toute l’histoire de la Terre. Les orogenèses
constituent également un forçage majeur du climat. L’orogenèse himalayenne
et la surrection du plateau tibétain sont certainement les deux événements
géologiques les plus étudiés au cours de ces trois dernières décennies en termes
d’impact sur la circulation atmosphérique et le climat. Mais les paléoaltitudes
des reliefs, y compris celles de l’Himalaya ou du plateau tibétain au cours du
Cénozoïque, restent entachées d’une incertitude très importante, qui pourrait
être réduite avec le développement actuel de nouveaux outils isotopiques. Si
l’impact de la paléogéographie sur la circulation atmosphérique a été large-
ment étudié par le biais de la modélisation numérique, l’impact des change-
ments paléogéographiques sur la circulation océanique est loin d’être aussi
bien connu. Des études ont montré l’impact des ouvertures de passages ma-
ritimes (Panama ou Indonésien) ou océaniques (connexion Atlantique Sud –
Atlantique central) sur le climat à travers la redistribution de la chaleur trans-
portée par les courants océaniques. Mais il s’avère que l’on connaît encore très
mal le rôle des océans sur le climat et le fonctionnement de la circulation ther-
mohaline dans des configurations géographiques différentes de la configuration
actuelle, bien que quelques études se soient intéressées à ce sujet par le biais
des données ou des modèles.

Comme nous pouvons le voir, la paléogéographie est un forçage direct
majeur, toutefois elle ne saurait expliquer l’intégralité des changements cli-
matiques observés à l’échelle des temps géologiques, en particulier les varia-
tions de la température moyenne du globe. Mais la paléogéographie influence
également le climat de manière indirecte, en agissant sur l’intensité de l’effet
de serre. Le degré de fragmentation des supercontinents et la position des
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continents régulent fortement le puits de carbone à travers l’altération chi-
mique des silicates. En effet, nous avons vu que le visage de la Terre s’était
profondément transformé au fil du temps. D’une Terre constituée uniquement
d’une croûte océanique, on est passé à l’édification des premiers noyaux de
croûte continentale au cours de l’Archéen, puis à leur croissance par une pro-
duction épisodique de croûte continentale, principalement au Précambrien. La
paléogéographie de cette époque est pour le moins incertaine, compte tenu du
faible nombre de données paléomagnétiques disponibles, mais il semble que
les premiers regroupements de continents en supercontinents (suivis d’une
période de fragmentation) datent de cette époque. Ce n’est qu’à partir de
la fin du Précambrien, que nous disposons de reconstructions paléogéogra-
phiques globales. Néanmoins, il n’existe pas de solutions uniques et définitives
pour les reconstructions paléogéographiques pour une grande partie du Pa-
léozoïque. Des incertitudes subsistent sur l’agencement de certains continents
et les dimensions des océans. Les reconstructions paléogéographiques gagnent
en fiabilité à la fin du Paléozoïque. Les données de la cinématique des océans
permettent de contraindre les positions relatives de certains continents par
rapport à d’autres. Mais ceci ne concerne que la position des continents. Au
gré de leur valse, la fragmentation des supercontinents et les collisions entre
blocs causent une déformation intense des bordures continentales. L’ampleur
de ces déformations en termes de paléoaltitudes des reliefs est très difficile à
établir. Le développement de nouveaux outils isotopiques doit permettre de
quantifier de manière plus fiable les altitudes anciennes produites, au moins,
par les orogenèses récentes.

Dans un système où enveloppe solide et enveloppe fluide sont étroitement
couplées, comprendre l’évolution des climats de la Terre à l’échelle des temps
géologiques implique de connaître son histoire paléogéographique.
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Chapitre 4

La modélisation
en paléoclimatologie

Masa Kageyama, Didier Paillard, Laboratoire des
Sciences du Climat et de l’Environnement, Orme des Merisiers,
91191 Gif-sur-Yvette, France.

4.1 Pourquoi construire des modèles
en paléoclimatologie?

Aujourd’hui, les modèles climatiques font souvent parler d’eux en raison
de leur prévisions pour le siècle à venir (voir chapitre 10, tome 2), notamment
lors de la publication des rapports du GIEC (Groupe d’experts intergouverne-
mental sur l’évolution du climat, en anglais IPCC : Intergovernmental Panel
on Climate Change). Ces modèles utilisés pour la prévision climatique sont
développés en premier lieu en regard des observations les plus récentes, sur
les dernières décennies. Avant d’être utilisés pour la prévision, ces modèles
sont ainsi évalués en fonction de leur capacité à représenter le climat présent
et ses variations récentes, au cours des dernières décennies. Ils représentent
ainsi notre compréhension du climat actuel, des mécanismes jouant un rôle
important dans ses variations récentes, mais aussi notre capacité à résumer
cette compréhension par des codes informatiques nécessairement limités par
la puissance des calculateurs. Ainsi, même si, à l’heure actuelle, les calcula-
teurs les plus puissants sont utilisés pour obtenir les simulations basées sur les
modèles climatiques les plus complexes, ceux-ci sont limités en termes de réso-
lution et de processus par la puissance de ces calculateurs. Nous reviendrons
plus loin sur cette question cruciale du compromis à effectuer entre la durée
voulue pour une simulation climatique et la complexité du modèle climatique
utilisé, question plus cruciale encore en paléoclimatologie, où les échelles de
temps sont bien plus longues que celles de la prévision pour le GIEC (quelques
siècles au maximum).
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On comprend bien pourquoi on a recours à des modèles pour la prévi-
sion des climats futurs : il n’y a en effet pas d’autres moyens d’obtenir ces
prévisions, basées sur notre compréhension physique du système climatique.
Mais la modélisation peut également beaucoup apporter à notre connaissance
des climats actuels et passés, lesquels sont décrits par des observations ou
des reconstructions. Une première justification est l’évaluation des modèles
utilisés pour les prévisions futures. Lors du développement des modèles, l’éva-
luation s’effectue tout d’abord par comparaison aux observations disponibles
du climat actuel et de sa variabilité à court terme, sur des échelles de temps
allant de quelques années à quelques décennies. La perturbation anthropique
nous emmène actuellement vers des concentrations atmosphériques en gaz à
effet de serre inexpérimentées au cours des dernières décennies, et les modèles
doivent donc être testés dans des configurations climatiques différentes du
climat actuel. Il n’y a pas d’analogue paléoclimatique parfait au forçage que
représente la perturbation anthropique, mais les paléoclimats, même s’ils sont
documentés moins précisément que le climat présent, offrent des exemples de
climats très différents de l’actuel et de transitions plus ou moins rapides entre
ces états. Si nous avons bien compris le système climatique et que nous vou-
lons utiliser cette compréhension pour prévoir le climat futur, nous devons
montrer que nous sommes capables de représenter ces variations passées du
climat.

Un exemple d’évaluation basée sur les paléoclimats est celui de la der-
nière entrée en glaciation. Celle-ci a eu lieu il y a environ 115 000 ans, et la
perturbation externe et majeure du système climatique à cette période est
la différence d’insolation reçue par la Terre. A priori, un modèle climatique,
même s’il n’inclut pas de modèle de calottes glaciaires, devrait pouvoir simu-
ler une couverture de neige pérenne sur les sites de formation des premières
calottes glaciaires, au nord de l’actuel Canada. Au fil des différents essais, on
s’est aperçu que très peu de modèles de circulation générale atmosphérique
étaient capables de simuler une telle couverture pérenne. Par ailleurs, ceux qui
y parvenaient étaient parfois ceux qui simulaient déjà un climat actuel trop
froid par rapport aux observations. Ces essais étaient donc loin d’être sys-
tématiquement satisfaisants. Mais, au fur et à mesure que des composantes
(océan, végétation) étaient ajoutées aux modèles de climat, on s’est aperçu
que ces composantes pouvaient jouer un rôle important d’amplificateur du
signal d’insolation initial. Ainsi, la disparition de la forêt ou l’apparition de
banquise sur une durée plus longue, initiées par la différence d’insolation, fa-
vorise une couverture de neige pérenne par modification de l’albédo. On peut
donc considérer qu’il était en fin de compte normal qu’avec un modèle d’at-
mosphère seule, il était difficile d’obtenir une couverture de neige pérenne,
puisqu’il manquait des mécanismes de rétroaction positive. On voit ici qu’une
simple évaluation peut déboucher sur une plus grande compréhension du sys-
tème, mais qu’elle peut être le début d’un véritable feuilleton où l’on cherche,
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parmi des modèles de plus en plus complexes, celui qui explique le mieux les
données.

La simulation paléoclimatique ne se borne cependant pas à évaluer les mo-
dèles utilisés pour les prévisions climatiques sur le prochain siècle. Ceci serait
extrêmement réducteur, surtout pour ce qui concerne les échelles de temps
abordables par de tels modèles. Le point de départ des développements en
modélisation paléoclimatique est ainsi indéniablement les hypothèses émises
lors de l’interprétation des données. Un modèle paléoclimatique cherchera à
formaliser ces hypothèses en se basant sur les principes physiques du système
climatique, et à tester si ces principes peuvent en effet expliquer l’évolution
climatique observée. On comprend alors que, suivant les données que l’on
cherche à comprendre, les modèles peuvent être extrêmement variés. En effet,
même si les composantes du système climatique sont toutes interdépendantes,
ce qui d’ailleurs définit ce système, il n’est pas forcément nécessaire de les re-
présenter toutes en détail pour reproduire un phénomène observé. Il est en
fait beaucoup plus intéressant d’isoler les processus ou les composantes clefs
responsables d’un phénomène. C’est l’une des approches de la modélisation
paléoclimatique, visant à construire le modèle « minimal » pour expliquer un
phénomène. Nous sommes alors très loin des modèles utilisés pour la prévision
du climat du siècle à venir, mais ces approches sont aussi nécessaires à notre
meilleure compréhension du système climatique et de son évolution.

La modélisation peut aussi mettre en évidence l’importance de tel ou tel
forçage ou processus. En effet, en comparant des expériences incluant un cer-
tain processus ou forçage à des expériences ne les incluant pas, on peut étudier
leur impact et quels mécanismes expliquent cet impact. Ces expériences, nom-
mées « expériences de sensibilité » ne sont pas nécessairement réalistes mais
complètent souvent des simulations le plus réaliste possible de paléoclimats,
pour mieux les comprendre. Un exemple, développé en section 4.4.4, est la
compréhension de l’impact de la présence de calottes glaciaires en compa-
raison à celui d’une concentration atmosphérique en CO2 plus basse dans le
climat du Dernier Maximum glaciaire (DMG). Les simulations nécessaires à
cette compréhension, dans lesquelles on impose les calottes glaciaires du DMG
en conservant la concentration actuelle en CO2, ou bien la concentration en
CO2 du DMG mais les calottes glaciaires actuelles, ne correspondent pas à des
situations avérées, mais permettent de mieux comprendre le climat glaciaire
simulé en imposant à la fois calottes glaciaires et concentration en CO2 du
DMG.

Ce chapitre présente tout d’abord des notions de base en modélisation,
des définitions essentielles à la compréhension des modèles et des expériences
numériques utilisés en climatologie et paléoclimatologie. Nous nous intéressons
ensuite aux trois grandes familles de modèles paléoclimatiques : les modèles de
circulation générale, les plus complexes, les modèles climatiques de complexité
intermédiaire, et enfin les modèles conceptuels. Pour chacune de ces familles,
nous donnons des exemples d’utilisation de ces modèles en paléoclimatologie.
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4.2 Quelques notions de base en modélisation

4.2.1 Vocabulaire
Avant de présenter comment la modélisation du climat permet d’étudier

les climats du passé, il est utile de bien définir la notion de modèle. En ef-
fet, ce mot prend des acceptions assez variées dans les différentes disciplines
scientifiques. De façon générale, un « modèle » représente un ensemble d’idées
scientifiques, formulées dans un cadre le plus rigoureux possible, et qui per-
mettent d’expliquer tout un groupe de phénomènes. Le modèle est jugé d’au-
tant plus efficace qu’il est simple et concis, et qu’il explique un maximum
de choses. Il devient quantitatif lorsqu’il est basé sur des relations mathéma-
tiques. Lorsque l’on parle de modélisation du climat, il s’agit plus précisément
de modèles « physiques » du système climatique, c’est-à-dire d’un ensemble
d’équations mathématiques qui permettent de décrire l’évolution du système,
étant donné une condition initiale et des conditions aux limites. Il s’agira donc
d’un système d’équations différentielles du premier ordre, que l’on peut écrire,
de façon générale, sous la forme :

dX(t)
dt

= f(X(t),t) (4.1)

où X(t) est un vecteur de dimension N qui décrit complètement l’état du
modèle à chaque instant t, et f(X,t) est une fonction de X et du temps t,
qui décrit l’évolution du système. La dimension N du vecteur X(t) représente
donc la « taille » du modèle, que l’on nomme parfois le « nombre de degrés
de liberté » du système, et l’espace de dimension N de tous les vecteurs X
s’appelle « l’espace des phases ». Si l’on connaît l’état du système à un instant
donné t0, que l’on note X0 = X(t0) et que l’on nomme « condition initiale »,
alors l’équation (4.1) permet de connaître l’état du système à tout instant.

Lorsque l’on parle de modèle de climat, on imagine aisément un système
très « complexe », ayant un très grand nombre de degrés de liberté. C’est ef-
fectivement souvent le cas, mais pas toujours. En effet, il faut souligner deux
aspects contradictoires de la modélisation du climat. D’une part, la modélisa-
tion a pour but de mieux comprendre le fonctionnement du système, et d’autre
part, elle ambitionne de le représenter au mieux. Si l’on veut bien maîtriser et
bien comprendre ce qui se passe dans un système d’équations, il est préférable
que le nombre de degrés de liberté N soit petit. À l’inverse, pour représenter
au mieux un système aussi complexe que le climat, le nombre de degrés de
liberté N sera très grand, et limité uniquement par les ressources en calcul des
ordinateurs les plus puissants. S’il s’agit bien dans les deux cas de modélisa-
tion, il est plus précis de parler de « simulation du climat » dans le second cas,
lorsque l’on souhaite avant tout un maximum de réalisme, au détriment d’une
compréhension intime du fonctionnement du système. Les modèles de climat
les plus sophistiqués possèdent plusieurs millions de degrés de liberté : il est
parfois très difficile de comprendre et d’analyser l’enchaînement des processus
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qui interviennent lors des simulations effectuées par ces modèles. Une stratégie
classique consiste alors à multiplier les simulations en réalisant, comme cela
sera décrit plus loin, des expériences de sensibilité. À l’inverse, des modèles
peu réalistes, mais beaucoup plus simples, permettent parfois de comprendre
les fondements de certains mécanismes qui sont à la base des phénomènes
que l’on souhaite représenter. Si l’on résume la modélisation à une maxime
« comprendre, pour mieux simuler », on comprend alors qu’il est souhaitable
d’utiliser tout un spectre de modèles de complexités différentes, afin d’aborder
les différents aspects d’un problème.

Avant de décrire davantage la modélisation du climat en général, et les pro-
blèmes spécifiques rencontrés en paléoclimatologie, nous allons revenir plus
en détail sur l’équation (4.1) afin d’introduire quelques notions très large-
ment utilisées, que ce soit implicitement ou explicitement. Le vecteur X(t)
qui décrit l’ensemble du système est aussi appelé l’ensemble des variables
pronostiques du modèle. Il s’agit donc de toutes les quantités Xi(t) qui pos-
sèdent une équation d’évolution dans le système (4.1). Par ailleurs, il est très
souvent utile d’introduire des variables supplémentaires qui vont représenter
des grandeurs physiques utilisées dans les équations, grandeurs qui dépendent
directement des variables pronostiques Xi(t) sans avoir besoin d’une équation
d’évolution associée. Par exemple, la quantité y(t) = X1(t) + X2(t) se déduit
des quantités Xi(t) et l’équation d’évolution pour la dérivée dy(t)/dt serait
redondante par rapport au système d’équations (4.1). Ces variables supplé-
mentaires sont nommées des variables diagnostiques du modèle, car elles
sont surtout utiles pour la meilleure compréhension du modèle en termes de
grandeurs physiques usuelles. Ainsi, classiquement, dans un modèle de circu-
lation atmosphérique (Section 4.1.1), les seules grandeurs pronostiques sont,
en chaque point de la grille du modèle, la température, l’humidité, et la vitesse
du vent sur l’horizontale, avec des équations d’évolution qui représentent la
conservation de l’énergie et de l’eau (les équations de transport) et la conser-
vation de la quantité de mouvement (c’est-à-dire l’équation de Navier-Stokes)
sur l’horizontale. Toutes les autres grandeurs (vitesses verticales, flux d’éner-
gie, précipitations, nuages. . . ) en sont déduites plus ou moins directement.
Ce ne sont donc que des variables diagnostiques, ou secondaires, mais qui
sont néanmoins très utiles durant toutes les étapes de la modélisation, de la
conception du modèle jusqu’à l’analyse des résultats. Ces variables diagnos-
tiques, souvent beaucoup plus nombreuses que les variables pronostiques, ne
constituent pas des degrés de liberté supplémentaires.

Par ailleurs, l’écriture du système d’équations (4.1) fait toujours inter-
venir des quantités que l’on se donne a priori, en considérant que celles-ci
sont ou des grandeurs physiques externes au modèle considéré, ou bien des
constantes plus ou moins bien déterminées. Ces grandeurs sont appelées des
paramètres du modèle. Lorsque ces paramètres sont spatialisés, c’est-à-dire
qu’ils dépendent de la position géographique, on parle alors de conditions
aux limites. Lorsque ces paramètres dépendent du temps, on parle parfois
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de forçage du modèle. Par exemple, pour un modèle d’atmosphère seule, la
température de surface des océans est une condition aux limites (et aussi un
forçage, si elle dépend du temps), et la concentration atmosphérique en CO2

est un paramètre (et aussi un forçage, si elle dépend du temps). Pour un mo-
dèle couplé océan-atmosphère, cette même température de surface de l’océan
sera une variable pronostique du modèle alors que la pCO2 reste un paramètre.
Pour un modèle couplé climat-carbone, la pCO2 est calculée explicitement et
devient donc aussi une variable du modèle. Il est souvent intéressant d’explo-
rer comment les résultats du modèle changent lorsque les valeurs de certains
paramètres changent. On parle alors d’expériences de sensibilité, car l’ob-
jectif n’est alors pas d’effectuer des simulations réalistes du climat, mais de
voir à quel point le modèle est sensible à certains paramètres (des exemples
de telles expériences sont donnés en sections 4.4.4 et 4.5.2). Lorsque ce type
d’étude revêt un caractère assez systématique pour de nombreuses valeurs
des paramètres et de nombreux paramètres, on parle de l’exploration de
l’espace des paramètres du modèle, parfois même, par abus de langage,
de l’exploration de « l’espace des phases » (bien que celui-ci soit, en toute
rigueur, l’espace des variables pronostiques et non celui des paramètres).

4.2.2 Systèmes dynamiques

Il est également important de décrire rapidement les résultats que l’on
peut obtenir, de façon générale, à partir d’un système d’équation comme le
système (4.1). Tout d’abord, il faut restreindre le choix des fonctions f(X,t)
aux seuls cas qui sont susceptibles d’avoir un sens physique. Au lieu de partir
d’une seule condition initiale X0, partons d’un ensemble de conditions initiales
voisines, qui remplissent un volume initial V0 dans l’espace des phases. Pour
les cas « physiques », le second principe de la thermodynamique implique qu’à
l’instant t, les états correspondants X(t) remplissent un volume V (t) qui dimi-
nue avec le temps (dans le cas des systèmes dissipatifs), ou bien reste constant
(dans le cas des systèmes conservatifs). Alors que les systèmes conservatifs
gardent la mémoire de la condition initiale, puisque le volume V (t) reste de
taille constante, les systèmes dissipatifs perdent peu à peu cette information.
En effet, en général, ce volume tend vers zéro quand le temps t tend vers l’in-
fini. Le climat (comme beaucoup d’autres systèmes physiques) est un système
dissipatif. La figure 4.1 donne des exemples typiques de comportements d’un
système pour deux conditions initiales différentes.

Si les systèmes dissipatifs oublient peu à peu leur condition initiale, cela
peut sembler être une bonne nouvelle : puisque cette information initiale est
de toute façon perdue au bout d’un certain temps, ce n’est pas une informa-
tion pertinente pour le comportement à long terme du système. On pourra
donc s’intéresser seulement au « comportement limite » du modèle, c’est-à-
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Fig. 4.1 – Exemples de comportements de systèmes dynamiques dissipatifs simples.
Les points de départ sont figurés par les points noirs. a) Convergence de trajectoires
vers un point d’équilibre unique. b) Convergence vers un point d’équilibre qui dépend
de la position initiale. On peut ainsi définir un « bassin d’attraction » pour chaque
point d’équilibre. c) Convergence vers un cycle limite. Après une phase transitoire, le
système oscille de façon périodique. d) Ici, les trajectoires convergent vers un objet
plus complexe qu’un simple point ou un cycle. Cet objet est appelé un « attracteur
étrange » (ici, c’est l’exemple bien connu du système de Lorenz, 1963).

dire à son comportement à partir du moment t1 où cette condition initiale
est oubliée. À l’inverse, la phase transitoire, entre le début de la simulation t0
et l’instant t1, dépend fortement du choix de la condition initiale, et les ré-
sultats seront pertinents seulement si celle-ci est bien connue. Sachant que
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cette durée t1 est de quelques semaines pour la dynamique atmosphérique,
on entrevoit ici une différence essentielle entre un modèle climatique et un
modèle météorologique. Pour ce dernier, c’est cette phase transitoire qui est
intéressante, et une grosse difficulté de la prévision météorologique est de four-
nir, en temps réel, une condition initiale qui représente l’état de l’atmosphère
« maintenant » pour être en mesure de prévoir son état dans les jours à venir.
Pour le climatologue, l’état initial de l’atmosphère est sans grande importance,
puisqu’il sera oublié rapidement. Notons cependant que ce n’est peut-être pas
le cas de l’état initial d’autres composantes physiques du système, comme
par exemple l’océan, qui possèdent des constantes de temps beaucoup plus
longues.

Néanmoins, cet état initial de l’atmosphère n’est pas complètement ano-
din. En effet, on sait, depuis la mise en évidence des systèmes chaotiques
dans les années 1970, que le « rapprochement » des trajectoires d’un système
dissipatif ne signifie pas nécessairement que le modèle « converge » vers un
point d’équilibre (Fig. 4.1a), ou même vers une trajectoire simple comme un
cycle limite (c’est-à-dire une oscillation périodique, Fig. 4.1c). En effet, si le
volume V (t) tend vers zéro, cela n’implique en rien qu’il s’agisse d’un point
limite, ni même d’une ligne simple (comme une courbe fermée, pour un oscilla-
teur). Le système peut éventuellement « converger » vers des objets beaucoup
plus complexes, que l’on nomme « attracteurs étranges ». Un exemple clas-
sique est l’attracteur de Lorenz, en forme d’ailes de papillon, qui possède une
structure fractale (Fig. 4.1d). Celui-ci correspond à l’attracteur d’un modèle
très simple, à trois degrés de liberté seulement, qui a été formulé par Edward
Lorenz (1963), afin d’illustrer le comportement chaotique de l’atmosphère.

Il en résulte que, si la condition initiale est effectivement oubliée, elle n’en
est pas moins déterminante pour la « vraie trajectoire » du système. Telle-
ment déterminante qu’il devient même absurde, pour des simulations « à long
terme », de se focaliser sur « une seule trajectoire réelle » du modèle qui serait
issue d’un état initial donné. Les systèmes chaotiques, comme l’atmosphère,
sont en effet caractérisés par une très grande dépendance aux conditions ini-
tiales : une différence infinitésimale entre deux points de départ différents
croît de façon exponentielle. On peut montrer qu’ils sont également très dé-
pendants des paramètres utilisés. Pour de tels systèmes, la prédiction détermi-
niste n’a tout simplement plus de sens à « long terme ». Il est alors nécessaire
de s’intéresser à un ensemble de trajectoires, pour définir non pas un résultat
unique, mais une statistique de résultats possibles. En effet, seule la trajec-
toire « moyenne » a une signification, en représentant une certaine statistique
de l’attracteur du système.

En pratique, il est donc absurde de calculer le temps qu’il fera un jour
donné en un lieu donné, au-delà de quelques semaines dans le futur. Seules
les grandeurs climatiques (moyennes, variances. . . ) ont alors un sens. Pour
calculer ces moyennes climatiques, deux solutions sont envisageables. Si l’on
considère que le système est stationnaire, c’est-à-dire que ses grandeurs statis-
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tiques n’ont pas de raison de changer avec le temps (ce sera le cas par exemple
en l’absence de forçage), alors il suffit de calculer la moyenne des résultats du
modèle sur plusieurs dizaines d’années, tout comme les géographes font la
moyenne des variables météorologiques sur une trentaine d’années pour dé-
finir « le climat ». On considère que la trajectoire suivie par le modèle est
une réalisation du système que l’on peut interpréter en terme statistique, tout
comme le climat réel. À l’inverse, lorsque le système est soumis à un forçage
important, comme par exemple la perturbation anthropique actuelle, on ne
peut plus considérer le système comme « stationnaire », et ses caractéristiques
statistiques (c’est-à-dire les grandeurs climatiques) vont changer en fonction
du temps. Faire la moyenne temporelle n’est donc plus très pertinent et il
est nécessaire de réaliser plusieurs simulations, qui diffèrent uniquement par
leur condition initiale. On parle alors de simulation d’ensemble, et l’on établit
ainsi une statistique de différentes trajectoires, qui échantillonne le domaine
des possibles.

4.2.3 Climat et déterminisme

Avant d’aller plus loin dans la description des modèles (paléo-)climatiques,
il faut souligner certains paradoxes qui entourent la notion de climat. Comme
nous l’avons vu ci-dessus, le climat est un point de vue statistique, qui s’op-
pose à la météorologie, dont le point de vue est avant tout déterministe. La
cause fondamentale de cette distinction provient essentiellement du caractère
chaotique de l’atmosphère, laquelle devient intrinsèquement imprévisible « à
long terme ». Si l’on considère que toutes les conditions aux limites de l’atmo-
sphère (et tous ses paramètres) sont soit constants, soit avec un simple forçage
cyclique annuel, alors le système sera stationnaire, autrement dit les grandeurs
statistiques qui définissent le climat seront stables dans le temps. Bien que les
termes du système d’équations (4.1) ne soient jamais nuls et que l’atmosphère
change de façon incessante, on parle alors d’équilibre du modèle de climat.
À l’inverse, le climat changera seulement lorsque les conditions aux limites de
l’atmosphère, ou bien certains de ses paramètres, changent avec des temps de
l’ordre de la dizaine d’années ou plus, c’est-à-dire compatibles avec la notion
de climat. D’une certaine façon, si un modèle de climat se doit de représenter
avant tout des grandeurs atmosphériques, seules les composantes physiques
plus lentes, en dehors de l’atmosphère, sont susceptibles d’induire une évolu-
tion « climatique » du modèle, c’est-à-dire un changement dans la distribution
statistique des résultats. C’est le cas, par exemple, lorsque l’océan, le cycle
du carbone, les calottes de glace changent. L’évolution du climat est donc
prévisible si ces composantes « en-dehors » de l’atmosphère le sont. Le carac-
tère chaotique de l’atmosphère n’implique absolument pas que le climat soit
imprévisible.
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4.3 Les contours d’un modèle de climat

4.3.1 Choix d’un sous-ensemble du système climatique :
modèle et conditions aux limites

En pratique, il n’est ni possible (ni peut-être même souhaitable) de dis-
poser d’un modèle mathématique qui simulerait l’ensemble de tous les phé-
nomènes susceptible d’interagir avec le climat et de le modifier, c’est-à-dire
non seulement l’atmosphère et l’océan, mais aussi, la biosphère terrestre et
marine, les cycles biogéochimiques, la dynamique des calottes de glace, l’hy-
drologie et l’érosion continentale. . . La première difficulté est donc de choisir
un sous-ensemble pertinent, qui va définir les variables du modèle, et faire
l’objet d’une évolution temporelle donnée par un système d’équations d’évo-
lution, comme plus haut en (4.1). Le reste devra être imposé, c’est-à-dire
choisi comme conditions aux limites ou forçages. Par exemple, lorsque les
modèles couplés océan-atmosphère sont utilisés pour simuler des périodes de
temps passées, il faut typiquement leur imposer : 1) tout ce qui concerne les
surfaces continentales, en particulier la végétation, la forme des calottes de
glace, d’éventuels changement de topographie. . . ; 2) tout ce qui concerne les
concentrations atmosphériques, notamment en gaz à effet de serre, mais aussi,
si besoin, les poussières et autres aérosols ; 3) les changements dans les para-
mètres orbitaux de la Terre. On s’intéressera alors à la réponse du système
océan-atmosphère à ces conditions aux limites, soit prises toutes ensemble
afin d’obtenir une simulation réaliste du climat, soit prises séparément afin
d’étudier le rôle de chacune d’elles séparément. On parlera alors d’expérience
de sensibilité.

4.3.2 Couplages entre plusieurs composantes

De façon générale, suivant la question scientifique qui est abordée, et sui-
vant les moyens de calcul disponibles avec les ordinateurs actuels, il faut donc
avant tout identifier la partie du système qui sera explicitement représentée
par le modèle. Si l’on souhaite, par exemple, représenter l’évolution des ca-
lottes de glace sous l’influence des changements dans les paramètres orbitaux
de la Terre, il sera nécessaire de se focaliser sur un modèle qui représentera
explicitement la dynamique des calottes de glace. Néanmoins, lorsque l’on se
focalise sur les composantes rapides (océan-atmosphère), il est assez légitime
de fixer les composantes lentes du système, en imposant celles-ci comme condi-
tions aux limites. L’inverse n’est pas vrai. Ainsi, l’évolution des calottes de
glace n’a de sens qu’en interaction avec un système climatique qui lui-même
va devoir changer. C’est ici que réside une des difficultés principales de la
modélisation du climat sur de grandes échelles de temps (passées ou futures).
Comment calculer de façon cohérente les interactions (échanges d’énergie, de
matière. . . ) entre des objets physiques ayant des constantes de temps aussi
différentes ? Plusieurs stratégies sont possibles.
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A – Si l’on s’intéresse uniquement à un état d’équilibre du système, on peut
tenter d’équilibrer un système (par exemple, les calottes) en fixant l’autre
(l’atmosphère, prise comme conditions aux limites fixe), puis en effectuant
l’opération inverse (on calcule l’atmosphère, en fixant les calottes), puis en
réitérant le processus jusqu’à obtenir une convergence des résultats. On parle
alors de couplage asynchrone. En effet, les deux composantes physiques sont
couplées, mais d’une façon qui ne respecte pas (ou très mal) l’écoulement du
temps réel. Ceci permet d’accélérer considérablement la mise à l’équilibre du
système couplé, puisque la composante rapide (l’atmosphère, celle qui coûte le
plus cher en temps de calcul, car elle possède intrinsèquement des variations à
petites échelles de temps) est toujours calculée en supposant un équilibre avec
la composante lente, donc sur une durée relativement courte (par exemple,
quelques dizaines d’années pour l’atmosphère).

B – Si le couplage asynchrone peut être une bonne stratégie pour calculer
des équilibres climatiques, ce n’est par contre pas une façon très rigoureuse
de calculer une évolution cohérente du système. Cela peut rester une approxi-
mation valable si les constantes de temps des systèmes physiques sont bien
différentes (comme, par exemple, l’atmosphère et les calottes), auquel cas cela
revient à considérer que la composante lente pilote entièrement l’évolution du
système, la composante rapide ne faisant que s’ajuster à la composante lente.
Si l’on ajoute des composantes physiques avec des temps « intermédiaires »
(comme, par exemple, l’océan, plus lent que l’atmosphère, mais plus rapide
que les calottes), une telle stratégie risque d’échouer. Il est parfois donc sou-
haitable de simplifier la physique des composantes rapides (en particulier,
l’atmosphère) pour tenter de ne calculer que des variations à long terme, qui
pourront être utilisées directement par les composantes plus lentes. C’est ainsi
que l’on a été amené à définir des modèles dits de « complexité intermédiaire ».

4.3.3 Comparaison aux données paléoclimatiques

En général, l’objectif est d’expliquer des variations climatiques déjà obser-
vées dans des enregistrements paléoclimatiques via une modélisation la plus
physique possible. Il est donc d’emblée important de pouvoir évaluer les ré-
sultats de ces modèles en les comparant aux données disponibles. Là surgit
immédiatement une seconde difficulté majeure des simulations en paléoclima-
tologie : les indicateurs (proxies) paléoclimatiques ne sont jamais univoques
en terme de grandeurs physiques, telles qu’elles peuvent être simulées dans
les modèles. Ces indicateurs dépendent certes de certains paramètres clima-
tiques, mais ceux-ci sont-ils bien ceux qui sont simulés ? Il est donc dange-
reux de se contenter d’utiliser les mêmes modèles physiques que ceux qui
ont été développés pour être comparés aux observations actuelles, là où l’on
peut demander aux océanographes, glaciologues, météorologues de mesurer
les paramètres importants. Idéalement, on aimerait que les simulations paléo-
climatiques puissent elles aussi se comparer quantitativement aux indicateurs
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paléoclimatiques. La stratégie la plus prometteuse est sans doute de simu-
ler explicitement dans les modèles ces indicateurs, ce qui permet éventuelle-
ment de tenir compte des multiples facteurs susceptibles de les influencer. Par
exemple, il est très utile de simuler explicitement les isotopes de l’eau (δ18O
et δD) dans les modèles atmosphériques et océaniques, ou bien du carbone
(δ13C) dans les modèles biogéochimiques, afin de comparer les résultats plus
directement aux mesures. Un exemple d’application d’un de ces modèles est
donné dans le chapitre 8, tome 2.

Une autre difficulté importante concerne la chronologie des événements.
En effet, les modèles climatiques ont besoin de conditions aux limites (par
exemple, les variations d’insolation, la concentration atmosphérique en CO2,
ou bien le niveau de la mer) afin de produire des résultats, par exemple des
températures ou des précipitations. Il est souvent délicat d’avoir tous les pa-
ramètres de forçage sur une même échelle chronologique en entrée du modèle.
Il est également souvent problématique de comparer les résultats issus de
ces simulations par rapport à des données paléoclimatiques dont l’échelle de
temps n’est pas certaine. Ceci est particulièrement vrai lorsque l’on utilise
des simulations courtes, comme les résultats de modèles de circulation géné-
rale (atmosphériques ou couplés océan-atmosphère). Par exemple, pour mieux
comprendre l’entrée en glaciation, des simulations de l’atmosphère, ou bien
du système océan-atmosphère, peuvent être réalisées. Mais qu’appelle-t-on
l’entrée en glaciation ? Si l’on en croit les isotopes marins, les calottes com-
mencent à croître aux alentours de 120 ou 122 ka BP. On pourrait donc tenter
de simuler au mieux cet instant en forçant le modèle avec l’insolation, les gaz
à effet de serre... qui correspondent le mieux à cette période de temps. S’il
s’agit d’une simulation « à l’équilibre » qui va intégrer numériquement l’at-
mosphère pendant quelques décennies, ou bien le système océan-atmosphère
pendant 1 000 ou 2 000 ans, avec des forçages constants, alors il est très pro-
bable qu’une telle stratégie risque d’être décevante, puisque le forçage est « à
peine » suffisant pour simuler ce que l’on recherche, c’est-à-dire une accu-
mulation de neige pérenne sur les continents aux hautes latitudes nord. La
stratégie de modélisation consiste alors à se situer plutôt à 115 ka BP, lorsque
le forçage astronomique semble le plus favorable, pour maximiser la réponse
du système. Comme il est difficile de modifier de façon cohérente toutes les
conditions aux limites du modèle pour se placer dans la situation qui existait
il y a 115 ka BP, il est de plus souvent judicieux de ne pas changer les condi-
tions qui restent proches de la situation de contrôle, « actuelle » ou plutôt
« pré-industrielle », comme par exemple le niveau marin ou bien les gaz à ef-
fet de serre. Bien souvent, lorsque les modélisateurs parlent d’une expérience
d’entrée en glaciation avec des OAGCM, il s’agit en fait d’une simulation de
contrôle avec une insolation qui correspond au forçage astronomique, il y a
115 ka BP. L’objectif n’est pas de faire « pousser » une calotte de glace (ce qui
nécessiterait un véritable modèle de calotte et des milliers d’années d’intégra-
tion) mais juste de vérifier que, lorsque l’insolation est modifiée, la neige peut
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s’accumuler en certains endroits. Cela ne correspond que de très loin à ce qui
est accessible dans les observations paléoclimatiques, et la comparaison aux
données n’est donc pas immédiate car les conditions imposées à l’expérience
numérique sont en faite très idéalisées.

De façon générale, les modèles ne peuvent représenter qu’une partie res-
treinte du système climatique global, le reste étant prescrit ou idéalisé à l’ex-
trême. S’ils ont vocation à décrire de la manière la plus réaliste possible cer-
tains aspects du problème, ils ne peuvent prétendre à l’exhaustivité. Avant
tout exercice de modélisation, il est donc nécessaire de formuler une hypo-
thèse bien précise qui correspond à la configuration retenue. Pour reprendre
l’exemple de l’entrée en glaciation ci-dessus, il n’est pas possible de « simuler
l’entrée en glaciation » sous tous ses aspects. Par contre, on peut tenter de
répondre à certaines questions. Par exemple, pour un modèle de circulation
général atmosphérique : « partant d’une situation de contrôle comme un cli-
mat pré-industriel, le simple fait de changer le forçage radiatif au sommet
de l’atmosphère, sans changer les températures de surface océanique (ce qui
nécessiterait un modèle d’océan), ni la végétation (ce qui nécessiterait un mo-
dèle de végétation), ni l’étendue des calottes (ce qui nécessiterait un modèle
de calotte), ni rien d’autre, cela suffit-il à obtenir la persistance de la neige
dans certaines régions nordiques ? » Formulée de cette façon, on comprend
mieux la distance qu’il y a avec une simulation de l’entrée en glaciation sous
tous ses aspects. Des modèles plus complets répondront à des questions plus
générales, mais il n’existe pas de modèle du « grand tout ». Il est donc impor-
tant de bien comprendre quelle est l’hypothèse que l’on souhaite tester, et de
choisir les configurations de modèle qui le permettent.

Les sections suivantes décrivent les grandes familles de modèles clima-
tiques, des modèles les plus complexes aux modèles conceptuels. Chacune
donne des exemples d’application de ces modèles à des questions paléoclima-
tiques.

4.4 Modèles de circulation générale, modèles
complexes du système Terre

4.4.1 Équations, discrétisation et paramétrisations :
exemple des modèles de circulation générale
atmosphérique

Une approche naturelle pour simuler les caractéristiques du climat à la sur-
face de la Terre est de s’appuyer sur les équations fondamentales décrivant le
comportement de l’atmosphère et de l’océan. Exposons tout d’abord comment
sont construits les modèles de circulation générale atmosphérique (MCGA,
en anglais AGCM pour « Atmospheric General Circulation Model ») dont
l’objectif est de représenter l’évolution des caractéristiques de l’atmosphère
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(températures, vents, précipitations, etc) à l’échelle globale. Nous savons (voir
tome 1, chapitre 1) que la circulation atmosphérique est pilotée, à cette échelle
et au premier ordre, par le différentiel d’insolation entre l’équateur et les pôles.
Les équations fondamentales sont donc celles de conservation de l’énergie,
complétées par celles de conservation de la masse (de l’air et de l’eau), de la
quantité de mouvement et la loi des gaz parfaits.

Conservation de l’énergie :

DI/Dt = −p(Dρ−1/Dt) + Q (4.2)

où I est l’énergie interne par unité de masse (I = cpT , cp étant la chaleur
spécifique de l’air à pression constante),
ρ est la densité de l’atmosphère,
Q est le taux de chauffage de l’atmosphère par unité de masse,
D/Dt est la dérivée particulaire : D/Dt = ∂/∂t + u∂/∂x + v∂/∂y + w∂/∂z,
u, v, w étant les composantes du vent suivant les dimensions x (longitude),
y (latitude) et z (altitude).

Conservation de la quantité de mouvement :

Dv/Dt = −2Ω× v − ρ−1 × grad(p) + g + F (4.3)

où v = (u,v,w) est la vitesse du vent par rapport à la surface de la Terre,
Ω est la vitesse angulaire de rotation de la Terre,
p la pression atmosphérique,
g l’accélération liée à la gravité,
F la force exercée par unité de masse.

Conservation de la masse (pour l’air et pour l’eau) :

Dρ/Dt = −ρ div(v) + C − E (4.4)

où C est le taux de création de l’espèce considérée, et E le taux de destruction
de cette espèce.

Loi des gaz parfaits :
p = ρ rt. (4.5)

Telles que décrites plus haut, ces équations sont très générales et sont valables
pour des petites échelles spatiales comme pour l’échelle globale. Tout l’art du
modélisateur consiste en leur simplification pour un problème donné et en
leur expression pour qu’elles puissent être résolues numériquement pour ce
problème. C’est la différence dans les simplifications choisies et l’expression
des équations qui fait la différence entre les modèles. Ceux-ci sont toujours
basés sur un ensemble d’hypothèses dont on pense qu’elles sont importantes
pour le problème auquel on s’intéresse. Les simulations numériques constituent
alors un test de notre compréhension du système, que l’on a exprimée sous
forme d’un ensemble d’équations qui définissent le modèle numérique.
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Une première simplification des équations (2) à (5) est très souvent consi-
dérée dans les modèles de circulation générale atmosphérique actuels : l’ap-
proximation hydrostatique. L’objectif de ces modèles est en effet de représen-
ter sur le globe les caractéristiques de la troposphère, c’est-à-dire la couche
la plus basse de l’atmosphère, celle qui définit le climat à la surface de la
Terre. L’épaisseur de cette couche, de 10 km (aux pôles) à 20 km (à l’équa-
teur) est extrêmement faible par rapport au rayon de la Terre (∼6 400 km),
et elle peut être considérée comme une couche mince dans laquelle les vi-
tesses et les distances parcourues par une particule d’air sont beaucoup plus
grandes sur l’horizontale que sur la verticale. De ces considérations d’échelle,
on peut déduire que lorsque l’on considère des circulations atmosphériques
dont les échelles horizontales sont beaucoup plus grandes que l’épaisseur de la
troposphère, l’atmosphère est proche de l’équilibre hydrostatique, décrit par
l’équation :

Δ patm = −ρ g Δz (4.6)

où Δ patm est la différence de pression atmosphérique entre deux niveaux
séparés par l’altitude Δ z, ρ est la densité de l’air, g est l’accélération liée à
la gravité.

La correspondance aisée entre la pression et l’altitude conduit les spécia-
listes de l’atmosphère à fréquemment présenter les variations des propriétés
atmosphériques sur la verticale en fonction de la pression : ainsi, une pres-
sion de 1 000 hPa indique un niveau proche de la surface, une pression de
500 hPa la moyenne troposphère, une pression de 200 hPa l’altitude où les
courants-jets subtropicaux sont les plus intenses (voir Partie I, section 3.1).
C’est juste au-dessus de ce niveau de pression que se trouve la transition
entre troposphère et stratosphère. L’approximation hydrostatique simplifie
considérablement la résolution du système d’équations (2–5), car en choisis-
sant judicieusement la coordonnée verticale, la vitesse verticale se déduit des
composantes horizontales du vent de manière diagnostique (grâce à l’équation
de continuité). Les variables pronostiques du système d’équations sont alors
la température, l’humidité, les deux composantes du vent horizontal. Toutes
les autres caractéristiques de l’atmosphère peuvent être déduites de ces quatre
variables. C’est donc l’évolution de ces quatre variables que l’on veut pouvoir
calculer, à l’aide des équations fondamentales, simplifiées par l’approximation
hydrostatique.

Ces équations sont résolues pour des conditions aux limites et forçages
choisis par le modélisateur pour répondre aux questions qu’il se pose. Pour
l’atmosphère, il s’agit des teneurs en gaz à effet de serre, de l’ensoleillement
(quantité d’énergie entrant dans l’atmosphère à son sommet) et des conditions
de surface : répartition des différents types de surface (océan, continents, ca-
lottes glaciaires, différents types de végétation), orographie, conditions de sur-
face des océans (température et couverture de banquise). On choisit aussi un
état initial pour toutes les variables pronostiques du modèle. À partir de cet
état initial, on calcule l’évolution de l’atmosphère sur la durée nécessaire pour
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que ses caractéristiques (température, précipitations, vents. . . ) soient à l’équi-
libre avec les conditions aux limites qui lui sont données (voir section 8.1.2).
Notons ici que de nombreux modèles climatiques de type « modèles de circula-
tion générale » ont été développés à partir de modèles de prévisions météoro-
logiques, du moins pour leur partie atmosphérique. Attention, cela ne signifie
pas que ces modèles peuvent prévoir le temps (météorologique) à une date
précise passée ou future. Étant donné le caractère chaotique de l’atmosphère,
une telle prévision est impossible pour des périodes supérieures à une dizaine
de jours. Ce que l’on cherche à prévoir, c’est un équilibre statistique pour des
conditions aux limites et des forçages précis, et non le temps qu’il a fait ou
fera à une date précise.

Comment procède-t-on en pratique ? Il n’est pas possible de résoudre les
équations de manière analytique, c’est-à-dire qu’il n’est pas possible d’obtenir
des formules générales décrivant l’évolution temporelle, en tout point de la tro-
posphère, des variables pronostiques du système. La résolution des équations
est effectuée grâce à des méthodes numériques qui consistent à les discréti-
ser. L’état de l’atmosphère est alors décrit par un nombre fini de valeurs,
nombre qui est d’ailleurs, pour les modèles de circulation générale, grand (de
l’ordre de 105−106). Il existe de nombreuses méthodes de discrétisation, nous
y reviendrons. Une des méthodes les plus simples consiste à décrire l’état de
l’atmosphère par les valeurs des variables pronostiques des équations sur une
grille à trois dimensions couvrant le globe. Appelons X(t) l’ensemble de ces
valeurs décrivant l’état de l’atmosphère à l’instant t. L’unité de base de la
discrétisation temporelle est appelée le « pas de temps ». Partant de l’état
initial, décrivant l’état de l’atmosphère X0 au temps t = t0, les équations
permettent de calculer l’état de l’atmosphère X au pas de temps t = t0 + Δt
suivant :

X(t0 + Δt) = X0 + ΔX

ΔX peut directement être obtenu grâce aux équations différentielles choi-
sies pour décrire l’évolution de l’atmosphère, qui nous permettent de calculer
ΔX/Δt et donc, une fois Δt fixé, ΔX et X(t0 + Δt). Ainsi, en avançant pas
de temps par pas de temps, on calcule l’évolution de l’atmosphère sur une
durée suffisamment longue pour obtenir des statistiques robustes, permettant
de définir un climat simulé à partir des résultats du modèle.

Le pas de temps Δt ne peut être librement choisi. Bien évidemment, plus
Δt est petit, plus le résultat se fera attendre. Mais il existe un pas de temps
maximum, égal à c × Δx, où Δx est la résolution spatiale choisie et c la
vitesse caractéristique de propagation de l’information d’un point à un autre.
Ce critère se nomme critère de Courant, Friedrichs et Lewy (ou critère CFL),
d’après le nom des mathématiciens qui l’ont formulé. Ainsi, l’obtention d’une
simulation à fine résolution spatiale est d’autant plus longue qu’elle nécessite
non seulement des calculs sur davantage de points, mais aussi un pas de temps
plus petit. Il faut donc faire un compromis entre résolution spatiale et durée de
la simulation. Les études paléoclimatiques, nécessitant souvent des simulations
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longues de plusieurs centaines voire milliers d’années, ont souvent utilisé des
modèles de résolution plus grossière que celle des modèles utilisés pour les
prévisions climatiques pour le siècle prochain. Ceci n’est plus toujours le cas
à l’heure actuelle, car il est nécessaire, pour comparer les mécanismes de
changements climatiques passés et futurs, d’utiliser les mêmes modèles de
climat.

On distingue souvent, au sein des modèles de circulation générale atmo-
sphérique, deux types de processus : les processus dynamiques et les pro-
cessus physiques. Les premiers concernent l’évolution de la circulation et
ne peuvent être calculés qu’à partir de la distribution spatiale, en trois di-
mensions, d’autres variables, comme la température. C’est en utilisant les lois
dynamiques (équations (2–5)) que l’on peut « avancer » dans la simulation, pas
de temps par pas de temps. Les seconds sont calculés séparément pour chaque
colonne verticale pour un pas de temps donné. Il s’agit par exemple et prin-
cipalement du rayonnement, des nuages, des précipitations et des échanges
avec la surface. La distribution des variables en trois dimensions utilisée à
l’étape dynamique de l’intégration dépend évidemment étroitement de l’éva-
luation des processus physiques pour chaque colonne verticale. Les calculs
dynamiques et physiques sont donc effectués en alternance, en utilisant par-
fois différents pas de temps. Si l’on prend l’exemple du modèle atmosphérique
inclus dans le modèle IPSL_CM4 utilisé pour quatrième exercice du GIEC
en 2007, les pas de temps sont de 30 min pour la dynamique et de 6 h pour
la physique, pour une résolution de 3,75◦ en longitude, 2,5◦ en latitude et
19 niveaux verticaux.

Dans un modèle de circulation générale, on cherche à représenter au mieux
les deux types de processus. La circulation est calculée à partir des lois fonda-
mentales de la mécanique des fluides, exprimées pour le cas particulier d’une
couche atmosphérique mince entourant une planète en rotation. Nous avons
vu comment ces équations pouvaient être quelque peu simplifiées pour ce cadre
précis, en prenant en compte les échelles caractéristiques de la circulation at-
mosphérique globale. Cependant, il existe un deuxième type de simplifications
inhérentes à la construction d’un modèle, ce sont celles liées aux processus
physiques définis plus haut. Ceux-ci ne sont en effet pas toujours bien connus
dans leurs plus fins détails. De plus, leur échelle spatiale caractéristique est
souvent beaucoup trop petite pour qu’ils soient explicitement représentés dans
les modèles actuels, dont la résolution spatiale est de l’ordre de la centaine
de kilomètres. On ne cherchera pas alors à représenter en détail le processus,
mais on rendra compte de son effet sur les caractéristiques atmosphériques
à la résolution du modèle. Ainsi, par exemple, on ne représente pas chaque
nuage individuellement, on met en place une formulation de leur impact sur
le bilan radiatif et sur les précipitations. On parle alors de paramétrisation
ou de processus sous-maille. Ces paramétrisations représentent des simpli-
fications de la réalité dans le sens où on en a une connaissance parcellaire ou
dans celui où on ne représente pas le processus en lui-même mais son impact
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à l’échelle qui nous intéresse. L’ensemble des paramétrisations, ainsi que les
méthodes de discrétisation des équations utilisées et les résolutions spatiale et
temporelle constituent les caractéristiques principales d’un modèle.

Revenons maintenant sur les méthodes de discrétisation des équations gou-
vernant l’évolution de l’état de l’atmosphère. Il en existe deux familles. La
première consiste en une description de l’atmosphère en un nombre fini de
points, généralement organisés en une grille à trois dimensions. On parle alors
de modèles « en point de grille », en anglais « grid-point models » ou
« grid-box models », la « boîte » faisant référence aux volumes unitaires, les
plus petits, délimités par la grille. La résolution du modèle est définie par
la taille de cette boîte, ou par le nombre de points utilisés pour décrire les
longitudes, latitudes, ainsi que le nombre de niveaux verticaux. Il existe de
nombreux exemples de grilles, les plus utilisées pour l’atmosphère étant les
grilles dont les points sont espacés régulièrement en termes de longitude et
latitude, et celles dont les points sont espacés régulièrement en termes de
longitude et du cosinus de la latitude. Les niveaux verticaux ne sont pas, en
général, répartis régulièrement. En particulier, ils doivent être plus proches
les uns des autres dans la couche limite de l’atmosphère, c’est-à-dire la couche
la plus proche de la surface.

Une seconde famille de méthodes consiste à utiliser des harmoniques sphé-
riques pour décrire les variations de l’atmosphère sur l’horizontale. La mé-
thode en point de grille est conservée pour la dimension verticale. Ces mé-
thodes, dites « spectrales », sont particulièrement adaptées à l’atmosphère,
qui forme un continuum à la surface d’une sphère. Les calculs selon cette mé-
thode sont plus rapides, en particulier grâce au fait que dérivées premières et
secondes dans l’horizontale s’expriment très facilement pour une telle décom-
position. Les modèles spectraux sont bien adaptés à la représentation d’ondes
dans l’atmosphère, et ce pour un nombre de degrés de liberté plus faible que
pour les modèles en point de grille. Les avantages des modèles spectraux sont
cependant moins importants pour des résolutions très fines, car il reste de
nombreux calculs, en particulier pour les processus physiques, qui doivent tout
de même être effectués sur une grille. On utilise, en général, une grille dont
le nombre de points excède le nombre de degrés de liberté associés à la mé-
thode spectrale pour éviter les problèmes d’aliasing. Ces grilles donnent donc
l’impression d’une résolution plus fine que le nombre réel de degrés de liberté
du modèle. C’est pourquoi la description de la résolution de tels modèles fait
référence au nombre d’harmoniques retenues et au type d’harmoniques choisi.

Les modèles de circulation générale océanique sont aussi construits à partir
des équations de la dynamique des fluides, auxquelles s’ajoute la contrainte de
conservation en sel. La discrétisation utilisée, du fait de la géométrie des bas-
sins, est en point de grille. Nous ne détaillons pas ici davantage les spécificités
des modèles de circulation générale océanique.
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4.4.2 Vers un modèle « intégré » du système Terre

Historiquement, les premières simulations climatiques effectuées avec des
modèles de circulation générale utilisaient « seulement » des modèles atmo-
sphériques. Les interactions avec la surface, surtout avec l’océan, étaient très
limitées, puisque la majeure partie des caractéristiques de surface était impo-
sées (température de surface des océans, présence de banquise, albédo de la
surface, rugosité). On obtenait donc en réalité la circulation atmosphérique
en équilibre avec ces conditions de surface et autres forçages. Ceci permettait
en particulier d’évaluer la réaction de l’atmosphère à des changements de la
surface océanique. On sait cependant que l’océan, comme la végétation et les
surfaces continentales ne restent pas passifs face à un changement climatique.
Les modélisateurs ont donc très vite cherché à évaluer l’importance des ré-
troactions des autres composantes du système climatique sur l’atmosphère, à
partir de laquelle le climat à la surface est défini. La figure 4.2 montre l’évolu-
tion des modèles climatiques depuis leurs débuts. On y voit le couplage avec
des modèles de couche de surface océanique, puis des modèles de circulation
océanique complets. En parallèle, les modèles de la surface continentale sont
passés du modèle hydrologique très simple, avec un albédo et une rugosité
de la surface imposés, à des modèles de végétation interactive, permettant le
calcul des caractéristiques de la surface en fonction des changements de végé-
tation induits par les changements de climat ou par l’homme. Enfin, de plus
en plus de modèles incluent une représentation de la chimie atmosphérique
et des aérosols, qui ont une influence importante sur le rayonnement, et des
grands cycles biogéochimiques tels que le cycle du carbone. Dans de tels mo-
dèles, on ne prescrit plus la concentration atmosphérique en CO2, celle-ci est
calculée en fonction des émissions.

Les modèles climatiques ainsi développés nécessitent une grande puissance
de calcul. Les simulations sont en général effectuées sur des super-calculateurs
adaptés à ce type de code. Ces calculateurs sont rares, ce qui explique le
nombre limité de modèles de circulation générale dans le monde. On compte
ainsi en France deux modèles de ce type, celui de l’IPSL (Institut Pierre-Simon
Laplace) et celui de Météo-France, une grosse vingtaine de modèles ayant
participé au dernier exercice du GIEC et au projet PMIP d’intercomparaison
des modèles paléoclimatiques. Les modèles, leur résolution, les composantes
du système climatique et les processus qu’on y inclut sont tout d’abord choisis
en fonction de la question à traiter, mais aussi en fonction des limites des
ordinateurs actuels. Les performances des modèles sont assez différentes selon
le modèle et le calculateur utilisé, mais on peut donner un ordre de grandeur
du temps de calcul pour le modèle de l’IPSL en résolution moyenne (96 points
en longitude, 72 en latitude, 19 niveaux verticaux) : il faut environ 4 mois pour
obtenir une simulation de 1 000 ans.

C’est grâce à l’amélioration des super-calculateurs sur les dernières dé-
cennies que le développement de modèles couplés atmosphère-océan, puis
atmosphère-océan-végétation a été possible. De tels modèles nécessitent un
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Fig. 4.2 – Historique des modèles climatiques utilisés dans les rapports succes-
sifs du GIEC. Adapté du 4e rapport du GIEC (2007), Solomon et al. (Ed.), Cam-
bridge University Press, http://www.ipcc.ch/publications_and_data/ar4/wg1/en/
contents.html.

temps de calcul plus long, non parce qu’ils représentent beaucoup de calculs
supplémentaires à effectuer pour une durée donnée, mais parce que la végéta-
tion, et plus encore l’océan sont des composantes du système climatique dont
le temps de réponse est bien supérieur à celui de l’atmosphère. Alors que l’on
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considère que des simulations utilisant un modèle d’atmosphère seule, forcé
par des conditions aux limites se répétant d’année en année, doivent être inté-
grées sur une durée de 20 à 50 ans pour obtenir une réponse de l’atmosphère
à l’équilibre avec ces conditions aux limites, un modèle couplé atmosphère-
océan, devra en principe être intégré sur un, voire plusieurs milliers d’années.
Le plus grand défi qui se pose alors est la fermeture des bilans en eau et en
énergie dans le modèle pour éviter des dérives lentes et liées non au forçage
imposé mais au modèle lui-même.

4.4.3 Modélisation « réaliste » des paléoclimats

4.4.3.1 Conditions aux limites conditions initiales

De nombreuses simulations paléoclimatiques visent à « reproduire » au
mieux un climat du passé. Ceci permet d’évaluer les modèles dans des si-
tuations climatiques différentes du climat actuel et documentées par les in-
dicateurs paléoclimatiques. Cela permet aussi de mieux comprendre les liens
éventuels entre les différences de climats pour des régions éloignées les unes des
autres, d’offrir des compléments par rapport aux reconstructions en termes
de couverture spatiale et temporelle ou de phénomène de région non couverte
par les reconstructions, compléments qui peuvent permettre de mieux les com-
prendre. Nous reviendrons sur les comparaisons entre modèles et données et
sur leur intérêt en fin de section.

Comment obtenir une simulation « réaliste » d’un paléoclimat ? Il faut
tout d’abord déterminer, selon la question que l’on se pose, le sous-système
du système climatique que l’on veut étudier. Par exemple, si l’on veut étudier
le climat continental en fonction de conditions océaniques données, on utili-
sera un modèle d’atmosphère, éventuellement couplé à un modèle de surface
continentale ou de végétation dynamique. Une fois le sous-système choisi, on
réalise une simulation paléoclimatique en imposant les forçages et conditions
aux limites à ce sous-système de manière la plus réaliste possible pour la pé-
riode dont on veut simuler le climat. Ainsi, plus le sous-système est restreint,
plus il y aura de conditions à imposer, conditions que l’on doit connaître pour
la période d’étude. Si nous poursuivons l’exemple de la simulation utilisant
seulement un modèle de circulation générale atmosphérique, nous devons pou-
voir prescrire les températures de surface des océans et l’extension de banquise
en tout point du modèle atmosphérique de type océan. Ceci est dans les faits
extrêmement contraignant, puisqu’il faudrait au moins disposer de reconstruc-
tions des conditions de surface océanique avec une résolution spatiale du même
ordre que celle du modèle pour un cycle saisonnier type. De telles expériences
numériques reposent alors presque toujours sur des hypothèses assez fortes,
pour ce qui concerne les conditions de surface océanique comme pour ce qui
concerne la distribution terre-océan, la topographie, l’étendue et l’altitude des
calottes glaciaires. Les autres forçages sont mieux connus, du moins pour les
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périodes relativement récentes du Quaternaire : insolation (Berger, 1978) et
concentration atmosphérique en gaz à effet de serre, avec les mesures dans les
carottes glaciaires de l’Antarctique qui remontent maintenant à 800 000 ans.

Ainsi, une simulation « réaliste » d’un paléoclimat repose sur plusieurs
séries d’hypothèses : celles liées à la conception même du modèle et celles liées
à la prescription des conditions aux limites pour l’expérience donnée. Cette
simulation résume donc d’une part nos connaissances en termes de description
du climat (incluses dans le modèle climatique), d’autre part nos connaissances
en termes de forçages de ce climat (exprimées dans les forçages et conditions
aux limites). Elle est aussi contrainte par les possibilités d’ordre technologique,
informatique, au moment où elle a été réalisée.

Prenons l’exemple des simulations du climat du Dernier Maximum gla-
ciaire, il y a environ 21 000 ans. Les premières simulations du climat de cette
période (Gates, 1976) ont été effectuées dès les premières reconstructions de
surface océanique (température de surface des océans, étendue de banquise)
et continentale (étendue des calottes glaciaires) connues (CLIMAP, 1976).
À l’époque, la concentration atmosphérique en CO2 n’était pas connue. Ce
n’est donc que dans les années 1980 (Manabe et Broccoli, 1985) qu’a été
effectuée la première simulation numérique prenant en compte les forçages
principaux pour le climat du Dernier Maximum glaciaire : étendue et alti-
tude des calottes glaciaires, conditions de surface océanique, concentration
atmosphérique en CO2. Il s’agissait d’une simulation utilisant un des mo-
dèles d’atmosphère seule les plus sophistiqués de cette époque. La durée de
la simulation était courte (trois mois pour la première simulation !) en re-
gard des standards actuels : il faut en théorie quelques dizaines d’années de
simulations pour obtenir des résultats statistiquement robustes, selon la ré-
gion et le phénomène auxquels on s’intéresse. Force est de reconnaître qu’à
l’époque des premières simulations paléoclimatiques, la durée des simulations
effectuées avec des modèles de circulation générale était fortement restreinte
par le coût des calculs. Pour gagner du temps, on effectuait des expériences
en conditions d’insolation de janvier ou juillet perpétuels, ce qui permettait
d’obtenir des résultats significatifs pour des durées de simulations relative-
ment courtes (90 jours, typiquement). De tels résultats, qui représentaient
une prouesse à l’époque de leur publication, seraient maintenant probable-
ment durement critiqués, surtout à cause de leur durée trop courte, même en
conditions d’insolation fixe. Les modèles évoluent avec notre compréhension
du système climatique et la capacité des calculateurs. Les simulations doivent
donc être refaites périodiquement avec ces nouveaux outils. Les simulations
de la première phase du projet PMIP (Paleoclimate Modelling Intercompari-
son Project, Joussaume et Taylor, 1995) utilisant des modèles de circulation
générale duraient au moins dix ans, après un ajustement aux conditions aux
limites d’au moins un an, le cycle saisonnier dans son entier étant simulé.

Ces premières simulations du climat du Dernier Maximum glaciaire uti-
lisaient les conditions de surface océanique reconstruites par le projet CLI-
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MAP (1981). Ces reconstructions étaient le fruit d’un important travail de
synthèse, mais ont assez vite été critiquées, notamment sur les régions sub-
tropicales, où une température plus chaude qu’à l’actuel était reconstruite, et
sur l’Atlantique Nord, où la couverture hivernale de banquise était surestimée.
Ces problèmes étaient partiellement amplifiés par les méthodes d’extrapola-
tion des reconstructions pour chaque site à une couverture globale sur une
grille régulière. Le projet CLIMAP fournissait, en particulier à la demande
des modélisateurs, des reconstructions pour les mois de février et d’août. Or il
est fort possible que les reconstructions basées sur certaines espèces ne soient
pas réellement sensibles à ces mois précis, mais à d’autres facteurs. Ainsi,
manipuler les données pour construire des conditions aux limites pour des
modèles, notamment d’atmosphère, peut s’avérer extrêmement contraignant
pour l’interprétation des enregistrements. En outre, comme ils sont utilisés
pour l’élaboration des conditions aux limites, ils ne peuvent l’être pour la va-
lidation du modèle. Il a donc été très intéressant d’utiliser, dès qu’ils ont été
disponibles, des modèles couplés atmosphère océan pour simuler les paléocli-
mats. Notons au passage, de nouveau, le défi que représentaient les premières
simulations couplées du climat du DMG. Dans ce cas aussi, la première simu-
lation publiée n’était longue que d’une trentaine d’années, ce qui est peu par
rapport au temps de réponse de l’océan profond ! Au sein du projet interna-
tional PMIP2, huit groupes ont effectué des simulations couplées atmosphère
océan pluri-centenaires, ce qui prouve que ce type d’expériences reste difficile
à effectuer. Cet exemple de la modélisation du climat du DMG montre bien
que la modélisation « réaliste » de ce climat a évolué en fonction des outils et
des forçages disponibles.

Nous avons vu que les incertitudes dans un exercice de simulation « réa-
liste » d’un climat étaient liées à deux types de facteurs : ceux liés à la formu-
lation du modèle et ceux inhérents au choix des conditions aux limites. Les
deux sections suivantes montrent comment quantifier ces incertitudes, à la fois
par des comparaisons rigoureuses entre les résultats de modèles forcés par des
conditions aux limites identiques, et par des études de sensibilité vis-à-vis de
ces conditions aux limites.

4.4.3.2 Exercices de comparaison des modèles

Comment comparer les résultats de différents modèles ? Ces différences
peuvent être liées aux modèles eux-mêmes, ou aux conditions aux limites
et forçages imposés à ces modèles. Il n’est possible de comparer rigoureu-
sement les résultats de plusieurs modèles qu’en leur assignant les mêmes
conditions aux limites/forçages. De tels exercices ont été proposés à la fois
pour la modélisation des climats actuels à l’aide de modèles de circulation
générale atmosphérique (projet AMIP, Atmospheric Model Intercomparison
Project, http://www-pcmdi.llnl.gov/projects/amip/), puis des modèles cou-
plés, à la fois pour les climats actuels et futurs (projet CMIP, Coupled
Model Intercomparison Project, http://www-pcmdi.llnl.gov/projects/cmip/).
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Dans la même veine, le projet de comparaison des modèles paléoclimatiques
PMIP (Palaeoclimate Modelling Intercomparison Project) a vu le jour dans
les années 1990. Ce projet a tout d’abord concerné les modèles de cir-
culation générale atmosphérique (projet PMIP1, http://pmip.lsce.ipsl.fr/)
pour les périodes de l’Holocène Moyen (il y a 6 000 ans) et du Dernier
Maximum glaciaire (il y a 21 000 ans). Il s’est ensuite étendu aux modèles
couplés atmosphère-océan et atmosphère-océan-végétation (projet PMIP2,
http://pmip2.lsce.ipsl.fr/, toujours en cours).

Le projet PMIP s’est attaché à définir des conditions aux limites et for-
çages précis pour les périodes de l’Holocène moyen et du Dernier Maximum
glaciaire. Ceci a permis une comparaison rigoureuse des résultats des modèles
participant au projet et une comparaison de ces résultats aux reconstructions
paléoclimatiques. Nous montrons ici un exemple de comparaison de résul-
tats des modèles PMIP2, pour l’Europe au Dernier Maximum glaciaire. La
figure 4.3 montre la température du mois le plus froid simulée pour cette pé-
riode par les huit modèles dont les résultats étaient disponibles dans la base de
données en novembre 2009. Ce sont les différences par rapport au climat actuel
qui sont montrées. La couleur des losanges indique la température moyenne
reconstruite à partir de données polliniques par Wu et al. (2007). Sur cette
figure, on voit que le refroidissement le plus notable, d’au moins 12 ◦C, est

Fig. 4.3 – cartes : température du mois le plus froid simulée par les modèles cou-
plés océan-atmosphère participant au projet PMIP2 (base de données PMIP2 de
novembre 2009) ; losanges : même variable, telle que reconstruite par Wu et al.
(2007).
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simulé par les modèles au nord de la zone considérée, sur la calotte finno-
scandinave ou sur la banquise au large de la Scandinavie. Ce refroidissement
diminue vers le sud, où il avoisine 3 ◦C. Même si les modèles sont forcés par
les mêmes conditions aux limites, les climats obtenus diffèrent d’un modèle à
l’autre. Par exemple, le refroidissement simulé au-dessus de la calotte glaciaire
est compris entre 12 et 18 ◦C pour le modèle ECBILTCLIO, alors qu’il est
supérieur à 30 ◦C dans le modèle HadCM3M2. Autour de la Méditerranée, le
modèle CCSM3 ne simule quasiment aucun changement de température du
mois le plus froid, alors que le modèle ECHAM5.3-MPIOM-127-LPJ simule
un abaissement de cette température compris entre 3 et 6 ◦C.

Ceci montre combien des modèles ajustés sur le climat actuel peuvent
diverger dans leur représentation de climats différents de l’actuel. Cette di-
vergence se retrouve pour les prévisions climatiques futures, mais seuls les
simulations paléoclimatiques permettent une comparaison des simulations de
climats différents de l’actuel avec des données.

4.4.3.3 Comparaison aux reconstructions paléoclimatiques

Sur la figure 4.3, les reconstructions de la température du mois le plus
froid de Wu et al. (2007) sont indiquées par des losanges pour lesquels le code
de couleur est le même que pour les résultats des modèles. On remarque que
pour l’Europe de l’Ouest et pour tous les modèles, les températures simulées
apparaissent plus chaudes que les températures reconstruites. Il faut cepen-
dant pouvoir à la fois tenir compte de la dispersion des résultats des modèles,
ce qui est fait en quelque sorte sur la figure 4.3 puisque les résultats de tous
les modèles sont donnés, mais aussi de l’incertitude des reconstructions, que
l’on ne peut montrer sur de telles cartes. La figure 4.4 permet d’effectuer une
comparaison entre les mêmes résultats de modèles et reconstructions, sous un
autre angle. On choisit de montrer les moyennes en longitude des tempéra-
tures pour le secteur de l’Europe de l’Ouest (10◦O−15◦E) et celui de l’Europe
centrale (15−50◦E) et les reconstructions, avec leur incertitude. On voit cette
fois-ci que les températures simulées par les modèles sont compatibles avec
les reconstructions, si l’on tient compte de l’incertitude caractérisant ces der-
nières, même pour l’Europe de l’Ouest.

Ramstein et al. (2007) font l’historique des efforts effectués ces dix der-
nières années pour aboutir à une comparaison favorable entre reconstructions
et simulations pour la température hivernale au Dernier Maximum glaciaire.
Les simulations du projet PMIP1, utilisant des modèles d’atmosphère seule
forcés par les conditions de surface océanique CLIMAP (1981) aboutissaient
à des températures hivernales beaucoup trop chaudes par rapport aux recons-
tructions polliniques initiales de Peyron et al. (1998). C’est en travaillant à
la fois sur les conditions aux limites (extension des calottes glaciaires), sur
les modèles (passage au modèles couplés atmosphère-océan) et sur les recons-
tructions (nouvelles reconstructions de Wu et al. (2007), basées sur les mêmes
enregistrements polliniques que Peyron et al. (1998), mais prenant en compte
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Fig. 4.4 – Comparaison entre les températures du mois le plus froid simulées pour
le DMG, sur l’Europe (traits continus, donnés pour différents modèles de la base de
données PMIP2), et les températures reconstruites par Wu et al. (2007) (losanges
et incertitude associée) pour les secteurs Atlantique (en haut) et de l’Europe de
l’Est (en bas). Les quantités montrées sont des différences par rapport au climat
actuel.

l’effet du faible taux de CO2 sur la végétation) que l’on a pu réduire la large
différence entre températures simulées et températures reconstruites. Notons
au passage que pour d’autres variables (en particulier la température estivale),
la comparaison modèles-données était beaucoup plus favorable dès le départ.
L’exemple des températures du mois le plus froid a été pris car il permet-
tait justement d’illustrer tout ce que l’on peut apprendre sur les modèles et
les reconstructions à travers l’exercice parfois fastidieux d’une comparaison
modèles-données. Cet exemple montre qu’il est important de s’intéresser à
tous les facteurs possibles de différences entre simulations et reconstructions
pour réduire ces désaccords : modèles eux-mêmes, conditions aux limites, mais
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aussi reconstructions elles-mêmes. Il est aussi important de disposer de résul-
tats de nombreux modèles pour s’affranchir de l’incertitude liée à l’utilisation
d’un seul modèle.

4.4.4 Expériences de sensibilité
Nous avons vu que les incertitudes des résultats de modèles numériques ont

pour source la formulation des modèles eux-mêmes, puisque ces modèles sont
bâtis sur des hypothèses que l’on pense pertinentes pour le problème donné,
ou sur les conditions imposées au modèle, qui font généralement elles-mêmes
l’objet d’hypothèses, car elles ne sont pas connues avec la précision ou la cou-
verture spatio-temporelle nécessaires. Comment estimer ces incertitudes ? Une
méthode, abordée ci-dessus, consiste à multiplier les modèles utilisés. De la
même manière, si l’on n’est pas sûr des conditions aux limites à imposer au
modèle, ou s’il existe plusieurs jeux de conditions aux limites, on peut effec-
tuer plusieurs expériences, avec des jeux de conditions aux limites différentes,
et comparer les réponses climatiques à ces conditions, puis déterminer si ces
différences de conditions aux limites donnent lieu à des différences dans le
climat simulé. Par exemple, si l’on revient aux simulations climatiques effec-
tuées avec un modèle de circulation générale atmosphérique, on ne connaît
pas, en général, pour une période donnée, les températures de surface des
océans pour tous les mois et tous les points de grille du modèle avec grande
certitude. On fait donc des hypothèses pour reconstruire le cycle saisonnier
des températures de surface océanique à partir des points disponibles, pour
lesquels, en outre, il existe une incertitude sur la reconstruction des tempéra-
tures. Il est possible, avec le modèle, d’effectuer plusieurs simulations basées
sur plusieurs scénarios de température de surface océanique. On peut ensuite
examiner celui qui donne lieu à des températures/précipitations continentales
les plus compatibles avec les reconstructions. On parle alors d’expériences de
sensibilité à la température de surface océanique.

Dans le cas abordé ci-dessus, nous nous sommes intéressés à plusieurs scé-
narios en termes de températures de surface océanique pour examiner lequel
était le plus réaliste pour la période d’intérêt. D’une manière plus générale, il
est également fort instructif de pouvoir analyser, parmi plusieurs forçages ou
changements de conditions aux limites, la signature, l’influence de chaque for-
çage. Poursuivons l’exemple du climat du Dernier Maximum glaciaire. Si l’on
utilise un modèle couplé atmosphère-océan, les forçages appliqués au modèle
pour obtenir une simulation du climat de cette période sont :

1) l’insolation ;

2) la teneur en gaz à effet de serre (CO2, CH4, N2O, ou davantage suivant
le modèle) ;

3) l’altitude et l’extension des calottes glaciaires et le changement de la
distribution terre-océan associés aux changements de niveau marin.
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Pour mieux comprendre pourquoi le climat glaciaire est différent du climat
actuel, on peut effectuer des simulations dans lesquelles on n’impose qu’une ou
deux de ces conditions aux limites, et examiner le climat simulé par rapport
à la simulation « réaliste » où toutes les conditions aux limites sont utilisées.
En réalisant ces simulations où une ou deux conditions aux limites ou forçages
sont imposés à leur valeur glaciaire, on ne cherche pas effectuer de simulation
réaliste. On cherche à mieux comprendre la réponse à chaque type de forçage.
Ces simulations sont aussi nommées expériences de sensibilité aux forçages 1,
2 et/ou 3.

Nous illustrons une telle démarche sur la figure 4.5, où la réponse du mo-
dèle climatique de l’IPSL à des conditions du DMG est analysée en séparant
l’impact des calottes glaciaires et celui de la diminution de la teneur atmosphé-
rique en gaz à effet de serre. Cette figure concerne la température de l’air à la
surface en moyenne annuelle. Les valeurs de cette température pour la simu-
lation du climat préindustriel sont données en figure 4.5a, les différences entre
les climats simulés pour les climats glaciaire et préindustriel en figure 4.5d.
Cette carte montre un refroidissement global, modéré (de l’ordre de quelques
degrés) sur les océans, très fort (supérieur à 30 ◦C) sur les calottes glaciaires
de l’hémisphère nord. La figure 4.5b montre la contribution des gaz à effet
de serre à cette réponse, relativement uniforme, un peu plus faible sur les
océans que la réponse à toutes les conditions glaciaires. La figure 4.5c montre
l’impact des seules calottes glaciaires. On voit que celles-ci sont responsables
d’un refroidissement important sur les continents de l’hémisphère nord, mais
aussi d’un refroidissement compris entre 0 et 2 ◦C sur la majeure partie des
océans, à l’exception notable de l’océan austral. Il est important de noter que
la somme des anomalies montrées en figure 4.5b et d n’est pas égale à la
différence entre le climat glaciaire et le préindustriel montrée en figure 4.5d.
C’est cette différence qui est montrée sur la figure 4.5e. On y voit que dans de
nombreuses régions, l’impact des deux facteurs pris ensemble est plus fort que
la somme des impacts de chaque facteur pris considéré séparément. On parle
alors de synergie entre les différents forçages. Dans d’autres régions, comme
au nord des Mers Nordiques, l’impact des deux forçages considérés dans leur
ensemble est plus faible que la somme des impacts des forçages considérés in-
dividuellement. Ceci montre que si l’on veut quantifier l’impact d’un forçage
particulier d’un groupe de deux forçages (comme ici l’impact des calottes gla-
ciaires et de la diminution en gaz à effet de serre) il faut effectuer quatre
simulations : celle du contrôle (ici, le climat préindustriel), celle avec tous les
forçages considérés (ici, celle du DMG) et des simulations avec chaque facteur
pris individuellement. C’est la méthode dite de « séparation des facteurs »
développée dans le contexte des sciences de l’atmosphère par Stein et Alpert
(1993).

Nous avons jusqu’ici abordé les expériences de sensibilité aux forçages ou
conditions aux limites imposées aux modèles. Des expériences de sensibilité
peuvent aussi concerner un processus à l’intérieur du système climatique. Pour
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Fig. 4.5 – Moyenne annuelle de la température de l’air à 2 m simulée par le modèle
couplé océan-atmosphère de l’IPSL : a) pour des conditions préindustrielles ; b) c)
et d) en anomalie par rapport à ce climat pré-industriel : b) pour une simulation
préindustrielle, où la teneur atmosphérique en gaz à effet de serre a été remplacée
par des valeurs glaciaires, c) idem pour les calottes glaciaires, d) pour une simulation
avec toutes les conditions du DMG ; e) différence d−(b+c), permettant de quantifier
la partie de la différence DMG – préindustriel, liée aux interactions entre les impacts
des calottes glaciaires et de la diminution des concentrations en gaz à effet de serre.
Pour la figure a), isolignes tous les 10 ◦C, en pointillés pour les valeurs négatives,
longs pointillés pour la valeur 0 ◦C, et traits continus pour les valeurs positives.
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examiner l’importance de ce processus dans la réponse du système climatique
à une perturbation, on peut modifier sa formulation dans un modèle. Par
exemple, si l’on soupçonne que la force de la convection profonde à l’équateur
est importante pour tel ou tel aspect du climat dans les moyennes latitudes,
on peut modifier la formulation de la convection profonde dans le modèle et
effectuer une expérience de sensibilité à ce processus avec un modèle modifié,
soumis aux mêmes conditions aux limites. De telles expériences de sensibilité
permettent aussi d’évaluer l’importance d’une rétroaction, en la bloquant ou
en l’activant.

4.4.5 Perspectives
Dans cette section, nous avons principalement décrit les modèles de cir-

culation générale atmosphérique, éventuellement couplés à des modèles de
circulation générale océanique. Ces modèles sont à l’heure actuelle complétés
par des modèles de végétation, cycle du carbone, chimie atmosphérique, et
deviennent de plus en plus complexes, incluant toujours davantage de com-
posantes du système climatique, et les processus et les rétroactions associées.
Les modèles complexes du système Terre ont parfois été décrits comme les
modèles les plus « gros » pouvant tourner sur les plus « gros » ordinateurs.
Un modèle « maximal », en quelque sorte. Ceci permet peu d’expériences nu-
mériques pour chaque problème donné et peu d’expériences de sensibilité pour
mieux comprendre l’influence d’un processus ou d’un mécanisme. Cette situa-
tion est en train de changer, puisque avec les progrès de l’informatique, les
modélisateurs peuvent actuellement effectuer davantage d’expériences autour
d’une période. Ces expériences sont indispensables pour mieux comprendre
l’importance de forçages ou de processus dans un changement climatique. Les
prochains développements des modèles complexes du système climatique, le
raffinement de leur résolution, l’inclusion de nouveaux processus ou de nou-
velles composantes doivent répondre à cet équilibre entre le temps de calcul
nécessaire pour une simulation et le nombre de simulations que l’on peut
faire avec le calculateur dont on dispose. Avec l’amélioration de la capacité
des ordinateurs, on peut à la fois raffiner la résolution des modèles et y in-
clure de plus en plus de processus. Les modèles utilisés pour les exercices
d’évaluation du GIEC donnent une bonne idée des progrès de la modélisa-
tion climatique depuis deux décennies (Fig. 4.2). Le futur verra l’intégration
de nouvelles composantes du système climatique : cycle du carbone, chimie,
calottes glaciaires. . . Ces développements sont principalement effectués dans
le cadre d’une meilleure prévision du climat futur, mais sont très intéressants
pour l’étude des paléoclimats, qui permettent aussi d’évaluer ces modèles dans
des conditions climatiques différentes des conditions actuelles.
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4.5 Modèles du système Terre de complexité
intermédiaire (EMICS)

4.5.1 Principes de base et historique

Nous avons vu que les modèles climatiques développés à partir de mo-
dèles de circulation générale se voulaient les plus complets possibles dans leur
représentation du système climatique. Cela demande une puissance et des du-
rées de calculs importantes, qui, en pratique, contraignent le modélisateur à
effectuer un nombre de simulations restreint. Ces simulations sont aussi assez
courtes par rapport aux durées typiques d’évolution des climats. Ainsi, en
parallèle avec les efforts de développements des modèles de circulation géné-
rale, des modèles plus simples mais plus adaptés à l’étude des paléoclimats
ont été développés. L’objectif était de représenter, dès le départ, les compo-
santes lentes du système climatique que sont l’océan et les calottes glaciaires,
pour étudier l’évolution climatique à long terme (c’est-à-dire pour des échelles
de temps supérieures au millier d’années). Le développement de tels modèles
nécessite une « simplification » de la représentation des composantes rapides
du système climatique, en particulier de l’atmosphère. En fait, le terme de
modèle simple est un peu abusif car il s’agit surtout de modèles plus effi-
caces en temps de calcul. Développer un tel modèle n’est pas nécessairement
« simple » car on ne peut naïvement conserver les équations de base de la dy-
namique atmosphérique. Le gain de temps de calcul se fait en général par une
paramétrisation des transports de chaleur et d’humidité par les ondes station-
naires et/ou transitoires (comme par exemple, les dépressions des moyennes
latitudes), c’est-à-dire qu’on cherche à représenter l’effet de ces phénomènes
sans les calculer explicitement. Cela permet d’augmenter la durée d’un pas de
temps et d’utiliser une résolution spatiale plus grossière. Ces modèles, dont le
nombre de degrés de liberté se situe entre ceux des modèles conceptuels (de
l’ordre d’une dizaine) et ceux des modèles de circulation générale (∼105−106)
ont été dénommés modèles du système climatique de complexité intermédiaire
ou, en anglais, « EMIC » pour « Earth system Model of Intermediate Com-
plexity » (Claussen et al., 2002). En fait, la terminologie a été créée bien après
le développement des premiers modèles de cette catégorie. Elle correspond plu-
tôt à un moment où les modélisateurs spécialistes de ces modèles ont eu besoin
de se regrouper pour définir la spécificité de leurs modèles par rapport aux
autres. Ces modèles se caractérisent par une représentation plus complète du
système climatique que le simple « noyau » océan-atmosphère, par un temps
de calcul peu élevé par rapport à celui des modèles de circulation générale,
ce qui permet l’étude de l’évolution du système climatique sur des échelles de
temps longues ou l’exploration de nombreux scénarii. Il existe de nombreux
EMIC, correspondant aux nombreuses possibilités de « simplification » de la
représentation du système climatique. Notons que certains modèles ont été
développés en « dégradant » un modèle de circulation générale, c’est-à-dire
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en en réduisant les résolutions verticales et horizontales. Ces modèles sont les
plus complexes de la catégorie des EMIC.

De même qu’avec les modèles de circulation générale, les modèles clima-
tiques de complexité intermédiaire peuvent être utilisés pour obtenir des si-
mulations climatiques les plus réalistes possibles ou pour étudier la sensibilité
du système représenté à certains forçages, processus ou rétroactions. Nous
donnons, dans les sections suivantes, des exemples d’utilisation des EMIC,
soit pour des simulations longues, soit pour des études nécessitant de nom-
breuses expériences. De telles expériences n’auraient pu être réalisées à l’aide
de modèles de circulation générale dans l’état actuel des performances des
calculateurs. Cela montre la complémentarité des deux types de modèles, les
uns étant utilisés pour leur « efficacité », les autres pour le détail spatial et
temporel de leur représentation.

4.5.2 Exemples de simulations longues et d’étude
de sensibilité aux forçages

Un des premiers modèles du système climatique de complexité intermé-
diaire est celui développé à l’Université Catholique de Louvain-la-Neuve. Ce
modèle inclut des représentations simplifiées (latitude et verticale, pour l’hé-
misphère nord) de l’atmosphère, de l’océan, de la banquise et d’une calotte
polaire. Il a spécifiquement été développé pour étudier les cycles glaciaires-
interglaciaires, comme en témoignent les premières simulations de Gallée et al.
en 1992. Depuis, Berger et al. (1998) et Loutre et Berger (2000) ont repris
ce modèle et effectué des expériences de sensibilité pour dégager les rôles res-
pectifs des variations orbitales et des gaz à effet de serre dans le dernier cycle
glaciaire-interglaciaire.

La figure 4.6 montre une sélection des résultats de ces deux articles en
termes de volume de glace (en haut) et de température de l’hémisphère nord
(en bas). Les courbes en trait continu représentent les résultats du modèle
forcé à la fois par les variations en CO2 enregistrés dans les carottes de glace
(Jouzel et al., 1993) et par celles des paramètres orbitaux calculées selon
Berger (1978). L’état de démarrage du modèle est un état interglaciaire, sans
calotte glaciaire dans l’hémisphère nord. Pour les 200 000 dernières années, le
modèle simule deux glaciations majeures, avec un englacement en plusieurs
étapes et une déglaciation complète après le maximum glaciaire. Les tempé-
ratures les plus froides sont bien sûr simulées pour ces maxima glaciaires. On
relève, pendant le dernier interglaciaire et l’entrée dans la dernière glaciation
(entre 126 000 et 80 000 ans) une grande variabilité de la température, mais
celle-ci reste assez élevée pour que les épisodes d’englacement ne durent pas
plus de 15 000 ans.

Les courbes en pointillés correspondent à une simulation où l’insolation est
constante et égale à l’insolation actuelle, et où le CO2 varie de la même façon
que dans la simulation précédente. On voit que le volume de glace augmente
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Fig. 4.6 – Volume de glace (1015 m3) et température moyenne de l’hémisphère nord
(◦C) simulés par le modèle couplé calottes glaciaires – climat de l’hémisphère nord
de Louvain-la-Neuve (Berger et al., 1992) sur les 200 000 dernières années. En noir,
simulation où CO2 et insolation varient selon les données de Vostok pour le CO2 et le
forçage de Berger (1978). En pointillés, insolation constante et égale à l’actuelle, CO2

variable. En tirets longs et alternance de tirets et pointillés et bleu clair, insolation
variable et CO2 constant, respectivement égal à 250 et 210 ppm. D’après Berger,
Loutre et Gallée, 1998, et Loutre et Berger, 2000. Les auteurs remercient M.-F.
Loutre pour avoir mis à leur disposition les résultats du modèle de Louvain-la-Neuve.

jusqu’à environ 35× 1015 m3 et reste autour de 30× 1015 m3 pendant le reste
de la simulation. Même si la température moyenne de l’hémisphère nord varie
de concert avec le forçage en gaz à effet de serre, elle reste trop froide pour
provoquer une déglaciation. Les autres courbes sont elles le résultat de simu-
lations où le CO2 reste constant (fixé à 210 ppm pour la courbe en alternance
tirets-points et 250 ppm pour la courbe en tiretés) et où les variations des
paramètres orbitaux sont prises en compte. Cette fois-ci, une alternance entre
périodes glaciaires et interglaciaires est obtenue, avec des volumes de glace
maximaux atteints pour les mêmes périodes que dans la simulation de réfé-
rence, mais de valeur d’autant plus faible que le CO2 prescrit est élevé. Ces
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expériences de sensibilité montrent donc que les variations d’insolation sont
un forçage essentiel pour expliquer les cycles glaciaires-interglaciaires, car si
on ne force le modèle qu’avec les variations de CO2, on n’obtient pas de tels
cycles. D’autre part, les expériences à CO2 constant montrent que l’ampleur
d’une glaciation dépend très étroitement du CO2.

Des exemples d’autres simulations longues sont donnés dans d’autres cha-
pitres de cet ouvrage. Ainsi, dans le chapitre 8 du tome 2, est donné un
exemple de modélisation des interactions entre calottes glaciaires de l’hémi-
sphère nord, océan et atmosphère sur 50 000 ans (Calov et al., 2002), ainsi
qu’un exemple de modélisation des variations du 18O dans l’océan glaciaire
en réponse à des apports d’eau douce provenant de la calotte Nord-Américaine
(Roche et Paillard, 2005).

4.5.3 Exemple d’utilisation de modèles de complexité
intermédiaire pour l’exploration d’une multitude
de forçages ou de paramètres : exploration
d’un « espace des phases »

Dans la section précédente, nous avons montré qu’un modèle climatique de
complexité intermédiaire permet, grâce à son efficacité en termes de temps de
calcul, d’effectuer des simulations longues, sur les échelles de temps typiques
des variations climatiques du Quaternaire (cycles glaciaires-interglaciaires,
événements abrupts de la dernière période glaciaire). Cette efficacité permet
aussi d’effectuer de nombreuses simulations pour explorer la sensibilité d’un
résultat aux forçages utilisés ou à des choix effectués lors de la construction
du modèle. Un exemple d’une telle utilisation d’un modèle de complexité
intermédiaire est donné dans le chapitre 8 du tome 2, section 8.1.4.1. Le mo-
dèle CLIMBER-2 incluant une représentation des isotopes de l’oxygène dans
l’océan est utilisé pour explorer la réponse à des décharges en flux d’eau
douce provenant de la calotte Nord-Américaine pour de multiples scénarii. La
réponse est ensuite comparée aux enregistrements marins pour déterminer les
scénarii les plus probables en termes de durée et d’amplitude de la décharge
d’eau douce.

Un autre exemple est donné par l’étude de Schneider von Deimling et al.
(2006). Cette étude analyse des ensembles de simulations climatiques pour
les climats actuel, futur et du Dernier Maximum glaciaire. Ces ensembles
sont réalisés en faisant varier onze paramètres du modèle dans des gammes
acceptables, étant donné nos connaissances actuelles du système climatique.
Les variations de ces paramètres ont pour effet principal de faire varier l’am-
plitude des rétroactions à l’intérieur du système climatique et la sensibilité
climatique du modèle (définie comme la différence de température globale liée
à un doublement de CO2, voir Tome 2, chapitre 10). Le climat actuel, tel que
défini par les observations, permet de faire un premier choix de paramètres
permettant d’obtenir un climat simulé satisfaisant. Les auteurs montrent que
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les reconstructions des températures tropicales au Dernier Maximum glaciaire
permettent de faire une sélection encore plus contraignante des valeurs de ces
paramètres, et ainsi, de réduire les incertitudes sur le changement climatique
futur. Cette étude montre ainsi que la modélisation des climats passés et sa
comparaison avec des reconstructions peut être bénéfique pour l’évaluation
des modèles climatiques utilisés pour prévoir le climat futur. Cette conclusion
est également avancée par Hargreaves et al. (2007).

4.5.4 Perspectives

On pourrait penser qu’avec les progrès de l’informatique, les modèles cli-
matiques de complexité intermédiaire n’auront plus de raison d’être. En fait,
il n’en est rien car ils seront toujours moins consommateurs de temps de cal-
cul que les modèles de circulation générale, qui incorporent de plus en plus
de mécanismes et utilisent une résolution de plus en plus fine. D’une certaine
manière, les modèles de circulation générale, tels que ceux utilisés pour les
simulations du GIEC, sont définis par les capacités des plus gros calculateurs.
On doit pouvoir réaliser des simulations avec ces modèles de plusieurs cen-
taines d’années en un délai raisonnable sur les calculateurs disponibles. Les
simulations longues nécessaires à la compréhension des changements clima-
tiques passés reconstruits à l’aide de multiples indicateurs, ainsi que la né-
cessité d’explorer de nombreux scénarii ou paramètres de modèles requièrent
des modèles plus rapides. Les modèles de circulation générale d’aujourd’hui
deviendront sans doute les modèles de complexité intermédiaire de demain,
mais cette notion existera toujours. Il est important, en outre, de disposer de
cette hiérarchie de modèles car chaque type de modèle est basé sur des hypo-
thèses différentes. C’est en comparant les résultats de modèles différents que
l’on peut mettre en évidence l’importance d’un processus particulier, inclus
dans un modèle et non dans l’autre ou représenté de manière différente dans
chaque modèle.

4.6 Modèles conceptuels

Les modèles décrits plus haut ont avant tout pour objectif de tenter de
reproduire les observations que l’on peut avoir du système climatique et de ses
variations passées. Comme cela a été souligné, la modélisation a aussi pour
ambition de mieux comprendre ces changements, et il est donc utile de dé-
crire certains aspects du système à l’aide de modèles extrêmement simples,
qui ont vocation à illustrer certains processus clefs. On parle alors de mo-
dèles conceptuels. Les exemples sont très nombreux et variés. On pourrait
citer dans cette catégorie l’exemple du modèle de Lorenz (Fig. 4.1d), qui sert
souvent d’archétype du système chaotique. En effet, le météorologue Edward
Lorenz a ainsi proposé un modèle extrêmement simple, basé sur une idéali-
sation de la convection thermique, qui illustrait pour la première fois que la
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complexité du comportement d’un système dynamique n’était absolument pas
liée au nombre de degrés de liberté de ce système, comme beaucoup l’ima-
ginaient alors. Il montrait ainsi qu’un système très simple (en l’occurrence
avec trois degrés de liberté seulement) peut avoir un comportement impré-
visible, que l’on désigne sous le terme de « chaos déterministe ». Ce modèle
conceptuel a aujourd’hui encore un rôle pédagogique essentiel, et ses pro-
priétés mathématiques font toujours l’objet de recherches actives. Ci-dessous,
quelques exemples intéressant directement le système climatique sont décrits
plus en détail. D’autres exemples sont donnés dans le chapitre 7, tome 2 ; pour
essayer de mieux appréhender la dynamique glaciaire-interglaciaire (modèles
de Calder, d’Imbrie...).

4.6.1 Le modèle de Budyko/Sellers

Le climat de la Terre est déterminé avant tout par son bilan radiatif. En
effectuant des bilans simplifiés, il est possible d’obtenir l’ordre de grandeur
des changements de températures qui seraient causés, par exemple, par des
changements du rayonnement solaire incident (poussières volcaniques, chan-
gement de la constante solaire, hiver nucléaire...). Ainsi, deux publications en
1969 (Budyko, 1969 ; Sellers, 1969) sont arrivées à une conclusion un peu sur-
prenante : si l’on tient compte de la rétroaction entre température et albédo,
une baisse finalement assez faible de la constante solaire (−1,5 % ou −2 %)
suffit à englacer complètement la planète Terre. Le même type de résultat
s’applique bien évidemment en changeant l’effet de serre. Il existe donc un
seuil critique vers le refroidissement qui conduit le système climatique vers un
état extrêmement différent. Ces résultats ont maintenant pris tout leur sens
avec la théorie de la Terre boule de neige (tome 2, chapitre 5).

Dans leur version originale, le modèle de Budyko et celui de Sellers dé-
pendent explicitement de la latitude et prédisent une température T (y) où y
est la latitude. On peut formuler une version beaucoup plus simple, qui rend
compte de ce phénomène d’emballement de la rétroaction albédo-température,
avec un modèle sans dimension géographique. Si l’on écrit le bilan radiatif de
la Terre en moyenne globale :

(1 − α) × S/4 = (1 − ε)σ T 4 (4.7)

où α est l’albédo de la Terre, S la constante solaire, ε un terme correctif pour
représenter l’effet de serre, σ la constante de Stefan-Bolztman, on en déduit
aisément une température unique pour la planète.

Le problème devient plus intéressant avec la rétroaction albédo-
température. En effet, si l’on suppose que α est une fonction décroissante
de T , avec par exemple α(T ) constant (∼0,3) pour des températures élevées
pour une planète « bleue », α(T ) constant (∼0,7) pour des températures très
froides lorsque la planète est « blanche », et α(T ) linéaire entre les deux, on
obtient le schéma montré sur la figure 4.7.
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Fig. 4.7 – Modèle simplifié de Budyko et Sellers. En haut, en tiretés, le terme solaire
du bilan radiatif, i.e. (1−α(T ))× S/4, avec α(T ) linéaire entre −15 ◦C et +15 ◦C,
et constant au-delà. En trait plein, le terme infrarouge, pour différentes valeurs de
l’effet de serre. Le bilan est équilibré lorsque les courbes se croisent. On remarque
la présence d’équilibres multiples, en particulier pour la situation actuelle (ε = 0,4).
En bas, les équilibres radiatifs correspondants en fonction de l’effet de serre ε (à
gauche), ou en fonction de la constante solaire S (à droite). L’équilibre indiqué en
pointillé est instable. Pour les paramètres actuels, il y a donc deux équilibres stables
possibles, qui correspondent à notre climat (température de l’ordre de +15 ◦C) ou
bien à une planète entièrement gelée (température de l’ordre de −40 ◦C).

L’existence d’équilibres multiples conduit à l’existence de seuils au-delà
desquels le système climatique bascule brutalement vers un nouvel état d’équi-
libre. Par ailleurs, ceci conduit à un phénomène d’hystérésis, car il n’est pas
possible de revenir facilement en arrière en inversant la perturbation. Ainsi,
pour revenir à l’état initial, il est nécessaire d’avoir une perturbation inverse
d’amplitude beaucoup plus considérable. C’est d’ailleurs là une des difficultés
de la théorie de la « boule de neige » : s’il est assez « facile » de geler complè-
tement la planète, comme cela a été souligné par Budyko et Sellers, il est très
difficile de sortir de cet état froid.
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4.6.2 Le modèle de Stommel (1961)
L’existence d’équilibres multiples concerne d’autres composantes du sys-

tème climatique et un exemple important en paléoclimatologie est le modèle
de Stommel (Fig. 4.8).

 

T1, S1 T2, S2

m 

Pôle  

-Σ Σ

Fig. 4.8 – Configuration du modèle de Stommel.

Le modèle est composé de deux boîtes bien mélangées, de même volume,
représentant une masse d’eau froide et peu salée pour les hautes latitudes (de
température T1 et de salinité S1) et une masse d’eau chaude et salée pour les
basses latitudes (de température T2 et de salinité S2). La différence de densité
Δρ = ρ2−ρ1 entre ces deux boîtes s’obtient en fonction des coefficients positifs
de dilatation thermique α et de contraction saline β supposés constants :

Δρ = −α(T2 − T1) + β(S2 − S1). (4.8)

Une circulation thermohaline m, prise proportionnelle à la différence de den-
sité entre les deux boîtes, mélange les deux masses d’eau correspondantes.
Cette circulation est prise positive (Fig. 4.8) lorsque les eaux froides (boîte 1)
seront suffisamment denses pour plonger et descendre au-dessous des eaux
chaudes (boîte 2), c’est-à-dire lorsque Δρ < 0, d’où :

m = −μΔρ = μ [α (T2 − T1) − β (S2 − S1)] (4.9)

où μ est une constante arbitraire.
Inversement, si les eaux salées de la boîte 2 sont les plus denses (Δρ > 0),

la circulation thermohaline m sera négative.
Si l’on impose le gradient de température ΔT = T2 − T1 et que l’on force

les salinités en appliquant un flux constant de sel Σ dans la boîte 2, et −Σ
dans la boîte 1, on peut en déduire l’évolution des salinités, qui sont les seules
variables du problème. Par exemple, pour la boîte 1 (on a rigoureusement
l’opposé dans la boîte 2) :

dS1

dt
= −Σ + |m| (S2 − S1) = −Σ + μ |αΔT − βΔS|ΔS. (4.10)

On obtient alors aisément l’équilibre (ou les équilibres) du système :

Σ = μ |αΔT − βΔS|ΔS, (4.11)
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ce qui donne une équation du second degré en ΔS, avec une valeur absolue,
qui peut se réécrire :

F = x|1 − x| en posant : x =
βΔS

αΔT
; F =

Σβ

μ(αΔT )2
(4.12)

La fonction F (x) est tracée sur la figure 4.9.

-0,5 0,5 1,0 1,5

x

-0,2

-0,1

0,1

0,2

0,3

0,4

0,5 F(x)

Fig. 4.9 – Diagramme de stabilité pour le modèle de Stommel (fonction F (x) définie
par l’équation (12)). La branche en pointillé correspond à un équilibre instable.

La définition de x montre que x mesure l’intensité relative du gradient de
salinité par rapport au gradient de température. Le signe de m, et par consé-
quent, le sens de la circulation thermohaline, est positif lorsque x est inférieur
à l’unité. L’effet dominant est alors celui du gradient de température ΔT .
On est dans un mode de circulation de type « thermique ». C’est le cas de
l’unique solution xT lorsque F est négatif. Inversement, si le flux imposé de
sel Σ est suffisamment fort, et par conséquent, si F est suffisamment grand
(supérieur à 0,25), la solution xS du problème est supérieure à 1, et la circu-
lation thermohaline est inversée, car le seul équilibre possible du système est
de type « salin ». Par contre, pour une valeur intermédiaire du forçage F , les
modes « thermique » et « salin » sont, tous les deux, solutions du problème.

Un troisième équilibre apparaît également possible avec la solution xI .
Cependant, une analyse rapide de la stabilité des équilibres obtenus montre
qu’il s’agit d’un équilibre instable. En effet :

dΔS

dt
= 2 (Σ − |m|ΔS) . (4.13)

L’équilibre est stable lorsque toute augmentation infinitésimale du gradient
de salinité ΔS entraîne une augmentation du terme |m|ΔS, de sorte que la
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dérivée de ΔS par rapport au temps devienne légèrement négative. Le sens
de variation de |m|ΔS en fonction de ΔS est en fait donné directement par
la figure qui représente |1 − x|x en fonction de x. La branche intermédiaire
descendante (en pointillé sur la figure) indique une diminution de |m|ΔS
lorsque ΔS augmente, d’où un équilibre instable. Les branches « thermique »
et « saline » sont, par contre, parfaitement stables. Pour une même valeur
des températures et du flux de sel, il y a donc éventuellement deux équilibres
stables dans ce système.

De façon intéressante, ces équilibres multiples se retrouvent dans des mo-
dèles beaucoup plus complexes de l’océan, voire dans certaines modèles cou-
plés océan-atmosphère (Rahmstorf, 1996 ; Rahmstorf et al., 2005). Il semble
bien que ce modèle très simple capture donc un aspect important de la circu-
lation thermohaline, qui explique l’existence de variations très brutales de la
circulation océanique profonde. De telles variations sont très vraisemblable-
ment impliquées dans les changements climatiques rapides observés en période
glaciaire (événements de Heinrich et événements de Dansgaard-Oeschger, voir
Partie IV, chapitre 4).

4.6.3 Le modèle de Welander

Les équilibres multiples n’expliquent pas tout, et il existe bien entendu
d’autres types de comportements possibles. Un autre exemple océanogra-
phique (Fig. 4.10), assez voisin du modèle de Stommel, concerne les oscilla-
tions convectives-advectives (Welander, 1982). Bien que leur pertinence pour
les variations climatiques ne soit pas établie, certains ont suggéré que de telles
oscillations pouvaient avoir un rôle dans la récurrence des événements de
Dansgaard-Oeschger.

Surface T1, S1

c

Fond   T0,S0

k (TA -T1) Σ

Fig. 4.10 – Configuration du modèle de Welander (1982).

Le modèle est cette fois composé de deux boîtes superposées, représentant
une masse d’eau froide et peu salée pour la surface (de température T1 et
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de salinité S1), et une masse d’eau légèrement plus chaude et salée pour le
fond (de température T0 et de salinité S0). La boîte profonde est beaucoup
plus grande que la boîte de surface, et on suppose T0 et S0 constants. La
différence de densité Δρ = ρ1 − ρ0 entre ces deux boîtes s’obtient en fonction
des coefficients positifs de dilatation thermique α et de contraction saline β
supposés constants :

Δρ = −α(T1 − T0) + β(S1 − S0). (4.14)

Le mélange vertical (la convection c) est très petit si la colonne est bien
stratifiée (si Δρ < −ε < 0). Il sera grand dans le cas contraire :

c = c0, c0 petit si Δρ < −ε ;

c = c1, c1 grand si Δρ > −ε.

Les variables du problème sont cette fois la température et la salinité de la
boîte de surface, et les équations d’évolution correspondantes s’écrivent :

dT1

dt
= k (TA − T1) + c (T0 − T1) ;

dS1

dt
= Σ + c (S0 − S1) . (4.15)

On peut tenter d’obtenir l’état d’équilibre, en annulant ces deux équations,
ce qui donne :

T e
1 =

k TA + ce T0

k + ce
; Se

1 = S0 +
Σ
ce

(4.16)

où ce est la valeur du mélange vertical pour une température T e
1 et une sali-

nité Se
1 , c’est-à-dire pour une différence de densité Δρe (ce = c0 si Δρe < −ε ;

ce = c1 sinon). On est donc amené à résoudre :

Δρe = −α
k (TA − T0)
k + ce (Δρe)

+ β
Σ

ce (Δρe)
; soit Δρe = F (Δρe) (4.17)

où F est une constante selon le signe de Δρ (F = F0 si Δρe < −ε ; F =
F1 sinon). Il y a donc zéro, une ou deux solutions, suivant les valeurs des
paramètres, comme cela est illustré sur la figure 4.11.

De façon générale, si c est une fonction continue de Δρ, alors F (Δρ) sera
aussi une fonction continue et il existera un nombre impair de solutions, al-
ternativement stables et instables, comme pour le modèle de Stommel. Le cas
« zéro solution » sur la figure 4.11 (cas discontinu) correspondrait en fait à un
« équilibre instable » pour un modèle continu. Il existe alors un cycle limite
(une oscillation) : en l’absence de convection intense (c = c0), on tend vers
un équilibre dans l’autre domaine (avec une convection forte, c = c1), comme
indiqué sur le schéma de la figure 4.12. Il y a alors une oscillation entre un
état « diffusif » (c petit = c0) et un état « convectif » (c grand = c1). De
telles oscillations ont été observées aussi, sous certaines conditions, dans les
modèles océaniques tri-dimensionnels.
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F

Δρ

a

 

F

Δρ

b

 

F

Δρ

c

F=Δρ
F=Δρ

F=Δρ

Fig. 4.11 – Exemples d’équilibres donnés par F = Δρ, où F est discontinue et
peut prendre seulement deux valeurs constantes. Selon ces valeurs, il existe trois cas
possibles : a) il n’y a pas de solution (en fait, le système oscille) ; b) il y a deux
équilibres qui coexistent, l’un convectif et l’autre diffusif ; c) il n’existe qu’un seul
équilibre (convectif ou diffusif).

T1

S1
Δρ  = - ε

c = c0

c = c1

E1

E0

Fig. 4.12 – Oscillation de relaxation dans le modèle de Welander. Sur un dia-
gramme TS, on définit une zone convective (quand la densité ρ1 est grande) et une
zone diffusive, séparées par une courbe d’iso-densité Δρ = −ε. Si les valeurs T ,
S sont situées en zone convective (c = c1), le modèle tend à les ramener vers le
point d’attraction E1 (situé en zone diffusive). Si elles sont dans le domaine diffusif
(c = c0), le modèle tend à les ramener vers le point d’attraction E0 (situé en zone
convective). Le modèle va donc osciller d’un mode de fonctionnement à l’autre, sans
jamais atteindre d’équilibre.

4.7 Conclusions et perspectives

Dans ce chapitre, nous avons exposé les principes de base de la modéli-
sation du climat et illustré leur application au travers d’exemples s’appuyant
sur des modèles de complexité différentes, pour montrer les atouts de chaque
type de modèle. Cette hiérarchie de modèles climatiques est importante non
seulement pour des raisons pratiques liées au temps de calcul nécessaire pour
étudier telle ou telle échelle d’espace ou de temps, mais surtout parce qu’elle
représente une gamme d’hypothèses, rassemblées dans chaque modèle, que l’on
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pense nécessaires à la compréhension de la question abordée. En utilisant des
modèles basés sur différentes hypothèses, on peut comparer leur importance
et mieux comprendre le rôle de tel ou tel processus. Il n’y a donc pas de mo-
dèles plus crédibles que d’autres a priori. Un modèle est toujours un ensemble
d’hypothèses et sa pertinence doit être jugée en relation avec la question que
le modélisateur choisit d’étudier. Un modèle fournit en général un résultat,
sans incertitude explicitement liée à ce résultat. L’incertitude se cache dans
les hypothèses sur lesquelles se base le modèle et dans les conditions aux li-
mites données, qui, même si elles se veulent les plus réalistes possibles, ne
sont jamais aussi bien connues qu’on le souhaiterait. Il est donc intéressant
de comparer les résultats de plusieurs modèles soumis à des conditions aux
limites identiques, tout comme il est intéressant d’étudier la sensibilité des
résultats d’un modèle à certaines conditions aux limites mal contraintes. Cela
peut permettre de savoir si l’on a besoin de mieux connaître ces conditions
ou si, finalement, cela n’a que peu d’importance pour le climat étudié.

Nous avons, dans ce chapitre, surtout décrit l’utilisation de modèles glo-
baux. Nous avons montré que la résolution de ces modèles, même pour les plus
complexes, ne permet pas toujours une comparaison avec des reconstructions
qui sont le plus souvent représentatives de régions bien plus petites que les
« boîtes » d’un modèle. Nous avons vu que la modélisation des indicateurs
paléoclimatiques tels que les isotopes permettait une comparaison plus fine et
l’analyse du signal enregistré en fonction de paramètres climatiques. Il existe
également des modèles de résolution plus fine, utilisables à l’échelle régionale.
L’utilisation de ce type de modèles, encore assez confidentielle à l’heure ac-
tuelle pour les paléoclimats, est certainement appelée à se développer dans un
futur proche, en parallèle avec leur utilisation de plus en plus fréquente pour
les prévisions climatiques. Un exemple de méthodes de descentes d’échelle est
donné pour le Dernier Maximum glaciaire par Jost et al. (2005), qui mettent
en évidence les différences très importantes entre les climats régionalisés par
ces méthodes. Il reste donc un travail assez important à effectuer pour la mise
en place de ces modèles. À noter qu’il existe aussi des modèles régionaux in-
cluant une représentation de certains proxies tels que les isotopes de l’eau (par
exemple, REMO-ISO, Sturm et al., 2007).

L’évolution des modèles climatiques pour les années à venir consistera
non seulement en une résolution de plus en plus fine au fur et à mesure
que la puissance des calculateurs augmente et en une résolution explicite de
phénomènes jusqu’ici paramétrés ou ignorés, mais aussi en la construction
progressive de modèles de plus en plus complets du système climatique. Celui-
ci sera non seulement traité dans son aspect physique et dynamique, mais aussi
en termes de cycles biogéochimiques, en particulier celui du carbone. Cette
tendance s’affirme déjà à l’heure actuelle et est importante non seulement
pour la compréhension de l’évolution des climats du passé mais aussi pour les
prévisions des climats du futur (voir tome 2, chapitre 10).
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Pour plus de détails

McGuffie, K. et Henderson-Sellers, A. (2005), A Climate Modelling Primer
(Third edition), Wiley, 280 p.
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Chapitre 5

Le climat au Précambrien
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Le Précambrien couvre plus de 88 % de l’histoire de la Terre (voir échelle
stratigraphique, chapitre 2). Il débute avec la formation de la Terre il y a
4,6 milliards d’années (Ga) et s’achève il y a 542 millions d’années (Inter-
national Stratigraphic Chart, www.stratigraphy.org). Il se subdivise en deux
grands éons : l’Archéen (entre 4 et 2,5 Ga) et le Protérozoïque (de 2,5 à
0,542 Ga). L’International Commission on Stratigraphy propose également
l’ajout d’un éon supplémentaire, l’Hadéen, couvrant les 600 premiers millions
d’années de l’histoire de notre planète. Néanmoins, cet éon reste informel étant
donné qu’aucune roche pré-archéenne n’est observable aujourd’hui. Les roches
les plus vieilles sont en effet datées à 4 milliards d’années (datation U/Pb sur
des zircons). Il s’agit des gneiss d’Acasta dans la province des Esclaves, au
Canada. Les deux éons formels du Précambrien se subdivisent en ères. En
particulier, le Protérozoïque contient trois ères : le Paléoprotérozoïque (2,5 à
1,6 Ga), le Mésoprotérozoïque (1,6 à 1,0 Ga) et le Néoprotérozoïque (1,0 à
0,542 Ga).

On trouve aujourd’hui des affleurements de l’Archéen sur tous les conti-
nents. Parmi les plus grands, deux fragments de continents d’une taille supé-
rieure à 0,5× 106 km2 ont été identifiés : les cratons de Kaapvaal (Afrique du
Sud) et de Pilbara (Australie). Ils sont âgés d’environ 3,6 à 2,9 Ga. Enfin, le
Précambrien a été le témoin de plusieurs grands événements de l’histoire de
la Terre. Parmi ceux-ci, on trouve le démarrage de la tectonique des plaques,
l’apparition de la biosphère dès 3,5 milliards d’années au moins, la croissance
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rapide des surfaces continentales entre 3,2 à 2,6 milliards d’années et la crois-
sance de la pression partielle d’oxygène dans l’atmosphère vers 2,3 Ga.

5.1 Les indicateurs climatiques
L’évolution climatique de la Terre au cours du Précambrien est très mal

connue. Le nombre d’indicateurs est très restreint. D’un part, les données
sédimentologiques sont difficiles à interpréter, étant donné l’âge très ancien
de ces sédiments qui ont généralement été remaniés. Ensuite, les données
paléontologiques sont quasiment inexploitables en termes de reconstructions
climatiques. Elles sont très parcellaires et ne représentent qu’une biosphère
monocellulaire très simple, qu’il est difficile de mettre en relation avec une
évolution environnementale quelconque. Enfin, les données isotopiques me-
surées sur les sédiments ont généralement mal conservé le signal climatique
original, ayant été très souvent soumises à des perturbations post-dépôts (dia-
genèse en particulier). D’un point de vue quantitatif, deux signaux isotopiques
ont été utilisés avec plus ou moins de succès : le δ18O mesuré sur des sédiments
siliceux (cherts) dès les années 1970 (Knauth et Epstein, 1976 [18]), et plus
récemment le rapport δ30Si, toujours mesuré sur les mêmes cherts (Robert et
Chaussidon, 2006 [28]).

La précipitation d’opale (SiO2) au cours de l’Archéen a été massive. Les
raisons de cette précipitation massive sont inconnues. Elle a pu se produire par
l’intermédiaire d’une activité biologique ou directement de manière abiotique
à partir de l’océan saturé en silice. Enfin, cette opale a pu être produite lors
de la stabilisation des minéraux argileux sur le fond marin ou encore être
dérivée de l’altération de verres volcaniques. Elle a été par la suite soumise à
la diagenèse et se présente aujourd’hui sous l’aspect de roches sédimentaires
siliceuses appelées cherts. Les compositions isotopiques de l’oxygène (δ18O)
de ces cherts montrent des valeurs de plus en plus appauvries en isotope lourd
quand on remonte dans le temps, jusqu’à atteindre la valeur de 16 %� par
rapport au standard international SMOW, il y a 3 Ga (Fig. 5.1).

Tout comme pour les carbonates, le δ18O de la silice est une fonction de
la température et du δ18O de l’eau au sein de laquelle la silice a précipité :

1000 lnα =
(

3,09 × 106

T (K)2

)
− 3,29 (5.1)

où le facteur de fractionnement

α =
1000 + δ18Ochert(SMOW)
1000 + δ18Owater(SMOW)

. (5.2)

ln désigne son logarithme népérien, et δ18Owater est le δ18O de l’eau à partir
de laquelle les cherts ont précipité.

Appliqué aux cherts, dans l’hypothèse où la composition isotopique de
l’eau de mer serait assez voisine de celle d’aujourd’hui, ce paléothermomètre
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Fig. 5.1 – Le δ18O de l’océan précambrien mesuré sur les cherts.

prédit des températures T de l’eau à partir desquelles les cherts ont précipité
voisines de 85 ◦C il y a 3 Ga, et de 50 ◦C à la limite Précambrien-Cambrien.

De telles températures sont soit la marque d’océans effectivement très
chauds, soit la conséquence d’une altération post-dépôts des cherts par des
fluides météoriques ou hydrothermaux, auquel cas elles n’ont pas de valeur
climatique. La question reste ouverte car le signal isotopique δ18O est parti-
culièrement sensible à la diagenèse. Une troisième hypothèse a été formulée
plus récemment : elle suppose que le δ18O de l’eau de mer était très inférieur à
sa valeur actuelle, en raison de processus tectoniques. Dans ces conditions, les
températures de l’eau de mer auraient pu être semblables à l’actuel. Malheu-
reusement, il n’existe aucune contrainte sur le δ18O de l’eau de mer pendant
l’Archéen. Les auteurs prennent généralement le parti de supposer ce rapport
constant dans le temps, à la valeur de −1 %� par rapport au SMOW, calculée
à partir de celui de l’océan actuel qui aurait reçu l’eau de fonte de toutes
les calottes de glace continentales. Cette valeur est le résultat de l’équilibre
supposé exister entre l’appauvrissement de l’eau de mer en 18O résultant des
interactions eau/lithosphère à basse température, et son enrichissement en 18O
lors des interactions eau/lithosphère à haute température dans les systèmes
hydrothermaux. Des travaux récents (Kasting et al., 2006 [16]) suggèrent que
le rapport δ18O pourrait avoir été nettement plus faible (−9 %� par rapport
au SMOW) pendant l’Archéen et le Protérozoïque. L’argumentation repose
sur le fait que les océans archéens ont probablement été moins profonds que
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les océans actuels. Il en résulte une colonne d’eau moins épaisse au-dessus des
dorsales océaniques avant 800 Ma, ce qui implique une réduction de la pres-
sion hydrostatique dans les systèmes hydrothermaux. Cette baisse de pression
a pu limiter la pénétration de l’eau de mer à grande profondeur dans les dor-
sales, réduisant ainsi le gain en 18O de l’eau de mer par l’altération à haute
température de la croûte océanique (T > 350 ◦C). Cette réduction du flux à
haute température entraîne le déséquilibre du cycle de l’18O dans le système
océan-atmosphère, et sa stabilisation à des valeurs plus basses que l’actuel. Si
ce scénario s’avère exact, la température de l’eau telle que déduite des don-
nées δ18O sur cherts pourrait être nettement plus basse. Kasting et Howard
(Kasting et Howard, 2006 [15]) plaident en faveur de climats fini-archéens et
protérozoïques « modérés ».

Un élément supplémentaire a été ajouté à ce débat par Robert et Chaus-
sidon (Robert et Chaussidon, 2006 [28]) qui ont mesuré la composition isoto-
pique du silicium (δ30Si) de cherts précambriens, nettement moins sensible à
la diagenèse que le δ18O. Traduites en termes de température (ce qui nécessite
l’utilisation d’un modèle du cycle du silicium et donc des hypothèses supplé-
mentaires), ces données suggèrent des températures de l’ordre de 70 ◦C il y
a 3 Ga, et de 20 ◦C il y a 800 millions d’années, confirmant les températures
très élevées dans le passé lointain.

Reste un problème potentiellement majeur : les conditions de formation
des cherts précambriens sont inconnues. Néanmoins, ces résultats montrant
un refroidissement progressif de l’eau de mer depuis des valeurs très élevées
semblent avoir été confirmés récemment par une méthode totalement indé-
pendante, basée sur la résurrection de protéines d’organismes unicellulaires
archéens à l’aide de méthodes d’analyses phylogénétiques et statistiques (Gau-
cher et al., 2008 [8]).

Enfin, indépendamment de tout débat autour de la température de la sur-
face terrestre à l’Archéen/Protérozoïque, les δ18O des cherts montrent une
augmentation importante à la fin de l’Archéen, entre 2,7 et 2,5 Ga (envi-
ron 10 %�), suggérant un refroidissement rapide des océans d’environ 20 ◦C
(Fig. 5.2).

5.2 La théorie du paléothermostat

En 1981, Walker, Hays et Kasting publient un article fondateur expo-
sant les raisons pour lesquelles le climat est resté relativement stable (dans
une gamme de températures permettant à l’eau de rester à l’état liquide)
à l’échelle du million au milliard d’années (Walker et al., 1981 [30]). Cette
étude était menée en vue de résoudre le paradoxe du Soleil jeune ou Soleil
pâle. Les modèles d’évolution stellaire prédisent l’évolution de la constante
solaire au cours de l’histoire de la Terre et permettent de calculer qu’au cours
de l’Archéen, celle-ci aurait été 20 à 30 % plus faible qu’aujourd’hui. Dans ces
conditions, la Terre aurait dû être totalement englacée, ce que contredisent
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Fig. 5.2 – Température de l’océan reconstruite à partir du δ30Si et du δ18O des
cherts précambriens.

les données isotopiques permettant d’estimer la température des enveloppes
fluides de la Terre.

Le temps de résidence du contenu exosphérique en carbone (c’est-à-dire
tout le carbone contenu dans l’océan, la biosphère et l’atmosphère) est de
l’ordre de 200 000 ans, très bref au regard des processus géologiques que sont
l’enfouissement de carbone sédimentaire et l’altération continentale (François
and Goddéris, 1998 [7]). Cette valeur donne une indication du temps moyen
passé par un atome de carbone qui entre dans le système océan-atmosphère
par dégazage volcanique par exemple, avant d’en sortir via les dépôts sédimen-
taires. Ce temps de réponse est très court à l’échelle géologique. Si l’histoire
de la Terre était condensée en une journée, le contenu complet en carbone de
l’océan et l’atmosphère serait recyclé environ toutes les 3 secondes. Ce temps
de réponse très court est évidemment lié à la petite taille du réservoir exosphé-
rique de carbone (3×1018 moles) et aux flux d’échanges de matière (de l’ordre
de 1012 à 1013 moles de carbone par an) entre ce réservoir et les réservoirs
géologiques. Les implications de ce court temps de résidence sont importantes
en terme climatique. Tout déséquilibre entre les flux d’entrées de carbone (par
exemple, le dégazage de la Terre solide) et les flux de sorties (la consomma-
tion de CO2 par l’altération des silicates, par exemple) qui se prolongerait sur
quelques millions d’années (échelle courte au regard de l’histoire de la Terre)
provoquerait des fluctuations gigantesques (plusieurs ordres de grandeur) du
contenu atmosphérique en gaz carbonique, avec des conséquences dramatiques
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pour le climat. De telles fluctuations ne se sont pas produites dans l’histoire
de la Terre, mis à part quelques épisodes isolés de glaciations globales à la fin
du Protérozoïque. Les flux d’entrées et de sorties de carbone doivent donc être
proches de l’équilibre à l’échelle des temps géologiques, de 106 à 109 années
(voir François et Goddéris (1998) [7] pour un développement mathématique
complet).

Le cycle du carbone à l’échelle du million d’années est décrit sur la fi-
gure 5.3. Seuls les flux géologiques sont pris en compte, tous les recyclages
rapides (flux biosphériques et interface océan-atmosphère) sont négligés.

Fig. 5.3 – Le cycle exosphérique du carbone à l’échelle du million d’années.

Les flux d’entrées dans le système océan-atmosphère sont le dégazage de
la Terre solide au niveau des volcans Fvol et des dorsales océaniques FMOR,
la dissolution des carbonates continentaux qui transfère du carbone de la
croûte continentale vers l’océan sous forme dissoute HCO−

3 Fcw, et l’oxydation
des anciens composés organiques sédimentaires exposés à l’atmosphère Fow

(les black shales par exemple, qui sont des sédiments très riches en matière
organique déposés lors d’épisodes d’anoxie océanique à grande échelle, et qui
sont exposés à l’atmosphère par l’activité tectonique) :

CaCO3 + CO2 + H2O → Ca2+ + 2HCO−
3 (5.3)

dissolution des carbonates continentaux par l’acide carbonique

CH2O + O2 → HCO−
3 + H+ (5.4)

oxydation du carbone organique sédimentaire.
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Les puits sont représentés par la précipitation de minéraux carbonatés Fcd

sur les fonds océaniques ou sur les plateformes continentales, via l’entremise
ou non de la biocalcification, et l’enfouissement de carbone organique dans les
sédiments Fod, à la fois en milieu continental et marin.

Ca2+ + 2HCO−
3 → CaCO3 + CO2 + H2O (5.5)

précipitation des carbonates

CO2 + H2O → CH2O + O2 (5.6)
productivité autotrophe et enfouissement de carbone organique.

L’équilibre à long terme du cycle du carbone, requis d’un point de vue mathé-
matique à cause du temps de résidence faible dans le système exosphérique,
se traduit par la quasi égalité suivante, qui doit être vérifiée sur des échelles
de l’ordre du million d’années pour assurer une relative stabilité du climat :

Fvol + FMOR + Fcw + Fow ≈ Fcd + Fod. (5.7)

Les petits écarts à cette quasi égalité seraient susceptibles d’expliquer les
fluctuations climatiques, qui peuvent être aussi importantes que la mise en
place de la glaciation Permo-Carbonifère ou l’optimum climatique du Crétacé
moyen. En général, sous l’effet des forçages géologiques, ces déséquilibres
sont deux ordres de grandeur plus petits que les flux eux-mêmes (François
et Goddéris, 1998 [7]). Mais ce quasi équilibre nécessite une base physique, ce
que la théorie du paléothermostat décrite ci-dessous fournit.

Le flux d’altération des silicates Fsw n’apparaît pas dans le bilan de car-
bone car la croûte continentale silicatée n’en contient pas de manière signifi-
cative. Par contre, ce flux consomme effectivement du carbone exosphérique :

CaSiO3 + 2CO2 + 2H2O → Ca2+ + 2HCO−
3 + SiO2. (5.8)

Cette réaction est une réaction générique, le minéral silicaté (ici la Wollas-
tonite) considéré étant peu abondant à la surface de la Terre, mais elle rend
compte du budget de l’altération et est donc illustrative du propos. Les ions
Ca2+ et HCO−

3 sont emmenés à l’océan par les rivières. Si l’océan est saturé
par rapport aux minéraux carbonatés, cet apport d’alcalinité va provoquer
la précipitation de carbonates de calcium (équation (5)), et donc le stockage
d’un carbone exosphérique dans l’enveloppe sédimentaire de la Terre. Les ap-
ports d’alcalinité à l’océan sont donc représentés par l’altération des silicates
et des carbonates, alors que la perte d’alcalinité est liée à la précipitation des
carbonates. Le temps de réponse du cycle de l’alcalinité à toute perturbation
géologique est de l’ordre de 3 000 ans, en lien direct avec le temps de mélange
de l’océan qui contraint le temps de réponse de l’alcalinité de l’océan global
à toute perturbation (François et Goddéris, 1998 [7]). On a donc à nouveau
la quasi égalité :

Fsw + Fcw ≈ Fcd. (5.9)
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La combinaison des équations (7) et (9) donne la quasi égalité suivante :

Fvol + FMOR + Fow ≈ Fsw + Fod. (5.10)

Si on néglige l’existence de déséquilibres dans le sous cycle organique du car-
bone (Fow = Fod, ce qui est une hypothèse forte), on obtient :

Fvol + FMOR ≈ Fsw. (5.11)

La théorie du paléothermostat explique les raisons physiques de cette égalité
en se basant sur deux hypothèses : d’une part, l’altération des roches silicatées
continentales dépend du climat et, en particulier, de la température et du
ruissellement continental. D’autre part, le CO2 atmosphérique est supposé
être le gaz à effet de serre contrôlant le climat au premier ordre.

Concernant l’altération des silicates, l’intuition de Walker et al. (1981) [30],
basée sur des mesures de taux de dissolution de minéraux silicatés en labora-
toire, a été largement vérifiée en milieu naturel. Le flux de consommation de
CO2 atmosphérique par l’altération des silicates a été mesuré sur un grand
nombre de bassins versants monolithologiques silicatés, à la fois granitiques
(Fgra) et basaltiques (Fbas). Il augmente avec la température T et avec le
ruissellement continental R suivant les lois suivantes :

Fgra = kgra R exp
[
−48 200

R

(
1
T

− 1
T0

)]
(5.12)

Fbas = kbas R exp
[
−42 300

R

(
1
T

− 1
T0

)]
(5.13)

où les flux sont exprimés en moles de CO2 consommées par m2 de surface
continentale et par an. L’équation approchée (11) peut donc s’écrire :

Fvol + FMOR = Agra kgra R exp
[
−48 200

R

(
1
T

− 1
T0

)]

+ Abas kbas R exp
[
−42 300

R

(
1
T

− 1
T0

)]
(5.14)

où Agra et Abas sont les aires continentales où des granites ou basaltes sont
affleurants. Si, pour une raison quelconque liée à la géologie interne, le déga-
zage de la Terre solide augmente, il faut une augmentation de la température
et du ruissellement pour maintenir la balance du cycle du carbone. Cette
augmentation se fait naturellement par l’accroissement de la teneur en CO2

dans l’atmosphère, en réponse à l’augmentation du dégazage. En raison de
sa dépendance par rapport au climat, et parce que le CO2 est un gaz à effet
de serre, l’altération des silicates continentaux va donc traquer et compenser
les fluctuations du dégazage volcanique de CO2 au cours du temps et ainsi
empêcher des fluctuations énormes du climat terrestre.
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La théorie du paléothermostat est particulièrement pratique pour expli-
quer l’absence de glaciations globales de longue durée au cours de l’Archéen,
quand la constante solaire était 20 à 30 % plus faible qu’à l’actuel. Le climat
plus froid qui résulte de l’apport moindre d’énergie solaire entraînait un ralen-
tissement de la consommation de CO2 par altération des silicates continentaux
et donc une croissance de la pression de CO2 dans l’air. Le réchauffement in-
duit continuera jusqu’à ce que l’altération des silicates équilibre à nouveau le
dégazage de la Terre solide. Néanmoins, le CO2 n’est probablement pas le seul
gaz à effet de serre impliqué, ce qui complique la théorie du paléothermostat.

Le méthane, par exemple, est un gaz moins abondant mais plus efficace que
le CO2 en termes d’effet de serre. La pression de méthane résulte de l’équilibre
entre son terme de production (méthanogénèse) et son terme de destruction
(oxydation par les radiaux OH). En fait, tout excès de méthane par rapport
à l’équilibre est peu stable et se branche sur le paléothermostat du CO2, car
une injection brutale de méthane s’oxyde assez rapidement en CO2.

5.3 Les grands événements climatiques
du Précambrien

5.3.1 De 4,5 à 2,4 Ga

En l’absence d’indicateurs présentant la résolution nécessaire, l’histoire cli-
matique du Précambrien est essentiellement reconstruite par la modélisation
numérique.

Il y a 3 à 4 Ga, la constante solaire était 30 % plus faible qu’à l’actuel.
Dans ces conditions, des teneurs en gaz à effet de serre extrêmement élevées
sont requises pour éviter une glaciation globale prolongée, qui n’est pas ob-
servée sur les socles rocheux de l’époque et dans les sédiments préservés. Le
NH3, proposé initialement, n’est pas un candidat efficace car il est rapidement
détruit par photolyse. Ce n’est pas le cas du CO2, Au moins 0,3 bar de CO2

sont requis dans l’atmosphère pour contrecarrer la faible constante solaire
(Pavlov et al., 2000 [25]). Les raisons de l’existence de très hauts niveaux de
CO2 sont liées à la théorie du paléothermostat impliquant l’altération des si-
licates continentaux (Walker et al., 1981 [30]). La constante solaire plus faible
force le climat vers des conditions plus froides. Ceci limite la consommation
de CO2 par l’altération des silicates et permet à la teneur en CO2 de l’air de
croître jusqu’au moment où le climat devient suffisamment chaud et humide
pour stabiliser l’altération des silicates au point de compenser le dégazage de
la Terre solide, ce qui conduit à équilibrer le cycle exosphérique du carbone.
De plus, comme ce dégazage est suspecté d’avoir été nettement plus intense
dans ce passé lointain, suite à la dissipation de la chaleur interne du globe
terrestre, la teneur en CO2 de l’air sera fixée à une valeur élevée, nécessaire
pour assurer une forte érosion chimique des silicates.
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Néanmoins, l’absence de sidérite (FeCO3) dans les paléosols archéens sug-
gère un plafond maximum de 0,015 bar de CO2 dans l’atmosphère (voir réfé-
rences dans Catling et Claire (2005) [3]). Un autre gaz à effet de serre est donc
nécessaire et le méthane peut avoir joué ce rôle. Les bactéries méthanogènes
sont probablement parmi les premiers organismes à avoir évolué à la surface
de la Terre, et elles devaient constituer une part importante de la biosphère
primitive dès 3,5 Ga. Avant 3,5 Ga, les dorsales océaniques ont probablement
dégazé plus de méthane qu’aujourd’hui vers l’atmosphère prébiotique, étant
donné l’état plus réduit du manteau à cette époque (Kump et al., 2001 [19]).
L’absence virtuelle d’oxygène dans l’atmosphère avant 2,2 à 2,3 Ga permet
au méthane de s’y accumuler, probablement jusqu’à des rapports de mélange
proches de 1,6 ppmv, valeur mille fois plus élevée que l’actuelle. Le temps de
résidence du méthane dans l’air était aussi vraisemblablement mille fois plus
grand qu’actuellement, parce que, dans cette atmosphère peu oxydante, les
radicaux OH produits par photolyse de l’eau réagissaient avec H2. En consé-
quence, la température à la surface de la Terre pouvait avoir atteint 85 ◦C
(Kasting et Howard, 2006 [15]).

Les rapports CH4/CO2 sont probablement restés nettement inférieurs à 1
jusqu’à 3,0 Ga, empêchant la formation d’une brume de composés organiques
dans l’atmosphère (Lowe et Tice, 2004 [21]). Par contre, dans l’intervalle 3,0
à 2,7 Ga, le niveau de CO2 atmosphérique a pu être considérablement ré-
duit, suite à la croissance de la croûte continentale particulièrement active
à cette époque. La croûte continentale a probablement atteint 60 % de sa
taille actuelle il y a 3 à 2,9 Ga, alors qu’avant 3,2 Ga, elle n’en représentait
que 10 %. En réponse à cet accroissement de la surface des continents, l’al-
tération des silicates s’est accrue, forçant le niveau de CO2 atmosphérique à
diminuer (Goddéris et Veizer, 2000 [10] ; Lowe et Tice, 2004 [21]). La tempé-
rature moyenne de la surface du globe a chuté de 10 ◦C (Goddéris et Veizer,
2000 [10]), en même temps que le rapport CH4/CO2 augmentait, permettant
la formation d’une brume de composés organiques autour de la Terre (Lowe
et Tice, 2004 [21]). Il en est résulté un renforcement du refroidissement avant
la lente compensation du paléothermostat. Des traces de glaciations sont ef-
fectivement observées dans les supergroupes de Pongola et de Witwatersrand
en Afrique du Sud et dans les schistes verts de Berlingue au Zimbabwe, toutes
ces formations datant de ∼2,9 Ga (Fig. 5.4).

5.3.2 Le grand événement d’oxydation (GEO)

L’événement géochimique et climatologique marquant du début du Proté-
rozoïque est l’oxygénation de l’atmosphère. Les biomarqueurs indiquent que
les premiers organismes photosynthétiques sont présents dès 2,7 Ga. L’oxy-
gène atmosphérique commence vraisemblablement à croître aux alentours de
2,3 Ga. En 100 à 200 millions d’années, la pression d’oxygène passe de 10−5 bar
à 2× 10−2 bar (Catling et Claire, 2005 [3]). Le δ13C des carbonates sédimen-



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 195 — #218
�

�

�

�

�

�

�

�

5. Le climat au Précambrien 195

CO2

CO2

CH4

CH4

lo
g 

pC
O

2,
 p

C
H

4

Glaciation

3.5 3.0 2.5 2.0

Glaciation

Brume méthane

Temps (milliards d'années avant le présent)

Fig. 5.4 – Courbe qualitative montrant l’évolution de la concentration en CO2 et
CH4 atmosphérique à la fin de l’Archéen.

taires (Fig. 5.5) montre à cette époque une excursion majeure de plus de 10 %�
(voir références dans Catling et Claire, 2005 [3]).
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Fig. 5.5 – Évolution du δ13C des carbonates précambriens.

Cet accroissement du δ13C est généralement interprété comme le résultat
d’un enfouissement très important de carbone organique ; cet enfouissement a
été responsable d’un déséquilibre dans le cycle du carbone : les matières orga-
niques, très pauvres en 13C n’étaient plus dégradées, tandis que les organismes
photosynthétiques continuaient à pomper du gaz carbonique très appauvri
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en 13C, provoquant un accroissement du δ13C du CO2 atmosphérique (re-
flété dans le δ13C des carbonates) et une augmentation de la teneur en O2

de l’atmosphère (l’oxygène créé par la photosynthèse n’étant pas entièrement
consommé lors de la dégradation de la matière organique car la préservation de
celle-ci augmente). La question du budget de l’oxygène au Paléoprotérozoïque
est toujours débattue à ce jour, en particulier le rôle d’une possible diminution
de la quantité de gaz réduit dégazé par le manteau (voir références dans Cat-
ling et Claire, 2005 [3]). Mais l’accumulation d’O2 entre 2,3 et 2,1 Ga ne fait
aucun doute (Catling et Claire, 2005 [3]). Le GEO est également enregistré
par les variations de la composition isotopique en fer de pyrites sédimentaires
d’âge compris entre 2,6 et 1,8 Ga, suspectée d’être reliée à la composition
isotopique de l’eau de mer (Fig. 5.6). Le δ56Fe de ces sédiments présente des
valeurs très dispersées avant 2,3 Ga, mais cette dispersion se réduit consi-
dérablement après 2,3 Ga. Ces changements sont interprétés par l’existence
d’un océan riche en fer alimenté par les sources hydrothermales (à l’état de
fer dissous Fe2+) avant 2,3 Ga, et qui se vide épisodiquement d’une certaine
quantité de son fer lors de la précipitation d’oxydes de fer se produisant dans
des remontées d’eau profonde (upwellings) épisodiques, entraînant l’eau vers
des zones plus ou moins oxygénées. Cette précipitation soustrait de préférence
l’isotope 56 du fer ; ce processus de précipitation fractionnée du fer est donc
capable de modifier la composition isotopique δ56Fe de l’océan profond tant
que tout le fer emporté par les upwellings n’a pas précipité et qu’une partie
revient dans l’océan profond. Après 2,3 Ga et le GEO, l’océan protérozoïque
est stratifié, caractérisé par une zone de surface oxygénée en permanence et de
manière globale et un océan profond anoxique. Cette configuration autorise
la précipitation de la totalité du Fe2+ d’origine hydrothermale qui remonte
avec les upwellings (formations de fer rubanées) (voir références dans Catling
et Claire, 2005 [3]). De cette manière, la composition isotopique de l’océan
profond n’est plus affectée, puisque tout le fer emmené par les upwellings a
précipité, et elle se stabilise entre 0 et 1 %�. Enfin, des données récentes utili-
sant le fractionnement indépendant de la masse des isotopes du soufre Δ33S
confirment une oxydation progressive des enveloppes superficielles à partir de
2,4–2,3 Ga (Papineau et al., 2007 [23]).

Les conséquences climatiques du GEO sont importantes. Le temps de ré-
sidence du méthane dans l’atmosphère décroît alors fortement et la concen-
tration de CH4 atmosphérique tombe probablement aux alentours de 300 à
100 ppmv, soit une diminution d’un facteur 5 à 16 en comparaison des va-
leurs archéennes. Il en résulte un refroidissement important que le bas niveau
de CO2 ne peut immédiatement compenser. Les glaciations huroniennes se
mettent en place, le temps pour le paléothermostat de laisser la pression par-
tielle en CO2 remonter. Cette phase glaciaire majeure peut avoir comporté
au moins un épisode de glaciation totale, mais les données paléomagnétiques
sur la position des masses continentales restent peu abondantes et difficiles à
interpréter. Des études paléomagnétiques récentes montrent néanmoins que la
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Fig. 5.6 – Le δ56Fe des sédiments précambriens.

glaciation huronienne était probablement équivalente aux glaciations « stan-
dards » du Quaternaire.

5.3.3 Le Protérozoïque

Après les glaciations huroniennes, la surface de la Terre semble soumise à
un climat chaud persistant sur la quasi totalité du Protérozoïque, soit pendant
environ 1 milliard d’années. À ce jour, aucune trace de glaciation n’a été
découverte dans l’intervalle 2 à 0,8 Ga. La mesure du δ13C sur des acrytarches
(microfossiles vestiges des kystes d’organismes eucaryotes photosynthétiques)
permet une estimation grossière du niveau de CO2 atmosphérique. En effet,
la différence entre ces rapports et le rapport moyen de carbonates océaniques
(proche de 0 %�) définit, moyennant quelques hypothèses, le fractionnement
isotopique se produisant lors des réactions du cycle de Calvin intervenant
dans la photosynthèse. Ce fractionnement est fonction, entre autres, de la
pression de CO2 dans les eaux et peut donc être relié à la pression de CO2

atmosphérique. Il y a 1,4 Ga, le niveau de CO2 était de l’ordre de 10 à 200 fois
le niveau préindustriel, soit 2 800 à 56 000 cm3 de CO2 par m3 d’air (Kaufman
et Xiao, 2003 [17]).

Le niveau de méthane protérozoïque est incertain. Le niveau d’oxygène
(Fig. 5.7) devait avoisiner 5 % à 18 % de son niveau actuel, estimation basée
sur la faible concentration en sulfate des carbonates marins protérozoïques
(Pavlov et al., 2003 [24]). Comme ces sulfates sont produits par l’oxydation des
sulfures, leur faible abondance traduit une faible pression partielle d’oxygène.
À partir de ces valeurs, Pavlov et al. (2003) [24] ont calculé une pression de
méthane de l’ordre de 100 à 300 ppmv, en supposant une production de CH4



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 198 — #221
�

�

�

�

�

�

�

�

198 Paléoclimatologie

-2

-1

0

-3

-5

-6

-13

-14
4.4 3.2 3.0 2.8 2.6 2.4 2.2 2.0 1.8 1.1 0.8 0.6 0.4 0.2 0.0

-4

-2

-1

-3

-5

-6

-13

-14

-4

lo
g 

  p
re

ss
io

n 
at

m
os

ph
ér

iq
ue

 d
'o

xy
gè

ne
 (b

ar
)

10

Temps (milliards d'années avant le présent)

Fig. 5.7 – Histoire du niveau d’oxygène atmosphérique.

vingt fois plus importante que l’actuelle dans les bassins océaniques anoxiques
profonds. La température de la surface est incertaine, les δ18O des cherts
suggérant 50 ◦C à la fin du Précambrien. Comme nous l’avons vu plus haut, ces
hautes valeurs restent discutables. Pour maintenir une température moyenne
de 15 ◦C à la surface de la Terre, 300 PAL de CO2 sont nécessaires vers 2 Ga,
et seulement 10 PAL vers 0,6 Ga (1 PAL = une fois le niveau atmosphérique
actuel, ou present atmospheric level).

5.3.4 La fin du Protérozoïque : les glaciations globales

Après plus d’un milliard d’années d’absence de glaciations, la fin du Pro-
térozoïque (le Néoprotérozoïque, 900 à 543 Ma) est marqué par les plus fortes
glaciations de l’histoire de la Terre. Celles-ci sont suspectées avoir été globales,
d’où le nom de glaciations « boule de neige ». Deux événements sont reconnus :
le premier entre 723 et 667 Ma (glaciation sturtienne) et le second entre 667
et 634 millions d’années (glaciation marinoenne). Ils sont suivi d’un épisode
glaciaire de plus faible intensité vers 583 Ma, comparable aux glaciations du
Phanérozoïques (glaciation Gaskiers).

Les glaciations sturtienne et marinoenne présentent des caractéristiques
particulières. 1) La paléolatitude des dépôts glaciaires est principalement
située dans la zone intertropicale, ce qui implique une glaciation majeure,
puisque la glace a atteint l’équateur (Evans, 2000 [6]). L’histogramme re-
portant la présence des dépôts glaciaires en fonction de la paléolatitude est
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totalement atypique pour les glaciations « boule de neige ». Alors que cet
histogramme montre un pic aux hautes latitudes pour toutes les glaciations
phanérozoïques, ce pic est déplacé sur les basses latitudes pour les glaciations
« boule de neige » (Evans, 2000 [6]). 2) Les dépôts glaciaires sont directe-
ment surmontés de dépôts de carbonates atypiques (cap carbonates), sans
discontinuité, suggérant une transition extraordinairement rapide à l’échelle
géologique entre un climat très froid et un climat très chaud (Hoffman et al.,
1998 [13]). Si la Terre a été couverte de glace, l’arrêt quasi total du cycle hy-
drologique a permis l’accumulation de CO2 atmosphérique, suite au dégazage
volcanique. Lorsque plus de 0,29 bar de CO2 se sont accumulés dans l’at-
mosphère (Pierrehumbert, 2004 [26]), l’effet de serre devient tellement intense
que la déglaciation est brutalement initiée. Un climat caractérisé par un super
effet de serre succède au climat très froid. L’altération continentale redémarre
et atteint rapidement un niveau important. L’arrivée massive d’alcalinité dans
l’océan sursature celui-ci par rapport aux carbonates, ce qui explique la pré-
sence des dépôts de carbonates directement sur les dépôts glaciaires. 3) La
réapparition des formations de fer rubanées (BIF) pendant et juste après la
glaciation, alors que ceux-ci avait disparu au cours du Protérozoïque, aux en-
virons de 1,8 Ga. Ce retour des BIF est compatible qualitativement avec la
mise en place d’une banquise sur l’ensemble des océans, réduisant fortement
le mélange vertical de l’océan et favorisant le développement de conditions
anoxiques dans l’océan profond. Le Fe2+ émis au niveau des dorsales peut
donc être transporté par les upwellings jusque dans l’océan de surface, où il
précipite sous forme de BIF au contact de l’oxygène. 4) La présence d’un pic
d’iridium dans les cap carbonates basaux suggère l’accumulation d’iridium
(porté par les matières cosmiques tombant sur le sol) sur une banquise pen-
dant 3 à 12 millions d’années et son inclusion dans les sédiments au moment
de la débâcle glaciaire (Bodiselitsch et al., 2005 [1]). C’est, à ce jour, l’une des
meilleures estimations de la durée d’une glaciation « boule de neige ». 5) Le
rapport isotopique δ13C des cap carbonates est bien documenté surtout pour
la glaciation « boule de neige » la plus récente (Fig. 5.8). Il est particulière-
ment bas, aux alentours de −3 %� en sortie de glaciation, pour atteindre des
valeurs très basses au sommet des cap carbonates (−5%�) (Halverson et al.,
2005).

Dès 1998, Hoffman et al. [13] ont interprété cette valeur basse comme la
marque d’un faible enfouissement de carbone organique, lui-même indicateur
d’une productivité biologique considérablement ralentie dans les océans. En
prenant le fractionnement isotopique du carbone au cours de la photosynthèse
à −20 %�, la proportion de carbone enfoui sous forme de carbone organique
par rapport à la sédimentation carbonée totale passe de 10 % à la base des
cap carbonates à 0 % au sommet (chiffre à comparer à 25 % aujourd’hui). Ces
faibles valeurs suggèrent une biosphère océanique très affectée par l’épisode
glaciaire, ce qui est indicatif de son ampleur. Néanmoins, de nombreuses in-
certitudes restent encore concernant l’interprétation des cap carbonates. Elles
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Fig. 5.8 – Évolution du δ13C des carbonates sédimentaires à la fin du Protérozoïque.
Les deux bandes grisées figurent les glaciations supposées être totales.

sont en grande partie liée au fait que les cap carbonates sont en fait des dolo-
mies et que la cinétique de précipitation de celles-ci reste encore partiellement
incomprise, mais semble être associée à des conditions générales d’anoxie et
probablement à une activité bactérienne réduisant les sulfates à l’interface
eau-sédiment.

5.3.5 L’entrée en glaciation

À l’aide de modèles couplant le climat et le cycle du carbone, Donnadieu
et al. (2004) [5] ont montré que l’entrée en glaciation était intimement liée à
la configuration continentales de la fin du Protérozoïque. À partir de 800 Ma,
le super continent Rodinia (Fig. 5.9), situé en position équatoriale commence
sa dislocation.

De nombreux épanchements basaltiques marquent le début du rifting. La
mise en place de ces surfaces basaltiques hautement altérables provoque un
accroissement de la consommation de CO2 atmosphérique (Goddéris et al.,
2003 [9]). De plus, les blocs continentaux commencent leur dérive, mais res-
tent confinés entre les latitudes 60◦S et 60◦N. La dislocation de la Rodinia
augmente l’apport d’humidité sur les continents, ce qui favorise l’altération
continentale. Cette altération augmente d’autant plus vite que de grandes
surfaces continentales sont situées dans la zone de convergence intertropicale
chaude et humide. La consommation de CO2 s’accroît et la pression de CO2

atmosphérique plonge. La seule dislocation de la Rodinia (Fig. 5.10) et l’aug-
mentation de l’altération (Fig. 5.11) qui en résulte permettent d’expliquer une
diminution du forçage radiatif de 6,85 W/m2 et un refroidissement global de
8 ◦C. À cet effet s’ajoute l’altération accrue des surfaces basaltiques fraîches
qui sont, elles aussi, amenées dans les zones climatiques chaudes et humides,
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Fig. 5.9 – Le super continent Rodinia, il y a environ 800 millions d’années.

ce qui favorise leur altération (Goddéris et al., 2003 [9]). C’est le cas en par-
ticulier de la province magmatique laurentienne (Donnadieu et al., 2004 [5]).
Les effets combinés de la baisse de la continentalité et de l’altération des sur-
faces basaltiques permettent au système de basculer en glaciation globale, en
amenant la glace de mer jusqu’aux latitudes de 30◦, limite à laquelle la ré-
troaction positive entre l’albédo, la couverture de glace et le refroidissement
s’emballe. Le CO2 atmosphérique passe de plus de 1 800 ppmv il y a 800 Ma,
à l’époque de la Rodinia, à une valeur inférieure au seuil de glaciation globale,
soit 250 ppmv.

L’hypothèse tectonique de l’entrée en glaciation à deux avantages :

1. Elle permet d’expliquer la persistance de climats froids, même en dehors
des épisodes de « boules de neige » sur l’ensemble du Néoprotérozoïque,
aussi longtemps que les continents sont en configuration dispersée le
long de l’équateur. Cette configuration s’observe dans une fenêtre de
750 à 600 Ma (Torsvik et al., 2001 [29]) et inclut donc les deux épisodes
extrêmes.



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 202 — #225
�

�

�

�

�

�

�

�

202 Paléoclimatologie

Fig. 5.10 – La Rodinia disloquée vers 750 millions d’années.

2. Elle explique aussi pourquoi de telles glaciations globales ne se sont pas
produites dans les temps plus récents. Une configuration équatoriale
des continents, moteur de la glaciation globale, n’a jamais été réalisée
au cours du Phanérozoïque.

Un rôle possible de déstabilisation de clathrates (complexes formés de plu-
sieurs molécules de méthane et présents actuellement dans certains sédiments
marins) a été évoqué pour expliquer l’entrée de la glaciation marinoenne et la
baisse du δ13C des sédiments carbonatés juste avant la glaciation (Fig. 5.8).
Cette hypothèse propose un accroissement ad hoc du dégazage de CH4 en
provenance des sédiments juste avant la glaciation. Il en résulte une baisse de
δ13C de l’eau de mer et une augmentation du niveau de CH4 atmosphérique.
Le réchauffement global qui s’en suit perturbe le paléothermostat, et le CO2

est consommé plus rapidement par l’altération des silicates. Puis, le robinet
de méthane se referme pour des raisons qui restent à explorer, et le niveau de
CO2 rémanent n’est plus suffisant pour empêcher le basculement en glaciation
globale.

Enfin, Pavlov et al. (2003) [24] suggèrent que les niveaux de méthane atmo-
sphérique sont restés élevés pendant tout le Protérozoïque (100 à 300 ppmv)
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Fig. 5.11 – Taux d’altération des roches silicatées continentales au Néoprotéro-
zoïque (104 molCO2/km2/an) pour la configuration Rodinia et la configuration dis-
loquée, à 1 800 ppmv de CO2.

et qu’un épisode supplémentaire d’oxygénation des enveloppes superficielles
a créé les conditions propices à la mise en place des glaciations néoprotéro-
zoïques. Ce scénario est similaire à celui développé pour expliquer les glacia-
tions huroniennes. L’oxydation rapide du méthane en CO2 réduit considéra-
blement l’efficacité de l’effet de serre dans une fenêtre temporelle trop courte
pour que le paléothermostat rééquilibre la température de la surface de la
Terre.

5.3.6 Pendant la glaciation

Pendant la phase glaciaire proprement dite, la quasi absence de sédimen-
tation ne permet pas de reconstruction basée sur des données. Tout repose
donc sur la modélisation climatique. La température moyenne annuelle de
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la surface continentale dans une glaciation globale est de l’ordre de −25 ◦C
dans la zone équatoriale, le point continental le plus froid étant atteint sur la
craton ouest-africain, avec −110 ◦C (Donnadieu et al., 2003 [4]). Les océans
se couvrent très rapidement de glace. L’épaisseur de la banquise est sujette à
discussions. Les simulations effectuées à l’aide des modèles suggèrent que cette
épaisseur a dû être très rapidement kilométrique (Goodman, 2006 [11]). Mais
la persistance d’une activité photosynthétique pendant la glaciation requiert
l’existence d’une glace plus fine, au moins localisée, laissant filtrer la lumière.
À l’opposé de la simulation suggérant une glace épaisse partout, Hyde et al.
(2000) [14] ont présenté une solution dans laquelle des zones d’eau libre per-
sistent dans la zone tropicale, alors que le reste de l’océan est entièrement
recouvert de glace. Cette simulation a été réalisée en couplant un modèle de
balance énergétique à un modèle de glace. Néanmoins, des simulations réali-
sées avec des modèles climatiques prenant en compte la circulation générale
de l’atmosphère et de l’océan montrent qu’il s’agit là d’une solution qui n’est
pas stable. L’océan a probablement été entièrement recouvert de glace, sans
réelle « zones d’oasis » pour la vie. Par contre, la présence de glace fine (de
l’ordre de 10 m d’épaisseur) dans la zone équatoriale n’est pas impossible.
Elle a d’ailleurs été suggérée par McKay (2000) [22] et finalement modélisée
par Pollard et Kasting (2005) [27]. Côté continental, des inlandsis se mettent
rapidement en place. Donnadieu et al. (2003) [4] ont montré qu’en fixant la
pression de CO2 à la valeur préindustrielle de 280 ppmv et en réduisant la
constante solaire de 6 %, l’inlandsis continental atteint sa taille d’équilibre
en 400 000 ans, avec 190 millions de km3 de glace qui couvrent 90 % des sur-
faces continentales (Fig. 5.12). Son épaisseur maximale atteint 5 000 m. Même
lorsque la couverture de glace est totale, une faible précipitation neigeuse est
maintenue sur les continents suite à la sublimation de la glace de la banquise
océanique. De plus, l’inlandsis reste dynamique, sa base étant humide. Des
vitesses de fluage de la glace de l’ordre de 5 à 10 m/an sont calculées sous
les parties les plus continentales de l’inlandsis et atteignent 50 m/an dans les
zones côtières (Donnadieu et al., 2003 [4]). Un cycle de l’eau est donc maintenu
actif pendant la glaciation totale, même s’il est fortement réduit.

5.3.7 La sortie de glaciation

La sortie de glaciation requiert des niveaux de CO2 très élevés. Caldeira
et Kasting (1992) [2] avaient calculé qu’une Terre entièrement englacée néces-
sitait 0,12 bar de CO2 pour initier la déglaciation. Selon ces auteurs, l’effet de
serre devient alors suffisamment important pour contrecarrer l’albédo élevé
d’une Terre totalement gelée. Malheureusement, cette estimation a été réa-
lisée avec un modèle de balance énergétique probablement trop simple pour
cet environnement particulier, mais surtout en fixant la constante solaire à sa
valeur actuelle. En prenant une constante solaire réduite de 6 %, le seuil de
déglaciation passe à 0,29 bar. Pierrehumbert (2004) [26] a également montré
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Fig. 5.12 – Simulation numérique de l’épaisseur de la glace continentale dans les
conditions néoprotérozoïques, à 280 ppmv de CO2.

que l’utilisation d’un GCM repousse encore ce seuil de déglaciation et que
0,29 bar doit être considéré comme une borne inférieure. Les raisons de cette
difficulté à faire fondre la Terre « boule de neige » sont multiples. Entre autres,
la sécheresse de l’atmosphère qui résulte des très basses températures limite
la formation des nuages d’altitude et donc l’effet de serre. De même, la quasi
absence de vapeur d’eau limite le réchauffement de la planète.

Pendant la phase glaciaire, le CO2 s’accumule dans l’atmosphère. En effet,
la quasi disparition du cycle hydrologique n’autorise plus de pompage du CO2

atmosphérique par l’altération continentale (Hoffman et al., 1998 [13]). Le
carbone s’accumule donc dans l’atmosphère via le dégazage volcanique. En
prenant le taux de dégazage actuel de 6,8 × 1012 moles de CO2/an, il faut
8 millions d’années pour accumuler 0,29 bar de CO2 dans l’atmosphère. Cette
durée est compatible avec les estimations de la durée de la Terre « boule de
neige » (Bodiselitsch et al., 2005 [1]). Néanmoins, elle ne vaut que si tous
les puits de carbone sont coupés pendant la glaciation. Ce n’est pas le cas,
puisque l’existence de glace fine autorise la présence de fracture à l’interface
océan-atmosphère. 3 000 km2 de surface d’eau libre suffisent à assurer une
diffusion massive du CO2 dans l’océan, assurant l’équilibre entre l’océan et
l’atmosphère (Le Hir et al., 2007 [20]). Dans ces conditions, l’océan subit une
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acidification majeure (le pH descend à 6) et l’altération de la croûte océanique
devient un puits efficace de CO2, prolongeant la glaciation en s’opposant à la
croissance du CO2 atmosphérique. Si ce processus est inclus, il apparaît que
même en 30 millions d’années, le CO2 atmosphérique n’atteint pas le seuil de
déglaciation (Fig. 5.13)
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Fig. 5.13 – Évolution de la teneur en CO2 dans l’atmosphère et du pH dans l’océan
pendant une glaciation globale, en supposant l’existence d’un contact entre l’océan
et l’atmosphère via des fractures dans la glace de mer.

Les études les plus récentes montrent ainsi qu’un écueil important de l’hy-
pothèse de la Terre « boule de neige » est la compréhension des conditions
de sa fonte. Néanmoins, des processus pouvant réduire la durée de la glacia-
tion n’ont jamais été testés. À titre d’exemple, l’activité volcanique prolongée
pendant la glaciation a probablement conduit à l’accumulation de cendres sur
la glace, diminuant l’albédo de celle-ci, et donc le seuil de CO2 requis pour
initier la déglaciation.
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5.4 Conclusion

Il y a vingt ans, le Précambrien était une énorme zone d’ombre dans notre
connaissance de l’histoire climatique et géochimique de la surface de notre
planète. Cette période longue d’approximativement 4 milliards d’années et
qui a vu l’émergence des grands processus régulateurs de notre environnement
(l’émergence des continents, la mise en place de la tectonique des plaques, l’ap-
parition de la vie et de l’atmosphère moderne) s’est progressivement dévoilée
au fur et à mesure de l’avancée des techniques expérimentales (en particulier
isotopiques) et du perfectionnement de la modélisation. Mais c’est à un saut
majeur dans notre compréhension que nous avons assisté depuis dix ans. Des
progrès très importants ont été accomplis concernant la description de l’évolu-
tion de l’environnement à la limite Archéen-Protérozoïque. Aujourd’hui, grâce
à l’étude toujours plus fine des rapports isotopiques des roches sédimentaires
de cette époque (δ13C, δ56Fe, Δ33S), le Grand Evénement d’Oxydation est
l’un des événements les mieux documentés du Précambrien. De même, la des-
cription des glaciations majeures, probablement globales, qui ont marqué la
fin de cette très longue période a progressé de manière fulgurante au cours des
dernières années. Nous connaissons aujourd’hui le nombre, l’âge et l’étendue
probable des glaciations qui ont précédé l’explosion cambrienne de vie, et nous
avons une image de plus en plus cohérente de leurs modalités.

Mais 4 milliards d’années, c’est une longue durée. Et de nombreuses zones
d’ombre demeurent encore. Les progrès réalisés ont permis d’éclairer certaines
périodes clé du Précambrien à la manière d’un projecteur. Mais des périodes
plus obscures, marquées par des évolutions plus lentes, plus progressives mais
qui couvrent de très longues portions du Précambrien, doivent être investi-
guées. En particulier, les raisons pour lesquelles la majeure partie du Pro-
térozoïque est dépourvue de toute glaciation méritent toute notre attention.
Est-ce bien le cas ou s’agit-il d’un biais dans notre observation des formations
précambriennes ? Si c’est le cas, alors il s’agit de la période chaude persis-
tante la plus longue (1,2 milliard d’années !) de l’histoire de notre planète.
Pourquoi les grandes avancées glaciaires quasi-périodiques qui sont observées
depuis l’émergence de la vie pluri-cellulaire ne sont-elles pas actives au Paléo
et Méso-Protérozoïque ? L’histoire du climat du Précambrien que nous avons
reconstruite jusqu’ici est essentiellement celle de ses crises glaciaires (le GEO,
le Néoprotérozoïque) mais celles-ci ne représentent en termes de durée qu’une
petite fraction de l’immense Précambrien. Reconstruire une image moins dis-
continue de cette période représente un défi majeur pour les décennies à venir.
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Chapitre 6

Les climats du Phanérozoïque

Yves Goddéris, Géosciences Environnement Toulouse, CNRS-
Université de Toulouse III, UMR 5563, Toulouse, France.

Yannick Donnadieu, Laboratoire des Sciences du Climat et
de l’Environnement, CNRS-CEA, UMR 8212, Gif-sur-Yvette,
France.

Le Phanérozoïque est la période qui couvre les 542 derniers millions d’années
de l’histoire de la Terre, soit environ 12 % de l’histoire de notre planète. Du
point de vue de l’évolution de la vie, le Phanérozoïque a connu de grands évé-
nements telles la rapide diversification des organismes pluricellulaires apparus
dès le Cambrien (582–488 Ma), la colonisation des surfaces continentales par
les organismes vivants au Dévonien (416–359 Ma) et jusqu’à l’apparition des
premiers hominidés il y a environ 8 millions d’années. Sur cette même période,
le visage de la surface de la Terre a considérablement changé : la dérive des
continents au cours du Phanérozoïque amène l’ensemble des masses continen-
tales situées depuis le Cambrien dans l’hémisphère sud et le long de l’équateur
à se regrouper aux alentours de 280 millions d’années pour former un super
continent : la Pangée. Celle-ci se disloquera à son tour au Jurassique vers
180 millions d’années avec les prémices de l’ouverture de l’océan Atlantique.

La connaissance que nous avons du climat du Phanérozoïque, même si elle
reste encore incomplète, est en rapide évolution depuis quelques années. Les
données d’une qualité croissante se sont accumulées au cours des dernières
décennies et les modèles utilisés pour reconstruire les climats du passé ont
considérablement évolué : ils sont spatialement mieux résolus et intègrent de
plus en plus de processus. D’une manière générale, on peut dire que notre
conception de l’évolution climatique de la Terre et de ses causes pour cette
période clé de l’histoire de la vie terrestre connaît aujourd’hui une véritable
révolution.
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6.1 Les proxies du climat Phanérozoïque

Il n’existe pas d’indicateurs directs des conditions climatiques dans le passé
géologique. Cependant, les données sédimentologiques et paléontologiques per-
mettent des reconstructions qualitatives et, d’une manière générale, elles sont
moins équivoques que pour le Précambrien. Les données géochimiques, avec
en particulier les indicateurs isotopiques mesurés dans les sédiments marins,
donnent accès à la quantification, mais leur interprétation est rarement uni-
voque. Nous donnons ci-dessous quelques exemples d’indicateurs, sans cher-
cher à être exhaustif. Enfin, nous exposerons les indicateurs permettant la
reconstruction du CO2 dans l’atmosphère au cours des temps géologiques.

6.1.1 Indicateurs sédimentologiques

Un travail de compilation des données sédimentologiques indicatrices de
climat glaciaire a été réalisé en 1992 par Frakes (Frakes et al., 1992 [11]). Il
s’agit d’une part d’un inventaire des dépôts glaciaires de type tillites (argiles
formées à partir des produits d’érosion provenant du frottement des glaciers
sur leur socle rocheux) et, d’autre part, d’une reconstruction de la paléolati-
tude minimale atteinte par des débris rocheux portés par la glace de mer. Le
résultat montre une fluctuation des modes chauds et froids avec une période
d’approximativement 135 Ma. Le mode climatique le plus froid est identifié
lors de la glaciation Permo-Carbonifère.

Une étude récente fournit de nouveaux résultats en accord avec ceux de
(Frakes et al., 1992 [11]). (Boucot et al., 2004 [2]) ont compilé les dépôts de
charbon continentaux et les données indicatrices de climat aride en fonction
de la paléogéographie et du temps. Ils ont construit une courbe qualitative
des variations du gradient climatique équateur-pôle pour l’ensemble du Pha-
nérozoïque. Ils interprètent l’existence de gradients faibles comme la marque
de climat chaud.

6.1.2 Indicateurs isotopiques

6.1.2.1 Le δ18O des carbonates

Une étude très détaillée de la composition isotopique de l’oxygène (δ18O)
des sédiments carbonatés a été effectuée essentiellement sur des coquilles de
brachiopodes fossiles (Veizer et al., 1999 [28]). Elle montre deux tendances
(Fig. 6.1). La première est une lente augmentation, quasi linéaire, des δ18O
depuis le Cambrien, depuis des valeurs voisines de −10 %� (par rapport au
standard PDB), jusqu’aux valeurs actuelles proches de 0 %�. Cette augmen-
tation est, encore aujourd’hui, difficile à interpréter. Si le δ18O de l’océan est
resté proche de sa valeur actuelle et si l’évolution du δ18O des brachiopodes
est interprétée en termes de température au cours des 540 derniers millions
d’années, alors l’eau de mer devait atteindre les 70 ◦C au Cambrien, ce qui est
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Fig. 6.1 – δ18O des sédiments carbonatés (calcite) mesuré sur l’ensemble du Phané-
rozoïque. Les deux enveloppes contiennent respectivement 68 et 95 % des points de
données. Les losanges représentent des mesures faites sur des fossiles aragonitiques.

létal pour la plupart des organismes marins. Deux solutions ont été proposées
pour lever cette difficulté : soit la diminution des δ18O vers le passé est le
reflet d’une altération diagénétique des coquilles de brachiopodes, auquel cas
le signal est inutilisable, soit le δ18O de l’eau de mer était plus faible dans le
passé. Ce dernier est en effet influencé par les processus tectoniques : l’alté-
ration continentale et hydrothermale à basse température, transformant les
roches silicatées en sédiments argileux appauvris en 18O, tend à augmenter le
δ18O de l’eau en contact avec les minéraux. On observe un fractionnement de
20 %� pour l’altération basse température aux dorsales, 12,5 %� pour l’altéra-
tion continentale, tandis que l’altération hydrothermale à haute température
diminue le δ18O de l’eau de mer en enrichissant les produits d’altération avec
un fractionnement de −18 %�. Le rôle de ces processus géologiques sur le δ18O
de l’eau de mer n’est pas encore clairement défini. Il n’existe à ce jour aucun
consensus sur cette question.

La seconde tendance portée par les longs enregistrements de δ18O des
brachiopodes est celle d’oscillations périodiques surimposées à la tendance li-
néaire décrite précédemment. Si cette dernière est soustraite, les oscillations
présentent une amplitude de 3 à 5 %� (Veizer et al., 2000 [29]). Le plus sur-
prenant est que la période de ces oscillations est en accord avec la périodicité
des modes chauds et froids déterminés par (Frakes et al., 1992 [11]), suggérant
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l’existence d’un signal climatique réel. L’utilisation d’un paléothermomètre,
reliant le fractionnement isotopique entre la calcite et l’eau de mer permet
alors de reconstruire les variations de température de l’eau dans laquelle vi-
vaient les brachiopodes, à condition de connaître le δ18O de l’eau de mer,
fonction notamment du volume de glace continentale. Il faut souligner tou-
tefois que l’on connaît des exemples d’altération diagénétique dans lesquels
l’échange isotopique avec les eaux de ruissellement conduit à des δ18O très dif-
férents des valeurs originales, mais dans lesquels des oscillations saisonnières
semblent préservées. Il ne s’agit que d’un artefact. Retrouver une périodi-
cité pseudo-climatique sur un signal de diagenèse n’est pas impossible et ne
constitue pas une vraie preuve de la préservation et de la cohérence du signal
isotopique.

Le fractionnement α entre la calcite et l’eau s’exprime par la relation :

T (K) =
18,03 × 103

1 000 lnα + 32,42
(6.1)

où

α =
1 000 + δ18OPDB

sample

1 000 + δ18OPDB
solution

(6.2)

δ18OPDB
sample est le δ18O (PDB) de l’échantillon carbonaté, et δ18OPDB

water est le
δ18O de la solution à partir de laquelle le carbonate a précipité. Un δ18O de
l’eau de mer de 0 %� par rapport au SMOW équivaut à −30 %� par rapport
au PDB.

Ces deux informations (le volume des glaces continentales et le δ18O de
l’eau de mer) sont loin d’être connues avec précision pour le passé géologique
de la Terre. De manière simple, Veizer et al. (2000) [29] ont supposé que le
volume des glaces continentales atteignait deux fois le volume actuel dans les
plus grands pics de glaciation et qu’il était nul en période de réchauffement
maximum. Une telle oscillation du volume de glace peut rendre compte d’un
changement de 2 %� dans le δ18O de l’eau de mer, ce qui suppose que les 1 à
3 %� restants soient liés à des variations de température. Sous ces hypothèses,
Veizer et al. (2000) [29] proposent que l’eau de mer dans la zone équatoriale
(d’où proviennent la totalité des brachiopodes fossiles) ait été jusqu’à 3,5 ◦C
plus froide que maintenant au maximum glaciaire de l’Ordovicien, 3 ◦C plus
froide au Permo-Carbonifère et 2 ◦C plus froide au Jurassique, sans prendre
en compte des excursions rapides qui peuvent atteindre des amplitudes de
9 ◦C (Fig. 6.2).

Il faut noter que la majorité des fossiles de brachiopodes utilisés sont d’âge
Paléozoïque (Veizer et al., 1999 [28]), et que la résolution sur les âges Méso-
zoïque et Cénozoïque est faible dans cette base de données phanérozoïque. Le
Mésozoïque a été couvert de manière plus précise à l’aide de mesures de δ18O
effectuées sur des coquilles de foraminifères benthiques et planctoniques et sur
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Fig. 6.2 – Anomalies de température des eaux tropicales reconstruite à partir des
données δ18O sur carbonates.

des rostres de bélemnites. L’un des résultats les plus remarquables est l’esti-
mation de la température de l’eau profonde au Crétacé. Cette température
était de l’ordre de 10 ◦C à la fin du Crétacé et a pu atteindre des valeurs de
15 ◦C il y a environ 100 Ma. Le Mésozoïque est aussi couvert par des mesures
de δ18O sur des phosphates (voir section suivante). Contrairement à ce qui a
été fait pour les brachiopodes, il n’existe pas de courbes synthétiques du δ18O
pour le Mésozoïque.

Enfin, l’ensemble du Cénozoïque est couvert par une base de données à
haute résolution (Zachos et al., 2008 [30]) qui constitue l’avancée la plus mar-
quante en termes de reconstructions climatiques (Fig. 6.3). Les mesures de
δ18O, effectuées dans quarante sites de forage ODP et DSDP, ont été acquises
sur des foraminifères benthiques ayant vécu dans l’océan profond. Elles sont
généralement interprétées comme des indicateurs de l’évolution de la tem-
pérature des eaux de surface aux hautes latitudes (où les eaux superficielles
denses plongent pour former les eaux profondes de l’océan mondial) et de la
composition isotopique moyenne de l’océan, fonction du volume des calottes
glaciaires. Elles ont particulièrement bien enregistré les phases de croissance
rapide de l’inlandsis antarctique.
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Fig. 6.3 – δ18O des foraminifères benthiques sur le Cénozoïque.

6.1.2.2 Le δ18O des phosphates

Une autre approche particulièrement prometteuse repose sur l’étude du
δ18O mesuré dans les phosphates, en particulier dans les dents de poisson ou
les conodontes, petites structures en forme de dents, de 0,25 à 2 mm, consti-
tuées d’apatite et ayant appartenu à des animaux vermiformes qui ont disparu
à la fin du Trias. Le paléothermomètre s’exprime de la manière suivante :

T (◦C) = 112,2− 4,2
(
δ18OSMOW

sample − δ18OSMOW
water

)
(6.3)

δ18OSMOW
sample est le δ18O (SMOW) de l’échantillon phosphaté, et δ18OSMOW

water est
le δ18O de la solution à partir de laquelle le phosphate a précipité.

L’avantage des phosphates, en particulier l’émail des dents fossiles et les
conodontes, est leur plus grande résistance à l’altération diagénétique que les
carbonates. De manière générale, le δ18O mesuré sur phosphate ne semble pas
montrer de décroissance importante lorsque l’on remonte dans le passé, sug-
gérant une plus faible sensibilité à la diagenèse et donc une meilleure fiabilité.
Ceci a été clairement démontré pour le Dévonien. Le δ18O mesuré sur de l’apa-
tite en provenance de conodontes fournit une température de l’eau de mer de
25 ◦C environ pour la fin du Givetien et le Frasnien (391–374 Ma), en prenant
un δ18O de l’eau de mer de −1 %� en raison de l’absence probable de calottes
glaciaires. Les δ18O mesurés sur la calcite de coquilles de brachiopodes de la
même époque fournissent des températures nettement plus élevées, comprises
entre 30 et 40 ◦C. Des différences similaires s’observent en termes d’amplitudes
des changements de températures entre les deux méthodes. À titre d’exemple,
des mesures de δ18O sur phosphates suggèrent une chute de la température
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des eaux tropicales de 40 ◦C à 32 ◦C entre 490 et 465 millions d’années. Ce
refroidissement semble être corrélé avec un événement majeur d’accroissement
de la biodiversité. D’autre part, les données δ18O sur brachiopodes suggèrent
une baisse de température de seulement 4 ◦C sur la même période. Il apparaît
que la composition isotopique des coquilles de brachiopodes dépend en grande
partie de processus de fractionnement cinétique (typiques de la diagenèse) et
dans une moindre mesure du métabolisme de ces animaux. En conséquence,
le δ18O mesuré sur les brachiopodes pourrait être un mauvais enregistrement
des conditions environnementales qui régnaient au moment de la formation de
la coquille. Néanmoins, le débat sur la validité des données obtenues sur les
brachiopodes reste encore largement ouvert, surtout depuis la publication ré-
cente d’un nouveau paléothermomètre qui revoit à la hausse les températures
reconstruites à partir des phosphates (Pucéat et al., 2010 [22]).

L’utilisation de dents de poisson en provenance de diverses régions du
monde permet la reconstruction des gradients latitudinaux de température
des eaux, ce qui fournit des indications essentielles sur les climats dans le
passé lointain. Enfin, les données sur des dents de vertébrés fossiles ouvrent
des perspectives immenses en termes de mesure des températures et de leurs
gradients latitudinaux en milieu continental.

6.1.2.3 La méthode isotopique carbonate « clumped » ou méthode
du (Δ47)

Le problème majeur des isotopes de l’oxygène dans la reconstruction des
températures de l’eau de mer du passé est la méconnaissance du rapport δ18O
de l’eau de mer dans laquelle les carbonates ou les phosphates se sont formés.
Une nouvelle technique a été récemment proposée, qui permet de s’affranchir
de cette limitation. Il s’agit essentiellement du comptage des liaisons entre
isotopes rares dans les molécules de CaCO3, en particulier les liens 13C-18O.
L’écart entre le nombre effectif de liens rares et le nombre de liens qu’il y
aurait si les liaisons étaient stochastiquement distribuées dépend de manière
absolue de la température mais pas de la composition isotopique de l’eau dans
laquelle le carbonate s’est formé. On le mesure à l’aide du Δ47 :

Δ47 =
(

R47
measured

R47
stochastic

− 1
)
× 1 000 (6.4)

où R47
measured est le rapport de la masse des molécules du type 18O13C16O

par rapport à la masse des molécules légères 16O12C16O mesuré dans le CO2

provenant de l’attaque du carbonate par l’acide phosphorique. R47
stochastic est

le même rapport pour une distribution stochastique des molécules. Le Δ47

dépend de la température du milieu dans lequel le carbonate s’est formé selon
la formule :

Δ47 = 0,059 2
(
106 × T−2

)− 0,02. (6.5)
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Cette technique présente également l’avantage d’être insensible à la diagenèse
pour une gamme de températures allant de 0 à 200 ◦C. Elle a été appliquée à
ce jour qu’à des échantillons du Silurien inférieur (vers 420 millions d’années)
et du Pennsylvanien moyen (Carbonifère, vers 305 millions d’années) (Came
et al., 2007 [4]). Elle fournit des résultats contradictoires : ils sont en ac-
cord avec les mesures de δ18O obtenues sur brachiopodes pour le Carbonifère,
mais en complète opposition pour le Silurien, où ils reflètent des tempéra-
tures ∼8 ◦C plus élevées que l’actuel, alors que les données δ18O indiquent
des températures ∼2,5 ◦C plus basses que l’actuel (Fig. 6.4).
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Fig. 6.4 – Anomalies de température sur le Phanérozoïque. La courbe noire
donne les sorties d’un modèle numérique et représente les anomalies de tempéra-
ture moyenne à l’échelle du globe. La courbe grisée est la courbe issue des données
δ18O sur calcite, et les deux losanges figurent les données Δ47.

En combinant des données δ18O et Δ47 sur des calcites sédimentaires d’âge
ordovicien, une étude récente a montré pour la première fois qu’il était possible
de calculer le rapport δ18O de l’eau de mer sur cette période de temps et donc
de remonter au volume de glace présent sur les continents lors du pic glaciaire
de la fin de l’Ordovicien (Finnegan et al., 2011).

6.1.3 Les indicateurs isotopiques indirects
6.1.3.1 Le δ13C des sédiments carbonatés

Le rapport 13C/12C (δ13C exprimé par rapport au standard PDB) des car-
bonates sédimentaires a enregistré la composition isotopique du carbone total
dissous dans l’eau de mer (sous forme de CO2 dissous, d’ions bicarbonates
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et carbonates, ensemble noté
∑

CO2 ou par son acronyme anglais DIC) à
l’époque des dépôts. Les grandes tendances de cet indicateur isotopique sont
une remontée générale au cours du Paléozoïque, de −2 %� au Cambrien à
+4 %� à la fin du Carbonifère (Fig. 6.5).

Fig. 6.5 – δ13C de la calcite sédimentaire sur le Phanérozoïque. % des points de
données.

Cet étage géologique présente la valeur maximale du signal pour tout le
Phanérozoïque. Après une diminution rapide au Permien, le δ13C des car-
bonates enregistre des fluctuations minimes autour de la valeur actuelle de
+1,5 %�. Ce δ13C est un indicateur du comportement du cycle du carbone,
mais son interprétation n’est malheureusement pas univoque. Le budget sim-
plifié du δ13C du DIC océanique δoc s’écrit :

Coc
dδoc

dt
= Fcw (δcw − δoc) + Fow (δow − δoc) + Fvol (δvol − δoc)

+ FMOR (δMOR − δoc)

− Fcd (δoc − εcarb − δoc) − Fod (δoc − εMO − δoc) (6.6)

où Coc est le contenu en DIC de l’océan, Fcw, Fow, Fvol et FMOR sont respec-
tivement les flux de carbone transférés à l’océan de la lithosphère par la dis-
solution des carbonates continentaux, par l’oxydation du carbone organique
sédimentaire, par le dégazage lié à l’activité volcanique et par les dorsales
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océaniques. Fcd et Fod sont respectivement les flux de dépôts de carbonates,
tout environnement confondu, et l’enfouissement de carbone organique. Les
δ sont les δ13C correspondant à chacun de ces flux : δcw est proche de 0 %�,
δow de −25 %� ; δMOR est estimé à −5, voire −6 %�. δvol est moins bien connu,
mais sa valeur doit être comprise entre la valeur du manteau et celle des car-
bonates déposés sur les fonds abyssaux, soit ∼0 %� en moyenne sur une longue
échelle de temps. εcarb est le fractionnement isotopique entre le DIC de l’eau
de mer et les minéraux carbonatés. Ce fractionnement est faible (de l’ordre
de 1,2 %�) (Hayes et al., 1999 [16]), de sorte que les dépôts de carbonates
ne peuvent être responsables de l’évolution temporelle de δoc. Par contre, le
fractionnement entre la matière organique enfouie et le DIC océanique εMO

est très important (∼20 %� aujourd’hui). À cause de ce fractionnement, les
flux organiques Fow et Fod dominent le budget, leur produit flux multiplié
par δ13C étant un ordre de grandeur plus important que les autres termes.
Les variations des flux qui dominent l’évolution temporelle du δ13C de l’océan
sont donc celles qui affectent les processus dont le δ13C s’éloigne le plus de la
valeur océanique, c’est-à-dire l’oxydation du carbone organique sédimentaire
exposé sur les continents ou l’enfouissement de carbone organique dans les
sédiments. Mais il est impossible de les discriminer avec le seul signal δ13C.

L’interprétation géochimique est néanmoins possible pour certaines excur-
sions majeures. En particulier, l’excursion positive très ample du Carbonifère
(4 %� d’excursion positive pendant tout le Carbonifère (Veizer et al., 1999 [28])
est interprétée comme l’enregistrement d’un enfouissement très important de
carbone organique (c’est le moment du dépôt de grands gisements de charbon
en Europe, en Russie et en Amérique du Nord), qui soutire préférentiellement
le 12C du système exosphérique. Il en résulte une consommation accrue de CO2

atmosphérique et un refroidissement du climat qui coïncide raisonnablement
bien avec la glaciation Permo-Carbonifère. Cette constatation a d’ailleurs in-
cité à associer toute excursion positive du δ13C à un refroidissement clima-
tique, d’autant plus que de nombreuses excursions positives coïncident avec
des épisodes d’enfouissement efficace de matière organique (épisodes d’anoxie
globale et de formation de schistes noirs). C’est le cas de la fin du Dévonien
(épisode Frasnien-Famennien, ∼375 Ma) ou des événements anoxiques glo-
baux du Crétacé (Aptien ∼120 Ma et Turonien ∼90 Ma). Mais cette interpré-
tation n’est pas définitive. Pour illustrer la complexité de l’interprétation du
signal δ13C en termes géochimiques et climatiques, il faut noter que certains
épisodes anoxiques, avec formation de schistes gris ou noirs, s’accompagnent
d’excursions négatives du δ13C de l’océan, tel l’épisode anoxique du Toarcien.
De tels événements indiquent probablement des conditions de préservation de
la matière organique très favorables (milieu anoxique) mais des quantités to-
tales de matière organique enfouie finalement faibles. Concernant le Toarcien,
l’excursion négative peut être interprétée comme le résultat d’un dégazage im-
portant de CO2 en provenance du manteau lors de la mise en place des traps
de Karoo-Ferrar en Afrique du Sud et pourrait donc être associée à un réchauf-
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fement du climat par effet de serre. Il faut également souligner qu’à de plus
courtes échelles de temps, pendant les oscillations glaciaires-interglaciaires du
Quaternaire, le δ13C de l’océan diminuait au cours des périodes glaciaires à
cause d’une réduction de la biosphère, conséquence de l’aridité continentale
(partie III, chapitres 1 & 2).

Finalement, certaines excursions négatives très rapides et prononcées pour-
raient être attribuées à des déstabilisations d’hydrates de méthane contenus
dans les sédiments marins. Le méthane libéré par les sédiments est caractérisé
par un δ13C de −60 %� et des valeurs si négatives autorisent des excursions
très prononcées de δ13C. D’une manière générale, on suppose que l’apport
de CH4 au système exosphérique est bref (104 à 105 ans) et intense, ce qui
produit des excursions négatives rapides (exemple, le maximum thermique de
la transition Paléocène-Éocène (McInerney et Wing, 2011 [19])).

On peut même imaginer combiner les effets : les traps de Karoo se mettent
en place dans des sédiments riches en charbon du Gondwana il y a 183 millions
d’années. En résulte un dégazage massif de carbone réduit pauvre en 13C vers
l’atmosphère, provoquant l’excursion négative en δ13C observée au Toarcien.

Enfin, une base de données rassemblant les δ13C mesurés sur des forami-
nifères benthiques en provenance de 40 forages ODP et DSDP couvre l’en-
semble du Cénozoïque à haute résolution (Zachos et al., 2008 [30]). Le signal
dominant de cette courbe est la diminution du δ13C d’environ 2 %� depuis
le milieu du Miocène (15 Ma). Les causes de cette réduction restent difficiles
à interpréter. En effet, elle pourrait être le signal d’une diminution globale
de l’enfouissement de carbone organique sur les 15 derniers millions d’an-
nées. Mais sur la même période, le fractionnement isotopique εMO a diminué
d’approximativement 8 %�, alors qu’il est resté relativement constant sur le
reste du Phanérozoïque. Ce fractionnement a été reconstruit sur l’ensemble du
Phanérozoïque en mesurant le δ13C du carbone organique dans les sédiments
marins à de nombreuses périodes et en le comparant au δ13C des carbonates
sédimentaires (Hayes et al., 1999 [16]). Ce fractionnement étant dépendant de
la concentration en H2CO3 dans les eaux, on peut penser que sa réduction est
liée à une chute du CO2 atmosphérique depuis le Miocène. Mais cette inter-
prétation simple se heurte à des estimations indépendantes du niveau de CO2

suggérant des pressions inférieures à 300 ppmv au Miocène (voir section sur le
CO2 atmosphérique). Néanmoins, la combinaison de la chute du fractionne-
ment εMO et du δ13C océanique suggère un accroissement de l’enfouissement
de CO2 sous forme de carbone organique dans les sédiments depuis 15 Ma,
probablement en lien avec la mise en place de l’orogène himalayenne.

6.1.3.2 Le rapport isotopique 87Sr/86Sr des sédiments carbonatés

Les carbonates marins enregistrent le rapport 87Sr/86Sr de l’eau de mer
sans fractionnement. Le temps de résidence du Sr dans l’eau de mer (2 à 5 mil-
lions d’années) assure une valeur uniforme dans l’ensemble de l’océan et donc
une faible dispersion des données. Une courbe à haute résolution (1 million
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d’années) a été publiée par Veizer et al. (1999) [28]. Ce signal a été abondam-
ment utilisé pour contraindre l’importance de la consommation de CO2 par
altération des silicates continentaux au cours du Cénozoïque, particulièrement
en réponse à l’orogenèse himalayenne (Raymo, 1991 [23]). Deux principaux
types d’apports de Sr à l’océan sont identifiés : un flux d’échange au niveau
des dorsales océaniques, qui n’affecte pas la concentration en Sr de l’eau mais
modifie son rapport isotopique. L’eau pénètre les dorsales océaniques avec un
rapport 87Sr/86Sr de 0,709 aujourd’hui et en ressort après contact avec des
roches d’origine mantellique avec la valeur caractéristique de 0,703. Ce proces-
sus tend donc à réduire le rapport 87Sr/86Sr de l’eau de mer et le rapprocher
de la valeur mantellique. À l’inverse, le rapport isotopique des rivières, hérité
de l’altération des roches continentales est aujourd’hui égal à 0,711 9. Une
certaine corrélation existe entre les périodes de valeurs élevées du rapport
87Sr/86Sr de l’eau de mer et les épisodes de glaciations. Elle a été interprétée
comme la trace d’une altération plus importante en mode climatique froid, en
réponse à l’intensification de l’érosion physique, elle-même favorisant l’altéra-
tion chimique. Le signal est particulièrement clair pour les 40 derniers millions
d’années, et l’augmentation rapide du rapport 87Sr/86Sr de l’eau de mer a été
interprétée comme la signature de l’accroissement de l’altération continentale
dans l’Himalaya en pleine surrection. Corrélativement, on suggère que cette
augmentation du rapport 87Sr/86Sr est accompagnée d’une diminution de la
teneur en CO2 de l’atmosphère. Dans ce modèle, c’est l’Himalaya qui devient
responsable du refroidissement du Cénozoïque.

Cette hypothèse a été abondamment développée. On la retrouve encore
dans la littérature plus récente, qui lie orogène à refroidissement global du
climat en réponse à l’intensification de l’altération. Néanmoins, cette hypo-
thèse, présentée sous une forme aussi simpliste, est contraire à la théorie du
paléothermostat. En effet, l’altération devient fonction du climat dans une
boucle de rétroaction positive. Plus il fait froid, plus l’érosion augmente, for-
çant la consommation de CO2 par altération à augmenter, elle-même forçant
le refroidissement à s’accentuer. L’altération des silicates et le dégazage vol-
canique se découplent, et le contenu en carbone de l’océan et de l’atmosphère
est consommé en moins de quelques millions d’années (Goddéris et François,
1996 [15]), ce qui mènerait à des catastrophes climatiques non enregistrées
au cours du Tertiaire. Il faut toutefois souligner que les orogènes peuvent
pomper du CO2 en respectant le paléothermostat. Les conséquences de la
surrection d’une chaîne de montagnes sont beaucoup plus complexes que la
simple surrection avec accroissement de l’altération. Nous verrons plus loin
qu’elles entraînent un ensemble de phénomènes géologiques qui finalement
permettent d’associer orogenèse et refroidissement.

Par ailleurs, l’évolution du rapport isotopique 87Sr/86Sr de l’eau de mer
ne peut pas s’interpréter uniquement en termes de changement dans l’impor-
tance relative des flux mantelliques ou continentaux. Le rapport isotopique des
roches source de l’altération peut également avoir changé au cours du temps,
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et particulièrement dans les zones d’orogènes, compliquant considérablement
l’interprétation du signal isotopique de strontium. Néanmoins, la qualité du
signal phanérozoïque devrait motiver une reconsidération de cet indicateur
dans les années à venir.

Parallèlement au signal isotopique 87Sr/86Sr, le rapport 187Os/188Os de
l’eau de mer mesuré sur des sédiments prélevés au cours des campagnes de
forages océaniques est également utilisé pour contraindre l’évolution des flux
d’altération continentale et hydrothermaux. La systématique est très sem-
blable à celle du Sr, mais l’intérêt majeur de l’osmium réside dans son temps
de résidence court dans l’océan, voisin de 10 et 30 ka, mais suffisamment plus
long que le temps de mélange des masses d’eau. Les apports par les rivières
dominent, avec un rapport 187Os/188Os de 1,3 et un flux de 1 800 moles/an.
Les apports hydrothermaux ont une signature isotopique de 0,13 et un flux
de l’ordre de 100 moles/an. Il faut encore ajouter un flux lié aux poussières
cosmiques, avec un rapport de 0,13 et un flux de 80 moles/an. Les puits prin-
cipaux sont les flux de dépôts de sédiments océaniques. Le rapport peut donc
être indirectement relié à l’évolution des climats terrestres et des gaz à ef-
fet de serre, via la caractérisation des flux géologiques du cycle du carbone.
Néanmoins, l’osmium est un élément très peu abondant, ce qui rend sa mesure
malaisée. La concentration moyenne d’Os dans l’eau de mer est de 10 fg/g et
de 9 fg/g dans les rivières.

6.1.4 Le niveau de CO2 atmosphérique

Il n’existe évidemment aucune mesure directe de ce niveau pour le passé
lointain, au-delà de 900 000 ans, période couverte par les forages effectués
dans les glaces antarctiques. Toutes les méthodes sont donc indirectes et elles
dépendent d’un certain nombre d’hypothèses. Il en résulte forcément des in-
certitudes importantes. De plus, le temps de résidence faible du carbone dans
le système océan-atmosphère (200 000 ans) est une cause inhérente d’épar-
pillement des points de données. La résolution temporelle dans le passé géo-
logique atteint très rarement ce niveau de précision. Il en résulte que deux
points, attribués au même instant géologique, peuvent présenter des valeurs
très différentes.

Une excellente synthèse a été réalisée par Royer et al. (2001) [25]. Les
méthodes de reconstruction sont multiples. Pour le passé très lointain, on
utilise majoritairement le comptage des stomates des feuilles fossiles. Des cor-
rélations positives existent entre le nombre de stomates et le niveau de CO2

ambiant, pour des espèces actuelles. Elles sont appliquées à des échantillons
géologiques anciens. Il s’agit de la méthode probablement la moins précise,
mais elle présente l’avantage de pouvoir remonter très loin dans le passé (jus-
qu’au Dévonien) et elle est indépendante des problèmes rencontrés par les
systèmes isotopiques, tels que la diagenèse.
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Une seconde méthode permet de remonter jusqu’au Paléozoïque. Elle re-
pose sur la mesure du δ13C de carbonates pédogéniques dans des paléosols.
Cette méthode se base sur le fait que le niveau de CO2 dans les sols modernes
résulte du mélange de CO2 atmosphérique et de CO2 respiré dans les sols. Les
carbonates pédogéniques enregistrent le δ13C de ce mélange

COatm
2 = S(z)

δsample − 1,004 4δresp − 4,4
δatm − δsample

(6.7)

où δsample est le δ13C du carbonate pédogénique. La méthode requiert de fixer
le δ13C du CO2 respiré δresp à des valeurs typiques. Elle est donc dépendante
du pourcentage de plantes en C4 par rapport aux plantes en C3, pour les-
quelles les fractionnements isotopiques sont très différents. En pratique, elle
n’est donc pas applicable après l’émergence des plantes en C4, il y a 15 Ma.
La méthode nécessite également la connaissance du δ13C de l’atmosphère δatm

et de S(z), quantité de CO2 respirée à la profondeur estimée z du carbonate
pédogénique dans le paléosol. Le δ13C de l’atmosphère est estimé en mesu-
rant le δ13C de carbonates marins de même âge et en imposant la valeur du
fractionnement entre les carbonates et le CO2 de l’atmosphère. Quant à la
fraction de CO2 respirée, elle est calculée en faisant des hypothèses majeures
sur la température des sols, leur porosité et la productivité biologique. En
effet, si la production de CO2 dans les sols est une fonction de la produc-
tivité et de la température (qui contrôle en partie l’activité de dégradation
de la matière organique par les bactéries), sa diffusion vers l’atmosphère dé-
pend très largement de la structure physique de sols. Le niveau de CO2 à une
profondeur donnée est donc dépendant de l’importance relative de la produc-
tion et de la perte par diffusion. C’est de loin la méthode la plus incertaine.
Une recalibration récente de la méthode a mené à une baisse considérable des
pressions de CO2 reconstruites dans le passé (Breecker et al., 2010 [3]). Une
méthode similaire consiste à étudier le δ13C de carbonates pédogéniques en
trace contenu dans la goethite, qui est un minéral qui se forme au cours des
réactions d’altération dans les sols (Royer et al., 2001 [25]).

Une troisième approche utilise la mesure du fractionnement isotopique du
carbone par le phytoplancton et son lien avec la teneur en CO2 dissous dans
l’eau de mer. Dans un premier temps, la différence entre le δ13C des carbonates
et celui du carbone organique total a été utilisé. Il est ensuite apparu que
cette mesure était entachée d’erreur, en particulier suite à la présence de
matière organique d’origines variées dans les sédiments, à la fois continentale
et marine. On mesure aujourd’hui ce fractionnement en utilisant directement
des biomarqueurs dans la matière organique, tels que les alcénones (Pagani
et al., 2005 [21]). Le lien entre le fractionnement isotopique et le niveau de
CO2 dissous dans l’eau est basé sur des corrélations établies pour l’actuel.
À titre d’exemple, citons celle basée sur une compilation des données de la
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campagne GEOSECS :

εP = 12,03 [CO2aq] − 3,56

10 � [CO2aq] � 90 μM (6.8)

où εp est le fractionnement photosynthétique du phytoplancton, et [CO2aq] la
concentration en CO2 gazeux dissous dans l’eau.

L’utilisation de corrélations établies pour les conditions actuelles constitue
la principale faiblesse de cette méthode, puisqu’elles sont extrapolées vers des
gammes de CO2 nettement plus élevées que le niveau actuel, en faisant appel à
des composés fabriqués par des organismes dont on ignore le métabolisme. De
plus, le fractionnement isotopique est également fonction du taux de croissance
de ces organismes, ce qui complique la reconstruction.

Une dernière méthode se base sur la mesure du rapport des isotopes
du bore 11B/10B (δ11B) des sédiments carbonatés (Royer et al., 2001 [25]).
L’abondance relative des deux espèces de borates dissous (H4BO4 et H3BO−

4 )
dépend du pH de l’eau de mer. Or il existe un fractionnement isotopique de
l’ordre de 19 %� entre les deux espèces. Les carbonates incluent principa-
lement l’espèce H4BO4 et la composition isotopique δ11B des carbonates va
donc dépendre du pH. Néanmoins, le lien avec le CO2 atmosphérique n’est pas
évident. D’une part, il faut supposer que le δ11B de l’eau de mer est constant
au cours du temps, que les isotopes se partagent entre les deux espèces et que
l’abondance relative en 11B et 10B reste la même. Il a été montré que ce n’était
probablement pas le cas et que le δ11B du borate total a probablement changé
dans le passé. Ensuite, il faut faire des hypothèses lourdes sur l’alcalinité de
l’eau de mer, pour remonter du pH à la pression de CO2 atmosphérique.

La compilation de l’ensemble de ces reconstructions montre inévitablement
une énorme dispersion des points (Royer, 2006 [24]) (Fig. 6.6). Néanmoins,
quelques tendances peuvent se dégager. D’une part, le niveau de CO2 atmo-
sphérique semble avoir été élevé avant le Dévonien (avec des valeurs généra-
lement supérieures à 2 000 ppmv). Cette période est suivie par un intervalle
temporel couvrant la fin du Carbonifère et le début du Permien, où le CO2

atmosphérique est essentiellement compris entre 200 et 500 ppmv. Les don-
nées sur le Mésozoïque sont plus confuses et ne montrent aucune tendance
univoque. Pour une même tranche d’âge, il est courant d’avoir des estima-
tions du CO2 atmosphérique variant d’un facteur 5 à 10. Enfin, le Cénozoïque
semble être marqué par une diminution générale de la pression de CO2 atmo-
sphérique, surtout matérialisée par la diminution générale des valeurs maxi-
males reconstruites. L’enregistrement le plus fin (c’est-à-dire qui présente la
meilleure résolution temporelle et la plus faible dispersion) est celui obtenu
en reconstruisant le fractionnement isotopique en carbone de la biosphère
océanique en se basant sur la mesure du δ13C des alcénones (Pagani et al.,
2005 [21]). Il montre une décroissance rapide du CO2 atmosphérique depuis le
début de l’Éocène à la fin de l’Oligocène : vers 50 millions d’années, la teneur
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en CO2 est estimée à 1 500 ppmv et devient comprise entre 200 et 300 ppmv
il y a 23 millions d’années. Les niveaux de CO2 restent alors constants sur
l’ensemble du Miocène à des valeurs légèrement inférieures à 250 ppmv. Enfin,
les niveaux de CO2 au cours du Pliocène ont été explorés par deux méthodes :
celle des fractionnements isotopiques en carbone et le comptage de stomates
sur des feuilles fossiles. Les deux méthodes suggèrent des niveaux de CO2 com-
pris qui ont remonté : entre 350 et 450 ppmv de 2,9 à 3,3 millions d’années
pour la première méthode, et entre 370 et 250 ppmv entre 5,3 et 2,6 millions
d’années pour la seconde.
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Fig. 6.6 – Niveaux de CO2 phanérozoïque reconstruits par diverses méthodes basées
sur des proxies.

6.2 Les grands modes climatiques
du Phanérozoïque et leurs causes possibles

Les reconstructions climatiques du Phanérozoïque montrent une succession
de modes plus chauds que l’actuel et de modes froids similaires à l’actuel, avec
développement de calottes glaciaires. Cette succession s’observe dans les don-
nées sédimentologiques recensant les dépôts sédimentaires de type glaciaire,
incluant les tillites, et les dépôts de débris transportés par la glace de mer
(ice rafted debris) (Frakes et al., 1992 [11]). Mais ces oscillations climatiques
s’observent aussi dans les données isotopiques, tel le δ18O des carbonates dé-
posés sur les fonds marins, qui témoignent, au moins partiellement, du δ18O
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de l’eau de mer à l’époque du dépôt (Veizer et al., 2000 [29]). Ces données
isotopiques restent difficiles à interpréter, car elles mélangent non seulement
des indications climatiques (température de l’eau de mer, volume de glace
continentale), mais également des données géochimiques telles que la salinité
de l’eau de mer, la spéciation des carbonates, le δ18O de l’eau de mer lui-même
influencé par les flux d’altération continentaux et hydrothermaux. Néanmoins,
le δ18O au cours du Phanérozoïque montre des oscillations qui présentent une
période de 135 millions d’années, en accord avec les reconstructions sédimen-
tologiques, ce qui renforce l’idée de sa bonne qualité d’indicateur climatique.
À ce jour, cette période de 135 millions d’années reste largement inexpliquée,
mais sa longueur indique probablement un lien avec les processus tectoniques
qui modèlent la surface de la Terre ou, peut-être, des processus astronomiques
(Shaviv et Veizer, 2003 [27]). L’accumulation de données isotopiques obtenues
récemment sur des phosphates (dont des dents de poisson fossiles et des cono-
dontes) a permis de raffiner considérablement la résolution des alternances de
modes chauds et froids, en particulier pendant le Mésozoïque et le Dévonien.

Les modes climatiques froids du Phanérozoïque se situent à la fin de l’Or-
dovicien (445 Ma, durée de 0,5 à 1 million d’années), au Permo-Carbonifère
(de 330 à 270 Ma environ), au Jurassique et au Crétacé. Cette période est
marquée par une succession d’événements froids courts : fin du Toarcien vers
175 Ma, à la limite Callovien-Oxfordien vers 160 Ma, à la transition Valangi-
nien inférieur – Valanginien moyen vers 140 Ma, au début de l’Aptien vers 125
Ma, à la limite Cénomanien-Turonien vers 93 Ma. Enfin, toute la fin du Cé-
nozoïque, depuis le début de l’englacement de l’Antarctique il y a 34 millions
d’années jusqu’à aujourd’hui, est dans le mode froid, les glaces étant appa-
rues d’abord dans les zones polaires australes, puis plus tardivement dans
l’hémisphère nord.

6.2.1 Les causes des modes climatiques froids

Elles sont généralement plus étudiées que les causes des modes chauds. Les
processus suivants ont été avancés :

1. Les orogenèses.
La mise en place de chaînes de montagne augmente l’altération physique
suite à la mise en place de glaciers, de pentes abruptes et d’alternance de
gel-dégel (Raymo, 1991 [23]). Il en résulte une fracturation plus impor-
tante de la roche et donc une sensibilité plus forte à l’altération chimique
qui consomme du CO2. C’est donc un processus qui augmente l’altéra-
bilité des surfaces continentales localement. Il en résulterait une baisse
de CO2 atmosphérique et un refroidissement global. Cette hypothèse
s’appuie sur des mesures actuelles des taux d’altération dans les chaînes
de montagne, sur la corrélation forte qui existe entre érosion physique et
altération chimique dans des bassins versants modernes et sur le rapport
isotopique 87Sr/86Sr des eaux drainant l’Himalaya. Un second effet est
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également à prendre en compte : les taux de sédimentation très élevés
dans les mers situées au pied des orogènes entraînent un enfouissement
très efficace de carbone organique et donc une consommation accrue de
CO2 atmosphérique grâce au fonctionnement de la pompe biologique. Ce
processus est responsable du piégeage de deux à trois fois plus de CO2

que l’altération des silicates dans l’orogène himalayenne (Galy et al.,
2007 [13]).

2. Le développement de la végétation vasculaire sur les continents.
La végétation haute, développant un réseau de racines agit à trois ni-
veaux sur les taux d’altération. Les racines permettent la stabilisation
des sols et donc augmentent le temps de contact entre les eaux continen-
tales et les minéraux silicatés. De plus, la respiration racinaire et micro-
bienne dans les sols y accroît la pression partielle de CO2, et donc acidi-
fie l’eau qui percole vers la roche mère. Enfin, les plantes sécrètent des
acides organiques qui participent également à l’acidification des eaux. Il
résulte de ces trois effets un accroissement de la consommation de CO2

atmosphérique par dissolution des silicates continentaux. Cette hypo-
thèse est basée sur des études menées en particulier en Islande sur des
coulées de lave couvertes ou non de végétation à tige. Il apparaît que
les flux d’altération sont huit à dix fois plus importants sous couvert
végétal dense (Berner, 2004 [1]).

3. L’enfouissement accru de carbone organique lors de phase d’anoxie de
l’océan.
Cette hypothèse est souvent avancée pour expliquer des fluctuations po-
sitives du rapport δ13C des carbonates océaniques corrélées à un refroi-
dissement climatique. Elle nécessite des conditions environnementales
particulières : soit des conditions favorables au maintien de la stratifi-
cation des eaux dans de grands bassins océaniques et empêchant la ven-
tilation des eaux profondes de ces bassins, soit des conditions d’hyper
productivité océanique menant à la consommation de l’oxygène dans les
eaux profondes par le recyclage de la matière organique produite dans
la zone euphotique. Cet enfouissement peut également se produire en
milieu continental, par exemple au cours du Carbonifère.

4. Le passage du système solaire dans un bras galactique.
Cette hypothèse récente tente d’expliquer la périodicité de 135 millions
d’années dans l’apparition des modes froids. Le bras galactique est une
zone de formation d’étoiles intenses et d’émission de rayons cosmiques
galactiques. Atteignant l’atmosphère, ceux-ci sont suspectés participer
à la nucléation des nuages de basse altitude, augmentant l’albédo de
l’atmosphère et refroidissant le climat (Shaviv et Veizer, 2003 [27]). Il
n’existe aujourd’hui aucune preuve expérimentale de la validité de ce
mécanisme qui reste purement spéculatif.
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5. La dislocation d’un super continent.
L’augmentation de la pluviométrie qui en résulte active la consommation
de CO2 par altération des silicates et donc refroidit le climat. Cet effet
est particulièrement important si le super continent se disloque le long de
l’équateur, siège de précipitations intenses (Donnadieu et al., 2006 [8]).

6. Toute réduction du dégazage de gaz à effet de serre du manteau ou des
sédiments vers l’atmosphère.

7. La mise en place et l’altération subséquente de provinces basaltiques sur
les continents.
Les basaltes s’altèrent beaucoup plus efficacement que la croûte conti-
nentale moyenne sur laquelle ils s’épanchent (un basalte s’altère en
conditions équivalentes huit fois plus vite qu’un granite). Cette consta-
tation a été établie sur la base d’étude de l’altération dans des bassins
versants basaltiques (Dessert et al., 2001 [6]). L’altération des basaltes
frais produit donc une baisse à long terme de la pression partielle de
CO2 atmosphérique. La question reste ouverte quant à l’altération de
plateaux basaltiques sous-marins. Participent-ils ou non au refroidisse-
ment du système climatique ? Le tampon du pH imposé par la spéciation
des carbonates dans l’eau de mer laisse néanmoins penser que l’altéra-
tion des basaltes océaniques est un phénomène mineur, la dissolution des
basaltes étant minimale aux alentours du pH 8, valeur dont l’eau de mer
ne s’est probablement pas beaucoup écartée au cours du Phanérozoïque.

6.2.2 Les causes des modes climatiques chauds

Étonnamment, les modes froids ont toujours été vus comme des accidents
d’un état chaud prolongé. Là réside probablement la raison pour laquelle
les causes proposées pour les modes chauds sont moins nombreuses et moins
discutées dans la littérature, mis à part l’événement thermique de la transition
Paléocène-Éocène.

Les processus suivants ont été avancés :

1. Toute augmentation du dégazage de gaz à effet de serre du manteau
ou des sédiments vers l’atmosphère. Il peut s’agir d’une activité volca-
nique accrue, libérant massivement du CO2, d’événements d’épanche-
ments basaltiques à la surface des continents (Dessert et al., 2001 [6]),
de dégazage de méthane en provenance des hydrates de gaz accumulés
dans les sédiments (McInerney et Wing, 2011 [19]).

2. L’assemblage d’un super continent, réduisant la pluviométrie et donc
l’altération des silicates continentaux permet l’accroissement de la pres-
sion de CO2 dans l’air et le réchauffement du climat (Donnadieu et al.,
2006 [8]).
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6.2.3 Le paléothermostat terrestre au Phanérozoïque
Le temps de résidence court (200 000 ans) du carbone dans le système exo-

sphérique, ainsi que le temps de réaction de l’alcalinité océanique (3 000 ans)
imposent la quasi-égalité suivante entre les flux de carbone inorganiques, en
négligeant les déséquilibres possibles dans le cycle du carbone organique (voir
chapitre 5) :

Fvol + FMOR ≈ Fsw (6.9)

où Fvol est le dégazage volcanique, FMOR le dégazage aux dorsales, Fsw la moi-
tié de la consommation de CO2 par l’altération des silicates. Ce facteur 1/2
provient du fait que deux moles de carbone atmosphérique sont consommées
pour deux équivalents d’alcalinité produits par la réaction de dissolution des
silicates continentaux. Une seule de ces deux moles sera finalement enfouie
sous forme de carbonate océanique. L’autre mole de carbone reste dans le
système océan-atmosphère (voir chapitre 5). Le flux de consommation de CO2

par l’altération des silicates est fonction de la température et du ruissellement
continental. D’une manière générale, il augmente lorsque la teneur en CO2

croît. Mais sa réponse à une augmentation de CO2 est également fonction de
la couverture végétale des continents, de la présence d’orogène et d’altération
physique intense, de la configuration des continents, de la modification de la
lithologie superficielle, suite par exemple à la mise en place de surfaces basal-
tiques sur les continents lors d’événements magmatiques majeurs. Fsw peut
donc s’exprimer de la manière suivante :

Fsw ∝ f1(T ) × f2(R) × f3(érosion) × f4(végétation) × f5(litho) (6.10)

où T est la température continentale, et R le ruissellement. Les fonctions f1 et
f2 sont connues : la première est une fonction exponentielle de la température,
la seconde une fonction linéaire du ruissellement. f1 et f2 ont été déterminées
pour les granites et pour les basaltes. À titre d’exemple, le flux d’altération
déduit de la compilation des flux exportés par des petits bassins versants
monolithologiques granitique est proportionnel à :

Fgra ∝ R exp
[
−48 200

R

(
1
T

− 1
T0

)]
. (6.11)

La fonction f3 est inconnue. Les seules indications dont nous disposons sont
l’existence d’une corrélation positive très forte entre les flux d’érosion physique
et les flux d’altération chimique à la fois pour les grands et petits bassins ver-
sants. On en déduit que f3 est une fonction croissante du taux d’érosion, mais
son expression mathématique précise reste à définir. Concernant f4, des études
menées sur des coulées de lave en Islande montrent que le taux d’altération
augmente d’un facteur 8 quand la végétation vasculaire se développe (Berner,
2004 [1]). f4 augmente donc avec le couvert végétal mais aussi lorsqu’on passe
de mousses et lichens aux plantes vasculaires avec un système de racines bien
développé (voir la discussion à propos du Dévonien dans la section suivante).
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Enfin, f5 exprime la dépendance envers le type lithologique. On peut l’expri-
mer comme un facteur constant égal à 8 ou 10 sur les surfaces basaltiques
fraîches (qui s’altèrent vite) et égal à 1 sur les surfaces granitiques (Dessert
et al., 2001 [6]).

À titre d’exemple, ce formalisme simple permet de montrer que la mise
en place d’une orogène entraîne une augmentation de la consommation de
CO2 atmosphérique par l’altération des silicates (f3 augmente), mais que les
conditions du paléothermostat sont toujours vérifiées : le climat se refroidit
globalement, et la diminution des facteurs f1 et f2 compense l’augmentation
de f3. On dit alors que l’altérabilité des surfaces continentales a changé. En
effet, si le dégazage de la Terre solide ne change pas, l’équation (9) impose
à la consommation de CO2 par l’altération des silicates de rester quasiment
constante à l’échelle de plusieurs millions d’années. Mais l’équation (10) im-
pose une diminution de f1 et f2 en compensation de l’augmentation de f3. On
dit que l’altérabilité des surfaces continentales a augmenté, alors que le flux
total d’altération des silicates reste inchangé. Mais pour permettre l’adapta-
tion de f1 et f2 aux nouvelles conditions, le niveau de CO2 d’équilibre est plus
bas, et le climat est plus froid et sec.

De même, la mise en place d’une province basaltique augmente le facteur f5

et le climat va se refroidir en compensation. De même pour la colonisation
des surfaces continentales que nous détaillerons ci-après.

Il faut noter que la relation 10 est une simplification. La dépendance entre
CO2, température et ruissellement continental est complexe et est fonction
dans une large mesure de la configuration paléogéographique, ce qui complique
considérablement le problème.

Enfin, si l’on considère la possibilité de déséquilibre dans le cycle organique
du carbone, l’équation du thermostat s’écrit :

Fvol + FMOR + Fow ≈ Fsw + Fod (6.12)

où Fow est l’oxydation du carbone organique sédimentaire et Fod l’enfouisse-
ment total de carbone organique. Si les dépôts venaient à augmenter suite, par
exemple, au développement exceptionnel de conditions de préservation de la
matière organique (mise en place d’anoxie à grande échelle par exemple), alors
que l’oxydation du carbone organique sédimentaire exposé sur les continents
restait constante, on aurait l’inégalité :

(Fvol + FMOR) − Fsw ≈ Fod − Fow ≥ 0. (6.13)

Dans ce cas, l’altération des silicates doit devenir inférieure au dégazage total
de la Terre solide pour préserver l’équilibre du paléothermostat. Cette condi-
tion sera vérifiée car l’augmentation de l’enfouissement de carbone organique
réduit la pression de CO2 dans l’air ce qui, au premier ordre, provoque une
diminution des facteurs f1 et f2.

Notons enfin que le paléothermostat constitue une force stabilisatrice du
climat terrestre très puissante. Si des causes extérieures au cycle du CO2 ve-
naient perturber le climat (rayons cosmiques et nucléation de nuages, passage
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de la Terre dans un nuage de poussière galactique, dégazage de méthane),
la modification des facteurs f1 et f2 qui en résulterait provoquerait un dés-
équilibre dans le cycle du carbone, qui se rééquilibrerait en quelques millions
d’années, en ajustant la pression de CO2 atmosphérique pour retrouver des
conditions climatiques qui vérifient le paléothermostat.

6.3 Le climat du Paléozoïque : chronologie
des grandes tendances et leurs causes

D’une manière générale, le climat du Paléozoïque est qualifié de plus chaud
que l’actuel, mis à part deux événements glaciaires qui présentent des carac-
téristiques très différentes.

Les raisons de cet état climatique chaud ne sont pas clairement connues,
mais plusieurs hypothèses ont été avancées. D’une part, le dégazage de la Terre
solide semble avoir été généralement plus important qu’actuellement de 60 %.
Cette assertion s’appuie sur le fait que le niveau marin a été généralement plus
haut dans le passé géologique qu’aujourd’hui, à l’exception de la transition
Permo-Carbonifère. Ce haut niveau s’explique au premier ordre par un volume
plus important des dorsales océaniques et donc un dégazage supposé plus
important de la Terre solide. Ce résultat n’a jamais été confirmé par d’autres
méthodes indépendantes du niveau marin et reste sujet à caution. D’autre
part, l’absence de végétation vasculaire abondante jusqu’à la fin du Dévonien
a empêché le développement de sols modernes sur les surfaces continentales.
Cette absence de sol réduit les temps de contact entre l’eau continentale et
les minéraux, limitant donc leur altération. De même, l’absence de système
racinaire réduit l’acidité des solutions de sols et donc la consommation de
CO2 atmosphérique par l’altération des silicates continentaux, ce qui favorise
in fine de hautes teneurs en CO2. Berner (2004) [1] estime que la température
moyenne globale a été ∼6 ◦C plus élevée que l’actuel, sur la base d’une étude de
modélisation numérique. Ces valeurs très chaudes sont confirmées par quelques
mesures utilisant le paléothermomètre constitué par la quantité de molécules
rares Ca18O13C16O2 dans les carbonates du Silurien inférieur (Came et al.,
2007 [4]).

Quelles qu’en soient les causes, cet état climatique chaud est interrompu
par plusieurs événements glaciaires de durées et d’amplitudes très différentes.
On trouvera dans l’Atlas Figure 3.9 du chapitre 3 les cartes paléogéogra-
phiques de la Terre au cours des principales périodes du Phanérozoïque.

6.3.1 La glaciation fin-Ordovicien

Le premier événement glaciaire se produit à la fin de l’Ordovicien
(Hirnantien inférieur, dernier étage de l’Ordovicien datant de 445 Ma). Cette
glaciation se caractérise par un pic de froid de courte durée, 0,5 à 1 million
d’années durant l’Hirnantien, dans un contexte de refroidissement généralisé
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qui s’étend de l’Ordovicien moyen au début du Silurien. Elle se produit dans
un contexte paléogéographique particulier, le continent de Gondwana étant
essentiellement situé autour du pôle Sud. Une vaste calotte glaciaire s’y était
développée. Au maximum de la glaciation, la calotte atteint le Gondwana
Nord, soit le nord et l’ouest de l’Afrique actuelle. Les causes précises de cette
glaciation sont mal connues. Elle se produit alors que les estimations du ni-
veau de CO2 atmosphériques sont autour de 17 fois la pression actuelle de
CO2 d’après le modèle GEOCARB III (Berner, 2004 [1]), ce qui semble en
contradiction avec la mise en place d’un événement glaciaire. Des simulations
réalisées à l’aide du modèle climatique GENESIS montrent en effet que le
niveau de CO2 requis pour initier l’apparition d’une calotte glaciaire sur le
Gondwana doit passer sous le seuil de 2 200 ppmv. Néanmoins, la nouvelle
version de GEOCARB conduit à calculer des niveaux de CO2 plus bas, aux
alentours de 2 700 ppmv, plus proches du seuil d’englacement. Kump et al.
(1999) [18] proposent que le niveau de CO2 ait pu être réduit à l’Hirnantien,
pendant le pic de glaciation, en réponse à la mise en place des orogènes calé-
donienne et appalachienne au cours de l’Ordovicien moyen et supérieur, ce qui
aurait entraîné une augmentation de l’altérabilité des surfaces continentales.
Cette activité tectonique accrue se marque dans une augmentation rapide du
rapport 87Sr/86Sr de l’eau de mer (Veizer et al., 1999 [28]), enregistrant une
augmentation du rapport 87Sr/86Sr des produits d’altération comme c’est le
cas aujourd’hui dans l’Himalaya. Cet enrichissement en 87Sr provient de la
fusion partielle de roches impliquées dans le plissement, autorisant la migra-
tion du 87Sr formé par la désintégration radioactive du Rb présent dans les
roches potassiques peu altérables vers des silicates calciques plus altérables.
Les niveaux de CO2 globalement bas qui résultent de l’altération accrue per-
mettent le développement d’une calotte glaciaire sur le Gondwana. En réponse
à cette accumulation de glace sur les continents, le niveau marin s’abaisse et
les plates-formes carbonatées émergent ; elles sont alors soumises à une al-
tération rapide, ce qui permet d’expliquer une rapide remontée du δ13C des
sédiments carbonatés pendant la glaciation (excursion positive de 8 %�) L’al-
tération des carbonates transférant du CO2 de l’atmosphère vers l’océan, la
teneur en CO2 atmosphérique diminue à 2 100 ppmv, intensifiant la glacia-
tion. La couverture de glace augmente sur le Gondwana, ce qui a réduit in
fine la surface des silicates continentaux exposés à l’altération et a provoqué
l’accumulation du CO2 dans l’atmosphère. Ce scénario séduisant a été testé
avec un modèle climatique simple (Kump et al., 1999 [18]).

Une étude récente a démontré le rôle clé joué par la dérive des continents
sur la mise en place de conditions froides généralisées dès l’Ordovicien moyen
et jusqu’au Silurien inférieur, indépendamment du pic glaciaire de l’Hirnan-
tien. En effet, trois grands blocs continentaux traversent la zone de conver-
gence intertropicale au cours de cette période, favorisant la consommation de
CO2 atmosphérique par une altération chimique facilitée par des conditions
chaudes et humides (Nardin et al., 2011 [20]).
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6.3.2 Le climat du Dévonien

Le Dévonien (416-3592 Ma) marque le début de la transition d’un
monde paléozoïque globalement chaud vers la glaciation majeure du Permo-
Carbonifère. De nombreuses perturbations biologiques s’y produisent. Même
si les premières traces de végétation apparaissent dès l’Ordovicien et si des feux
de végétation ont été observés au Silurien, le développement d’une biosphère
à tiges hautes commence dans le Dévonien inférieur. Les premières plantes
vasculaires apparaissent dès le Dévonien inférieur et explorent la dimension
verticale. Des plantes atteignant 2 à 3 mètres de hauteur ont été identifiées à
l’Eifelien (395 Ma). Les arbres, d’une hauteur de 8 à 10 m, entament la coloni-
sation des surfaces continentales dès la fin du Givetien, avec entre autres des
fougères géantes tels l’Archeopterys et le Cladoxyopsides (385 Ma). Les vraies
forêts de grande dimension se mettent sans doute en place dans les étages
terminaux du Dévonien (Frasnien). Avec l’apparition et la généralisation des
arbres, l’altération des silicates continentaux s’est rapidement accélérée, alors
que le dégazage de la Terre solide reste à peu près constant (Berner, 2004 [1]).
Les sols se développent, les systèmes racinaires aussi, favorisant l’acidification
des eaux en contact avec les minéraux ainsi que l’accroissement du temps de
contact entre l’eau continentale et les roches silicatées. Il en résulte une dimi-
nution rapide de la pression partielle de CO2 dans l’atmosphère, de 3 000 ppmv
au début du Dévonien à 1 000 ppmv à la fin, ce qui correspond à un refroi-
dissement global d’environ 3 ◦C. Il est également intéressant de noter que
le refroidissement général du climat a pu être bénéfique au développement
des feuilles modernes, de grande taille et présentant de nombreux stomates,
favorisant la production primaire continentale au détriment de plantes plus
primitives. On peut donc suspecter l’instauration d’une rétroaction positive
entre le refroidissement et la colonisation des surfaces continentales par des
plantes toujours plus performantes.

D’autres processus peuvent être la cause d’un accroissement du piégeage
sédimentaire de CO2, toujours en lien avec la colonisation des continents par
les plantes continentales. En effet, l’apparition de la lignine dans les tissus
végétaux dès 410 Ma a augmenté la préservation de carbone organique en
milieu continental et sur les marges. La lignine est en effet nettement plus
réfractaire à la minéralisation que la matière organique d’origine océanique.
Cet effet n’a jamais été quantifié à ce jour, mais il semble qu’il ne devienne
efficace qu’au Carbonifère.

Enfin, la fin du Dévonien est caractérisée par un événement d’extinction de
masse, affectant surtout les milieux marins tropicaux. Cet événement a duré
approximativement 1 à 3 millions d’années, culminant à la limite Frasnien-
Famennien. Il s’accompagne du dépôt de sédiments anoxiques (black shales),
accompagné de deux excursions positives du δ13C des sédiments carbonatés.
Il a été proposé que ces événements soient la conséquence de pulses dans
la colonisation des surfaces continentales par les plantes vasculaires, l’altéra-
tion accrue apportant des nutriments en supplément à l’océan et provoquant
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des floraisons intenses (blooms) de la biosphère océanique. Celles-ci auraient
provoqué une consommation accrue d’oxygène dans les eaux de surface et
l’établissement d’anoxie à grande échelle. De plus, ces événements anoxiques
sont corrélés à des fluctuations de second ordre du niveau marin (quelques di-
zaines de mètres), ce qui perturbe l’altération des plates-formes carbonatées,
tour à tour émergées et ennoyées. Une étude numérique, couplant un modèle
climatique de balance énergétique 1D et un modèle géochimique de l’océan
et des surfaces continentales prédit une chute de 1 500 ppmv à travers la li-
mite Frasnien-Famennien, sur un intervalle de 3 millions d’années seulement,
ainsi qu’un refroidissement atteignant plus de 2 ◦C dans les zones équatoriales
(Fig. 6.7). Ces résultats sont en accord avec le développement des premiers
glaciers dans le Dévonien terminal.

CO
  a

tm
os

ph
ér

iq
ue

 (p
pm

v)
2

Age (millions d'années avant le présent)

Fig. 6.7 – Niveaux calculés de CO2 dans l’atmosphère à la fin du Dévonien.

6.3.3 La glaciation Permo-Carbonifère
La tendance au refroidissement amorcée au Dévonien se poursuit et atteint

son maximum lors de la glaciation Permo-Carbonifère (330–270 Ma). Il s’agit
de l’événement glaciaire le plus important du Phanérozoïque. Les débris portés
par des icebergs dérivants ont atteint la paléolatitude de 30◦ (Frakes et al.,
1992 [11]). La température des eaux tropicales a probablement été 2 ◦C en
dessous des valeurs actuelles (Veizer et al., 2000 [29]). À la même époque, les
continents sont couverts de forêts denses dans les zones de basses latitudes
(dans la bande de latitude 15◦N-15◦S).

Ce refroidissement majeur et prolongé est supposé être la conséquence
ultime de la poursuite de la colonisation des surfaces continentales par les
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plantes vasculaires, favorisant l’altération continentale. Néanmoins, un second
effet majeur vient s’y ajouter : l’enfouissement de carbone organique dans les
milieux continentaux atteint au Carbonifère un niveau inégalé sur l’ensemble
du Phanérozoïque. Approximativement 31 × 1015 moles/Ma de carbone sont
enfouies sous forme réduite sur les continents, pendant le Carbonifère, alors
qu’au Dévonien, ce puits de carbone était trente fois plus faible (Berner,
2004 [1]). C’est également près de deux fois le flux d’enfouissement estimé
pour le Cénozoïque. La raison de cet enfouissement si efficace au Carboni-
fère reste en partie obscure, mais elle est probablement liée à deux facteurs
interconnectés :

1) l’abondance de la végétation dans certaines zones,
2) la persistance d’un niveau marin bas au Carbonifère (alors qu’il était haut

au Dévonien), favorisant le développement de terres côtières de basse alti-
tude et de marécages de grande extension.

Cet enfouissement très efficace a laissé sa marque dans les enregistrements
isotopiques. Le piégeage sur les continents de carbone réduit, pauvre en 13C,
a provoqué la plus ample et longue excursion positive du δ13C des sédiments
carbonatés (5 %�, s’étalant sur la quasi-totalité du Carbonifère et du Permien).
De plus, le piégeage du carbone organique dans les sédiments continentaux, s’il
a forcé le CO2 à décroître, a également mené à une augmentation considérable
de la pression en O2 dans l’atmosphère, celle-ci passant de 15 % à la fin du
Dévonien à 32 % du contenu de l’air vers 290 Ma (Berner, 2004 [1]). Cet
accroissement est également enregistré dans le δ13C des restes fossiles de la
végétation continentale. Le fractionnement des isotopes du carbone atteignait
23 %� il y a 290 Ma et était donc environ 5 %� plus élevé que la moyenne
des valeurs estimées pour le reste du Paléozoïque et le Mésozoïque. Dans les
plantes modernes, ce fractionnement est fonction du rapport O2/CO2 dans
l’atmosphère. Une valeur de 23 %� indique un rapport atteignant 1 000. Si la
pression de CO2 était voisine de 300 ppmv (proche de la valeur actuelle), O2

a atteint une pression voisine de 30 % de la pression totale de l’atmosphère
au niveau du sol.

6.3.4 La fin du Paléozoïque
La fin du Paléozoïque est marquée par la sortie de la glaciation Permo-

Carbonifère. Le climat de la fin du Permien est un climat sec et nettement
plus chaud.

Le passage d’un mode chaud à un mode froid trouve sa cause dans l’as-
semblage final de la Pangée au milieu du Permien. La formation d’un super
continent réduit la quantité de précipitation sur les continents, ce qui inhibe
partiellement la consommation de CO2 par l’altération des silicates. En ré-
ponse à ce déséquilibre qui s’installe entre la source volcanique de CO2 et
le puits par altération et dépôt de carbonates, le CO2 atmosphérique s’ac-
cumule, réchauffant le système jusqu’à ce que l’augmentation de l’altération
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par accroissement de température compense le manque de précipitation, ré-
tablissant l’équilibre entre source et puits de CO2. On pénètre ici dans une
époque investiguée par des modèles numériques nettement plus performants
que les modèles simples utilisés pour le Paléozoïque. L’utilisation de modèles
de circulation générale de l’atmosphère couplés à des modèles des cycles bio-
géochimiques permet une investigation plus fine du rôle de la paléogéographie.

Des simulations réalisées par ce type de modèle calculent qu’il y a 250 Ma
la pression de CO2 était de 2 400 ppmv uniquement en réponse à l’assemblage
de la Pangée (Donnadieu et al., 2006 [8]) et que les températures continen-
tales atteignaient les 19 ◦C en moyenne. À titre de comparaison, aujourd’hui,
une moyenne similaire, fortement influencée par le continent Antarctique très
froid, serait de 6,7 ◦C seulement. La fin du Permien est marquée par une ex-
cursion négative majeure du δ13C des carbonates marins (−3 %� pendant une
dizaine de millions d’années). Elle est interprétée comme l’indication d’une
réduction drastique de l’enfouissement de carbone organique continental en
réponse à la baisse de la productivité biosphérique, conséquence de la diminu-
tion majeure des précipitations (Berner, 2004 [1]). De plus, la fin du Permien
est marquée par une activité volcanique intense, avec la mise en place de
grandes éruptions fissurales (traps) en Sibérie. Ces trois facteurs renforcent la
tendance au réchauffement climatique dès la fin du Permien.

6.3.5 Le Mésozoïque

Les trois étages géologiques du Mésozoïque ont longtemps été considérés
comme les prototypes des climats chauds, particulièrement le Crétacé. Les
modèles numériques du type GEOCARB et tous les développements qui ont
suivi calculent en effet des pressions de CO2 atmosphérique très élevées sur
l’ensemble du Phanérozoïque, de 4 à 10 fois la valeur actuelle, soutenues par un
fort dégazage de la Terre solide (Berner, 2004 [1]). Le seul événement marquant
était l’apparition des plantes à fleurs (angiospermes) au Crétacé, supposé
accroître encore l’efficacité de la consommation de CO2 atmosphérique par
l’altération des silicates. En résulte une baisse sensible du CO2 à partir de
130 millions d’années.

De nouvelles idées sur les tendances à long terme du Mésozoïque sont ap-
parues récemment et suggèrent des changements à long terme plus importants.
Premier fait marquant (Fig. 6.8), le δ13C des sédiments carbonatés augmente
régulièrement d’environ 1 %�, depuis la base du Jurassique jusqu’au Miocène
moyen dans le Cénozoïque. Cette augmentation est expliquée classiquement
par un accroissement du rapport carbone organique/carbone total enfoui dans
les sédiments marins, atteignant ∼20 %, parce que la dislocation de la Pangée
accroît la surface de plates-formes disponible pour l’accumulation de carbone
organique. De nombreuses études sédimentologiques montrent un accroisse-
ment sensible de la quantité de carbone organique préservé sur les rivages de
l’océan Atlantique, au fil de son ouverture, pendant le Jurassique et le Crétacé.
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Fig. 6.8 – δ13C des sédiments carbonatés au cours des 200 derniers millions d’an-
nées.
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Ce lent accroissement de la quantité de carbone organique enfoui est aussi res-
ponsable d’un apport net d’oxygène au système océan-atmosphère (3×106 Gt
O2). Ce processus devrait également consommer du CO2 atmosphérique en
stockant une part de plus en plus grande du carbone photosynthétisé dans
les sédiments. Le paléothermostat (voir chapitre 5, Tome 2) permet d’autre
part de maintenir le quasi équilibre du cycle du carbone. En effet, le refroi-
dissement initié par l’accroissement de l’enfouissement de carbone organique
va être compensé par une réduction de la consommation de CO2 par l’al-
tération des silicates continentaux. L’évolution de la pression de CO2 dans
l’atmosphère en réponse avec cette évolution à long terme reste à quantifier.

Un second fait marquant du Mésozoïque est la dislocation de la Pangée,
qui commence dès 250 Ma. Un événement d’une telle ampleur a un impact
majeur sur le climat de la Terre et sur le cycle du carbone. À l’aide d’un mo-
dèle numérique couplant un modèle de circulation générale de l’atmosphère
et un modèle des cycles biogéochimiques globaux, Donnadieu et al. (2006) [8]
ont exploré les conséquences climatiques et biogéochimiques de cette disloca-
tion. Une configuration telle que celle de la Pangée implique un ruissellement
continental faible, par suite d’une continentalité importante. En résulte une
altération continentale des silicates partiellement inhibée. Dans le cadre de
la théorie du paléothermostat, le CO2 atmosphérique va s’élever, forçant la
température à s’accroître jusqu’à ce que la consommation de CO2 par l’alté-
ration des silicates compense à nouveau le dégazage de la Terre solide. Par
contre, une configuration dispersée des continents entraîne une augmentation
du ruissellement et donc une plus grande efficacité de l’altération des silicates.
Il s’en suit une consommation accrue de CO2 par l’altération (Fig. 6.9), le cli-
mat se refroidit jusqu’à ce que le paléothermostat soit à nouveau équilibré.
À dégazage de la Terre solide constant, la température moyenne annuelle des
continents chute de 19 ◦C au début du Trias à 10 ◦C à la fin du Crétacé
(Donnadieu et al., 2006 [8]).

Une constatation intéressante est que ce refroidissement global n’est pas
linéaire sur l’ensemble du Phanérozoïque. Le principal épisode de refroidisse-
ment et d’humidification des surfaces continentales se produit dans les der-
niers étages du Trias, entre le Carnien et le Rhétien (228–199,6 Ma). Le début
et le milieu du Trias sont caractérisés par des températures continentales
très élevées et une aridité poussée (ruissellement continental moyen annuel de
23,5 cm/an seulement), en accord avec les données sédimentologiques, telles
que la mise en place des redbeds et les dépôts massifs d’évaporites. Les pres-
sions de CO2 atmosphérique correspondantes avoisinent les 3 000 ppmv, en
accord avec les reconstructions existantes (Royer, 2006 [24]) qui suggèrent des
valeurs entre 2 000 et 4 000 ppmv pour la même époque.

Le changement brutal se produit dans le dernier étage du Trias (Rhétien,
203,6–199,6 Ma), où 50 % du refroidissement Mésozoïque se produit. Goddéris
et al. (2008) [14] calculent des pressions de CO2 de l’ordre de 900 ppmv et des
températures moyennes globales qui ont chuté de 4,6 ◦C. Les niveaux de CO2



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 240 — #263
�

�

�

�

�

�

�

�

240 Paléoclimatologie

0

0

1000

2000

3000

50 100 150 200 250

P Mioc Olig Eoc Pal L E L M E L M

TriasJurassicCreaceaousPaleogeneNeogene Permian
E L E

CO
  a

tm
os

ph
ér

iq
ue

 (p
pm

v)
2

Age (millions d'années)

Fig. 6.9 – Niveaux de CO2 atmosphérique calculés pour les 250 derniers millions
d’années (courbe), en réponse à la dérive des continents. Les traits verticaux repré-
sentent les données disponibles.

estimés sur la base du comptage de stomates de feuilles fossiles confirment
ces bas niveaux de CO2, entre 500 et 1 000 ppmv. Les δ18O mesurés sur des
coquilles de brachiopodes montrent une augmentation de 0,8 %� entre le Car-
nien et le Rhétien, soit un refroidissement global de plus de 3 ◦C, en accord
avec les résultats de la modélisation. De même, les données sédimentologiques
montrent clairement une augmentation de l’humidité et une baisse des tem-
pératures dans le Rhétien (Fig. 6.10). Des modifications dans la minéralogie
des argiles et dans les conditions de pédogenèse indiquent la mise en place
de régimes climatiques plus frais et plus humides, il y a 203,6 Ma, lors de la
transition Norien-Rhétien.

Les causes de ce refroidissement rapide sont à chercher dans un mouve-
ment général de la Pangée vers le nord. Au Trias moyen, de grandes surfaces
continentales sont localisées dans la zone de divergence intertropicale sud, très
aride et donc peu propice à l’altération. Le glissement vers le nord de la Pan-
gée amène ces grandes surfaces dans la zone équatoriale humide, autorisant
une consommation accrue de CO2 atmosphérique par l’augmentation du ruis-
sellement. Ainsi, le monde est plus froid, mais plus humide, ce qui permet le
maintien de l’équilibre du paléothermostat (équilibre dégazage de la Terre so-
lide – altération des silicates), mais à un niveau de CO2 plus bas qu’au milieu
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Fig. 6.10 – Ruissellement continental calculé pour le Carnien et le Rhétien, deux
étages du Trias, à 3 125 ppmv de CO2. Le rectangle rouge localise l’Europe et montre
une humidification de la zone en passant du Carnien au Rhétien.

du Trias. Il est remarquable que ces conditions plus fraîches (mais néanmoins
jusqu’à 4 ◦C plus chaudes que l’actuel sur les continents) perdurent après le
Trias, pilotées par la dislocation de la Pangée plutôt que par son mouvement
général en latitude.

6.3.6 Le Cénozoïque

L’évolution climatique générale du Cénozoïque est mieux connue que celle
des époques précédentes. Néanmoins, les causes de cette évolution sont encore
largement discutées. L’histoire climatique des 65 derniers millions d’années
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est celle d’une transition de climat plus chaud du Crétacé, caractérisé par
l’absence de calottes polaires, vers le climat glaciaire actuel.

L’étage le plus ancien du Cénozoïque (Paléocène) est caractérisé par un
climat semblable à celui de la fin du Crétacé. La première rupture avec le
Mésozoïque se situe à la transition Paléocène-Éocène (55,8 Ma). D’une part,
cette transition est marquée par un réchauffement climatique extrêmement
intense. Les eaux profondes de l’océan se réchauffent d’environ 5 à 7 ◦C en
réponse au réchauffement global et à une réorganisation de la circulation océa-
nique. De même, les eaux de surface se réchauffent de 8 ◦C. Ce réchauffement,
probablement renforcé par une déstabilisation d’hydrates de méthane dans les
sédiments (McInerney et Wing, 2011 [19]) est de courte durée, s’étalant sur
200 000 ans à peine.

Cet épisode bref est suivi par l’optimum climatique de l’Éocène, qui dure
environ 5 millions d’années. Dès l’entrée dans l’Éocène moyen, le climat com-
mence à se refroidir globalement, menant à l’apparition de petites calottes
éphémères qui se développent sur l’Antarctique dans le dernier étage de l’Éo-
cène (Zachos et al., 2008 [30]). C’est à la transition Éocène-Oligocène (34 Ma)
qu’un pulse climatique froid très net se fait ressentir. Les données δ18O obte-
nues sur des foraminifères benthiques montrent un refroidissement des eaux
profondes d’environ 4 ◦C. Une calotte antarctique permanente fait son appa-
rition (Zachos et al., 2008 [30]).

Le second pas vers un refroidissement global se produit à la limite
Oligocène-Miocène. Mais cet épisode froid est suivi de l’optimum climatique
du Miocène, entre 24 et 15 Ma. Ce dernier est particulièrement probléma-
tique, car la pression de CO2 atmosphérique devait être basse, aux alentours
de la valeur actuelle, voire plus basse, comprise entre 200 à 300 ppmv d’après
les données de δ11B et de δ13C sur alcénones. Les raisons de cet optimum
climatique restent à ce jour obscures.

Par contre, dès 15 Ma, le climat se refroidit rapidement, la calotte est-
antarctique se développe. La dernière étape du refroidissement, il y a 5 Ma,
sera marquée par la mise en place de la calotte ouest-antarctique.

Les raisons de ce refroidissement sont toujours discutées. Deux théories
s’opposent. Selon l’une, l’évolution climatique du Cénozoïque serait en grande
partie pilotée par l’ouverture de passages océaniques clés et la fermeture
d’autres. Selon l’autre, c’est le niveau de CO2 en baisse qui serait le respon-
sable de ce refroidissement. Dès 50 Ma, des bassins océaniques commencent
à se mettre en place dans la zone du passage de Drake, permettant la cir-
culation d’eaux peu profondes entre les océan Atlantique et Pacifique. Vers
41 Ma, des analyses isotopiques du Néodyme dans les sédiments profonds in-
diquent que le flux d’échanges entre les bassins océaniques s’intensifie autour
de l’Antarctique (Scher et Martin, 2006 [26]). Il y a 34 Ma, l’intensification
de taux d’expansion des fonds marins au niveau du passage de Drake et du
passage de Tasmanie permet l’établissement du courant circumpolaire antarc-
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tique, isolant définitivement le continent polaire sud. Cette date coïncide avec
une grande phase de développement de la calotte glaciaire antarctique.

Mais la question du rôle des passages océaniques sur l’évolution climatique
globale a été remise en question par un travail de modélisation, qui tend
à montrer que la glaciation et l’apparition d’une calotte sur l’Antarctique
seraient essentiellement liées à une baisse générale du niveau de CO2 (DeConto
et Pollard, 2003 [5]). Il faut toutefois souligner que cette dernière est très mal
documentée. En effet, nous sommes dans une période où les données de δ11B
sont inexistantes. Au mieux, on sait que les niveaux de CO2 était de l’ordre
de 1 000 ppmv il y a 40 Ma, et d’environ 300 ppmv il y a 24 Ma. Ces données
suggèrent des niveaux de CO2 en baisse, sans que l’on puisse documenter leur
évolution avec précision. Néanmoins DeConto et Pollard (2003) [5] montrent
que dans une simulation où le passage de Drake est maintenu artificiellement
fermé, la décroissance des teneurs en CO2 atmosphérique impose de toute
façon le développement de la glaciation sur l’Antarctique. En absence du
passage de Drake, l’établissement d’une glaciation est juste retardé, d’environ
2 à 3 millions d’années.

Les modifications climatiques liées à l’ouverture ou à la non-ouverture du
passage de Drake vont également avoir un effet sur le cycle global du car-
bone, pouvant potentiellement accroître la réponse climatique du système.
L’ouverture du passage de Drake a pour conséquence possible un bouleverse-
ment de la circulation thermohaline. Il permet une formation facilitée des eaux
profondes antarctiques et une activation de la plongée d’eau dans l’Atlantique
Nord (Huber et Nof, 2006 [17]). Il en résulte un réchauffement de l’hémisphère
nord d’approximativement 3 ◦C et un refroidissement sévère de l’Antarctique.
Comme la majorité des continents se localise dans l’hémisphère nord, on peut
s’attendre à une activation de la consommation globale de CO2 par altération
des silicates continentaux et donc à une diminution de la quantité de CO2

dans l’atmosphère, renforçant le mode climatique froid qui se met en place.
En conclusion, bien que l’effet climatique global de l’ouverture du passage de
Drake reste faible, des rétroactions positives peuvent avoir existé dans le cycle
du carbone, amplifiant nettement la réponse. Elles restent à documenter avec
précision.

Un second moteur de l’évolution climatique se met également en place au
cours du Cénozoïque : l’orogenèse himalayenne.

Le rôle d’une orogène sur le cycle du carbone est complexe. On distingue
aujourd’hui deux effets : l’un sur l’altération chimique des silicates exposés
dans la chaîne, l’autre sur l’enfouissement de carbone organique au pied de la
chaîne. Considérons tout d’abord l’augmentation de l’altérabilité des surfaces
continentales via une érosion accrue. Le développement de glaciers, l’alter-
nance de régimes de gel et de dégel en altitude, les fortes pentes favorisent la
dislocation des roches et augmentent leur surface de contact avec les solutions.
Il en résulte une altération et une consommation de CO2 accrues. Cette aug-
mentation de l’altérabilité se traduit par un accroissement du facteur érosif f3
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dans l’équation (10), et le niveau de CO2 s’abaisse jusqu’à ce que l’altération
des silicates compense à nouveau le dégazage de la Terre solide (Goddéris
et François, 1996 [15]). Aujourd’hui, 4 × 1012 kg/an de matériaux en sus-
pension sont évacués vers l’océan en provenance de la zone himalayenne, ce
qui représente 17 % du flux érosif mondial, alors que le rapport de la sur-
face himalayenne à la surface totale des continents n’est que de 4 %. On
peut donc s’attendre à ce qu’une orogène majeure augmente considérable-
ment la consommation de CO2 atmosphérique par l’altération chimique des
roches exposées (accroissement du facteur f3). Néanmoins, ce résultat n’est
pas confirmé par les données actuelles de flux d’éléments dissous dans les ri-
vières en provenance de l’Himalaya. Ils suggèrent une consommation modeste
de 0,7 × 1012 moles/an de CO2 par altération des silicates himalayens, soit
seulement 6 % du total mondial, de 11,7 × 1012 moles/an. L’une des raisons
de ce faible taux d’altération chimique est peut-être que le moteur érosif fonc-
tionne trop bien en Himalaya, et que l’évacuation des débris produits par
érosion mécanique est trop rapide pour permettre le développement d’une al-
tération chimique efficace. Il en résulterait un système d’altération qui serait
largement limité par la cinétique très lente de dissolution des minéraux. De
plus, la lithologie est telle que les silicates de calcium sont peu abondants dans
l’Himalaya et que le flux d K. Comme ces réactions chimiques ne mènent pas
à la précipitation de carbonates, leur effet sur le cycle du carbone est nul à
long terme.

Par contre, le taux de sédimentation, extrêmement élevé dans le golfe du
Bengale, est responsable de la préservation de très grandes quantités de ma-
tière organique, à la fois d’origine continentale et marine. On estime que le flux
d’enfouissement de carbone aux pieds de l’orogène est deux à trois fois plus
élevé que la consommation de CO2 par l’altération des silicates himalayens.
Une étude récente montre que la préservation du carbone organique d’origine
continentale exporté par les rivières himalayennes est préservés à 100 % dans
les sédiments du golfe du Bengale : la sédimentation est telle que la préser-
vation est totale (Galy et al., 2007 [13]). France-Lanord et Derry (1997) [12]
ont estimé que la croissance du réservoir sédimentaire de carbone organique
atteignait 0,6× 1012 moles/an. Cette valeur est d’un ordre de grandeur com-
parable à celle estimée à partir de simulations numériques, réalisées à l’aide
de modèle du cycle du carbone inversant l’enregistrement du δ13C des carbo-
nates pendant le Cénozoïque (Goddéris et François, 1996 [15]). L’Himalaya
consomme du carbone (Fig. 6.11), mais sous forme organique, et il est donc,
au moins partiellement, responsable du refroidissement climatique au cours
du Cénozoïque. L’estimation de ces effets en termes de CO2 atmosphérique
reste à mener à bien.
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Fig. 6.11 – Consommation de CO2 atmosphérique par l’Himalaya, par kg de sédi-
ments exporté. À gauche, la contribution de l’altération des silicates, reconstruite à
partir du bilan de chaque cation exporté par la chaîne de montagnes. À droite, la
contribution liée à l’enfouissement de carbone organique dans le golfe du Bengale.

6.4 Les événements climatiques courts
du Phanérozoïque

En sus de la définition des grands modes climatiques du Phanérozoïque,
des efforts récents ont permis de définir des épisodes de changement clima-
tique rapide, à l’échelle de 105 ans, qui ponctuent l’histoire de la Terre. Nous
reportons ci-dessous trois de ces événements, en discutant leurs causes.

6.4.1 La transition Callovien-Oxfordien
(Jurassique moyen-Jurassique supérieur)

Il s’agit d’un épisode de refroidissement bref dans le Jurassique. De tels
événements se sont produits à plusieurs reprises pendant le Jurassique et le
Crétacé.

Les δ18O mesurés sur des dents de poissons et des bélemnites suggèrent
une chute abrupte des températures de 8 ◦C dès le Callovien supérieur, qui
se maintient jusqu’à l’Oxfordien moyen. Dans le même temps, les faunes
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d’ammonites boréales envahissent le domaine téthysien, suggérant un refroi-
dissement généralisé à toutes les latitudes (Dromart et al., 2003 [9]). La durée
totale de l’événement est de l’ordre de 3 millions d’années. Cet épisode est
également marqué par la réduction des dépôts de carbonates d’environ un fac-
teur 10. Les δ13C suggèrent également une excursion positive d’environ 0,5 %�
sur la même période. Enfin, une chute du niveau marin de plusieurs dizaines
de mètres est attestée (Dromart et al., 2003 [9]), suggérant la mise en place
de calottes glaciaires temporaires (Fig. 6.12).

Les raisons de ce refroidissement ne sont pas complètement élucidées,
comme c’est d’ailleurs le cas pour tous les épisodes de refroidissement brefs
du Jurassique et du Crétacé. Mais de nombreuses pistes existent. En particu-
lier, pour cet événement précis, la quantité de matière organique enfouie dans
les sédiments marins augmente fortement au cours du Callovien moyen, juste
avant le refroidissement. Le pourcentage de matière organique passe de moins
de 1 % dans le Callovien inférieur à 5 %, voire 10 % dans le Callovien moyen.
Cet enfouissement accru de matière organique a pu provoquer une consomma-
tion intensifiée de CO2 atmosphérique, à une échelle temporelle suffisamment
courte devant le temps de réponse du paléothermostat terrestre, pour l’empê-
cher de jouer son rôle stabilisateur. Il en aurait résulté une baisse de la pression
de CO2 qui aurait pu initier le refroidissement subséquent. Ce refroidissement,
accompagné d’une chute de niveau marin provoquée par le développement de
glaciers sur les continents les plus froids, a été responsable du quasi arrêt de
la sédimentation carbonatée sur les plates-formes continentales.

Une autre hypothèse a été avancée récemment, mettant en relation la ré-
duction drastique des dépôts de carbonates sur les plates-formes continentales
et l’épisode de refroidissement. Jusqu’ici, on supposait que la mise en place
de conditions climatiques plus froides résultait en une réduction de l’activité
de la bioconstruction dans les zones récifales. À l’inverse, Donnadieu et al.
(2011) [7] proposent que la diminution forte de l’activité des récifs carbona-
tés, suite à des causes externes (tectoniques par exemple), provoquent une
accumulation d’alcalinité dans les océans. En effet, celle-ci continue d’être ap-
portée par les fleuves (altération continentale), alors que le puits d’alcalinité
par dépôt de carbonates est fortement réduit. Il en résulte une dissolution
massive de CO2 atmosphérique dans les océans. La pression de CO2 chute
de 800 ppmv à 200 ppmv pendant les crises de production carbonatée (qui
durent quelques centaines de milliers d’années), induisant un refroidissement
moyen global de 9 ◦C.

6.4.2 La limite Crétacé-Tertiaire, la météorite
et les éruptions fissurales du Deccan

La limite Crétacé-Tertiaire (K-T), datant de 65 Ma, a été particulièrement
étudiée, car elle correspond à un événement d’extinction de masse, avec entre
autres, la disparition des dinosaures. Deux événements majeurs se produisent
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Fig. 6.12 – Synthèse des événements à la transition Jurassique moyen-Jurassique
supérieur. À gauche, le δ13C des carbonates, mesuré à différentes localités. À droite,
les couches riches en carbone organique, et le taux d’accumulation de carbonates.

à la limite K-T : la collision d’un astroblème avec la Terre et la mise en place
des traps du Deccan. Ce dernier événement magmatique de premier ordre
a peut-être eu un impact majeur sur la biosphère, mais certainement sur le
climat terrestre, à l’échelle de 105 ans, et ce, jusqu’à 106 ans.
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Dessert et al. (2001) [6] ont simulé l’impact géochimique et climatique de
la mise en place des traps du Deccan. Le volume total de lave mise en place
est de 3×106 km3, correspondant à l’émission de 1,6×1018 moles de CO2, soit
la moitié du contenu exosphérique actuel en carbone. Cette émission a pu se
produire dans une fenêtre de temps de l’ordre de 105 années. Cette échelle de
temps est plus courte que le temps de réponse du cycle géologique du carbone.
On est donc bien en deçà de toute capacité de réponse du paléothermostat
terrestre. Il en résulte une croissance très rapide de la pression partielle de CO2

qui atteint plus de 3,5 fois son niveau initial en 100 000 ans (soit 1 000 ppmv, en
supposant que le niveau de CO2 préperturbation était au niveau préindustriel
de 280 ppmv (Dessert et al., 2001 [6]). La température moyenne mondiale
peut ainsi s’accroître de 4 ◦C cent mille ans après le début de la mise en place
des traps.

L’éruption terminée et le temps s’écoulant, le paléothermostat terrestre
joue son rôle stabilisateur. Le surplus de CO2 est lentement consommé par
l’altération des silicates, elle-même accélérée par l’effet de serre accru. En
2 millions d’années, le niveau de CO2 revient à un niveau stable, plus bas de
60 ppmv par rapport au niveau préperturbation, correspondant à un refroi-
dissement global de ∼0,5 ◦C par rapport aux températures antérieures à la
mise en place des traps du Deccan (Fig. 6.13). Ce refroidissement est le ré-
sultat du remplacement de surfaces continentales faiblement altérables (socle
continental) par 500 000 km2 de surfaces basaltiques fraîches, huit à dix fois
plus altérables. Mathématiquement, c’est le facteur f5 du paléothermostat qui
a globalement augmenté (l’ensemble des surfaces continentales est légèrement
plus altérable) et, pour un dégazage qui est revenu à son niveau de prépertur-
bation, le niveau de CO2 doit se stabiliser plus bas pour imposer l’équilibre
avec l’altération continentale.

Le résultat d’un épisode magmatique, comme la mise en place de traps
continentaux, est donc, dans un premier temps, un épisode de réchauffement
de courte durée (105 ans), suivi d’un refroidissement global qui persiste pen-
dant plusieurs millions d’années, tant que les surfaces basaltiques exposées
à l’atmosphère ne sont pas entièrement détruites par l’altération. Une étude
similaire menée sur les traps de Sibérie (limite Permo-Trias) montre que le
niveau de CO2 atmosphérique se stabilise, quelques millions d’années après le
fin de l’événement, 750 ppmv sous son niveau préperturbation de 4 500 ppmv,
ce qui provoque un refroidissement global de plus de 1 ◦C.

Au moment de la limite K-T, un autre phénomène majeur s’est produit :
une grosse météorite d’un diamètre estimé à une dizaine de kilomètres est
entrée en collision avec la Terre et est tombée dans la péninsule du Yucatan.
Un grand cratère d’impact actuellement enfoui sous mille mètres de sédiments
(cratère du Chicxulub) a été reconnu par la géophysique. Ce phénomène a été
catastrophique, beaucoup plus bref que les grandes éruptions fissurales du
Deccan, qui datent de la même époque, mais qui se sont prolongées pendant
plusieurs centaines de millénaires.
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Fig. 6.13 – Conséquences calculées de la mise en place des traps du Deccan sur la
température moyenne globale et sur le niveau de CO2 atmosphérique.

L’impact de la météorite est aisément reconnaissable, parce que les sédi-
ments de la limite K-T sont constitués par une fine couche riche en iridium, un
métal très rare sur Terre, signature d’apports cosmiques. Cette couche contient
également des minéraux (spinelles) dont la composition chimique exclut leur
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formation sur Terre. L’analyse des spinelles a montré que la météorite avait
la composition chimique des chondrites carbonées, avec la particularité d’être
très riche en soufre. L’impact d’une telle collision est considérable. Sa modé-
lisation est difficile en raison de l’ampleur de la perturbation, sans commune
mesure avec les observations actuelles, qu’elle a entraînée pour la chimie de
l’atmosphère. Aussi les simulations s’inspirent-elles de celles qui avaient été
faites dans le cadre des travaux sur « l’hiver nucléaire », pour lesquels les cli-
matologues avaient calculé l’impact climatique global d’un conflit nucléaire de
grande ampleur. Il ne peut s’agir là que d’une approche très simplificatrice.

La collision d’une météorite avec la Terre a de nombreuses conséquences,
même s’il est difficile de les chiffrer avec précision :

– elle relâche une énorme quantité d’aérosols (sulfates, nitrates) qui at-
teignent la haute atmosphère où ils peuvent rester pendant plusieurs
années ;

– les aérosols provoquent une atténuation d’environ 50 % du rayonnement
solaire, d’où résulte un refroidissement d’une dizaine de degrés au sol
pendant une décennie. Les agronomes estiment que la moitié de la végé-
tation de l’hémisphère lord pourrait alors avoir été tuée dès les premières
années ;

– la perturbation sera la plus grande si l’impact se produit au printemps
au moment où la végétation a le plus besoin du rayonnement solaire ;

– l’émission d’une énorme quantité de vapeur d’eau dans l’atmosphère qui
se charge des nitrates et sulfates et retombe sous forme de pluies très
acides, toxiques pour les plantes ;

– enfin, les chondrites contiennent de nombreux métaux lourds toxiques,
en particulier du nickel qui inhibe l’activité chlorophyllienne.

On est évidemment loin de comprendre l’ensemble des événements qui ont
marqué la fin du Crétacé, avec la disparition de nombreuses espèces animales
et végétales. Les sédiments continentaux témoignent du développement de
grands incendies et du retour pionnier des fougères qui sont les plantes les
plus résistantes et qui colonisent en premier les surfaces dévastées par le feu.
Dans l’océan, les données sédimentologiques, biologiques et géochimiques té-
moignent d’une diminution considérable de la production primaire par les
algues ; celle-ci n’est revenue à son niveau antérieur qu’après environ cinq à
six millions d’années.

Il est vraisemblable que la collision avec la météorite et les émanations des
éruptions fissurales du Deccan ont toutes deux contribué aux changements
majeurs de l’environnement qui ont marqué la limite K-T, la première par ses
effets considérables, survenus brutalement et qui ont duré plusieurs années, la
seconde par ses effets géochimiques persistant sur des périodes longues vis-à-
vis des constantes de temps de la biosphère.
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6.4.3 Le maximum thermique de la transition
Paléocène-Eocène (PETM)

La déstabilisation d’hydrates de méthane (gaz à effet de serre très ac-
tif) dans les sédiments peut provoquer des fluctuations climatiques à très
courte échelle de temps (105 ans). Plusieurs événements de ce type ont été
reconnus dans le Phanérozoïque, mais le mieux documenté se situe à la tran-
sition Paléocène-Éocène. En l’espace de 20 000 ans (Fig. 6.14), le δ13C de
l’océan diminue de 3 %�, avant de récupérer sa valeur initiale en 240 000 ans
(McInerney et Wing, 2011 [19]). Dans le même temps, la température des
eaux profondes de l’océan augmente de 5 à 7 ◦C. De même, un réchauffement
de 8 ◦C des eaux de surface est enregistré. On attribue ce réchauffement à
une brusque déstabilisation des hydrates de méthane présents dans les sédi-
ments océaniques. Le méthane libéré par les sédiments est en effet caractérisé
par un δ13C de −60 %�. En conséquence, un flux de 2 500 Gt de C étalé
sur 20 000 ans est suffisant pour expliquer l’excursion isotopique observée.
Cet événement provoquerait un réchauffement important, mais temporaire,
de l’atmosphère. L’excursion des δ13C est alors résorbée en 200 000 ans, par
les processus « classiques » du cycle du carbone : altération continentale et
enfouissement dans les sédiments.

Il reste à expliquer la raison de la déstabilisation des hydrates de gaz.
Ceux-ci peuvent être libérés vers l’océan et l’atmosphère si la température
de l’eau augmente ou si la pression diminue. Par exemple, des soulèvements
régionaux dans l’Atlantique Nord se sont produits il y a 55 Ma, juste avant le
PETM. La réduction de la profondeur de la colonne d’eau aurait pu conduire à
une baisse de la pression et une déstabilisation des hydrates de méthane dans
les sédiments. Il existe peut-être un lien entre ces soulèvements régionaux et
le PETM, encore que cette hypothèse doive être raffinée par une meilleure da-
tation. Autre hypothèse, une modification importante de la circulation océa-
nique aurait réchauffé considérablement l’eau profonde (4 à 5 ◦C), provocant
la déstabilisation d’hydrates de gaz stockés dans les sédiments et initiant le
PETM.

6.5 Conclusions

La reconstruction des climats à l’échelle des temps géologiques reste un
domaine exploratoire. La principale difficulté vient du fait que l’on ne peut
pas dissocier climat et cycles biogéochimiques. Les indicateurs d’évolution
géochimique et climatique sont nombreux, mais ils sont toujours difficiles à
interpréter, car tous sont indirects. Les modèles numériques utilisés sont sou-
vent très simples, se résumant à des approches moyennes globales dans la
plupart des études, ce qui ne permet pas la prise en compte de manière expli-
cite des nombreux paramètres du système climatique. Mais les climats anciens
représentent aussi un fantastique chantier dans lequel des techniques nouvelles
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profondeur relative dans le sédiment, 
par rapport au début de l'excursion du PETM

Fig. 6.14 – Évolution temporelle du δ13C des foraminifères benthiques à la tran-
sition Paléocène-Éocène, pour trois sites océaniques distants. La flèche représente
une durée de 240 000 ans.

sont mises au point et des idées novatrices peuvent être testées. C’est aussi
un domaine d’étude dans lequel les modèles de climat développés initialement
pour la compréhension de l’évolution climatique actuelle sont appliqués dans
des conditions extrêmes, pour lesquelles leur adéquation soulève des questions.
Il suffit de penser à la configuration géographique qui change dans le passé et
que l’on prend en compte de manière simpliste, faute d’information précise. Il
s’agit là d’un facteur climatique de premier ordre et nous n’avons sans doute
pas la garantie que les modèles complexes, tels que les modèles de circulation
générale de l’atmosphère, se comportent correctement lorsque les conditions
aux limites sont modifiées de manière aussi drastiques.

Néanmoins, le perfectionnement des techniques analytiques et des modèles,
les nombreux tâtonnements, les succès et les échecs permettent aujourd’hui
de dégager une histoire climatique générale de la Terre au cours de l’évolution
des organismes pluricellulaires. L’un des grands débats de ces dernières années
a été le questionnement du lien existant entre le niveau de CO2 atmosphé-
rique et l’évolution climatique du Phanérozoïque, les deux pouvant apparaître
découplés lors de certains événements majeurs. Compte tenu des incertitudes
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énormes qui existent sur les reconstructions des niveaux de CO2 par des mé-
thodes isotopiques ou en se basant sur des données paléontologiques (Royer,
2006 [24]) et prenant en compte les incertitudes existant sur les reconstruc-
tions climatiques basées sur les méthodes isotopiques, on ne peut rien affirmer
concernant l’existence ou non d’une décorrélation entre niveau de CO2 d’une
part et climat d’autre part. Par contre, l’utilisation d’une nouvelle génération
de modèles couplant intimement le cycle du carbone et le climat en prenant
en compte la variabilité spatiale des processus suggère une histoire conjointe
du CO2 et du climat cohérente, en accord au premier ordre avec les grandes
tendances climatiques du Mésozoïque (Donnadieu et al., 2006 [8]). De même,
l’émergence de techniques isotopiques permettant la reconstruction du climat
avec une résolution latitudinale de plus en plus fine permet de revisiter les
poncifs de l’histoire climatique de notre planète. De nouvelles images unifiées
apparaissent, dans lesquelles le CO2 atmosphérique est un moteur dominant
de l’évolution climatique mais modulé par des facteurs de premier ordre, tels
que la configuration paléogéographique, largement négligée jusqu’ici, ou les
variations quasi-périodiques de l’orbite terrestre dont le rôle est explicité dans
le chapitre 7.

L’un des défis majeurs du futur proche est la mise en relation de ces
évolutions climatiques et géochimiques d’une part et de l’évolution biologique
d’autre part.
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Chapitre 7

Climat et cycles astronomiques

Didier Paillard, Laboratoire des Sciences du Climat et de l’En-
vironnement, Orme des Merisiers, 91191 Gif-sur-Yvette, France.

7.1 Un peu d’histoire

7.1.1 De la découverte des glaciations aux premières
théories du climat

La paléoclimatologie est sans aucun doute née avec la découverte des gla-
ciations au xixe siècle. En effet, si les savants d’alors avaient bien conscience
que la Terre ait pu subir de nombreux bouleversements, notamment à tra-
vers les successions des différentes espèces fossiles animales et végétales, c’est
avec la mise en évidence de périodes glaciaires que l’idée de changements cli-
matiques a pu véritablement prendre corps. En effet, les traces laissées par
l’écoulement des glaciers de la dernière période glaciaire, moraines, blocs er-
ratiques, stries et faciès glaciaires, ont été clairement identifiées dans de nom-
breuses régions d’Europe et d’Amérique du Nord, pour avancer l’idée que le
climat, au moins en ce qui concerne l’hémisphère nord, ait pu être considé-
rablement plus froid dans le passé. Certes, le point de vue des savants du
xixe siècle sur les glaciations était bien différent du nôtre, car très fortement
ancré dans une perspective « catastrophiste » de l’évolution de la Terre, que
l’on imaginait alors ponctuée de « déluges » et autres cataclysmes, comme le
souligne l’extrait ci-dessous.

« L’apparition de ces grandes nappes de glace a dû entraîner à sa
suite l’anéantissement de toute vie organique à la surface de la
terre. Le sol de l’Europe, orné naguère d’une végétation tropicale
et habité par des troupes de grands éléphans, d’énormes hyppopo-
tames et de gigantesques carnassiers, s’est trouvé enseveli subite-
ment sous un vaste manteau de glace recouvrant indifféremment
les plaines, les lacs, les mers et les plateaux. Au mouvement d’une
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puissante création succéda le silence de la mort. Les sources ta-
rirent, les fleuves cessèrent de couler, et les rayons du soleil, en
se levant sur cette plage glacée (si toutefois ils arrivaient jusqu’à
elle), n’y étaient salués que par les sifflemens des vents du Nord
et par le tonnerre des crevasses qui s’ouvraient à la surface de ce
vaste océan de glace. »

(L. Agassiz, Études sur les glaciers, 1840)

Pour les géologues de cette époque, les changements climatiques étaient
avant tout liés aux changements de la topographie. En effet, si la dérive des
continents n’était pas encore d’actualité, les savants tentaient alors d’expli-
quer leurs observations de terrain à l’aide de mouvements verticaux des conti-
nents : soulèvement des montagnes, érosion, changement du niveau marin. . .
Sous l’influence de Charles Lyell, ces changements sont devenus avant tout
lents et progressifs. Le catastrophisme s’effaça au profit d’un gradualisme, qui
suppose que les modifications de la surface terrestre obéissent aux lois phy-
siques aujourd’hui mises en œuvre, mais appliquées sur des durées immenses.
Ce nouveau point de vue s’opposait à toute influence externe (en particulier
divine), ce qui explique sans doute largement la réticence des géologues face
aux premières théories astronomiques des glaciations :

« But though I am inclined to profit by Croll’s maximum excentri-
city for the glacial period, I consider it quite subordinate to geogra-
phical causes or the relative position of land and sea and abnormal
excess of land in polar regions. »

(C. Lyell to C. Darwin, 1866)

L’idée que le climat découle avant tout de la géographie et de la topogra-
phie est bien entendue fondée. Il suffit de regarder l’étymologie du mot climat
(κλιμα = inclinaison, i.e. hauteur du Soleil au-dessus de l’horizon, c’est-à-dire
la latitude du lieu) ou de chercher « climatologie » dans un organigramme uni-
versitaire pour se convaincre que cette idée est toujours valide. Néanmoins,
les principes physiques sous-jacents au fonctionnement du système climatique
sont eux aussi mis à jour au xixe siècle, avec notamment Joseph Fourier qui
établit les lois de la diffusion de la chaleur, explique comment celle-ci est redis-
tribuée par les fluides superficiels que sont l’atmosphère et l’océan, et discute
également du rôle essentiel de l’effet de serre :

« La température peut être augmentée par l’interposition de l’atmo-
sphère, parce que la chaleur trouve moins d’obstacle pour pénétrer
l’air, étant à l’état de lumière, qu’elle n’en trouve pour repasser
dans l’air lorsqu’elle est convertie en chaleur obscure. »

(J. Fourier, 1824)
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C’est dans ce contexte que sont avancées les deux principales théories
physiques, qui sont toujours d’actualité, et qui permettent de rendre compte
de l’existence des périodes glaciaires : la théorie astronomique et les variations
de la concentration atmosphérique en CO2.

7.1.2 De Adhémar à Milankovitch : le rôle de l’insolation

Si l’opinion que le climat est influencé par les astres est sans doute très
ancienne, la première théorie scientifique astronomique des âges glaciaires a
été formulée par Joseph Adhémar dès 1842. En effet, comme cela sera ex-
plicité un peu plus loin, la précession des équinoxes a pour conséquence de
modifier la position du périhélie (point de l’orbite terrestre le plus proche du
Soleil) par rapport aux saisons : si aujourd’hui, la Terre est au plus près du
Soleil aux alentours du 4 janvier, cette date évolue lentement pour parcourir
l’ensemble de l’année en environ 21 000 ans. Il y a 10 500 ans, au contraire
d’aujourd’hui, la Terre était donc loin du Soleil en janvier et proche de lui
en juillet. Adhémar suggéra que ce mécanisme devait modifier le climat. Plus
précisément, actuellement, les hivers de l’hémisphère nord ont lieu lorsque la
Terre est proche du Soleil, et à l’inverse, ceux de l’hémisphère sud lorsque la
Terre est éloignée du Soleil. Adhémar proposa que cela explique l’absence de
grande calotte glaciaire au nord, à cause d’hivers plus doux et plus courts, et
à l’inverse, la présence d’une grande calotte antarctique. La situation devait
être exactement opposée il y a 10 500 ans, ce qui lui permit d’expliquer des
périodes de grande extension glaciaire qui venaient d’être mise en évidence
par les géologues.

La théorie d’Adhémar sera critiquée pour de nombreuses raisons, certaines
largement infondées. Mais c’est avant tout sur les fondements même de sa
théorie que ses détracteurs, Charles Lyell et Alexander von Humbolt, auront
des arguments décisifs. En effet, le mécanisme de précession fonctionne de
façon anti-symétrique entre les pôles, mais aussi entre les saisons. On peut
facilement montrer que, si par exemple, l’hiver reçoit moins d’énergie, cela est
exactement compensé par un excès d’énergie reçu en été. Si le contraste saison-
nier varie avec la précession, l’intégrale annuelle de l’énergie reçue ne change
absolument pas. Pourquoi alors y aurait-il un quelconque effet climatique ?

C’est James Croll qui proposa en 1864 une solution en suggérant que, si le
forçage astronomique était effectivement anti-symétrique par rapport aux sai-
sons (et par conséquence nul en moyenne annuelle), les processus climatiques
ne l’étaient sans doute pas. Si l’accumulation de la neige s’effectue avant tout
en hiver, la fonte se produit en été. Croll insista fortement sur le rôle de
l’accumulation hivernale, de sorte que l’argumentation d’Adhémar restait es-
sentiellement valable : des hivers plus longs ou plus froids favorisent une plus
grande accumulation de glace qui permet l’avènement d’une glaciation. Par
ailleurs, conscient des développements récents de la mécanique céleste (notam-
ment par Pierre Simon de Laplace, et Urbain le Verrier), Croll va introduire
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l’effet des variations de l’excentricité de l’orbite terrestre. Celle-ci module l’in-
tensité des contrastes saisonniers. En effet, pour une orbite circulaire, l’effet
climatique de la précession est tout simplement nul, puisqu’il n’y a ni périhélie
(point le plus proche) ni aphélie (point le plus éloigné). Plus l’excentricité est
grande, plus les effets climatiques de la précession le seront aussi. Croll associe
donc les grandes glaciations aux maxima d’excentricité. Il repousse ainsi la
dernière glaciation à 80 000 ans dans le passé, et suggère une glaciation plus
intense encore il y a 240 000 ans. Bien que Croll ait proposé une théorie astro-
nomique beaucoup plus solide et évoluée, il ne parviendra pas à convaincre la
communauté scientifique de son époque. Pourtant, les alternances glaciaires-
interglaciaires découvertes dans certains sédiments plaidaient en faveur d’un
mécanisme plus ou moins périodique. Mais les premiers éléments de datation
disponibles à cette époque, en extrapolant des taux d’érosion ou en comptant
des varves lacustres, indiquaient une glaciation beaucoup plus récente.

C’est Milutin Milankovitch (1941) [18] qui formule la théorie astronomique
encore aujourd’hui d’actualité. La principale critique que l’on puisse faire à la
théorie de Croll est de considérer l’hiver comme la saison la plus importante.
Milankovitch s’appuie sur les observations des neiges éternelles et des glaciers
de montagne pour montrer que la fonte estivale est beaucoup plus détermi-
nante sur le bilan de masse de la glace que ne l’est l’accumulation neigeuse.
Il en déduit correctement que la saison critique est l’été, ce qui renverse com-
plétement les raisonnements d’Adhémar et de Croll. De plus, Milankovitch
introduit un troisième paramètre astronomique important pour le calcul des
variations de l’énergie solaire reçue en un lieu donné : l’obliquité de l’axe ter-
restre, c’est-à-dire son inclinaison par rapport au plan de l’orbite terrestre.
Les bases de la théorie astronomique moderne sont alors jetées.

7.1.3 De Tyndall à Arrhénius : le rôle du gaz carbonique

Si l’importance du rôle de l’effet de serre était bien comprise au xixe siècle,
c’est John Tyndall qui mesura le premier l’absorption et l’émission infrarouge
de différents gaz. Il démontra ainsi que l’azote ou l’oxygène sont essentiel-
lement transparents aux rayons infrarouges et que l’effet de serre de notre
planète est causé avant tout par des gaz présents en très petites quantités,
en premier lieu la vapeur d’eau, mais aussi le gaz carbonique, le méthane,
le protoxyde d’azote ou l’ozone. Jacques Joseph Ebelmen, géologue français,
fût le premier, dès 1845, à proposer que des changements de la concentration
atmosphérique en CO2 devaient avoir des conséquences sur le climat (Bard,
2004 [3]), mais ce sont les mesures de Tyndall en 1861, qui permettent d’envi-
sager d’en quantifier l’effet. Ce dernier suggéra alors que tous les changements
climatiques découverts par les géologues pouvaient s’expliquer par des chan-
gements des teneurs atmosphériques en gaz à effet de serre.

Ces arguments seront repris notamment par le géologue américain
Chamberlin, qui mit en évidence la succession d’au moins cinq stades glaciaires
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aux États-Unis. Mais c’est le chimiste suédois Svante Arrhénius (1896) [2] qui
alla jusqu’à calculer l’effet du gaz carbonique sur le climat. À partir des don-
nées géologiques sur les positions des moraines en période glaciaire, il évalua
le refroidissement à 4 ou 5 ◦C, et calcula que cela pouvait s’expliquer par une
diminution d’environ 40 % de la concentration atmosphérique en CO2. C’est
également dans cet article qu’il envisagea un réchauffement climatique futur
lié aux émissions anthropiques de CO2 (de l’ordre de 5 ◦C pour un doublement
de CO2, un chiffre étonnamment proche des estimations les plus récentes qui
sont de l’ordre de 3,5 ◦C).

Il est intéressant de constater que ces deux théories antagonistes des âges
glaciaires existent depuis le milieu du xixe siècle et restent toujours va-
lables. Il reste aujourd’hui encore à élucider comment celle-ci s’articulent et
se complètent.

7.2 Paramètres astronomiques et insolation

Avant d’aller plus loin, il est utile de passer en revue les différents para-
mètres astronomiques qui influencent l’énergie reçue au sommet de l’atmo-
sphère par la Terre, énergie que l’on nommera par la suite « insolation ».

7.2.1 Excentricité

Selon la première loi de Kepler, l’orbite terrestre est une ellipse. Celle-ci
est caractérisée par un paramètre de taille, le demi grand axe, souvent noté a,
par un paramètre de forme ou d’aplatissement, l’excentricité, souvent notée e,
puis par trois paramètres qui définissent la position de cette ellipse dans l’es-
pace, dont deux pour définir le plan orbital (l’inclinaison i par rapport à un
plan de référence, et la longitude du nœud ascendant Ω défini par l’inter-
section de ces deux plans), et un autre pour définir la position absolue du
périhélie (la longitude π). En fait, dès que le système est constitué de trois
corps matériels (le Soleil avec deux planètes) ou plus, le mouvement n’est plus
rigoureusement une ellipse, et il n’existe d’ailleurs pas de solution analytique
au problème de mécanique céleste à N corps, pour N > 2. Il convient alors
de faire des calculs perturbatifs ou des résolutions numériques approchées.
La notion d’orbite terrestre garde néanmoins tout son sens, car les perturba-
tions sont du second ordre. Il est donc utile de raisonner en termes d’orbite
elliptique, qui se déforme et bouge au cours du temps.

Les perturbations induites par les autres planètes ne modifient pas le demi
grand axe de l’ellipse a, mais uniquement la trajectoire terrestre, c’est-à-dire
l’excentricité e et les paramètres d’orientation de l’ellipse (i, Ω, π). Donc a
sera une constante (en tout cas sur des centaines de millions d’années). Par
ailleurs, l’orientation de l’ellipse dans l’espace n’a a priori aucune conséquence
directe sur le rayonnement solaire reçu par la Terre. Le seul paramètre orbital
qui est susceptible de modifier l’insolation est donc l’excentricité e.
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L’excentricité e est définie par le rapport entre la distance du foyer au
centre de l’ellipse c, et le demi grand axe a, comme indiqué sur la Figure 7.1.
Si elle vaut aujourd’hui 0,016 7 (soit un aplatissement de 1,67 %), elle a
varié entre des valeurs quasi nulles et des valeurs de l’ordre de 0,06, avec des
pseudo-périodicités de l’ordre de 100 000 et 400 000 ans.

Terre

Foyer 1
(Soleil) Périhélie

Foyer 2

a

b

c

v

Aphélie

r’ r

Fig. 7.1 – Une ellipse peut être définie comme le lieu des points dont la somme des
distances aux deux foyers est constante : r+r′ = 2a. L’excentricité est définie par le
rapport e = c/a. Le demi petit axe b est donc donné par le théorème de Pythagore :
b = a(1 − e2)1/2.

L’excentricité est le seul paramètre susceptible de modifier l’énergie re-
çue globalement, en moyenne annuelle, par la Terre. En effet, le demi grand
axe étant constant, la distance moyenne Terre-Soleil dépend directement de
l’excentricité. La seconde loi de Kepler (conservation du moment cinétique)
s’écrit :

r2 dv

dt
=

2πa2
√

1 − e2

T
.

En intégrant sur une orbite complète, on en déduit directement la « constante
solaire » S0, qui est définie comme l’énergie reçue en moyenne par la Terre :

S0 =
S

T

T∫
0

a2

r2
dt = S

2π∫
0

dv

2π
√

1 − e2
=

S√
1 − e2

.

L’énergie reçue par la Terre en moyenne annuelle, S0, dépend de l’énergie
S (supposée ici vraiment constante) reçue à la distance a du Soleil et de
l’excentricité e. Une plus forte excentricité entraîne une orbite plus aplatie, en
moyenne plus proche du Soleil, et donc une énergie solaire globale reçue par
la Terre plus grande. Les variations restent néanmoins très faibles, puisqu’au
maximum, pour e = 0,06, on calcule S0 = 1,001 8 S, soit une augmentation
de 0,18 % seulement. Ces faibles variations n’ont quasiment aucun rôle sur
le climat. Par contre, comme on le verra un peu plus loin, c’est à travers
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la modulation des effets de la précession que l’excentricité possède un rôle
climatique essentiel.

Il est intéressant de noter que le système solaire est chaotique. Cela si-
gnifie que le calcul des paramètres orbitaux en général, et en particulier de
l’excentricité, n’est possible qu’à des instants pas trop éloignés de la période
actuelle. En effet, les erreurs augmentent de façon exponentielle avec le temps,
et toute prédiction est impossible au-delà d’une certaine durée. Pour l’excen-
tricité, cette durée est de l’ordre de 20 à 30 millions d’années seulement, ce
qui est finalement très court par rapport à l’âge de la Terre. Au-delà, les va-
riations d’excentricité restent bien entendu de même nature (avec des pseudo-
périodicités identiques, voisines de 100 000 et 400 000 ans), mais il devient
impossible de dire si, par exemple, il y a 600 millions d’années, l’excentricité
était minimale (proche de zéro) ou maximale (proche de 0,06). Autrement dit,
la phase des oscillations devient a priori imprédictible à long terme (Laskar
et al., 2004 [16]).

7.2.2 Obliquité

Au-delà des paramètres de l’orbite terrestre, il faut aussi prendre en
compte la position de l’axe de rotation de la Terre par rapport au plan orbital,
ou écliptique. Cette position est donnée par deux paramètres axiaux, d’une
part l’obliquité, notée ε, qui représente l’inclinaison de cet axe par rapport à
l’écliptique, et d’autre part la précession des équinoxes, qui indique sa position
absolue par rapport aux étoiles. La position de l’axe de la Terre est modifiée
par l’attraction différentielle de la Lune (et, dans une moindre mesure, du So-
leil) sur le bourrelet équatorial. En effet, notre planète est légèrement aplatie,
à cause de la rotation terrestre, et l’attraction gravitationnelle de la Lune sur
la Terre n’est donc pas exactement symétrique. Le bourrelet équatorial, incliné
par rapport à l’orbite lunaire, subit des forces d’attractions qui induisent un
couple sur l’axe de la Terre et en modifient l’orientation. Contrairement aux
paramètres orbitaux, comme l’excentricité, qui ne dépendent que de la mé-
canique du point, les paramètres axiaux (obliquité et précession) dépendent
donc de la forme de la Terre, ce qui introduit de nouvelles sources d’erreurs et
d’incertitudes. La durée au-delà de laquelle le calcul des paramètres axiaux de-
vient impossible est donc probablement plus courte que pour l’excentricité, et
les calculs deviennent délicats au-delà de quelques millions d’années. En par-
ticulier, la forme de la Terre change légèrement sous l’influence des glaciations
avec, durant les maxima glaciaires, d’énormes masses de glace accumulées sur
les continents de l’hémisphère nord. Il a été suggéré que cela pouvait avoir des
conséquences sur le calcul des paramètres axiaux au-delà de quelques millions
d’années seulement. De même, la convection interne dans le manteau terrestre
induit potentiellement des changements de répartition des masses qui peuvent
difficilement être pris en compte dans ces calculs astronomiques. La phase de
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l’obliquité, comme celle de la précession, sont donc sujettes à caution lorsque
l’on extrapole les calculs dans le passé ou le futur lointain.

Aujourd’hui, l’obliquité est de 23◦27′, ce qui définit la latitude des cercles
polaires (67◦33′ nord et sud) et des tropiques (23◦27′ nord et sud). Cette
valeur oscille entre des extrêmes de l’ordre de 21,9◦et 24,5◦, avec une pseudo-
périodicité de l’ordre de 41 000 ans. On comprend aisément que tout chan-
gement d’obliquité aura des conséquences climatiques en modifiant l’étendue
des domaines polaires et tropicaux. Ainsi, sur l’île de Taïwan, dans le comté
de Chiayi (Jia-Yi), il existe depuis près d’un siècle un monument qui marque
le tropique du Cancer. Mais la diminution actuelle de l’obliquité, au rythme
de 0,46 seconde d’arc par an se traduit par un déplacement des tropiques de
14,4 m chaque année, soit 4 cm par jour et donc plus d’un kilomètre depuis
l’érection du premier monument. . . Les Taïwanais ont donc construit régu-
lièrement de nouveaux monuments pour suivre le mouvement vers le sud du
tropique du Cancer.

Si la moyenne globale du rayonnement incident est inchangée, sa réparti-
tion géographique dépend de l’obliquité. Plus précisément, si l’on calcule la
moyenne annuelle du rayonnement solaire incident, on s’aperçoit que celle-ci
dépend essentiellement de l’obliquité, et dans une faible mesure, de l’excen-
tricité comme cela est mentionnée plus haut. Une augmentation de l’obliquité
ε se traduit par une augmentation de l’insolation aux hautes latitudes et par
une diminution dans les tropiques. Au pôle (Nord ou Sud) et à l’équateur, on
calcule :

WAnnée(pôle) =
S

π
√

1 − e2
sin ε ; WAnnée(équateur) =

2 S

π2
√

1 − e2
E(sin ε)

où E(x) = E(π/2, x) est l’intégrale elliptique complète du second type.
Pour une excentricité e nulle, lorsque ε passe de 21,9◦ à 24,5◦, on obtient
pour WAnnée (pôle) des changements de l’ordre de 1 %, soit 18 W/m2, et
pour WAnnée (équateur) des changements de l’ordre de 0,4 %, soit 5 W/m2.
On peut noter au passage, que pour des obliquités très importantes (pour
π sin ε > 2 E(sin ε), c’est-à-dire pour ε > εc = 53,896◦), les pôles reçoivent en
moyenne annuelle plus d’énergie que l’équateur. C’est actuellement le cas sur
les planètes Uranus et Pluton.

Par ailleurs, le phénomène des saisons est directement lié à l’obliquité, et
il sera d’autant plus marqué que l’obliquité sera grande. Par exemple, pour
une orbite circulaire (e = 0), on obtient l’expression de l’insolation journalière
aux pôles durant les solstices :

Wété(pôle) = S sin ε ; Whiver(pôle) = 0.

Si l’insolation au solstice d’hiver reste nulle, celle du solstice d’été va pouvoir
varier entre Wété(pôle) = 0,373 S et Wété(pôle) = 0,415 S, lorsque ε passe
de 21,9◦ à 24,5◦, soit une augmentation de l’ordre de 4 %, c’est-à-dire plus
de 50 W/m2. C’est loin d’être négligeable. Par ailleurs, il est essentiel de
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remarquer que, contrairement à la précession que nous détaillons ci-dessous,
l’effet de l’obliquité sur l’insolation est symétrique par rapport à l’équateur.

7.2.3 Précession des équinoxes et précession climatique

Outre l’alternance du jour et de la nuit ou bien le phénomène des saisons
qui sont connus depuis la nuit des temps, les astronomes ont observé depuis
l’Antiquité une lente dérive de l’axe des pôles par rapport à la voute cé-
leste. Cette découverte est généralement attribuée à Hipparque (130 av. J.C.)
qui l’estima environ à 1◦ par siècle (c’est-à-dire une périodicité de l’ordre de
360 siècles. . . ). Cette estimation est remarquable, sachant que la précession
des équinoxes possède effectivement une périodicité de 25 765 ans (1,397◦ par
siècle). Il est par ailleurs probable que les Égyptiens, plusieurs milliers d’an-
nées auparavant, étaient déjà parfaitement conscients de ce phénomène et
changeaient l’orientation de certains temples pour « suivre » ce déplacement.
Comme le note déjà Nicolas Copernic, il s’agit là du « troisième mouvement »
de la Terre, les deux premiers correspondant au jour et à l’année. Il était
donc tout à fait légitime, pour Adhémar, de s’intéresser aux conséquences
climatiques de ce « troisième mouvement ».

Il faut néanmoins bien distinguer la précession des équinoxes de la pré-
cession climatique. En effet, la position « absolue » de l’axe de la Terre, par
rapport aux étoiles, n’a en soi aucun effet sur le climat. Par contre, lorsque cet
axe est orienté différemment, il en est de même pour le plan équatorial de la
Terre. Or, la droite des équinoxes est définie par l’intersection du plan équa-
torial et de l’écliptique (le plan orbital). La précession des équinoxes (c’est
d’ailleurs là, bien entendu, l’origine de ce nom) correspond donc à une dérive
des équinoxes par rapport aux constellations, comme cela est indiqué sur la
Figure 7.2.

Ainsi, si aujourd’hui le Soleil est dans la constellation des Poissons le jour
de l’équinoxe de printemps (définissant ainsi ce que les astronomes appellent le
point vernal γ), il était dans le Bélier du temps des Grecs, et dans le Taureau à
l’époque des Égyptiens. Cette succession (Taureau, Bélier, Poissons) possède
très certainement des liens symboliques étroits, via l’astrologie, avec l’histoire
des religions (le taureau pré-hébraïque, le bélier ou l’agneau pour les juifs, et
le poisson des chrétiens). Le point vernal, et donc la position des saisons sur
l’orbite terrestre, se déplace ainsi avec la précession des équinoxes. Il suffit
alors de se rappeler que l’orbite est elliptique pour comprendre que les saisons
vont se situer à différentes distances du Soleil, suivant que le point vernal
sera plus ou moins proche du périhélie ou de l’aphélie. L’effet climatique de
la précession va donc se mesurer à l’aide de la position relative du point
vernal et du périhélie. Or ce dernier se déplace lui aussi, comme cela a été
mentionné dans le paragraphe concernant l’excentricité (c’est le paramètre
orbital π), selon un mouvement que l’on nomme « précession du périhélie ».
La combinaison de la précession des équinoxes et de la précession du périhélie
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Fig. 7.2 – La précession des équinoxes correspond au mouvement de toupie de l’axe
de la Terre (T). Le pôle se déplace donc par rapport aux étoiles (de P0 aujourd’hui,
qui pointe vers l’étoile polaire, à P dans le futur dans la constellation de Céphée).
Il en va de même de la ligne des équinoxes γγ′ (intersection du plan orbital et du
plan équatorial). Le point actuel γ0 est dans la constellation des Poissons. Il dérive
vers la constellation du Verseau.

permet ainsi de définir la position relative des saisons et des axes principaux
de l’ellipse. On définit la précession climatique, notée � (« pi curviligne »),
comme étant l’angle entre le point vernal et le périhélie. Si le point vernal
effectue un cycle complet environ en 25 700 ans, le périhélie fait de même
environ en 112 000 ans. Ces deux mouvements s’effectuant en sens contraire, on
en déduit une périodicité moyenne de 21 000 ans pour la précession climatique
(1/25,7 + 1/112 ∼ 1/21).

Il faut cependant ajouter une petite complication supplémentaire. En ef-
fet, lorsque l’orbite est circulaire (e = 0), il n’y a tout simplement plus de
périhélie. L’angle � n’est alors pas défini. De plus, on comprend aisément
que l’effet des changements de précession � sur le climat sera d’autant plus
grand que l’excentricité sera grande, puisque la distance Terre-Soleil variera
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davantage entre son maximum a(1 + e) (aphélie) et son minimum a(1 − e)
(périhélie). Cet effet sera nul lorsque e = 0. Pour toutes ces raisons, il est
pratique d’introduire le « paramètre de précession climatique » e sin�, qui
s’annule lorsque � n’est pas défini (pour e = 0) et qui augmente avec e.
En fait, il est mathématiquement utile de remplacer le couple de paramètres
(e, �) par le couple (e cos�, e sin �), qui, lui, est toujours bien défini (soit
un changement de coordonnées polaires-cartésiennes). L’effet de la précession
est donc modulé par l’excentricité, comme cela peut d’ailleurs se vérifier sur
la formule d’insolation donnée dans le paragraphe suivant. Il en résulte un dé-
doublement de fréquences (plus précisément, une démultiplication, puisque e
possède lui-même de multiples périodicités). En effet, si e varie avec une seule
périodicité de 100 000 ans, comme par exemple la fonction |e0 cos(t/200)|, et
� possède un cycle de 21 000 ans, on en déduit :

e sin � = |e0 cos(t/200)| sin(t/21)

d’où les périodicités de 19 000 et 23 000 ans (1/21 + 1/200 ∼ 1/19 et
1/21 − 1/200 ∼ 1/23), qui ont été détectées dans les enregistrements pa-
léoclimatiques océaniques et ont constitué un argument fort en faveur de la
théorie de Milankovitch.

7.2.4 Calculs d’insolation, problème du calendrier

Connaissant les trois paramètres astronomiques e, ε, �, il est facile de
déterminer le rayonnement reçu par la Terre, ou insolation, pour chaque lieu
(latitude ϕ) et pour chaque saison. Il est courant d’utiliser l’insolation jour-
nalière, en se donnant une position orbitale par rapport à l’équinoxe de prin-
temps (c’est-à-dire le moment dans l’année) repérée par une longitude λ (par
exemple, λ = 90◦ au solstice d’été, ou λ = 270◦ au solstice d’hiver), comme
indiqué sur la Figure 7.3. On suppose alors que cette longitude λ est « fixe »
au cours de la journée, tout comme les paramètres astronomiques. Le seul
mouvement qui est pris en compte et qui est moyenné est donc la rotation de
la Terre sur elle-même en une journée.

En posant :

s = Max(0 ; 1 − sin2 ϕ − sin2 δ) = Max(0 ; 1 − sin2 ϕ − sin2 ε sin2 λ)
p = sin ϕ sin δ = sin ϕ sin ε sinλ

on peut utiliser l’expression de l’insolation journalière suivante :

– si s = p = 0, WD = 0
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Fig. 7.3 – Définitions de la longitude λ, de la précession climatique �, et de l’ano-
malie v, par rapport aux saisons, au périhélie et au point vernal γ.

– sinon (
√

s + p2 	= 0),

WD = S

(
1 − e cos(λ − �)

1 − e2

)2

⎛
⎜⎜⎜⎜⎝

p Arcos

(
−p√
s + p2

)
+
√

s

π

⎞
⎟⎟⎟⎟⎠ .

Dans cette formule, on peut distinguer trois facteurs :

1) la constante solaire (S) ;

2) un terme pour la distance Terre-Soleil qui dépend du moment de l’année
(λ), de la précession climatique (�) et de l’excentricité (e) ;

3) un terme géométrique qui dépend uniquement du moment de l’année
(λ), de l’obliquité (ε) et de la latitude du lieu (ϕ).

En particulier, le terme géométrique est inchangé si l’on change simultanément
ϕ en −ϕ et λ en λ + π (si l’on change d’hémisphère et d’une demi-année).
De même, le terme de distance est inchangé si l’on change simultanément �
en � + x et λ en λ + x (si l’on décale d’une même quantité la précession et
le moment de l’année). On remarque aussi que l’intégrale sur l’année (entre
λ = 0 et 2π) de l’insolation ne dépend pas de la précession �.

Dans ces formules, il est important de noter que la longitude λ est l’angle
qui représente la position de la Terre dans son cycle saisonnier, mais que λ
n’est pas tout à fait proportionnel au temps qui s’écoule durant l’année. En
effet, lorsque la Terre est proche du périhélie, sa vitesse est plus grande et λ
change plus rapidement que lorsque la Terre est à l’aphélie.
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Plus précisément, l’équation de l’ellipse (en coordonnées polaires, centrées
sur le Soleil) est :

r =
a(1 − e2)
1 + e cos v

où v est la position par rapport au périhélie (v = λ − � + π).

La deuxième équation de Kepler (r2 dv
dt = 2πa2√1−e2

T ) permet d’écrire :

a2(1 − e2)2
∫

dv

(1 + e cos v)2
=

2πa2
√

1 − e2

T

∫
dt.

Ceci s’intègre en :

E − e sinE =
2π

T
t avec tan

E

2
=

√
1 − e

1 + e
tan

v

2

qui est nommée « équation de Kepler », où le nouvel angle E est appelée
l’anomalie excentrique. Avec ces équations, on déduit la durée t2−t1 nécessaire
pour passer d’une position orbitale λ1 à une position λ2.

La durée des saisons change donc avec la précession climatique �. Ceci
pose le problème d’une définition d’un calendrier. En particulier, notre calen-
drier grégorien est en partie ajusté à des hivers plus courts et des étés plus
longs (DJF : 90,25 jours ; MAM : 92 jours ; JJA : 92 jours ; SON : 91 jours), par-
tiellement en accord avec les véritables durées des saisons (hiver : 89,0 jours ;
printemps : 92,8 jours ; été : 93,6 jours ; automne : 89,8 jours). S’il est im-
portant pour les données paléoclimatiques de se baser sur le calendrier astro-
nomique (et donc sur des saisons définies par les solstices et les équinoxes),
les modèles ont besoin avant tout d’un axe saisonnier temporel et ils devront
prendre en compte une durée variable des saisons. Cela pose de sérieux pro-
blèmes pratiques pour définir les saisons dans les résultats de simulations
numériques. Le plus souvent, celles-ci sont définies par un intervalle de temps
fixé (soit le quart d’une année, soit en se basant sur le calendrier actuel) en
prenant l’équinoxe de mars comme point de référence. Il en résulte un décalage
important par rapport aux saisons astronomiques, notamment en septembre
qui est le mois le plus éloigné du point de référence. L’alternative consistant
à se baser sur les véritables saisons astronomiques fait intervenir des saisons
qui n’ont pas le même nombre de jours, ce qui conduit à des diagnostiques
plus délicats à mettre en œuvre (Joussaume et al., 1997 [14]).

7.2.5 Quel forçage astronomique pour le climat ?
Outre la définition des saisons, une autre question critique consiste à pré-

ciser la notion d’insolation « en été », qui est utilisée comme terme de forçage
de la théorie de Milankovitch pour l’évolution des calottes de glace de l’hémi-
sphère nord. Doit-on prendre la valeur de cette insolation pour un jour donné
(par exemple, le solstice d’été) ? Ou bien doit-on effectuer une moyenne sur
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toute la saison ? Ou bien sur un autre intervalle orbital [λ1, λ2] ? Ou sur un
intervalle temporel ? Ou bien doit-on prendre tous les jours de toutes les sai-
sons, appliqués à un modèle physique explicite de climat couplé à une calotte
de glace ? Si cette dernière solution est évidemment la plus pertinente, elle est
en pratique difficile à mettre en œuvre et il reste extrêmement utile de mieux
appréhender les fondements de la théorie en formulant des versions les plus
simples possibles.

Si Milankovitch effectuait une moyenne saisonnière sur l’été, la pratique
courante consiste le plus souvent à choisir un jour donné, souvent le solstice
d’été. Le forçage classique est donc l’insolation journalière à 65◦N au solstice
de juin. Néanmoins, les insolations moyennées sur des durées supérieures à la
journée peuvent avoir une utilité. Il est alors essentiel de prendre garde au
mouvement non uniforme de la Terre sur son orbite. En effet, l’intégration de
l’insolation WD doit se faire selon la variable temps sur un intervalle orbital
[λ1, λ2]. Le calcul conduit à des intégrales elliptiques qui peuvent maintenant
facilement s’évaluer numériquement.

Néanmoins, il a été suggéré récemment (Huybers, 2006 [11]) qu’un forçage
astronomique beaucoup plus pertinent était une intégrale de l’insolation au-
dessus d’un seuil critique, étant donné que ce forçage est destiné à fondre, ou
ne pas fondre, une couverture de glace ou de neige, ce qui correspond physi-
quement à des températures au-dessus, ou en dessous, du seuil de zéro degré
Celsius. Une intégrale de l’insolation au-dessus d’un seuil correspond alors re-
lativement bien à ce que les glaciologues utilisent comme forçage climatique,
à savoir une intégrale des températures positives (en anglais PDD, pour posi-
tive degree-days). Il est très intéressant de constater que l’importance relative
des périodicités à 23 000 ans et à 41 000 ans est assez largement modifiée lors-
qu’un tel seuil est pris en compte, la périodicité de 41 000 ans devenant plus
marquée, ce qui plaide pour une fréquence dominante associée aux cycles de
l’obliquité.

7.3 Les succès et les difficultés de la théorie
de Milankovitch

7.3.1 De l’hypothèse à la preuve

La théorie de Milankovitch mit bien longtemps avant d’être acceptée par
la majorité des géologues. En effet, les études stratigraphiques avaient per-
mis de définir seulement quatre épisodes glaciaires successifs dans les Alpes
(Günz-Mindel-Riss-Würm) par Penk et Brückner, et non pas une succession
d’événements réguliers. Ce n’est qu’au milieu du xxe siècle, grâce aux études
menées sur les sédiments marins, que le nombre de cycles glaciaires a augmenté
de façon considérable (voir chapitre 20, tome 1). En particulier, dans les an-
nées 1950, C. Emiliani a effectué les premières mesures isotopiques sur des
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carbonates marins, montrant ainsi plus d’une dizaine de successions glaciaire-
interglaciaire avec une cyclicité très nette, ce qui rendait caduque la déno-
mination traditionnelle (Günz-Mindel-Riss-Würm). La théorie astronomique
devenait dès lors d’actualité.

Emiliani a donc défini les « stades isotopiques » qui sont toujours utilisés
aujourd’hui pour désigner les périodes glaciaires et interglaciaires, les numéros
impairs désignant les périodes interglaciaires et les numéros pairs les périodes
glaciaires. À ce titre, il est intéressant de remarquer que le stade 3 fait appa-
remment exception, puisqu’il est aujourd’hui unanimement considéré comme
faisant partie de la dernière période glaciaire (qui inclue donc les stades 4,
3 et 2). Cette apparente incohérence provient du simple fait que la théorie as-
tronomique suggère a priori une périodicité dominante associée aux variations
d’obliquité, soit des cycles de 41 000 ans. Les très rares informations chrono-
logiques disponibles à cette époque suggéraient un stade 3 vers 30-50 ka BP,
précédé de nombreux autres cycles plus anciens, de plus grande amplitude,
mais avec une datation incertaine. Il était dès lors assez logique de commencer
la numérotation des interglaciaires passés avec le stade 3, en conformité avec
l’idée d’une cyclicité principale liée à l’obliquité. Ce n’est que dans les an-
nées soixante et soixante-dix, grâce aux datations Pa-Th, qu’il est apparu que
la cyclicité principale était plutôt de l’ordre de 100 000 ans, une observation
qui semblait étrange par rapport à la théorie astronomique (Broecker et al.,
1970 [7]). Ce fameux « problème du 100 000 ans » reste d’ailleurs toujours une
difficulté majeure, comme cela sera explicité plus loin.

Les progrès dans les techniques de datation à l’aide des radio-isotopes ont
ainsi permis d’affiner peu à peu la chronologie, notamment en utilisant les
récifs coralliens et les renversement magnétiques identifiables à la fois dans les
sédiments marins et les coulées volcaniques. Il fut ainsi possible de proposer un
cadre temporel plus précis et de déterminer les périodicités paléoclimatiques.
Le papier de J. Hays et al. (1976) [9] identifia ainsi des cycles de 23 000 ans,
41 000 ans et 100 000 ans, qui correspondent bien aux fréquences astrono-
miques (Berger, 1978 [5]). Ceci démontra donc sans ambiguïté l’empreinte
astronomique sur le climat et l’intérêt de la théorie de Milankovitch.

7.3.2 Un système quasi-linéaire pour la précession
et l’obliquité

Si les périodicités astronomiques, sont effectivement bien présentes dans
les enregistrements paléoclimatiques, il reste à vérifier qu’une relation simple
est susceptible de lier les deux. Diverses techniques d’analyses ont été uti-
lisées à cet effet. Il est ainsi possible d’évaluer la cohérence, c’est-à-dire la
corrélation dans le domaine spectral (ou domaine fréquentiel), entre le for-
çage astronomique et les données paléoclimatiques, géochimiques ou micropa-
léontologiques. Les résultats sont tout à fait significatifs pour les périodicités
de 23 000 et 41 000 ans, autrement dit pour les variations d’obliquité et de
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précession. Il y a donc un lien étroit entre les changements astronomiques et
le climat pour ces deux fréquences, que l’on peut interpréter en termes de
modèle « quasi-linéaire ». Une autre façon de s’en convaincre est d’observer la
modulation d’amplitude du forçage astronomique et celle du climat pour ces
périodicités. Par exemple pour l’obliquité, on remarque que plus l’amplitude
de variation de l’obliquité est grande, plus la réponse climatique est impor-
tante autour des périodicités correspondantes (c’est-à-dire 41 000 ans), comme
cela est illustré sur la Figure 7.4 ci-dessous.
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Fig. 7.4 – Enregistrement isotopique (ODP 659, Tiedemann et al., 1994 [28]) filtré
au voisinage de 41 ka (en haut), et variations d’obliquité (Laskar et al., 2004 [16])
(en bas). On observe nettement que lorsque les variations d’obliquité augmentent,
il en va de même pour les variations climatiques associées.

Cette relation étroite entre forçage astronomique et « climat » semble
donc suffisamment bien établie pour être mise à profit dans la datation des
enregistrements passés. En effet, une difficulté persistante des reconstitutions
paléoclimatiques concerne l’établissement d’une chronologie fiable. À ce titre,
les datations absolues que l’on peut obtenir à partir de la décroissance radio-
active de certains isotopes (14C, 40K/39Ar, 40Ar/39Ar, U/Th...) sont souvent
peu nombreuses et difficiles à obtenir. Par ailleurs, elles sont elles-mêmes en-
tachées d’erreur. Par exemple, une erreur de 1 % sur l’âge mesuré se traduit
en une erreur de 10 000 ans pour des échantillons d’un million d’années. L’er-
reur va en croissant lorsque l’on remonte le temps. Il est donc extrêmement
tentant d’utiliser la théorie astronomique pour identifier les cycles mesurés
dans un enregistrement paléoclimatique par référence avec ceux du forçage
astronomique. Cette association semble particulièrement pertinente pour la
précession ou l’obliquité, en tout cas pour le Quaternaire. Dans le cas où une
identification correcte de tous les cycles est possible, ce qui est somme toute
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assez fréquent, cette méthodologie possède l’énorme avantage d’avoir une er-
reur associée qui n’augmente pas démesurément avec le temps. En effet, si
l’on ne « rate » pas de cycle, alors seule la relation de phase entre le forçage
et le climat est incertaine, ce qui limite l’erreur à quelques milliers d’années,
même lorsque l’on remonte à des dizaines de millions d’années dans le passé
géologique. La stratigraphie isotopique montre alors dans ce cas son efficacité
extraordinaire, et l’établissement d’une chronologie astronomique sur une par-
tie substantielle de l’histoire de la Terre est un travail actuellement en cours.
Mais la nature chaotique de la mécanique céleste mentionnée plus haut im-
pose des limites au calcul de certains paramètres astronomiques. À l’inverse,
on peut donc espérer obtenir des contraintes géologiques sur l’évolution des
paramètres du système solaire (Pälike et al., 2004 [25]).

7.3.3 Le problème des cycles de 100 000 ans

Ce qui est vrai pour les cycles de 23 000 et 41 000 ans ne l’est plus pour les
grands cycles climatiques qui surviennent plus ou moins tous les 100 000 ans.
Tout d’abord, ceux-ci sont fortement asymétriques et marqués par une phase
de déglaciation nettement plus courte que le cycle de 100 000 ans lui-même, et
il fut noté déjà dans les années 1970 qu’une telle structure entrait mal dans le
cadre de la théorie astronomique (Broecker et al., 1970 [7]). Ces déglaciations
sont dès lors nommées « terminaisons ». Il ne s’agit pas uniquement d’une
impression visuelle et il est possible de définir celles-ci de façon plus mathé-
matique, en observant qu’elles correspondent toutes systématiquement à une
diminution accélérée du volume des calottes de glace, comme cela est illustré
sur la Figure 7.5 ci-dessous. À ce titre, les terminaisons sortent donc d’emblée
du cadre de la théorie énoncée par Milankovitch.

Par ailleurs, on n’observe plus vraiment de lien (cohérence ou modula-
tion d’amplitude) entre les variations d’excentricité et les grands cycles cli-
matiques. La notion même de cycle à 100 000 ans pose problème car, au
cours du Quaternaire, ceux-ci n’existent que depuis environ un million d’an-
nées et nous disposons donc seulement d’une dizaine de tels cycles. Dès lors,
les méthodes statistiques peinent à attribuer une périodicité bien définie à
ceux-ci. De plus, il semble bien que la durée de 100 000 ans ne soit qu’une
moyenne entre des cycles ayant chacun des durées notablement différentes
(voir Paillard, 2001 [22], table 1). Certains auteurs suggèrent même que ces
prétendus « cycles à 100 000 ans » correspondent plutôt à une double ou triple
période de l’obliquité (soit 2×41 = 82 ka, ou 3×41 = 123 ka) (Huybers et al.,
2005 [12]).

Plus simplement, comme cela a été noté plus haut, les variations d’ex-
centricité n’ont qu’un rôle négligeable sur l’énergie reçue par la Terre. Il faut
donc, de toute façon, imaginer des processus plus ou moins complexes pour
obtenir une réponse climatique dans cette bande de fréquence où le forçage
est presque inexistant. La façon la plus simple de procéder consiste à supposer
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Fig. 7.5 – En haut, enregistrement isotopique SPECMAP (Imbrie et al., 1984 [13])
(normalisé) interprété comme un enregistrement du volume des calottes de glace.
En bas, ce volume de glace est dérivé par rapport au temps (en prenant la différence
de deux points successifs), puis la dérivée est représentée en fonction de l’insolation
d’été à 65◦N. La bonne corrélation entre les deux, pour la majorité des points,
s’interprète comme un succès de la théorie de Milankovitch. Les points qui s’écartent
sensiblement de cette corrélation sont repérés par des symboles qui sont reportés
aussi sur la figure du haut. Ce sont précisément les terminaisons.

l’existence de seuils dans le système climatique et donc d’un mode de fonc-
tionnement qui, par exemple, ne sera pas tout à fait le même pendant les
grandes terminaisons. Cette stratégie peut être examinée avec des modèles
conceptuels.

7.3.4 Quelques modèles simples

La prouesse de Milankovitch a été de calculer les paramètres orbitaux de
la Terre et l’insolation qui en découlait sur les centaines de milliers d’années
passées. Il ne lui était possible d’utiliser ni un modèle d’évolution des calottes
de glace, ni un modèle de climat. En particulier, il n’y avait pas « d’inertie »
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dans les courbes de résultat qu’il a calculées, et le « climat » y réagit instan-
tanément au forçage astronomique. Afin d’aller un peu plus loin, il semble
essentiel de tenir compte de l’inertie des grandes calottes de glace. La taille
de celles-ci ne sera pas liée directement à l’insolation, mais c’est la variation
du volume de glace qui sera fonction de l’insolation. Autrement dit, un mo-
dèle extrêmement simple d’évolution des calottes consiste à intégrer le forçage
astronomique en fonction du temps. C’est le modèle proposé par Calder en
1974 (voir Paillard, 2001 ; 2010 [22,24]) :

dV/dt = −k(i − i0).

Au-dessus d’une valeur fixée i0 de l’insolation, le volume de glace V décroît
proportionnellement à i− i0 et, en dessous de cette valeur, V croît. Ce modèle
fonctionne relativement bien lorsque l’on introduit une dissymétrie entre les
épisodes de fonte et d’accumulation, avec un coefficient k différent dans les
deux cas, k = kF ou kA selon que i > i0 (fonte) ou non. Par ailleurs, on
impose que V reste toujours positif. Si ce modèle ne parvient pas à reproduire
fidèlement les observations, il possède néanmoins certaines caractéristiques
remarquables. En particulier, il réussit à prédire correctement la position des
grandes terminaisons, là où beaucoup d’autres modèles échouent, voir Fi-
gure 7.6. Nous y reviendrons.
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Fig. 7.6 – Comparaison entre le modèle de Calder (en bas), et, en haut, la carotte
V28-238 (voir Paillard, 2010 [24]). Les transitions glaciaire-interglaciaire sont pré-
dites aux bonnes dates par le modèle, alors que les données isotopiques en 1974 sont
décalées temporellement, avec une date trop jeune pour le renversement magnétique
Brunhes-Matuyama, maintenant fixé aux alentours de 772 ka (en pointillé, la bonne
correspondance entre les cycles). A posteriori, le modèle de Calder a donc réalisé
une prédiction tout à fait remarquable.

Ce modèle est assez instable et de petits changements dans les paramètres
(i0 ou kA/kF) conduisent à des résultats sensiblement différents. C’est assez
facilement compréhensible, puisque le volume de glace n’est, au final, que
l’intégrale de l’insolation. De petits changements sur le seuil ou le coefficient
conduisent rapidement à des volumes très différents.
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Un modèle beaucoup plus robuste a été formulé par Imbrie et Imbrie en
1980 (voir Paillard, 2001 [22]) :

dV/dt = (−i − V )/τ

où, d’une certaine manière, le seuil i0 a été remplacé par le volume de glace V .
Cette fois, l’insolation i est prise normalisée (en retranchant sa valeur moyenne
et en divisant par l’écart-type) et le volume de glace peut lui aussi être négatif.
Tout comme précédemment, le coefficient, ou constante de temps, τ prendra
deux valeurs différentes selon que la calotte fond (−i−V < 0) ou qu’elle gros-
sit (−i−V > 0). Ce modèle reproduit assez bien l’évolution des cycles liés à la
précession et à l’obliquité, mais échoue largement à reproduire correctement
les cycles à 100 000 ans. En particulier, il produit un fort cycle à 400 000 ans,
bien présent dans l’excentricité, mais pas dans les données paléoclimatiques
associées au volume des calottes de glace, voir Figure 7.7. Ce modèle illustre
ainsi le « problème du stade 11 ». En effet, il y a environ 430 000 ans, l’ex-
centricité était très faible et donc les variations du paramètre de précession
e sin � étaient minimales. Ceci se traduit par très peu de variations dans
le modèle d’Imbrie. À l’inverse, les données paléoclimatiques démontrent que
cette période correspond à une transition majeure entre un stade glaciaire très
intense (le stade 12) et un interglaciaire également très marqué (le stade 11).
Comment de faibles variations d’insolation peuvent-elles entraîner les plus
grandes transitions ? Une solution naturelle est d’envisager les grands cycles à
100 000 ans, non pas comme une oscillation linéaire autour d’un point d’équi-
libre, dont l’amplitude sera inexorablement liée à l’amplitude du forçage, mais
plutôt comme une oscillation de relaxation entre deux modes climatiques dif-
férents, entre lesquels le système pourra basculer dès que certains seuils seront
franchis. C’est ce qui est proposé dans le modèle de Paillard (1998) [21] :

dV/dt = (VR − V )/τR − F/τF.

Cette fois, le volume de glace est « relaxé » vers des valeurs VR différentes :
on change de « mode climatique » R en fonction de certains dépassements de
seuils sur le forçage astronomique i et sur le volume de glace V . En particu-
lier, un point essentiel issu de l’étude de ce modèle est que les déglaciations,
pour être prédites au bon endroit, doivent être liées aux maxima glaciaires :
le changement de régime glaciaire-interglaciaire doit être déclenché par un
dépassement de seuil concernant le volume des calottes. C’est d’ailleurs cette
relation qui permet au modèle de Calder de finalement « bien » fonction-
ner, car Calder prédit en fait correctement les maxima glaciaires plus que les
transitions. Autrement dit, pour des raisons physiques encore peu claires, les
déglaciations sont favorisées par l’occurrence d’un maximum glaciaire, ce qui
génère donc une oscillation de relaxation en renvoyant le système vers l’état
opposé.

Si le forçage astronomique est bien à l’origine des variations climatiques
du Quaternaire, la question des mécanismes climatiques mis en œuvre reste
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Fig. 7.7 – Comparaison entre les différents modèles simple discutés, sur le dernier
million d’années et les prochains 200 000 ans. De haut en bas : insolation journalière
d’été (65◦N, solstice de juin) (Laskar et al., 2004 [16]), résultats du modèle de Calder ;
du modèle d’Imbrie ; du modèle de Paillard 1998 [21] et les données isotopiques
marines LR04 (Lisiecki et Raymo, 2005 [17]). Remarquez que dans le modèle à seuil
de Paillard, il existe deux solutions possibles pour les cycles climatiques futurs, selon
que nous ayons aujourd’hui déjà franchi le seuil d’entrée en glaciation, ou pas (voir
Paillard, 2001 [22]).

quasiment entière. Dans la théorie de Milankovitch, il est fait une hypothèse
extrêmement simplificatrice qui, d’une certaine manière, assimile la notion de
« climat » à celle de l’étendue des calottes de glace de l’hémisphère nord. La
théorie de Milankovitch, au sens strict, n’est en fait pas une théorie du climat,
mais une théorie des calottes de glace, ce qui est souligné par les modèles
conceptuels ci-dessus. L’action de l’insolation sur les calottes de l’hémisphère
nord rend compte de certains phénomènes du Quaternaire, mais ne permet pas
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d’expliquer l’ensemble des observations, en particulier l’existence des cycles à
100 000 ans, ponctués par des déglaciations (ou terminaisons) remarquables.
Il sera donc nécessaire de compléter cette théorie pour en faire une véritable
théorie climatique.

7.4 Les progrès récents

7.4.1 Le rôle essentiel du CO2 atmosphérique

Peu de temps après la mise en évidence des périodicités astronomiques
dans le climat (Hays et al., 1976 [9]), les analyses effectuées sur les bulles
d’air des carottes de glace provenant de l’Antarctique ont permis de démon-
trer que la dernière période glaciaire était également caractérisée par une
concentration atmosphérique en CO2 sensiblement plus faible. Depuis les
études réalisées sur les forages de Vostok (Petit et al., 1999 [27]) ou Dôme
C (Monnin et al., 2001 [19]), il est maintenant parfaitement bien établi que
les cycles glaciaires-interglaciaires correspondent également à des cycles dans
la composition atmosphérique en gaz à effet de serre et notamment en CO2,
qui varie entre environ 280 ppm (cm3/m3 d’air) en période interglaciaire et
180 ppm en période glaciaire. Ces mesures permettent de démontrer que les
deux théories traditionnelles, astronomique et géochimique, pour expliquer les
âges glaciaires, ne sont pas exclusives, mais sont l’une comme l’autre néces-
saires. Ceci a été largement confirmé par de multiples expériences numériques
de simulation du climat glaciaire : pour rendre compte des observations pa-
léoclimatiques, il est absolument nécessaire de tenir compte de la diminution
de l’ordre de 30 % de la pression partielle en CO2. De plus, lors des terminai-
sons, et lors de la dernière déglaciation en particulier, il est très clair que la
concentration en CO2 augmente plusieurs milliers d’années avant la remontée
du niveau marin associée à la fonte des calottes, c’est-à-dire la déglaciation
proprement dite, comme cela est illustré sur la Figure 7.8. Comme cela est
souligné dans la Figure 7.5, s’il est possible d’invoquer sans trop de problème
la théorie de Milankovitch pour la plus grande partie des cycles passés, les dif-
ficultés surgissent de façon aiguë lorsque l’on regarde les déglaciations. C’est
donc à ces moments précis, lorsque la théorie astronomique à elle seule ne
tient plus, qu’il convient de se focaliser sur d’autres mécanismes.

Autrement dit, les changements glaciaires-interglaciaires ne se limitent pas
à des changements dans l’étendue des calottes de glace, qui pourraient in-
fluencer par la suite le reste du système climatique. Ils sont au contraire une
combinaison de changements pour les calottes, mais aussi pour les cycles bio-
géochimiques et le climat dans son ensemble. La théorie de Milankovitch ne
rend compte que d’une partie de cette réalité, l’autre partie impliquant très
vraisemblablement le cycle du carbone couplé aux variations climatiques.

Malheureusement, notre compréhension du cycle du carbone au cours du
Dernier Maximum glaciaire est très fragmentaire. En première approximation,
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Fig. 7.8 – La dernière déglaciation. De haut en bas : l’insolation journalière (65◦N
solstice d’été) (Laskar et al., 2004 [16]) ; le niveau de la mer (Bard et al., 1996 [4]) ;
le CO2 atmosphérique et la température à Dôme C, en Antarctique (Monnin et al.,
2001 [19]). Aux environs de 15 kyr BP (15 000 ans avant le présent), alors que le
niveau marin reste proche de sa valeur glaciaire (environ −100 m), le CO2 atmo-
sphérique a déjà augmenté d’environ 60 ppm depuis sa valeur glaciaire, soit plus de
la moitié de la transition complète.

il est raisonnable de considérer le système océan + atmosphère + biosphère
terrestre comme étant isolé, c’est-à-dire sans échanges significatifs avec le car-
bone géologique (via les volcans ou les rivières). Le problème consiste donc à
diminuer le réservoir atmosphérique d’environ 200 GtC (milliards de tonnes
de carbone), en augmentant les autres d’autant. Mais, la biosphère terrestre
était notablement réduite en période glaciaire (entre 300 GtC et 700 GtC), ce
qui rend le problème d’autant plus difficile, puisqu’il est nécessaire de piéger
tout ce carbone atmosphérique et biosphérique dans l’océan. De nombreuses
hypothèses ont été avancées pour tenter d’expliquer ce niveau de pCO2 si
faible pendant le Dernier Maximum glaciaire, mais aucune n’est encore par-
venue, à elle seule, à fournir une telle différence entre l’état actuel du cycle
du carbone et un état modifié (plus froid, avec des hypothèses sur la biologie,
la circulation océanique, la biogéochimie. . . ) : chacun des mécanismes propo-
sés jusqu’à présent ne peut expliquer qu’un maximum de 10 à 20 ppm. Une
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combinaison complexe de multiples facteurs est une possibilité qui permet-
trait sans doute d’atteindre une différence glaciaire- interglaciaire de 100 ppm,
mais la très grande similitude entre les enregistrements climatiques autour de
l’Antarctique et les enregistrements de pCO2 plaident pour un mécanisme
relativement simple qui lierait l’océan Austral et son climat, avec la concen-
tration atmosphérique en CO2. Un tel mécanisme reste pour le moment encore
à découvrir.

7.4.2 Vers une synthèse des théories astronomique
et géochimique ?

Des progrès très récents permettent néanmoins d’envisager une solution
prochaine. En effet, les modèles conceptuels mentionnés plus haut suggèrent
d’envisager des états « glaciaires » et « interglaciaires » bien distincts, ca-
pables de rendre compte d’une oscillation de relaxation entre deux (ou plus)
modes de fonctionnement différents. Dans ce contexte, il est intéressant de
mentionner l’hypothèse d’un océan glaciaire, dont les eaux de fond seraient
très froides et surtout très salées. Cette hypothèse est largement étayée par
des mesures effectuées sur les fluides interstitiels dans des carottes de sédi-
ments marins (Adkins et al., 2002 [1]) qui permettent d’estimer directement
la salinité du fond de l’océan dans le passé. L’océan glaciaire est donc vrai-
semblablement profondément différent de l’océan actuel, avec une très forte
stratification entre la moitié supérieure et la moitié inférieure de la colonne
d’eau. Ces eaux de fond très salées sont susceptibles de se former autour de
l’Antarctique, grâce aux rejets de sel qui surviennent lors de la formation de
glace de mer. Les conséquences d’une telle configuration océanique sur le cycle
du carbone sont considérables. Avec un mécanisme de ce type, il est possible
de stocker beaucoup de carbone au fond de l’océan et d’expliquer le faible ni-
veau atmosphérique en CO2. Ce mécanisme a été confirmé récemment dans un
modèle relativement simple couplant le climat et le cycle du carbone (Bouttes
et al., 2011 [6]). Ceci permet de formuler un scénario qui rend compte des
cycles glaciaire-interglaciaire, à la fois en termes de changements dans l’éten-
due des calottes de glace, mais aussi en termes de CO2 atmosphérique, et donc
de climat global (Paillard et al., 2004 [23]), comme indiqué sur la Figure 7.9
ci-dessous.

Dans ce modèle, les terminaisons sont explicitement induites par une aug-
mentation du CO2 atmosphérique, elle-même causée par le maximum gla-
ciaire précédant qui déstabilise la stratification de l’océan profond. Ce modèle
étant basé sur un système bi-modal, il reproduit correctement certaines ca-
ractéristiques, déjà présentes dans des modèles encore plus simples (Paillard,
1998 [21]), comme la possibilité de changement de périodicité dominante, de-
puis des cycles à 23 000 ans avant la mise en place des glaciations quaternaires,
vers des cycles à 41 000 ans il y a 3 millions d’années, puis vers des cycles à
100 000 ans lors du dernier million d’années.
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Fig. 7.9 – Résultats du modèle Paillard et al. (2004) [23] qui inclut un mécanisme
couplant l’évolution des calottes de glace et les changements dans le cycle du carbone,
forcé par l’insolation d’été à 65◦N. En ajoutant une lente dérive sur le paramètre
de seuil critique, il est possible de rendre compte des changements de périodicité
avec l’apparition des cycles de 41 000 ans, il y a environ 3 millions d’années, puis
l’apparition des cycles de 100 000 ans depuis un million d’années. De haut en bas :
les données de volume de glace (Lisiecki et al., 2005 [17]), les résultats du modèle en
termes de calottes et de CO2, puis la décomposition en périodicités (spectre) pour
le modèle et les données.

7.5 Les cycles astronomiques pré-Quaternaire

Les variations périodiques de l’insolation ont existé tout au long de l’his-
toire de notre planète. Si leurs effets sur le climat sont particulièrement
marqués depuis environ un millions d’années par des alternances glaciaire-
interglaciaire, il est naturel de s’attendre à des changements climatiques,
éventuellement plus subtils, lorsque la Terre était moins englacée, voire pas
du tout. Il est essentiel de bien comprendre que des variations climatiques
d’origine astronomique peuvent très bien impliquer d’autres composantes
du système Terre que les calottes de glace, comme les moussons, la pro-
ductivité biologique ou bien d’autres aspects de notre planète. Ces cycles
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astronomiques sont souvent également appelés « cycles de Milankovitch », par
abus de langage, bien qu’ils n’aient la plupart du temps rien à voir avec des
changements dans l’étendue des calottes de glace, qui d’ailleurs étaient le plus
souvent inexistantes dans l’histoire de la Terre. La théorie de Milankovitch
est une théorie de l’évolution des calottes de glace. Ce n’est pas une théorie
du climat et elle ne s’applique donc pas de manière générale à tous les chan-
gements climatiques d’origine astronomique. Il n’y a a priori aucune raison
de choisir une insolation d’été dans l’hémisphère nord comme un paramètre
de forçage privilégié, si l’on s’intéresse à des composantes du système autres
que les calottes de glace de l’hémisphère nord. Ainsi, selon les indicateurs
qui sont mesurés (sédimentologie, isotopes de l’oxygène ou du carbone, cou-
leur...), selon les sites et selon les périodes géologiques considérées, les cycles
correspondront à diverses périodicités astronomiques correspondant aux va-
riations de la précession, ou de l’obliquité ou bien celles de l’excentricité. Ces
alternances sédimentaires peuvent être d’origines très diverses, et elles restent
parfois assez mal comprises. Des exemples existent à plus ou moins toutes les
époques de l’histoire de la Terre.

Un exemple récent concerne les dépôts de matière organique en mer
Méditerranée, qui surviennent parfois sous forme de couches noires bien iden-
tifiables, appelées sapropèles. Ces niveaux riches en matière organique sont
expliqués soit par une augmentation de la production biologique de surface,
soit par un changement de circulation des eaux profondes Méditerranéennes,
qui seraient mal oxygénées lors de ces événements, à l’image de la mer Noire
aujourd’hui. En effet, ces événements de sapropèles correspondent à des épi-
sodes pluvieux sur l’Afrique saharienne, voire sur l’ensemble du bassin mé-
diterranéen, et donc à des apports d’eau douce suffisamment importants, via
le Nil et les pluies, pour perturber la formation d’eaux profondes et donc
l’oxygénation de la Méditerranée. Quel qu’en soit le mécanisme, ces niveaux
sédimentaires apparaissent, à quelques exceptions près, au rythme des varia-
tions de précession depuis le Miocène, il y a environ 14 millions d’années,
jusqu’au dernier événement en date, nommé S1, au début de notre intergla-
ciaire, il y a environ 7 000 ans. Comme cela est indiqué sur la Figure 7.10
ci-dessous, cette cyclicité est suffisamment bien marquée pour être utilisée
non seulement comme une méthode de datation, mais surtout pour calibrer
la méthode radiométrique 40Ar/39Ar (Kuiper et al., 2008 [15]). Comme celà
a déjà été évoqué plus haut, cette façon d’établir les échelles d’âge, ou cyclos-
tratigraphie, permet d’atteindre des précisions bien supérieures aux méthodes
radiométriques usuelles, dont les incertitudes croissent quand on remonte le
temps.

La chronologie est ainsi bien souvent le premier intérêt d’identifier des
cycles astronomiques dans les séries sédimentaires anciennes. L’exemple le plus
fameux de cyclicité retrouvée dans les enregistrements géologiques concerne les
alternances marno-calcaires. En effet, dès la fin du xixe siècle, Gilbert suggéra
que ces successions sédimentaires, qu’il étudia dans les formations calcaires
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Fig. 7.10 – D’après Kuiper et al., 2008 [15]. Calibration astronomique du Messinien
(entre 7,2 et 5,3 Ma) où les alternances marnes/sapropels peuvent être corrélées
au forçage astronomique (en accord avec de nombreux autres marqueurs stratigra-
phiques). Cette calibration astronomique est ensuite utilisée pour mieux contraindre
la méthode 40Ar/39Ar (mesuré ici dans des téphras), car la constante de désintégra-
tion de 40K n’est connue qu’à environ 3 ou 4 % près ((5,463±0,214) ×10−10 an−1).

du Crétacé de Green River au Colorado, étaient vraisemblablement dues à des
changements astronomiques. Il supposa qu’elles étaient liées aux cycles de pré-
cession, ce qui lui permit de proposer une durée du Crétacé supérieur comprise
entre 20 et 40 millions d’années, en extrapolant les affleurements limités qu’il
avait à sa disposition. Ceci correspond finalement assez bien aux estimations
actuelles (34 millions d’années). De nombreuses études ont depuis confirmé
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l’existence de ces cycles au Trias, au Jurassique et au Crétacé, comme cela est
illustré sur les Figures suivantes (7.11, 7.12 et 7.13). On remarque notamment
que, si la précession est souvent dominante, les cycles liés à l’obliquité ou bien
à l’excentricité peuvent également avoir un rôle très important.
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Fig. 7.11 – Spectre de niveaux lacustres du Trias au New Jersey (Olsen et Kent,
1996 [20]).
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Fig. 7.12 – Spectre de pourcentage de carbonate, Jurassique, Angleterre (Weedon
et al., 1999 [30]).

Des cycles astronomiques ont été mis en évidence également au
Paléozoïque, même si les études à ce sujet sont moins nombreuses. Cela tient
notamment à la difficulté de trouver des repères chronologiques suffisamment
précis et fiables pour pouvoir attribuer sans ambiguïté les cyclicités trouvées
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Fig. 7.13 – Spectres de réflectance sédimentaire, Crétacé, Crimée (Gale et al.,
1999 [8]) avec diverses hypothèses chronologiques.

à des paramètres astronomiques. Par exemple, durant le Carbonifère, des al-
ternances entre sédiments marins et niveaux de houille, appelées cyclothems,
correspondent vraisemblablement à des changements de niveau marin dans des
régions deltaïques, où une végétation abondante durant les bas niveaux ma-
rin (régressions) succède à des dépôts sédimentaires durant les hauts niveaux
marins (transgressions). Ceci est finalement attendu, puisque le Carbonifère
correspond à une période « glaciaire » tout comme le Quaternaire, avec des
calottes de glace conséquentes qui vont très vraisemblablement fluctuer au
rythme des changements astronomiques. De même au Dévonien, des cyclici-
tés sédimentaires sont présentes et il est habituel de les interpréter en termes
d’évolution des grandes calottes de glace qui étaient présentes à cette époque.
Il est également possible de trouver des cycles beaucoup plus anciens encore,
comme par exemple à l’Archéen, il y a plus de 2 milliards d’années (Hofmann
et al., 2004 [10]).

Plus l’on remonte le temps, plus il est nécessaire de prendre en compte
d’éventuels changements dans les périodicités astronomiques. En particulier,
les mouvements de l’axe de la Terre (précession et obliquité) vont être forte-
ment affectés par la distance Terre-Lune qui augmente au cours du temps à
cause de la dissipation des marées. Ainsi, la périodicité de la précession des
équinoxes, de 25 700 ans aujourd’hui, était sensiblement plus rapide aupara-
vant. Il en est de même pour les cycles de précession climatique et d’obliquité,
qui en découlent directement, et qui sont aujourd’hui de 19 ka, 23 ka et 41 ka.
En considérant la vitesse de récession lunaire actuelle, on obtient des périodi-
cités de 16 ka, 18,7 ka et 29 ka respectivement, il y a 500 millions d’années. Ces
valeurs, trop rapides, sont peu compatibles avec les observations géologiques,
ce qui souligne la nécessité d’une récession lunaire plus lente dans le passé, à
cause du rebond isostatique actuel, mais aussi en fonction des changements
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du niveau marin, de la topographie des fonds océaniques, voire même de la
stratification de l’océan. De façon générale, plus qu’une périodicité donnée, il
est souhaitable de trouver une structure cohérente entre plusieurs périodici-
tés qui corresponde bien au forçage astronomique. Par exemple, la présence
de trois périodicités dans un rapport 1 :5 :20 est souvent interprétée comme
correspondant à la précession (∼20 ka) et aux périodicités de l’excentricité
(∼100 ka et ∼400 ka), même si les fréquences ont pu changer dans le passé,
et même si les informations chronologiques ne permettent pas, par ailleurs, de
déterminer avec confiance les périodicités enregistrées.

S’il faut trouver une périodicité particulièrement stable dans le passé, c’est
sans doute le cycle de 405 ka associé aux variation d’excentricité qui est le
meilleur choix possible (Laskar et al., 2004 [16]). En effet, comme cela est
indiqué au paragraphe IIa, le système solaire est chaotique et il est impos-
sible de calculer précisément son évolution au-delà de quelques dizaines de
millions d’années. Cependant, si les perturbations associées aux planètes in-
ternes (de Mercure à Mars) sont assez vite imprédictibles, les planètes externes
(en particulier, Jupiter et Saturne) ont des mouvements à long terme beau-
coup plus réguliers. Il en résulte une très grande stabilité de la périodicité à
405 ka, qui par conséquent peut être utilisée comme un repère chronologique
sur plusieurs centaines de millions d’années. Selon Laskar et al. (2004) [16],
la dispersion des solutions sur les derniers 250 millions d’années, pour cette
périodicité, est inférieure à un cycle (<400 ka). Ceci ouvre donc l’espoir de
construire une chronologie absolue très précise non seulement sur le Céno-
zoïque (depuis 65 Ma) mais aussi sur l’ensemble du Mésozoïque (entre 65 Ma
et 250 Ma). Ces cycles peuvent en effet être systématiquement numérotés
depuis l’époque actuelle jusque dans le passé lointain, offrant ainsi un nou-
veau repérage stratigraphique dans l’échelle géologique. Par exemple, sur la
Figure 7.14, on remarque la très nette présence de ces cycles durant la période
Oligocene. Par ailleurs, les transitions Éocene-Oligocene (événement Oi-1) ou
bien Oligocene-Miocene (événement Mi-1) correspondent à des périodes cli-
matiques particulièrement « froides » selon les isotopes de l’oxygène. De plus,
ces extrema peuvent être mis en relation avec des minima dans le forçage
astronomique lié à l’obliquité (minima de la modulation d’amplitude). Il est
à noter que les cycles d’excentricité à 405 ka ont aussi probablement un rôle
important à jouer pour les climats du Quaternaire. En effet, bien que les
changements du volume des calottes de glace soient largement dominés par
le cycle de 100 ka, ce n’est pas forcément le cas pour d’autres indicateurs.
En particulier, on retrouve dans les isotopes 13C des foraminifères benthiques
une très nette signature dans cette bande de fréquence, avec des cycles entre
400 et 500 ka (Wang et al., 2004 [29]). Il a été suggéré que ceux-ci traduisent
des changements dans le cycle global du carbone, qui ont pu induire les diffé-
rentes phases climatiques du dernier million d’années, avec la transition entre
des cycles à 41 ka avant 1 Ma, puis des cycles à 100 ka entre 450 ka et 1 Ma,
puis ensuite des cycles de plus grande amplitude.
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Fig. 7.14 – D’après Pälike et al., 2006 [26]. Isotopes stables 13C et 18O benthiques
du site ODP 1218, obliquité (ε) avec sa modulation d’amplitude, et filtrage de l’ex-
centricité et des signaux isotopiques à 405 ka. La périodicité de 405 ka est bien
visible dans les signaux isotopiques, notamment le 13C, ce qui permet de définir
une chronologie astronomique (numérotation des cycles à 405 ka depuis l’actuel).
Les minima d’amplitude de variation de l’obliquité correspondent très souvent à des
maxima pour l’18O.

Si des cycles sont vraisemblablement présents tout au long de l’histoire de
la Terre, il faut néanmoins éviter d’attribuer systématiquement une origine
astronomique à toute périodicité apparente dans les enregistrements sédimen-
taires. En effet, il est tout à fait concevable que certaines composantes du
système Terre puissent générer des oscillations internes, plus ou moins pério-
diques, à des fréquences qui ont peu de rapport avec la dynamique céleste.
Ainsi, au Quaternaire, il existe une variabilité dite « sub-Milankovitch » qui
correspond aux événements de Dansgaard-Oeschger ou aux événements de
Heinrich. Il est probable que des cyclicités de ce type puissent aussi exister à
d’autres moments de l’histoire de la Terre. Par exemple, les strates du Trias
de Latemar, épaisses de 470 m dans les Dolomites italiennes, possèdent une
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structure périodique bien marquée représentant environ 600 cycles. Une
controverse oppose les tenants d’une hypothèse astronomique, qui y voient des
cycles de précession et donc une durée totale de l’enregistrement de l’ordre de
10 millions d’années, et les partisans de variations environnementales beau-
coup plus rapides, qui se basent sur des datations radiométriques pour estimer
une durée totale de l’ordre du million d’années seulement, soit un ordre de
grandeur plus rapide. Si le débat n’est sans doute pas encore tranché, il sou-
ligne néanmoins qu’il ne suffit sans doute pas d’identifier des cycles dans les
enregistrements géologiques pour y trouver systématiquement une signature
astronomique. La dynamique du système Terre est en effet susceptible de
révéler encore bien des surprises.

7.6 Conclusions

La dynamique des cycles glaciaire-interglaciaire du Quaternaire est loin
d’être complètement élucidée, et c’est encore plus vrai pour les cycles astro-
nomiques pré-Quaternaire. Par ailleurs, le climat en période glaciaire change
de façon parfois très brutale, pendant les événements de Dansgaard-Oeschger
ou les événements de Heinrich, pour des raisons qui ne sont liées ni au forçage
astronomique, ni aux variations du CO2 atmosphérique. Il est notable que la
dernière déglaciation soit ponctuée de tels événements rapides. Il est donc tout
à fait envisageable que ceux-ci aient également un rôle déterminant dans la
dynamique des grands cycles, a fortiori si l’on considère qu’elle est basée sur
des dépassements de seuils qui permettent un basculement d’un état glaciaire
vers un état interglaciaire.

Les modèles conceptuels présentés ici sont très largement insuffisants pour
rendre compte des interactions physiques et biogéochimiques qui sont mises en
jeu lors de ces changements climatiques. Les modèles de climat les plus sophis-
tiqués qui sont utilisés pour simuler le xxie siècle, ou « modèles de circulation
générale », sont malheureusement incapables de simuler ces changements, car
les échelles de temps impliquées sont beaucoup trop longues. De plus, il faut
bien évidemment tenir compte des changements de calotte de glace et de
la dynamique des principaux cycles biogéochimiques, ce que ces modèles ne
savent pas encore faire correctement. Pour toutes ces raisons, des modèles plus
simples du « système Terre » (ou modèles de complexité intermédiaire) sont
utilisés pour aborder ce type de questions. Les progrès récents, à la fois en
terme de reconstructions paléoclimatiques mais aussi en terme de modélisation
(Bouttes et al., 2011 [6]), nous permettent d’espérer dans les années à venir
la mise au point d’une théorie renouvelée des cycles glaciaire-interglaciaire du
Quaternaire, qui prendra en compte les divers aspects des changements envi-
ronnementaux terrestres (calottes, carbone, végétations, climat...). Une telle
synthèse nous permettrait de comprendre enfin les plus grands changements
climatiques vécus jusqu’à présent par homo sapiens.
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Chapitre 8

Variabilité climatique rapide :
description et mécanismes

Masa Kageyama, Didier M. Roche, Nathalie
Combourieu Nebout, Laboratoire des Sciences du Climat et
de l’Environnement, Orme des Merisiers, 91191 Gif-sur-Yvette,
France.

Les chapitres précédents se sont intéressés aux variations du climat liées à des
facteurs externes au système climatique : tectonique, orogénèse, variations de
l’insolation. Or, depuis une vingtaine d’années, l’étude des enregistrements
glaciaires et des sédiments marins a mis en évidence des transformations ma-
jeures au sein du système climatique sur des échelles de temps beaucoup plus
courtes que celles envisagées jusque là. Ces réorganisations abruptes du sys-
tème climatique, ne pouvant être expliquées de manière évidente par des for-
çages externes à ce système, ont constitué de véritables « surprises » clima-
tiques. Elles ont immédiatement fait l’objet de nombreux travaux, tant pour
décrire l’expression de ces événements à l’échelle globale que pour modéliser
ces événements et leurs impacts. Ces travaux se poursuivent encore aujour-
d’hui pour tenter de mieux caractériser et comprendre ce type de variabilité
climatique, appelée variabilité millénaire par contraste avec les échelles de
temps associées au forçage de Milankovitch (voir chapitre 7) ou encore varia-
bilité abrupte (ou rapide) car les transitions entre états climatiques ont lieu
sur des échelles de temps encore plus courtes, allant de la dizaine à la centaine
d’années. Ce chapitre présente une synthèse des connaissances actuelles sur
la variabilité climatique rapide.
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8.1 Des changements climatiques rapides
en période glaciaire : événements
de Heinrich et de Dansgaard-Oeschger

8.1.1 La découverte

Les changements climatiques abrupts ont d’abord été mis en évidence dans
un contexte glaciaire (cf. revue de Hemming, 2004 [15]). En 1977, Ruddiman
montre que pendant les stades isotopiques marins 4, 3 et 2, de grandes quan-
tités d’éléments détritiques grossiers transportés par les icebergs se détachant
des calottes glaciaires se déposent aux moyennes latitudes de l’Atlantique
Nord, entre 40 et 65◦N, dans une bande aujourd’hui appelée « bande de Rud-
diman », alors que la zone de dépôt principale pour le stade 5 se situe plus
près du Groenland et de Terre Neuve. Il établit ainsi un lien entre la concen-
tration en débris détritiques mesurée dans les sédiments marins et la taille et
l’extension des calottes glaciaires continentales, aux échelles de temps de Mi-
lankovitch. En 1988, H. Heinrich montre que six événements de dépôt majeur
d’éléments détritiques grossiers ont eu lieu pendant la dernière période gla-
ciaire dans la bande de Ruddiman, à des intervalles d’environ 10 000 ans, donc
à des échelles de temps inférieures à celles de Milankovitch. Ces six événements
sont souvent accompagnés d’un changement majeur de la composition des as-
semblages de foraminifères planctoniques, avec une prédominance de l’espèce
polaire Neogloboquadrina pachyderma à enroulement sénestre, indiquant un
environnement particulièrement froid. Heinrich base initialement l’interpré-
tation de ces résultats sur le fait que cette période est d’environ la moitié
d’un cycle de précession. Il émet l’hypothèse que le matériel détritique gros-
sier est apporté soit par des icebergs (situation orbitale favorisant une période
« froide »), soit par la fonte des calottes glaciaires (situation « chaude »). Cette
hypothèse ne tiendra pas face aux datations et analyses plus précises des en-
registrements marins dans l’Atlantique Nord. Mais cela montre qu’à l’époque
de cette découverte, les variations de l’insolation à l’échelle orbitale étaient
considérées comme les responsables principaux de l’évolution du système cli-
matique. Aucun changement brutal de ce système n’était alors envisagé. Cette
découverte sera pourtant le point de départ de nombreuses recherches sur ces
dépôts majeurs de matériel détritique grossier, baptisés « événements de Hein-
rich » (HE) par Broecker en 1992. Ces auteurs définissent les événements de
Heinrich tant par la très faible concentration en foraminifères planctoniques
que par la très forte concentration en détritiques. Ils démontrent en outre que
ces événements sont liés à des débâcles d’icebergs en provenance des calottes
glaciaires plutôt qu’à la fonte de ces calottes. Les couches de matériel dé-
tritique peuvent atteindre plusieurs mètres d’épaisseur en mer du Labrador.
Cette épaisseur diminue tout en restant significative lorsque l’on s’approche
des côtes européennes. Des études ultérieures de la composition et des pro-
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priétés de ce matériel détritique montrent qu’il provient en majeure partie du
bouclier canadien et a donc été transporté par des icebergs s’étant détachés
de la calotte nord-américaine.

Pendant la même période, l’analyse en δ18O des carottes de glaces prove-
nant du sommet de la calotte groenlandaise (Dansgaard et al., 1993 [7]) met
en évidence le contraste entre les périodes interglaciaires, et en particulier
l’Holocène, remarquablement stables, et la dernière période glaciaire, caracté-
risée par des oscillations de grande amplitude. Cette amplitude peut en effet
atteindre la moitié de la différence glaciaire-interglaciaire. Les événements
chauds ont été appelés « événements de Dansgaard-Oeschger » (D/O), parce
que ces deux auteurs avaient déjà détecté des fluctuations rapides du δ18O de
la glace dans le forage effectué à Camp Century. À l’époque, l’enregistrement
avait paru douteux en raison de grandes variations simultanées de la teneur
en CO2 des bulles d’air emprisonnées dans la glace. On sait aujourd’hui que
ces dernières sont en fait un artefact dû à la présence de poussières carbona-
tées attaquées par l’acide sulfurique présent dans la glace. En revanche, les
fluctuations rapides du δ18O étaient bien significatives.

Le réchauffement définissant un D/O apparaît de manière particulièrement
rapide, c’est-à-dire en quelques dizaines d’années, uniquement lorsque des ca-
lottes glaciaires se sont développées sur les continents de l’hémisphère nord.
La période relativement chaude qui suit l’événement de D/O est appelée « pé-
riode interstadiale » et est caractérisée par un refroidissement graduel. Elle
se termine par un retour rapide au niveau le plus froid des enregistrements,
appelé « période stadiale ». Ce retour complète un cycle de D/O, qui dure
au total environ 1 500 ans. Il y a donc davantage d’événements de D/O que
de HE.

L’existence de variations abruptes aussi bien dans le climat de surface au
Groenland que dans l’état de l’océan, sur des échelles de temps bien inférieures
aux cycles de Milankovitch, a contribué au développement de l’idée qu’il peut
exister des équilibres multiples du système climatique et que ce système peut
se réorganiser brutalement lorsqu’il passe d’un équilibre à un autre. Cette idée
s’est trouvée renforcée par les corrélations entre les enregistrements marins et
glaciaires, démontrées pour la première fois par Bond et al. (1993) [1]. Ces
auteurs proposent une vision de la variabilité glaciaire intégrant événements
de Heinrich et de Dansgaard-Oeschger. La variabilité millénaire glaciaire s’or-
ganise en cycles plus tard baptisés « cycles de Bond » (Fig. 8.1). Chaque cycle
commence à la fin d’un événement de Heinrich, par le premier événement de
Dansgaard-Oeschger, qui a la plus grande amplitude dans le cycle. Lui suc-
cèdent quelques autres cycles de Dansgaard-Oeschger, d’amplitude de plus en
plus faible. Le dernier cycle se termine par une décharge massive d’icebergs en
provenance de la calotte Laurentide, c’est-à-dire par l’événement de Heinrich.
Chaque cycle dure de 7 000 à 10 000 ans environ.
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Fig. 8.1 – Cycles de Bond (figure adaptée de Bond et al., 1993 [1]). Les deux
courbes en haut représentent l’abondance en N. Pachyderma (s.) dans des en-
registrements sédimentaires tirés des forages DSDP-609 et VEMA23-51 situés en
Atlantique Nord, à respectivement 50 et 54◦N. Les événements de Heinrich et le
Dryas récent sont indiqués par des flèches sous la deuxième courbe. La troisième
courbe montre l’enregistrement en δ18O issu de la carotte du projet GRIP forée au
Groenland. Ces courbes montrent la correspondance entre les événements enregis-
trés dans les carottes marines et ceux documentés dans les carottes de glace. La
quatrième courbe montre la représentation schématique de l’organisation des événe-
ments de Dansgaard-Oeschger et de Heinrich en cycles aujourd’hui nommés « cycles
de Bond ». Les chiffres au-dessus de l’échelle d’âge indiquent la profondeur dans la
carotte de GRIP.

Depuis ces découvertes au début des années 1990, la variabilité millénaire
est devenue un sujet de recherches intenses. De nombreux enregistrements ont
été analysés avec une résolution aussi fine que possible et ont montré qu’une
variabilité à des échelles de temps inférieures à celles de Milankovitch n’était
pas l’apanage de l’Atlantique Nord et des régions adjacentes. Le défi est alors
de pouvoir synchroniser ces différents enregistrements pour mieux caracté-
riser ce type de variabilité d’une part, et mieux comprendre les connexions
entre signaux climatiques enregistrés aux quatre coins du globe d’autre part.
Dans les sections qui suivent, nous nous intéressons à la signature des HE et
des D/O, à leur impact climatique, et aux efforts de compréhension de ces
instabilités climatiques par la modélisation.
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8.1.2 Les conséquences régionales des événements
de Heinrich et de Dansgaard-Oeschger : Atlantique
Nord et régions adjacentes

8.1.2.1 Océan Atlantique

Événements de Heinrich

La fonte massive d’armadas d’icebergs modifie profondément les conditions
de surface en Atlantique Nord. Des changements sont enregistrés dans les
carottes sédimentaires océaniques, en particulier dans les signaux en δ18O
des foraminifères planctoniques. On mesure en effet des excursions vers des
δ18O plus légers dans la calcite de ces foraminifères, indicateurs soit d’eaux
de surface moins salées, soit de températures plus chaudes. Les faunes de
foraminifères fossiles présentes dans les sédiments témoignent de conditions
très froides durant les événements de Heinrich (voir, par exemple, Hemming,
2004 [15] ; Cortijo et al., 2005 [5]). C’est la fonte d’icebergs qui est responsable
d’un flux d’eau douce important, dessalant la surface de l’océan et apportant
un signal en δ18O tr est négatif, typique de l’eau contenue dans les calottes
glacières.

D’autres enregistrements paléoceanographiques montrent des réorganisa-
tions importantes durant les événements de Heinrich. En particulier, l’étude
du δ13C dans les carottes sédimentaires prouve que les eaux de fond de l’océan
Atlantique étaient moins ventilées (e.g. Elliot et al., 2002 [8]), démontrant une
réorganisation de la circulation océanique. Ces études ont été corroborées par
des analyses des propriétés magnétiques de carottes sédimentaires prélevées en
Atlantique Nord (voir Kissel, 2005 pour une compilation [18]), qui montrent
que la fonte d’icebergs s’accompagne d’un ralentissement des courants de fond
et de la circulation thermohaline.

L’étude isotopique (Sr/Nd) des grains apportés par les icebergs pendant
les événements de Heinrich en Atlantique Nord a permis de déterminer l’ori-
gine de ces icebergs. Grousset et al. (1993) [14] ont tout d’abord montré
qu’à l’intérieur des niveaux de Heinrich, si la majeure partie du matériel dé-
tritique apporté dans la bande de Ruddiman provient de la calotte glaciaire
Laurentide, on trouve toutefois des éléments détritiques provenant des calottes
glaciaires européennes et islandaise. Des études ultérieures et plus détaillées
de l’ensemble des événements de Heinrich ont complété ce panorama en mon-
trant que lors de chaque événement de Heinrich, un niveau de détritiques
provenant des calottes européennes précède le niveau provenant de la calotte
nord-américaine. Cette relation de phase quasi systématique conduit ces au-
teurs à s’interroger sur une possible relation de causalité : les icebergs prove-
nant des calottes européennes pourraient déclencher la décharge d’icebergs de
la calotte nord-américaine. Une autre interprétation de ces observations est
d’imaginer des calottes européennes plus petites qui oscillent plus vite que la
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grande calotte Laurentide, précédant cette dernière au moment des débâcles
de Heinrich, sans causalité évidente entre les deux.

Les événements de Heinrich ont attiré beaucoup d’attention de la part des
chercheurs ces dernières années, et de nombreuses relations entre les événe-
ments de débâcles d’icebergs et d’autres enregistrements (température, pré-
cipitation. . . ) ont été mises en évidence. Ceci aboutit, dans certaines publi-
cations, à un raccourci qui consiste à assimiler l’événement de débâcle à ses
impacts supposés en termes de climat. Il faut bien noter qu’au sens strict, un
événement de Heinrich ne peut être défini que par la présence d’éléments dé-
tritiques grossiers dans les carottes sédimentaires de la bande de Ruddimann.
Cela implique en particulier que la présence d’éléments détritiques dans une
carotte océanique de la marge finno-scandinave n’indique pas nécessairement,
à elle seule, un événement de Heinrich, mais plutôt une fonte locale d’ice-
bergs, due à la proximité des calottes européennes. D’autre part, on ne peut
généralement pas définir d’événements de Heinrich dans des enregistrements
marins en dehors de la bande de Ruddiman ni, a fortiori, dans les enregistre-
ments continentaux. Toutefois des corrélations stratigraphiques précises sont
possibles, notamment en faisant appel à la stratigraphie isotopique. Elles per-
mettent d’utiliser les enregistrements polliniques issus de carottes marines
pour reconstruire les changements climatiques associés aux événements de
Heinrich sur le continent (Sánchez-Goñi et al., 2002 [26], Combourieu Nebout
et al. 2002 [4]). Il s’ensuit que le terme couramment employé de « coup de froid
de l’événement de Heinrich » est généralement abusif, car il ne s’applique qu’à
la bande de Ruddiman, et réducteur, car la baisse de température n’est qu’un
des aspects de la réponse climatique à un événement de Heinrich.

Événements de Dansgaard-Oeschger

Les enregistrements océaniques du δ18O de la calcite des foraminifères de
surface montrent également des variations abruptes au cours des événements
de Dansgaard-Oeschger, lorsque les carottes sont étudiées à une résolution de
l’ordre du siècle. Les variations enregistrées par des indicateurs marins res-
semblent beaucoup à celles issues des données des glaces groenlandaises. Il
est donc tentant de relier directement chaque variation observée dans l’un des
enregistrements à l’autre, en supposant une réponse à une cause commune. Si
cela est certainement partiellement vrai (le δ18O des glaces polaires répond
avant tout à la température et le δ18O de la calcite des foraminifères contient
également un signal de température), en particulier lorsque l’on s’intéresse à
des enregistrements marins proche des calottes polaires, il ne faut toutefois
pas oublier que l’on mesure des indicateurs paléoclimatiques et non des para-
mètres climatiques, tels que la température. Corréler directement toute petite
variation dans chacun des enregistrements peut donc être excessif. En dépit
de ces difficultés, les enregistrements marins nous apprennent que durant les
événements de Dansgaard-Oeschger, l’océan de surface et l’océan profond su-
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bissent des changements de température de surface et/ou de δ18O de l’eau de
mer, et que ces variations sont de grande amplitude (voir Rasmussen et al.,
1996 [22] ; Shackleton et al., 2000 [27]). La reconstruction des températures
de surface de l’océan à partir d’indicateurs indépendants montre que les si-
gnaux en température des carottes groenlandaises ont leur équivalent dans
l’Atlantique Nord voisin.

À ces changements de température et de conditions hydrologiques sont as-
sociés des signaux de relativement faible amplitude dans les enregistrements
du δ13C océanique (Elliot et al., 2002 [8]). Le δ13C étant un indicateur de la
ventilation des masses d’eau océaniques, il semblerait qu’au moins pour l’At-
lantique Nord et l’Arctique, les transitions entre périodes stadiales et intersta-
diales ne soient pas associées à des anomalies fortes de la ventilation, donc à
un changement drastique de la circulation thermohaline en Atlantique. Cette
observation montre la différence de mécanisme existant entre événements de
Dansgaard-Oeschger et événements de Heinrich, ces derniers présentant des
anomalies très marquées dans les enregistrements en δ13C océanique.

8.1.2.2 Continents adjacents

L’évolution des paléoenvironnements continentaux est enregistrée dans de
nombreux milieux, comme les grottes (par exemple, dans les concrétions ou
spéléothèmes), les lacs (sédiments lacustres), les tourbières, les loess ou encore
les carottes marines (voir tome 1, partie III). Pour les régions continentales
adjacentes à la bande de Ruddiman, ces enregistrements montrent une corréla-
tion nette entre les évolutions de l’océan et du continent pendant les périodes
de forte variabilité glaciaire. Les données polliniques, par exemple, montrent
que durant cette période, toute variation rapide du climat a eu une répercus-
sion sur la végétation, que ce soit les oscillations de D/O ou les événements
de Heinrich.

En Europe de l’Ouest, les événements de D/O se traduisent par des va-
riations périodiques du couvert forestier (Fig. 8.2), les événements chauds
correspondant au développement de la forêt à Chêne indiquant également des
conditions humides (e.g. Sánchez Goni et al., 2002 [26] ; Combourieu Nebout
et al., 2002 [4]). De l’autre côté de l’océan Atlantique, en Floride, pendant les
mêmes périodes, le chêne est associé à des herbacées (Ambrosia, Poaceae) en
grande quantité, indiquant plutôt des phases plus sèches (Grimm, 2007 [12]).
Pendant les événements de Heinrich, le couvert végétal de l’Europe de l’ouest
devient steppique indiquant un climat froid et très sec, en particulier en région
méditerranéenne (Fig. 8.2). Ces conditions froides régnant alors sur l’Europe
sont associées à des valeurs de δ13C élevées enregistrées dans plusieurs stalag-
mites du sud de la France. Elles correspondent parfois à des ralentissements,
voire des arrêts de croissance, les conditions froides empêchant l’infiltration
nécessaire à la formation des stalagmites (Genty et al., 2005 [11]). Au même
moment, la végétation en Floride est caractérisée par une abondance de pins



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 300 — #323
�

�

�

�

�

�

�

�

300 Paléoclimatologie

et la régression de toutes les herbacées et du chêne interprétée comme la
conséquence d’un climat chaud et plus humide (Grimm, 2007 [12]).

MER MEDITERRANEE: ODP Site 976
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Fig. 8.2 – Comparaison entre les courbes de δ18O de la carotte de glace GISP2
du Groenland et les reconstructions paléoenvironnementales obtenues pour le site
ODP 976 (mer d’Alboran). Les courbes sont présentées en fonction de l’âge calen-
daire (à gauche) et la profondeur le long de la carotte ODP 976, en m (a droite). Les
événements de D/O sont indiqués par des chiffres de 1 à 12 sur la courbe de GISP2,
avec leur correspondance sur les courbes méditerranéennes. Les événements de Hein-
rich et le Dryas récent sont indiqués par les bandes grisées. Adapté de Combourieu
Nebout et al. (2002) [4].

Ainsi, il existe un contraste fort entre la réaction du climat et de la végé-
tation aux événements climatiques abrupts, selon que l’on considère l’Europe
ou la Floride, de part et d’autre de l’Atlantique. En Floride, on peut même
considérer cette réponse comme contre-intuitive, puisque le climat devient plus
chaud et plus humide pendant les événements de Heinrich, alors que ceux-ci
sont responsables d’un important refroidissement en Atlantique Nord. L’en-
registrement obtenu en Floride ayant une résolution temporelle assez faible,
il n’est toutefois pas certain que cette réponse contrastant avec celle observée
sur l’Europe ne soit pas due à des difficultés de synchronisation des recons-
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tructions. Il est cependant également possible que les climats de l’Europe et
de la Floride ne présentent pas la même sensibilité à des débâcles d’eau douce
en Atlantique Nord et au refroidissement associé. L’Europe, en effet, connaît
un régime de vents dominants d’ouest et se trouve donc sous l’influence di-
recte du refroidissement de l’Atlantique Nord, au contraire de la Floride, de
l’autre côté de l’Atlantique. Il est crucial de pouvoir expliquer la richesse de
ces différents signaux. La modélisation, comme nous le montrerons plus loin
dans ce chapitre, peut permettre de donner un cadre cohérent aux évolutions
climatiques reconstruites pour des sites éloignés les uns des autres.

8.1.3 Variabilité millénaire en d’autres régions du globe

Après la révélation de l’existence de changements climatiques abrupts au
Groenland, en Atlantique Nord, et dans les régions adjacentes, des variations
rapides de caractéristiques du système climatiques ont été découvertes en
d’autres régions du globe, parfois très éloignées de l’Atlantique Nord. Ainsi,
des variations abruptes en δD de la glace de Vostok en Antarctique sont
rapportées, dès 1994, par l’équipe de M. Bender, qui établit une corrélation
avec les enregistrements du Groenland, grâce aux isotopes de l’oxygène de l’air
préservé dans la glace. En 1995, des variations abruptes de ventilation sont
mises en évidence dans le bassin de Santa Barbara, au large de la Californie. En
1998, sont montrés des changements abrupts de productivité biologique en mer
d’Arabie, fortement liée à l’intensité de la mousson, sur des échelles de temps
similaires à celles des cycles de Dansgaard-Oeschger. En 2000, c’est pour les
basses latitudes de l’Atlantique Nord (bassin de Cariaco) qu’il est montré que
le cycle hydrologique varie fortement en correspondance avec les événements
observés en Atlantique Nord. Voelker et al. (2002) [29] listent ainsi 183 sites
où de telles variations sont enregistrées. Depuis cette revue, de nouveaux
enregistrements se sont ajoutés à cette liste, attestant du caractère global des
variations climatiques abruptes, et impliquant un mécanisme agissant à cette
échelle.

Des variations climatiques rapides et de grande amplitude ont donc été
mises en évidence en de nombreux points du globe. Le point le plus délicat
dans l’interprétation de ces enregistrements est leur synchronisation. L’idéal
serait de disposer, pour chaque enregistrement, d’une datation absolue, à
l’échelle de ces événements abrupts, c’est-à-dire à l’échelle de la décennie. Ceci
est, pour la plupart des indicateurs paléoclimatiques, impossible à obtenir. En
effet, une méthode de datation telle que celle basée sur le 14C n’offre pas, pour
la période glaciaire, la précision nécessaire pour mettre en relation des évé-
nements abrupts enregistrés dans deux endroits différents, c’est-à-dire pour
juger des différences de phases entre les différents enregistrements. De plus,
la mise en évidence de variations du temps de résidence du 14C dans l’océan
(variations d’âge réservoir) pendant les événements abrupts rend les datations
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absolues basées sur cette seule variable beaucoup plus difficiles. Cependant,
ces variations sont intéressantes car elles nous donnent des renseignements
sur les changements de ventilation des océans et de la circulation océanique
(chapitre 20, tome 1).

En revanche, il est possible de synchroniser différents enregistrements entre
eux à l’aide de paramètres dont on sait qu’ils doivent être les mêmes ou
qu’ils varient de manière similaire à des endroits différents du globe. Cela
permet d’étudier la chronologie des événements enregistrés en différents en-
droits et d’émettre des hypothèses sur les mécanismes de la variabilité cli-
matique abrupte. Des événements ponctuels, tels que des éruptions volca-
niques, dont les retombées sont enregistrées aussi bien dans les glaces que
dans les sédiments marins et lacustres, peuvent aider à synchroniser des en-
registrements. D’autres paramètres peuvent être utilisés en fonction du type
d’enregistrement.

Un premier exemple est l’utilisation des variations de la concentration
atmosphérique en méthane pour mettre sur une même échelle de temps les
enregistrements glaciaires du Groenland et de l’Antarctique. Le méthane est
en effet bien mélangé dans l’atmosphère et les variations de sa concentration
doivent être les mêmes en tout point de la surface du globe. Récemment, les
membres de la communauté EPICA (2006) [9] ont utilisé cette méthode pour
comparer l’expression des événements abrupts aux deux pôles. Ces derniers
montrent une anti-corrélation entre les signaux isotopiques au Groenland et
en Antarctique, avec un réchauffement en Antarctique d’autant plus fort que
le refroidissement au Groenland est long.

Un deuxième exemple est l’utilisation de propriétés magnétiques pour syn-
chroniser les enregistrements marins (voir chapitre 6, tome 1). À l’échelle du
bassin océanique (par exemple, l’Atlantique Nord, Elliot et al., 2002 [8]),
les variations de la susceptibilité magnétique peuvent être utilisées pour
mettre les enregistrements marins sur une échelle commune. À l’échelle inter-
hémisphérique, l’intensité paléomagnétique peut être utilisée, surtout aux
alentours d’épisodes de variations brutales de cette intensité, tels que l’événe-
ment de Laschamp.

8.1.4 Mécanismes

Les reconstructions climatiques décrites ci-dessus démontrent l’existence
d’une variabilité climatique rapide, de grande amplitude et impliquant toutes
les composantes du système climatique. Comprendre tous les aspects de ce
type de variabilité constitue aujourd’hui encore un défi pour la communauté
scientifique. Une approche privilégiée pour tester notre compréhension de ces
phénomènes consiste à construire des modèles incluant les processus dont on
pense qu’ils sont cruciaux pour la variabilité rapide. Avec un choix judicieux
d’un ensemble de forçages ou de processus, on peut démontrer leur impor-
tance pour un type d’événement ou de variabilité (voir chapitre 4, tome 2).
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Des modèles ont ainsi été construits pour expliquer les débâcles d’icebergs en
elles-mêmes (l’événement de Heinrich stricto sensu) ou pour estimer le flux
d’eau douce atteignant l’Atlantique Nord capable d’expliquer les enregistre-
ments obtenus ou encore pour lier l’apport en eau douce en Atlantique Nord
à ses conséquences climatiques. Chaque étude s’intéresse ainsi à un aspect
de la variabilité climatique rapide. Pour l’heure, aucune étude n’a cherché
à reproduire en un seul modèle tous les aspects de la variabilité climatique
rapide, ce qui imposerait d’inclure une représentation des calottes, du cli-
mat, de l’océan, de la composition chimique de l’atmosphère, de l’état des
surfaces continentales. . . et impliquerait l’utilisation d’un modèle quasiment
complet du système Terre, qui n’existe pas actuellement. Les sections sui-
vantes présentent quelques-uns des mécanismes proposés pour les événements
de Heinrich et leur impact sur le climat global d’une part, et pour les cycles
de Dansgaard-Oeschger d’autre part.

8.1.4.1 Événements de Heinrich

Instabilité des calottes glaciaires

Une des premières explications des cycles de spectaculaires débâcles d’ice-
bergs en provenance de la calotte nord-américaine est proposée en 1993 par
MacAyeal [20]. Il construit un modèle de la partie de la calotte de la Lauren-
tide, posée sur l’actuelle Baie de Hudson, c’est-à-dire sur un socle couvert de
sédiments. Lorsque la base de la calotte est tempérée, c’est-à-dire lorsque la
température est y supérieure à zéro et que de l’eau liquide y est présente, la
glace glisse beaucoup plus facilement que lorsque la base de la calotte et les
sédiments sont gelés ou que sur un socle rocheux non couvert de sédiments.
La base de la calotte peut devenir tempérée grâce à l’apport d’énergie géo-
thermique lorsque la calotte est épaisse, car la température à la base d’une
colonne de glace dépend de la pression exercée par cette colonne. S’appuyant
sur ces propriétés, MacAyeal propose le cycle suivant : 1) la calotte croît
régulièrement grâce à l’accumulation de neige à la surface (prise constante
dans le temps dans ce modèle) la base de la calotte est gelée ; 2) pour une
épaisseur suffisante de la calotte, sa base, sous l’effet du flux géothermique,
parvient au point de fusion et une couche d’eau liquide se forme à l’interface
socle-sédiments-glace ; 3) la calotte glisse alors rapidement vers l’océan et son
altitude diminue ; 4) l’altitude de la calotte a suffisamment diminué pour que
la base de la calotte gèle, freinant ainsi le mouvement de la glace on retourne
ainsi au point 1. MacAyeal nomme ce modèle « binge/purge », ce qui pour-
rait se traduire, en français, par « croissance/vidange ». Dans ce modèle, le
temps entre deux événements de vidange (c’est-à-dire entre deux épisodes de
débâcle d’icebergs) est déterminé par le temps caractéristique nécessaire pour
faire recroître la calotte et donc dépend de la configuration de la calotte (taille,
distance aux marges, caractéristiques de la surface sous-jacente) et du bilan de
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masse de la calotte en surface. Il faut souligner que ce mécanisme fonctionne
même à climat constant. MacAyeal met en évidence une oscillation interne des
calottes glaciaires et montre que pour une calotte telle que la calotte nord-
américaine, la durée du cycle est d’environ 7 000 ans, ce qui est du même ordre
de grandeur que la période observée. Un reproche fait à ce mécanisme tient
précisément au fait que les calottes peuvent osciller indépendamment, alors
qu’on a observé une certaine cohérence des événements de débâcle en prove-
nance de l’Amérique du Nord et de la Scandinavie (Grousset et al., 1993 [14]).
Cependant, le mécanisme de MacAyeal a pu être reproduit dans un modèle
plus complexe (Calov et al., 2002 [2]), incluant océan, atmosphère, végéta-
tion et les calottes glaciaires de l’hémisphère nord, avec une prescription des
caractéristiques variables sous la calotte Laurentide (Fig. 8.3). Ces derniers
montrent que si, en effet, des instabilités de la calotte Laurentide existent
sous forçage constant, le système extérieur à la calotte peut avoir un rôle de
synchronisation des événements.

Fig. 8.3 – Modélisation d’instabilités du système atmosphère-océan-calotte gla-
ciaire nord-américaine en contexte glaciaire (Calov et al., 2002 [2]). Le modèle cli-
matique utilisé est le modèle CLIMBER-2, le modèle pour la calotte nord-américaine
est le modèle SICOPOLIS dans lequel a été introduite une représentation d’un pos-
sible glissement de la calotte lorsque sa base n’est pas gelée. Le modèle simule une
série d’instabilités de la calotte nord-américaine. a) Volume de glace de cette ca-
lotte. b) Altitude de la calotte au-dessus de la baie d’Hudson (85.5◦W, 61.5◦N). c)
Altitude de la calotte près de l’embouchure de la baie d’Hudson (67◦W, 60.75◦N).
Les intervalles en gras indiquent des périodes de débâcle de la calotte glaciaire,
c’est-à-dire les événements de Heinrich simulés par le modèle.
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Évaluation du flux d’eau douce associé à un événement de Heinrich :
l’exemple d’une approche conjointe modèle-données

L’épaisseur et l’étendue des niveaux à détritiques trouvés en Atlantique
Nord amènent à se demander quel est le volume d’icebergs relâchés dans
cette région, d’autant que les enregistrements d’évolution du niveau marin au
cours de la déglaciation ne montrent pas d’impact au cours de l’événement
de Heinrich 1. On peut donc supposer que le volume d’icebergs est faible
(au maximum 3 à 5 mètres de niveau marin). Toutefois, des estimations en
suivant d’autres méthodes (Roche et al., 2004 [24]) obtiennent des résultats
assez différents. D’autre part, pour tenter de reproduire l’évolution de ces
événements dans les modèles climatiques, il faut connaître le flux d’eau douce
que représente la débâcle d’icebergs correspondante. Il est donc nécessaire
de déterminer non seulement le volume d’icebergs relâchés à l’océan, mais
également en combien de temps ils le sont. La méthode de datation classique
avec le 14C pose un problème majeur lié à la réorganisation de l’océan. En effet,
l’arrêt postulé de la circulation thermohaline entraîne une modification de la
répartition du carbone au sein du réservoir océanique, le plus important dans
le système Terre. De façon schématique, l’arrêt de la circulation thermohaline
donne des âges apparents plus jeunes (vieux) en surface (au fond) au cours
de l’événement et plus vieux (jeunes) en surface (au fond) après l’événement,
compliquant l’évaluation de sa durée.

Les méthodes classiques d’évaluation de la durée et du volume d’icebergs
émis au cours de ces événements aboutissent à une incertitude très impor-
tante, nécessitant une estimation plus fine à partir de méthodes différentes.
C’est ce qui a été réalisé par Roche et al. (2004) [24] en utilisant une approche
combinée modèle et données, s’appuyant sur la simulation du δ18O de l’eau
dans l’océan. On dispose en effet d’un grand nombre d’enregistrements du
δ18O de la calcite de foraminifères marins dans les carottes sédimentaires de
l’Atlantique Nord, contraignant précisément l’évolution de cet indicateur au
cours des événements de Heinrich 1 et 4. La base de la nouvelle méthode d’éva-
luation mise en place est de considérer que la distribution géographique de
l’anomalie de δ18O enregistrée dans les foraminifères planctoniques contient
des informations quant à la durée et au volume d’icebergs émis. En effet, si
la circulation thermohaline est ralentie, l’anomalie légère de δ18O créée par
la fonte des armadas d’icebergs tend à rester plus longtemps à la surface (et
vice versa). Le maximum de l’anomalie enregistrée doit également être lié au
flux maximum instantané d’icebergs. Pour évaluer cette dépendance, Roche
et al. (2004) [24] ont réalisé un grand ensemble de simulations en variant la
durée et le flux d’eau douce additionnel parmi l’ensemble des valeurs crédibles
(déterminées à partir des données). Ensuite, l’anomalie de δ18O simulée a été
comparée à celle mesurée dans les carottes sédimentaires océaniques. Les si-
mulations représentant le mieux la distribution décrite par les données ont
été sélectionnées, permettant d’obtenir une nouvelle estimation du volume
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d’icebergs émis et de la durée de ces événements : pour l’événement de Hein-
rich 4 (environ 45 ka BP), la durée la plus probable est de 300± 100 ans et le
volume d’icebergs émis d’environ 3 mètres de niveau marin équivalent.

Interprétation du signal isotopique mesuré en Atlantique Nord

Nous avons vu que les enregistrements de δ18O provenant des carottes du
Groenland et ceux issus des carottes sédimentaires océaniques ont des signaux
qui paraissent très similaires au cours des périodes présentant de la variabilité
climatique rapide. Nous avons mentionné que leurs similitudes ne doivent pas
conduire à une interprétation d’unicité du signal climatique causant ces va-
riations. En effet, les enregistrements en δ18O de la calcite des foraminifères
sont des enregistrements complexes, sensibles à la fois à la température et aux
changements de conditions hydrologiques, ces dernières pouvant avoir un im-
pact fort. Pour déconvoluer l’influence de ces différentes sources de variations
en δ18O de la calcite, une solution est de simuler cet indicateur au sein d’un
modèle climatique pour analyser l’importance des processus à l’œuvre. Roche
et Paillard (2005) [25] ont réalisé ce type de simulation pour la suite d’événe-
ments de Dansgaard-Oeschger encadrant l’événement de Heinrich 4 (environ
40 ka BP). Le résultat est présenté sur la Figure 8.4. Le premier résultat est
la très bonne capacité du modèle à reproduire les variations mesurées dans
l’enregistrement océanique. L’avantage d’utiliser un modèle de climat est de
pouvoir simuler non seulement le δ18O de la calcite mais également la tem-
pérature et la salinité, variables pronostiques du modèle de climat. On peut
alors extraire les composantes « température » et « cycle hydrologique » du
signal de δ18O de la calcite. Le résultat surprenant de la Figure 8.4 est que
l’événement de Heinrich 4 présente, dans le modèle, les changements à la fois
de température et de δ18O de l’eau les plus forts de toute la période simulée.
Dans l’enregistrement en δ18O de la calcite, la variation la plus forte est asso-
ciée aux événements de Dansgaard-Oeschger. La raison de cette différence est
que les variations de température et de δ18O de l’eau ayant, du point de vue du
δ18O de la calcite, des signatures opposées, leurs effets se compensent dans le
δ18O de la calcite, ce qui cache le signal le plus fort aux yeux de l’observateur
des données sédimentaires marines. Cet exemple montre combien l’interpré-
tation en termes de climat des indicateurs palécolimatiques isotopiques est
une tâche délicate et comment une approche intégrée données-modèle peut
permettre de mieux comprendre la dynamique climatique passée.

Transmission du signal aux continents

Les enregistrements polliniques extraits des carottes marines permettent
de connaître l’évolution de la végétation concomitante avec l’évolution
des conditions océaniques. Les reconstructions des deux types, marine et
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Fig. 8.4 – Analyse de la variabilité glaciaire (événements de D/O et de Heinrich)
dans l’océan Atlantique Nord, dans le modèle de complexité intermédiaire CLIM-
BER2-ISO, modèle couplé atmosphère-océan-végétation incluant le calcul de la
concentration en 18O, ce qui permet une comparaison directe des résultats du modèle
aux mesures effectuées sur les sédiments marins (calcite des foraminifères). Figure
adaptée de Roche et Paillard (2005) [25]. a) Scénario en flux d’eau douce ajouté
en Sverdrup (106 m3/s). Toutes les sorties du modèle sont données à 41,25◦N dans
l’Atlantique pour une comparaison aisée avec la carotte MD95-2042. b) δ18O de la
calcite pour le niveau de surface du modèle, i.e. les 50 premiers mètres (exprimé en
pour mille versus SMOW). c) Évolution de la température dans le modèle pour le
niveau de surface (en ◦C). d) Résultats de la simulation en δ18O de l’eau (en pour
mille versus SMOW). e) δ18O de la calcite simulée pour une profondeur de 3 000 m.
Les résultats pour la température et le δ18O de l’eau ne sont pas inclus pour cette
profondeur, car leurs variations sont dans le même sens et contribuent chacun pour
la moitié du signal en δ18O de la calcite.
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continentale, sont synchronisées car elles proviennent de la même carotte de
sédiments. Ainsi, en cherchant les associations polliniques apparaissant au
même moment que les niveaux détritiques, on peut reconstruire la végétation
pendant les événements de Heinrich. Plus généralement, on peut étudier le
lien entre les conditions océaniques et la végétation, comme cela a été fait
pour l’Atlantique de l’Est, la Méditerranée et l’Ouest de l’Europe (Sánchez-
Goñi et al., 2002 [26] ; Combourieu Nebout et al., 2002 [4], cf. Fig. 8.2). La
question se pose alors de comprendre ces relations. En effet, le climat dans
une région telle que l’Europe de l’Ouest dépend non seulement des conditions
de surface océanique en Atlantique du Nord-Est ou de la Méditerranée, mais
aussi de conditions marines ou continentales beaucoup plus éloignées, qui ont
un impact sur les circulations atmosphérique et océanique.

Continuons avec l’exemple de l’impact d’un événement de Heinrich sur le
climat et la végétation de l’Europe de l’Ouest. Nous avons vu que la signature
d’un tel événement en termes de température de surface océanique consistait,
au premier ordre, en une anomalie froide, de plusieurs degrés Celsius, aux
moyennes latitudes de l’Atlantique Nord. Nous savons d’autre part qu’à ces
latitudes, la circulation atmosphérique consiste, en moyenne, en des vents
d’ouest. Un mécanisme simple de transmission du signal océanique serait
son advection, c’est-à-dire son transport, par la circulation atmosphérique
moyenne, vers les continents « sous le vent », dans notre cas, l’Europe de
l’Ouest. Il est cependant difficile d’estimer jusqu’où le signal peut se propa-
ger. Ce signal initial peut, par ailleurs, être renforcé ou contrecarré par des
rétroactions positives ou négatives, liées par exemple à la couverture de neige
ou aux nuages (chapitre 1, tome 1). Par ailleurs, que peut-on dire a priori
des changements de précipitation associés à un événement froid en Atlantique
Nord ? Deux processus sont ici à prendre en compte. Une première contrainte
est qu’une atmosphère plus froide contient moins de vapeur d’eau (relation
de Clausius-Clapeyron). Elle est alors moins propice à la formation de pré-
cipitation. Deuxièmement, aux moyennes latitudes, sur les océans et l’ouest
des continents, une grande partie des précipitations a pour origine les dépres-
sions se formant sur les océans et qui sont poussées vers les côtes ouest des
continents par les vents moyens. Ces perturbations sont le résultat d’insta-
bilités atmosphériques liées au gradient méridien de température. En termes
simples, plus ce gradient est fort aux moyennes latitudes, plus les perturba-
tions seront importantes. Un déplacement des zones de plus fort gradient est
important, car il entraîne avec lui un déplacement des zones de précipitations.
Une anomalie négative des températures de surface de l’océan aux moyennes
latitudes de l’Atlantique Nord implique un déplacement de la zone de fort gra-
dient méridien de température de surface des océans vers le sud. Ceci devrait
favoriser une migration vers le sud de la ceinture de vents dominants et des
précipitations associées aux dépressions météorologiques. Si les dépressions
sont renforcées, cela peut compenser l’influence directe de la température
sur les précipitations. On voit ainsi que pour interpréter un enregistrement
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donné, il est très utile de disposer d’informations en d’autres points. Par
exemple, pour interpréter des reconstructions de précipitations à l’ouest de
l’Europe, il est important de connaître les températures dans la région, ce
qui est en général relativement aisé à partir de la même carotte, mais aussi
le gradient méridien de températures sur l’Atlantique Nord, ce qui nécessite
plusieurs carottes éloignées de la première et synchronisées avec celle-ci. On
voit alors à quel point la synchronisation de différentes carottes est cruciale.
Celle-ci peut s’avérer complexe. Il est alors important, face à des résultats
de différentes carottes mis en relation, de connaître les fondements de cette
synchronisation.

À ce stade d’interprétation, les modèles climatiques (chapitre 4 du tome 2,
« la modélisation en paléoclimatologie ») peuvent également s’avérer utiles
pour mieux cerner les liens possibles entre les changements climatiques en-
registrés à différents endroits. Nous poursuivons ici l’exemple de l’étude de
l’impact d’un événement de Heinrich sur le climat et la végétation en Europe
de l’Ouest. Dans une première série d’expériences numériques, nous faisons
l’hypothèse que du point de vue du climat de Europe de l’Ouest, le forçage
principal lié à un événement de Heinrich est un refroidissement de 4 ◦C des
moyennes latitudes de l’Atlantique Nord. Nous utilisons le modèle de circula-
tion générale atmosphérique LMDZ (développé au Laboratoire de Météorolo-
gie Dynamique) pour estimer l’impact d’une telle anomalie dans un contexte
glaciaire, ici celui du Dernier Maximum glaciaire. Nous réalisons donc deux
expériences en forçant le modèle d’atmosphère avec des conditions aux limites
glaciaires (voir http://pmip.lsce.ipsl.fr) : calottes glaciaires telles que recons-
truites pour le DMG, concentrations en gaz à effet de serre telles que mesurées
pour cette période dans les carottes de glace, paramètres orbitaux d’il y a
21 000 ans. Dans la première expérience, nous utilisons les températures de
surface des océans telles que reconstruites par le projet CLIMAP (chapitre 20,
tome 1). La deuxième expérience ne diffère de la première que par les tem-
pératures de surface des océans en Atlantique Nord. Dans cette expérience,
nous y imposons une anomalie froide de 4 ◦C entre 40 et 50◦N. On dit que
la deuxième expérience est une expérience de sensibilité aux températures de
surface des océans des moyennes latitudes de l’Atlantique Nord.

Kageyama et al. (2005) [16] montrent les résultats d’une telle expérience
pour le climat sur la France et la péninsule Ibérique. La Figure 8.5 résume les
résultats obtenus. On observe que le modèle ne simule pas une propagation
du refroidissement imposé en Atlantique Nord très loin à l’intérieur du conti-
nent européen. L’endroit où ce refroidissement est le plus important en termes
de température du mois le plus froid sur le continent européen est au nord-
ouest de la péninsule Ibérique. Il atteint en cette région seulement 1◦C, ce
qui est faible par rapport aux 4◦C imposés en Atlantique Nord. En revanche,
l’anomalie de précipitation simulée par le modèle en réponse au refroidisse-
ment imposé en Atlantique Nord est beaucoup plus importante : elle atteint
jusqu’à –200 mm/an (un assèchement de 200 mm/an, soit d’environ 30 %) sur
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la péninsule Ibérique. Si on examine les résultats du modèle sur l’Atlantique
Nord et l’Europe, on s’aperçoit que la bande de forts vents d’ouest s’est dé-
calée vers le sud, mais que cela ne se traduit pas par une augmentation de
précipitation sur l’Europe ou sur l’Afrique du Nord, car le refroidissement
impose un air plus sec.

Kageyama et al. (2005) [16] montrent également l’impact d’un tel chan-
gement climatique sur la végétation, tel que simulé par le modèle de végé-
tation dynamique ORCHIDEE. Les changements climatiques simulés par le
modèle climatique pour un événement froid en Atlantique Nord, aussi faibles
semblent-ils sur les continents, résultent en une diminution importante du
couvert végétal, pour la végétation arborée comme pour l’herbacée. Ce résul-
tat suggère que la végétation glaciaire en Europe et Méditerranée est, comme
le montrent les enregistrements polliniques, extrêmement sensible à des chan-
gements de climat.

On peut remarquer une zone, sur le flanc méditerranéen de la péninsule
Ibérique, sur laquelle la précipitation augmente dans l’expérience de sensi-
bilité à des températures de surface des océans plus froide aux moyennes
latitudes de l’Atlantique Nord. Cette anomalie, contraire aux reconstructions
existantes pour cette zone (Combourieu Nebout et al., 2002 [4] ; Kageyama
et al., 2005 [16]), montre les limites de cette expérience. L’hypothèse que l’élé-
ment responsable des changements climatiques de l’ouest de l’Europe était
les différences de températures de surface de l’océan Atlantique Nord, aux
moyennes latitudes n’est pas suffisante pour expliquer l’ensemble des anoma-
lies climatiques reconstruites sur le pourtour méditerranéen. Une première
explication pourrait être que les différences de température de surface de la
mer Méditerranée n’ont pas été prises en compte. Une deuxième explication
serait tout simplement que le modèle n’est pas apte à simuler le climat cor-
rectement sur cette région. Une troisième explication pourrait être une erreur
dans l’interprétation des enregistrements. C’est dans un tel cas qu’il est très
instructif, pour les modélisateurs comme pour les palynologues, de compa-
rer leurs données. C’est aussi pour cela qu’il faut analyser les résultats des
modèles non seulement du point de vue des variables climatiques de surface,
mais aussi du point de vue de la circulation et de la physique atmosphériques,
ce qui permet de dégager les mécanismes responsables des changements cli-
matiques simulés et d’améliorer le modèle ou la définition des expériences
à réaliser.

Ces expériences permettent de quantifier l’influence des différents méca-
nismes suggérés plus haut : propagation de l’anomalie de température océa-
nique sur les continents adjacents par la circulation moyenne, décalage des
vents dominants suivant la migration des zones de fort gradient méridien de
température, influence des instabilités atmosphériques et de la température
moyenne sur les précipitations. C’est en cela qu’un modèle peut aider à l’in-
terprétation des reconstructions et, en particulier, à confirmer ou infirmer des
scénarios établis à partir de plusieurs enregistrements éloignés les uns des
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Fig. 8.5 – Variables climatiques simulées pour le DMG et pour l’événement de
Heinrich 1 (H1). Colonne de gauche : résultats pour le DMG : températures annuelles
(◦C), précipitations annuelles (mm/an), vent zonal de surface (m/s). Colonne de
droite : anomalies H1 – DMG (simulations décrites dans Kageyama et al., 2005 [16]).

autres. Il faut garder à l’esprit les limites de telles expériences : régions où
l’anomalie est imposée, absence de rétroaction de la végétation ou de l’océan,
hypothèses de construction du modèle et des expériences. Ces aspects peuvent
être évalués par des expériences complémentaires (voir tome 2, chapitre 4).
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8.1.4.2 Cycles de Dansgaard-Oeschger

Les cycles de Dansgaard-Oeschger modifient le climat à l’échelle globale
(voir Voelker et al. (2002) pour une revue [29]). Dès lors, le mécanisme à
l’œuvre se doit soit d’avoir une origine globale également, soit de modifier un
élément majeur du système climatique ayant un impact global. Nous retien-
drons ici trois mécanismes qui répondent à ces critères.

L’un des mécanismes les plus simples pour obtenir une réponse globale est
une variation d’un forçage externe au système climatique. C’est un mécanisme
qui fonctionne à des échelles de temps longues (forçage dit de Milankovitch)
ou courtes (modifications associées au volcanisme, par exemple). Il a donc été
également proposé que des variations du forçage solaire puissent être respon-
sables des événements de Dansgaard-Oeschger. Toutefois, les relations entre
les faibles variations du cycle solaire aux périodes adéquates mises en évidence
et les variations climatiques observées restent douteuses.

La composante du système climatique la plus apte à être la cause des
événements de Dansgaard-Oeschger est sans doute l’océan, et plus particu-
lièrement la circulation océanique. Il possède en effet deux caractéristiques
principales d’intérêt ici : il réagit à l’échelle globale, à des échelles de temps
compatibles avec les cycles de Dansgaard-Oeschger, et il peut répondre à un
forçage relativement local. Des études, telles que Ganopolski et Rahmstorf,
(2001) [10], ont montré qu’un forçage semi-périodique en eau douce peut, sous
certaines conditions, permettre de reproduire des oscillations qui ressemblent
aux cycles observés dans les données paléoclimatiques. Cela n’apporte toute-
fois pas d’indication sur l’origine de ce forçage en eau douce et donc pas de
nouvelle explication quant au mécanisme à l’œuvre.

Pour pallier à ce manque d’existence prouvée d’un forçage climatique pé-
riodique, certains auteurs proposent des mécanismes d’oscillations internes
au système climatique. L’une des explications qui nous paraît la plus intéres-
sante aujourd’hui est l’oscillation interne de la circulation océanique sous des
conditions limites données (Paillard, 2004 [21]), sans mettre en jeu de forçage
externe. Le gros avantage d’une telle hypothèse est de rendre compte à la fois
de la fréquence des cycles, compatible avec ce que l’on connaît de l’océan, et
de leur caractère global.

Pour conclure, on peut dire qu’aujourd’hui, il n’y a pas de consensus
sur la cause des événements de Dansgaard-Oeschger, malgré une compréhen-
sion sans cesse accrue des effets de ces événements sur le climat à l’échelle
globale.
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8.2 Des événements abrupts pendant
les périodes interglaciaires

8.2.1 La découverte

Bien que l’oscillation climatique dite de « l’événement à 8 200 ans » ait
laissé des traces dans les carottes groenlandaises, les premières publications
présentant les enregistrements isotopiques de la glace au Groenland au fo-
rage GRIP (Dansgaard et al., 1993 [7]) décrivent le climat de notre Holocène
comme stable, la faible oscillation présente vers 8 200 ans avant aujourd’hui
étant assimilée à du bruit. L’obtention d’un deuxième enregistrement présen-
tant exactement la même oscillation n’a pas non plus permis de reconnaître
cet événement climatique comme tel. Il faut attendre quatre ans pour que
naisse « l’événement à 8 200 ans » dans un article d’une équipe menée par R.
Alley. Les efforts de reconnaissance de cet événement dans l’évolution clima-
tique à l’échelle hémisphérique ont permis de montrer que cet événement était
en fait connu depuis 1973 à partir d’autres enregistrements.

8.2.2 Les observations

L’événement à 8 200 ans a été enregistré dans de nombreuses archives
climatiques, couvrant à la fois la calotte polaire groenlandaise, le continent
(lacs, végétation, spéléothèmes) et l’océan.

Dans les carottes groenlandaises, cet événement se présente comme une
diminution du δ18O d’environ 2 pour mille sur une période d’environ 100 ans.
Cette baisse est interprétée comme une baisse de température locale au
Groenland de 6±2◦C (voir Thomas et al., 2007 [28]). Elle a été évaluée à 7,4◦C
avec une méthode indépendante basée sur les isotopes de l’oxygène (δ15N). Il
s’agit donc d’un événement assez dramatique, au moins au Groenland. On re-
trouve cette oscillation dans l’ensemble les carottes issues de la calotte groen-
landaise ayant une résolution suffisante : GRIP, GISP2, NGRIP, Dye-3. Il
s’agit donc d’un événement ayant un impact au moins régional, à l’échelle du
Groenland.

La période de froid que constitue au Groenland l’événement à 8 200 ans
est également enregistrée dans d’autres indicateurs paléoclimatiques. Si cet
événement n’a pas tout de suite été reconnu comme tel dans les enregis-
trements issus des glaces polaires, il était en revanche bien connu dans les
enregistrements issus des lacs de Norvège et dans les extensions de calottes
glaciaires reconstruites à partir des moraines terminales. En effet, la période
froide et sèche « Finse1 » est reconnue (Dahl et Nesje, 1994 [6]), puis reliée
à l’événement à 8 200 ans des carottes glaciaires. Simultanément, cet événe-
ment est associé à un coup de froid reconstruit à partir des variations de

1. Nommée d’après le Finsevatn, le lac du Hardanger norvégien d’où provient
l’enregistrement.
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faunes de foraminifères planctoniques dans une carotte marine du sud de la
Norvège. Cet enregistrement prouve qu’il s’agit bien d’un événement clima-
tique d’importance à l’échelle de l’Atlantique Nord, mais aussi que l’océan a
été affecté quasi-simultanément. Cette implication est renforcée par d’autres
enregistrements, plus lointains, de l’événement. Une des premières études à le
montrer est le δ18O des coquilles d’ostracodes d’un lac bavarois (Ammersee,
Allemagne), qui ont enregistré les changements du δ18O des précipitations
associées à un refroidissement (chapitre 14, tome 1 ; von Grafenstein et al.,
1998 [30]).

Dans les océans, les enregistrements marquant l’événement à 8 200 ans
sont assez rares, la résolution temporelle nécessaire devant descendre bien en
dessous du siècle. Parmi ces enregistrements, ceux provenant des mers nor-
diques montrent une diminution d’environ 3 ◦C de la température de surface
océanique. Cette étude prouve que cet événement est le plus important de
tout l’Holocène dans cette région. Enfin, ces auteurs montrent que le change-
ment océanique n’affecte pas uniquement la surface, mais également l’océan
en profondeur. Ces derniers changements ont été confirmés très récemment
dans une carotte au sud du Groenland, qui met en évidence des modifications
dans la formation des masses d’eau profondes en Atlantique Nord.

Sur le continent, l’événement à 8 200 ans s’exprime par un refroidissement
mis en évidence en particulier en Europe. Les travaux sur les changements
du niveau des lacs européens montrent que, pendant cet événement, le cli-
mat était plus humide entre 50 et 43◦N, alors qu’au nord et au sud de cette
zone, il était sec. Les enregistrements polliniques, quant à eux, ne montrent
que rarement cet événement, peut-être parce que ces variations climatiques
n’étaient pas assez importantes pour modifier de façon majeure la végétation,
ou encore parce qu’il ne touchait pas la période de croissance des principales
plantes caractéristiques de ces paléoenvironnements, comme cela a été montré
en Europe du Nord ou en Amérique du Nord.

8.2.3 Les mécanismes

Les changements observés, par leur échelle, ainsi que par la multiplicité
des impacts (précipitations, températures, circulation océanique), ont très vite
permis de mettre en cause la circulation thermohaline atlantique comme ac-
teur majeur de ce changement abrupt du climat. L’expérience des événements
de Heinrich (voir ci-dessus) a fait supposer qu’ici aussi, un apport brutal d’eau
douce à l’océan pouvait permettre de modifier la circulation thermohaline et
le climat autour de l’Atlantique Nord. Toutefois, il y a 8 200 ans, il n’y a guère
qu’un petit morceau de la calotte glaciaire Laurentide qui puisse être impli-
qué, avec la disparition vers cette époque du dôme recouvrant l’actuelle baie
de Hudson. Les indications des paléo-rivages de lacs montrent également une
disparition de deux grands lacs pro-glaciaires (les lacs Ojibway et Agassiz),
vers cette période, qui pourraient avoir contribué à apporter de l’eau douce à
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l’océan. Toutefois, les premières datations au 14C ne permettent pas de sta-
tuer sur la chronologie précise de ces événements. De nouvelles datations plus
précises, ainsi qu’une évaluation du volume ainsi relâché permettent d’incrimi-
ner la vidange catastrophique du lac Agassiz comme cause de cet événement
froid (Clarke et al., 2004 [3]). Ces données donnent une vidange d’environ
100 000 km3 d’eau en environ une année, apportant ainsi un flux considérable
à l’océan.

8.2.4 La modélisation et les conséquences
hémisphériques/globales

Toutefois, les conséquences climatiques de cette vidange extrêmement bru-
tale mais également limitée dans le temps peut-elle être reproduite dans des
modèles climatiques couplés ? Si le rôle que peut avoir une telle vidange sur
l’océan a été montré assez rapidement, la première simulation de l’événement
à 8 200 ans utilisant des conditions aux limites cohérentes avec cette période
de temps est assez récente (Renssen et al., 2001 [23]). Ces auteurs ont pu
montrer qu’en forçant un modèle de circulation générale océanique, couplé à
une atmosphère simplifiée avec un flux d’eau idéalisé de 0,75 Sv durant vingt
ans, ils obtiennent un ralentissement de la circulation thermohaline en Atlan-
tique pendant environ trois siècles, avec un baisse de la température de 1 à
5 ◦C sur les continents riverains de l’Atlantique Nord. Ce résultat est en bon
accord avec les données, bien que le forçage en eau douce soit relativement
plus important que ce qui est admis aujourd’hui. Bien plus, il a permis de
mettre en évidence des disparités dans la réponse climatique saisonnière, avec
une anomalie plus forte en été sur le nord de l’Europe qu’en hiver et une
bipolarité nord-sud, avec un refroidissement au nord et un réchauffement à
60◦S. Des études postérieures ont pu confirmer qu’un flux d’eau douce, même
limité à un an, était suffisant pour obtenir une réponse climatique cohérente
avec celle obtenue par analyse des indicateurs paléoclimatiques. L’impact cli-
matique n’est pas immédiat, comme le montre la Figure 8.6. Par exemple, au
Groenland, son maximum est atteint au bout d’une trentaine d’années.

D’autres auteurs ont également mis en évidence le rôle du « bruit » cli-
matique dans la durée de la réponse de l’océan au forçage en eau douce. En
effet, ils montrent qu’en ajoutant du bruit (valant zéro en moyenne) au for-
çage en eau douce, la durée de la réponse du modèle peut être modifiée de
quelques dizaines d’années à deux ou trois siècles. Cela a permis de mettre
en évidence l’importance de l’état initial climatique sur la réponse à un for-
çage donné, la réponse pouvant avoir un effet quasi-global comme dans le cas
de l’événement à 8 200 ans, ou n’avoir qu’un impact local de l’ordre de la
décennie. L’événement à 8 200 ans a également été reproduit dans un modèle
de circulation générale couplé incluant les isotopes de l’eau (Legrande et al.,
2006 [19]), démontrant que les résultats étaient cohérents non seulement avec
les évaluations de températures issues des indicateurs paléoclimatiques, mais
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Fig. 8.6 – Température de l’air en surface simulée pour le sommet du Groenland
pour un ensemble de dix simulations (en gris). La moyenne est tracée en noir. Ces
résultats sont comparés au profil en δ18O reconstruit à partir des mesures des ca-
rottes de glaces de Dye-3, GRIP et NGRIP. La même échelle est utilisée pour les
axes des temps, la courbe en δ18O est placée par rapport aux résultats du modèle,
en alignant la première diminution en δ18O à celle de la température simulée. L’axe
des températures est choisi de manière à ce que la diminution de 3,3 ◦C reconstruite
à partir des isotopes de l’azote dans la carotte GISP2 corresponde à l’anomalie
minimale en δ18O. Figure adaptée de Wiersma et al., 2011 [31].
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également avec les indicateurs paléoclimatiques eux-mêmes, simulés directe-
ment au sein du modèle. Ces auteurs ont d’ailleurs pu correctement prévoir
les variations du δ18O de la calcite des sédiments marins associées à l’événe-
ment à 8 200 ans, ce avant la publication des premières données mettant en
évidence l’événement à 8 200 dans les carottes sédimentaires marines.

Il est important de noter que bien que l’événement à 8 200 ans soit consi-
déré comme un événement abrupt en période interglaciaire, cette classification
n’est pas exacte. En effet, il s’agit de la manifestation ultime d’un climat gla-
ciaire par la vidange d’un lac périglaciaire, issu de la fonte d’une calotte de
glace. À ce jour, aucune variation abrupte de température faisant intervenir
le comportement des calottes glaciaires n’a été mise en évidence au cours de
l’Holocène.

8.3 Perspectives

8.3.1 Connexions globales

Les travaux de ces vingt dernières années ont permis de mettre en évidence
une variabilité du système climatique à des échelles de temps millénaires, ca-
ractérisée par des transitions s’opérant parfois seulement en quelques dizaines
d’années. Cette variabilité a été d’abord mise en évidence dans les carottes de
sédiments marins de l’Atlantique Nord, pour les événements de Heinrich, et
dans les carottes de glace du Groenland, pour ceux de Dansgaard-Oeschger.
Petit à petit, les analyses des enregistrements climatiques ont été effectuées à
des résolutions temporelles de plus en plus fines, et des variations de caracté-
ristiques temporelles similaires à celles de l’Atlantique Nord et du Groenland
ont été découvertes dans des zones éloignées de cette première région, jus-
qu’au Pacifique Sud et en Antarctique, en passant par la Chine et le nord
de l’océan Indien, influencés par la mousson. L’interprétation de ces données
se base sur l’hypothèse que les échelles de temps associées à chaque enregis-
trement peuvent être très bien synchronisées. Cette synchronisation, cruciale,
constitue toujours, à l’heure actuelle et malgré des avancées dans les méthodes
de synchronisation relative (comme la concentration en méthane pour les ca-
rottes de glace ou les propriétés paléo-magnétiques pour les carottes marines),
un défi pour la communauté s’intéressant à la caractérisation de la variabilité
rapide.

Une description exhaustive, c’est-à-dire à l’échelle du globe, est très im-
portante pour notre compréhension du climat et des variations qu’il peut
connaître de manière concomitante en des régions éloignées du globe. L’expli-
cation de ces connexions est également un défi que les modélisateurs doivent
relever, car tenter de modéliser ces événements, c’est tester la connaissance
du climat telle qu’elle a été retranscrite dans les modèles qui sont également
utilisés pour prévoir les climats futurs. Du point de vue de la modélisation,
les premières expériences de sensibilité du système océan-atmosphère à des



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 318 — #341
�

�

�

�

�

�

�

�

318 Paléoclimatologie

décharges d’eau douce en Atlantique Nord, pour un contexte glaciaire, ont été
réalisées ces dernières années. Ces expériences, si on veut les mener avec une
résolution suffisamment fine pour pouvoir comparer les modèles aux recons-
tructions, requiert un temps de calcul à la limite des possibilités des plus puis-
sants ordinateurs actuels. Par exemple, Kageyama et al. (2009) [17] montrent,
en utilisant un modèle de circulation générale océan-atmosphère, que le lien
entre le refroidissement en Atlantique Nord et la diminution de la mousson
indienne peut s’expliquer par une diminution du gradient de température esti-
vale de la moitié supérieure de la troposphère entre l’océan Indien et le plateau
tibétain. Cependant, ces résultats sont obtenus pour des conditions correspon-
dant au DMG et non au Stade isotopique marin 3, et des expériences complé-
mentaires seront nécessaires pour mieux comprendre les mécanismes de trans-
mission du signal entre l’Atlantique Nord et l’Asie. En outre, ces expériences,
si elles reproduisent bien certains événements climatiques concomitants aux
événements de Heinrich (migration vers le sud de la Zone de convergence inter-
tropicale, diminution de la mousson indienne, refroidissement et assèchement
en Europe de l’Ouest), ne parviennent pas à en reproduire d’autres, tels que
les variations de la mousson d’Asie du Sud-Est. La modélisation et la compré-
hension de la variabilité millénaire interne au système climatique reste donc
à bien des égards un défi pour les modélisateurs.

Nous avons abordé jusqu’ici la description de la variabilité climatique mil-
lénaire essentiellement sous l’angle du système Terre « physique », c’est-à-
dire incluant l’océan, l’atmosphère et la cryosphère. Cependant, les enregis-
trements contiennent plus de renseignements que cette simple description.
Prenons, par exemple, le cas des concentrations de méthane. Nous les avons
présentées comme utiles pour synchroniser les enregistrements du Groenland
et de l’Antarctique. Mais elles indiquent aussi les variations importantes de
cet important gaz à effet de serre, dont les sources sont les surfaces humides
tropicales et des hautes latitudes. Le rôle des phénomènes biogéochimiques
dans la variabilité climatique millénaire reste lui aussi à mieux comprendre et
modéliser.

8.3.2 Interactions événements rapides – grandes
transitions climatiques

Même si les événements rapides sont le produit de la variabilité interne
du système climatique, ils n’en sont pas moins sensibles à ses grandes varia-
tions à plus long terme. En particulier, en période glaciaire, ces événements
sont plus nombreux et de plus grande amplitude qu’en période interglaciaire.
Ceci fait penser à une expression différente de la variabilité millénaire suivant
la taille des calottes glaciaires de l’hémisphère nord. Les enregistrements à
haute résolution des dernières transitions climatiques (déglaciation entre le
DMG et l’Holocène, entrée dans la dernière glaciation) pourraient nous ren-
seigner sur les conditions favorisant des événements de plus grande amplitude.
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Cependant, ces transitions sont en fait ponctuées d’événements climatiques
abrupts. On peut alors se demander quel est le rôle de ces événements dans
la transition elle-même, sachant que l’amplitude d’un événement rapide peut
atteindre, pour le cas d’événements de Dansgaard-Oeschger dans les carottes
groenlandaises, une amplitude équivalente à la moitié de la différence entre
états glaciaire et interglaciaire.

Examinons le cas de la dernière déglaciation (Fig. 8.7). Quelques mil-
liers d’années après le DMG survient l’événement de Heinrich H1. Les condi-
tions climatiques reviennent à un niveau quasiment glaciaire. Cet événement
est suivi d’une phase chaude, la transition entre les deux événements étant
abrupte dans de nombreux enregistrements, en particulier autour de l’Atlan-
tique Nord. C’est la phase du Bølling-Allerød, dont le climat est quasiment
interglaciaire. Cependant, cette période est suivie par la période froide du
Dryas récent, qui est parfois considérée comme l’événement de Heinrich le
plus récent (H0), à tort puisqu’il n’y a pas de couche d’éléments détritiques
correspondante dans la bande de Ruddiman. C’est après cette dernière phase
froide que se met définitivement en place (mis à part l’événement à 8 200 ans)
le climat du présent interglaciaire, l’Holocène.

Ceci montre que la dernière déglaciation n’a pas été une transition tran-
quille. Au contraire, elle est constituée d’une suite d’événements abrupts,
comme si le système climatique « hésitait » entre deux équilibres, l’un gla-
ciaire et l’autre interglaciaire. Le rôle des événements abrupts au cours de
cette transition climatique est donc important, mais reste à comprendre et à
modéliser.

L’entrée dans la dernière glaciation, à la fin de l’Éémien, est également
caractérisée par l’apparition d’événements abrupts, dès ∼110 ka avant au-
jourd’hui, dans un contexte où des calottes glaciaires se sont déjà développées
sur le Canada. On pourrait penser que ces événements froids aident à l’en-
trée en glaciation, mais c’est oublier qu’un air plus froid aux hautes latitudes
contient également moins d’eau et est donc moins apte à apporter la quantité
d’eau nécessaire pour construire les calottes glaciaires à un rythme important.
Ces compensations doivent être évaluées. Ici aussi, l’influence des événements
abrupts sur l’évolution des calottes glaciaires reste à évaluer, en comparai-
son à d’autres mécanismes et rétroactions, tels que les évolutions plus lentes
de l’océan, des calottes glaciaires, de la végétation, des concentrations atmo-
sphériques en gaz à effet de serre, ainsi que des forçages externes que sont
les changements d’insolation. C’est pour résoudre de telles questions que les
modèles du système Terre, permettant des expériences de sensibilité à chacun
de ces facteurs, peuvent aboutir à une meilleure compréhension des signaux
reconstruits.
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Fig. 8.7 – Vue synthétique de la déglaciation. De haut en bas : CO2 atmosphérique
tel que mesuré dans les bulles d’air provenant des carottes de glaces antarctiques ;
δ18O mesuré dans les glaces du Groenland [13] comme indicateur, au premier ordre,
de la température locale, avec surimposée la température moyenne annuelle simu-
lée au Groenland dans le modèle LOVECLIM ; la mise à l’échelle entre modèle et
données suppose que l’augmentation brutale de δ18O à la limite HE1/B/A repré-
sente 10 ◦C. Les périodes correspondant à l’événement de Heinrich 1 (HE1), au
Bolling-Allerod (B/A) et au Dryas récent (Y/D) sont indiquées dessous. On notera
l’absence d’événement abrupt dans la température simulée par le modèle de climat.
En-dessous, le niveau marin [22] (triangles noirs) en mètres relatifs de niveau marin
par rapport à l’actuel, tel que reconstruit à partir des coraux avec indication de
l’événement abrupt du « Meltwater Pulse -1A » (MWP-1A), représentant environ
20 mètres de remontée en ∼300 ans. Courbe de l’abondance isotopique du deutérium
de la glace antarctique [22] comme indicateur au premier ordre de la température
locale avec l’indication de l’« Antarctique Cold Reversal » (ACR), coup de froid
interrompant le réchauffement de la déglaciation.
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Chapitre 9

Holocène et perturbation
anthropique : introduction

Pascale Braconnot, Pascal Yiou, Laboratoire des Sciences
du Climat et de l’Environnement, UMR CEA-CNRS-UVSQ, CE
Saclay l’Orme des Merisiers, 91191 Gif-sur-Yvette, France.

9.1 Les grandes tendances de l’Holocène

9.1.1 Les différentes perturbations radiatives

L’Holocène a démarré il y a environ 10 000 ans à la fin de la dernière
glaciation. Cette période est marquée dans son dernier millier d’années par
l’impact croissant de l’activité humaine (utilisation des sols, changement de
la composition atmosphérique). De nombreuses données nous en livrent les
variations qui sont, au premier abord, moins spectaculaires que les grands
bouleversements engendrés par la déglaciation. Néanmoins, la tendance natu-
relle générale, pilotée par les changements de rayonnement solaire au sommet
de l’atmosphère, est caractérisée par des modifications profondes de la mous-
son et du phénomène El Niño dans les régions tropicales. Dans les latitudes
moyennes de l’hémisphère nord, ce sont les caractéristiques des principaux
modes de variabilité qui changent. Plusieurs événements abrupts en ponc-
tuent également le déroulement.

Les variations lentes du rayonnement solaire au sommet de l’atmosphère,
induites par les variations des paramètres orbitaux, constituent le moteur
de l’évolution des principales caractéristiques climatiques sur cette échelle de
10 000 ans. Les variations de l’obliquité de 24,23◦ au début de l’Holocène à
23,44◦ pour l’époque actuelle ont augmenté de 1,5 W/m2 la moyenne annuelle
du rayonnement solaire aux hautes latitudes entre le début de l’Holocène et
la période actuelle. Pendant la même période, les basses latitudes ont perdu
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1,10 W/m2. À cet effet d’obliquité s’est ajouté celui de la précession des équi-
noxes. Au début de l’Holocène, le solstice d’été était situé au périhélie de
l’écliptique. Il est maintenant à l’aphélie. Ainsi, le rayonnement solaire reçu
au sommet de l’atmosphère (insolation) au mois de juin était 48 W/m2 plus
élevé qu’aujourd’hui au début de l’Holocène à 60◦N (Fig. 9.1), et seulement
5 W/m2 plus élevé il y a environ 3 000 ans. L’amplitude du cycle saisonnier de
l’insolation était aussi plus grande au début de l’Holocène dans l’hémisphère
nord, mais réduite dans l’hémisphère sud. Cette variation de l’amplitude n’est
pas symétrique de part et d’autre de l’équateur, les variations étant plus im-
portantes dans l’hémisphère nord et dans les régions tropicales (Fig. 9.1). La
précession modifie aussi la longueur des saisons. Selon les lois de Kepler, l’été
boréal, caractérisé par le temps mis entre l’équinoxe de printemps et l’équi-
noxe d’automne, durait 172 jours il y a 9 500 ans et 176 jours il y a 6 000 ans,
contre 180 jours pour l’actuel. Dans l’hémisphère nord, l’insolation estivale
était donc plus intense sur une période plus courte.

Les gaz à effet de serre, le volcanisme, la constante solaire sont les autres
facteurs ayant modelé le climat de l’Holocène via leur impact sur le bilan ra-
diatif (Fig. 9.2). Ces facteurs sont d’ailleurs dominants pour les 2 000 dernières
années, depuis que l’insolation a atteint à peu près les valeurs actuelles. En ef-
fet, l’effet combiné de ces gaz à effet de serre se traduit par une diminution du
bilan radiatif de la planète de l’ordre de 0,5 W/m2 entre le début de l’Holocène
et le début de l’ère industrielle. Cette faible perturbation radiative provient
d’une augmentation de 7 ppm de la teneur atmosphérique en gaz carbonique
au début de l’Holocène, suivie d’une diminution de 20 ppm jusqu’au début de
l’ère industrielle. Les teneurs en méthane sont passées de 730 ppb au début
de l’Holocène pour atteindre 580 ppb vers l’Holocène moyen (il y a 6 000 ans)
et revenir graduellement aux valeurs du début de l’Holocène à l’époque pré-
industrielle. Les teneurs en N2O atmosphérique suivent les variations du CO2

et ont varié entre 2 et 10 ppb. Pour la période récente, l’évolution des gaz
à effet de serre est dominée par les émissions anthropiques. Les effets combi-
nés de l’activité humaine correspondent à une augmentation de 1,6 W/m2 du
bilan radiatif. Cette estimation tient compte de l’effet dominant de l’augmen-
tation des gaz à effet de serre et de la contribution négative des aérosols pour
le xxe siècle (Solomon et al., 2007 [37]).

Les estimations du forçage lié aux modifications de la constante solaire
et au volcanisme sont plus controversées, car plus difficiles à mesurer direc-
tement. Les estimations issues des données satellitaires suggèrent que les va-
riations entre les périodes d’activité et d’inactivité solaires sont associées à
des fluctuations de l’ordre de 0,08 % de l’irradiance solaire (1 965 W/m2) sur
les derniers vingt ans. Pour les périodes plus anciennes, les isotopes cosmogé-
niques, le nombre de taches solaires ou l’observation des aurores boréales sont
autant d’indicateurs de l’activité solaire (voir chapitre 1, tome 1). L’amplitude
des variations solaires au cours du dernier millénaire a récemment été revue à
la baisse et les meilleures estimations actuelles indiquent une augmentation de
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Fig. 9.1 – a) Différence d’insolation à 60◦N au cours de l’Holocène avec la période
actuelle. b) Changement d’amplitude du cycle saisonnier au cours de l’Holocène,
calculé en faisant la différence entre le mois d’insolation maximale et le mois d’in-
solation minimale (isolignes, W/m2), et mois du maximum de différence (grisés,
numéro du mois).

l’ordre de 0,05 % à 1,2 % de l’irradiance solaire entre le minimum de Maunder
(entre 1650 et 1720) et la période actuelle, ce qui correspond à une pertur-
bation radiative de l’ordre de 0,1 à 0,3 W/m2. Les éruptions volcaniques les
plus intenses introduisent des aérosols de sulfates dans la stratosphère, qui
réfléchissent le rayonnement solaire et contribuent ainsi à refroidir le climat
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Fig. 9.2 – Évolution des estimations de forçages radiatifs (W : m2) depuis l’an 700.
Panneau supérieur : activité volcanique ; panneau médian : activité solaire ; panneau
inférieur : gaz à effet de serre et des aérosols sulfatés (Jansen et al., 2007 [19]).

dans l’année suivant l’éruption. Il y a de nombreuses évidences de l’activité
volcanique au cours de l’Holocène, mais il n’existe pas de série quantitative sur
l’ensemble de la période. Les données deviennent plus précises pour le dernier
siècle, bien que nous manquions d’information sur la période de l’éruption, la
localisation géographique et les quantités d’aérosols émis. Ainsi, suivant les
sources, l’amplitude et la date des éruptions de l’Holocène varient fortement.

9.1.1.1 L’évolution des températures dans les différents
enregistrements

Les variations de température enregistrées au cours de l’Holocène reflètent
la réponse du système climatique aux différentes perturbations radiatives lis-
tées ci-dessus, auxquelles s’ajoutent différentes rétroactions, comme celles liées
à la vapeur d’eau ou à la fonte de la neige et des calottes de glace. L’optimum
climatique du début de l’Holocène n’est ainsi pas situé à toutes les latitudes
en même temps (Fig. 9.3), car l’insolation dépend de la latitude et de la sai-
son, et les rétroactions induisent un retard entre le forçage et sa traduction en
température. Ainsi, la synthèse effectuée par Jansen et al. (2007) [19] indique
des températures estivales maximales il y a 10 000 à 8 000 ans. Les reconstruc-
tions pour les moyennes latitudes de l’hémisphère nord sont caractérisées par
une décroissance lente des températures de la surface de l’océan (sea-surface
temperature : SST) au cours de l’Holocène. En Amérique du Nord, la période
la plus chaude se situe entre 7 000 et 5 000 ans avant le présent. Les don-
nées de pollens et les restes macrofossiles (voir chapitre 9, tome 1 pour les
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méthodologies) indiquent que la forêt remontait plus au nord qu’aujourd’hui
dans les régions tempérées et que les glaciers s’étaient retirés. Aux hautes
latitudes sud, le réchauffement précoce du début de l’Holocène ne s’explique
pas simplement par une réponse aux conditions locales d’insolation, et semble
être la manifestation d’une réorganisation à grande échelle des transports de
chaleur atmosphériques et océaniques. En revanche, la plupart des régions tro-
picales montrent un réchauffement progressif au cours de l’Holocène, reflétant
l’accroissement d’insolation dans ces régions.

Fig. 9.3 – Époques (en milliers d’années) et intensités des maxima de différences
de températures par rapport à l’époque pré-industrielle, en fonction de la latitude.
Les couleurs indiquent le niveau d’écart au préindustriel (d’après Jansen et al.,
2007 [19]).

L’abondance croissante de chroniques liées aux impacts des extrêmes cli-
matiques (à cause de l’expansion de l’humanité) permet de décrire une va-
riabilité climatique intra-annuelle pour les 2 000 dernières années. Celle-ci se
superpose aux fluctuations séculaires mentionnées plus haut. La Figure 9.4
synthétise l’état des connaissances sur les variations de la température depuis
l’an 700 après JC. Aux incertitudes près (Fig. 9.4c), la température de l’hé-
misphère nord est stable entre l’an 700 et la fin du xixe siècle, et se met
à augmenter de manière continue à partir du xxe siècle. La forme d’une
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telle courbe évoque celle d’une crosse de hockey, d’où son nom iconique de
« hockey stick ». En dehors du xxe siècle, pour lequel on possède une abon-
dance d’enregistrements météorologiques, l’intérêt d’une telle courbe est aussi
de montrer une phase relativement chaude entre l’an mil et 1300 (souvent
appelée « Optimum climatique médiéval ») et une phase relativement froide
entre 1350 et 1850 (appelée « Petit Âge de glace »). Les causes des variations
inter-annuelles de la température au cours des deux millénaires ne sont pas
encore élucidées, d’autant plus que les reconstructions climatiques sont par-
fois en désaccord sur certaines périodes froides. Les éruptions volcaniques de
grande échelle refroidissent l’atmosphère d’un à deux degrés, mais ces effets
ne durent pas plus de deux ans (Fig. 9.2). En revanche, l’activité solaire a un
effet sur le bilan radiatif plus modeste, mais beaucoup plus durable, car les
phases de l’activité solaire (Fig. 9.2) durent plusieurs décennies. On notera en
particulier le minimum d’irradiance solaire du milieu du xviie siècle, appelé
« Minimum de Maunder », qui correspond à des refroidissements prononcés
dans l’hémisphère nord.

%
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t

Fig. 9.4 – Recouvrement des reconstructions des températures de l’hèmisphére nord
depuis l’an 700 (niveaux de gris) (Jansen et al., 2007 [19]) et température moyennes
mesurées (trait plein).

9.2 Événements marquants de l’Holocène

Plusieurs événements ont ponctué l’histoire de l’Holocène. Nous nous li-
miterons ici à la fin de la période humide, en Afrique sèche, il y a environ



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 331 — #354
�

�

�

�

�

�

�

�

9. Holocène et perturbation anthropique : introduction 331

4 500 ans, à l’Optimum médiéval, au Petit Âge de glace et aux premières
traces durables de l’activité humaine. Le refroidissement observé il y a environ
8 200 ans avant le présent est traité notamment dans le chapitre 14 du tome
1 et non ici, car on le considère comme lié à la fin de la déglaciation.

9.2.1 La fin de la période humide en Afrique

Il y a environ 4 500 ans, l’Afrique sèche a connu des variations de préci-
pitation d’une amplitude bien supérieure à celle du dernier siècle. Le niveau
des lacs a fluctué de plusieurs dizaines de mètres et la surface du lac Tchad
s’est réduite de 350 000 à 5 000 km2. Plusieurs exemples de « crises clima-
tiques », survenant en l’espace de quelques années seulement, ont ponctué
cette période, provoquant jusqu’à l’assèchement complet des lacs et l’arrêt
des écoulements de surface (Gasse, 2000 [18]). L’enregistrement des apports
éoliens dans un forage marin au large de la Mauritanie suggère qu’un change-
ment brutal de la circulation atmosphérique s’est produit au large de l’Afrique
sèche entre 5500–4000 ans BP (deMenocal et al., 2000 [15]). Cette période
est donc associée à la fin de la Période humide africaine et l’installation des
conditions actuelles du climat. L’aridification des conditions environnemen-
tales qui en a résulté a conditionné le peuplement du Sahara, où les popu-
lations étaient principalement des éleveurs et des agriculteurs (Kropelin et
Kuper, 2006 [26]). Néanmoins, les fluctuations rapides ne semblent pas avoir
affecté les différentes régions du complexe Sahara-Sahel au même moment, et
des traces d’événements rapides s’échelonnent entre 4500 ans et 2000 ans BP
suivant la latitude considérée et les conditions locales spécifiques (Fig. 9.5). À
titre d’exemple, la mise en place de l’intervalle sec du Dahomey au milieu de
domaine occupé par la forêt guinéo-congolaise date d’il y a 4 000 ans. La dis-
parition de la forêt alimentée par des galeries d’eau souterraine s’est produite
entre 4500 ans et 3500 ans BP, dans le nord du Nigéria, et il y a seulement
2 000 ans dans l’ouest sahélien. Il reste encore de nombreuses zones d’ombre
concernant cette période. Néanmoins, comme l’insolation varie graduellement
au cours de l’Holocène, ces mises en place rapides de conditions sèches sont la
manifestation d’interactions non linéaires entre les climats et les écosystèmes.

9.2.2 Optimum climatique médiéval

En étudiant des archives historiques, le météorologue britannique Lamb a
reconstitué dans les années 1960 la rigueur des hivers et l’humidité des étés
depuis l’an 1000 (Le Roy Ladurie, 1967 [28]). Il en a conclu que l’Europe a
connu des recrudescences d’étés secs pendant la période de 1080 à 1200, sans
équivalent depuis. Il nomme cette période l’Optimum climatique médiéval. Il
est important de noter qu’il n’y a pas de mesure de température directe pour
cette époque, puisque le thermomètre n’existait pas encore. Des études plus
récentes (Jones et Mann, 2004 [21]) suggèrent que les conclusions de Lamb ne
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Fig. 9.5 – Évolution de la végétation issue de données pollinique pour différents
sites en Afrique couvrant le transect entre le Sahara à 21◦N et la zone guinéo-
congolaise au sud. Cette figure montre que les principales transitions ne sont pas
synchrones entre les différents sites (courtoisie d’Anne-Marie Lézine).

peuvent pas être généralisées à la planète entière. À partir de jeux de don-
nées plus complets, plusieurs études ont confirmé que plusieurs régions de
l’hémisphère nord avait connu des conditions plus chaudes pendant les xie et
xiie siècles. Mais plusieurs régions ne montrent pas cet optimum, ou bien le
placent à des moments différents de l’histoire. Par exemple, il semblerait que
même si l’été était chaud à cette époque, les hivers étaient souvent très rudes
en Europe de l’Ouest jusqu’en 1170. Ces contradictions apparentes sont pro-
bablement dues à un faible nombre d’observations, qui sera peut-être comblé
dans le futur avec les nouveaux programmes de reconstructions climatiques.
En attendant, il ne faut pas exclure que cet Optimum climatique médiéval
soit un phénomène purement régional. Il ne représente pas non plus un ana-
logue direct avec le réchauffement en cours, puisqu’il n’est pas associé à une
augmentation de la teneur atmosphérique en gaz à effet de serre.

9.2.3 Le Petit Âge de glace

L’Optimum climatique médiéval s’est interrompu au début du xve siècle,
par l’arrivée du Petit Âge de glace, qui s’est installé jusqu’en 1850. Ici encore,
il n’y a pas de date précise du début de cette période : les Scandinaves ont vu
un refroidissement dès la fin du xixe, alors qu’en France, la dégradation du
temps se fait sentir vers 1430 (Bradley, 1999 [6] ; Le Roy Ladurie, 1967 [28]).
Ce Petit Âge de glace correspond en France à une avancée de glaciers alpins,
des hivers très rudes et des successions d’étés pourris. Par exemple, le glacier
des Bossons, près de Chamonix, descendit 1 000 mètres plus bas qu’il ne l’est à
l’heure actuelle. Bien que potentiellement biaisée par les courants artistiques
de l’époque, l’étude des gravures et tableaux anciens montre une différence
saisissante avec la période présente. Les refroidissements les plus forts sont
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sans doute en Europe du Nord, avec des lacs systématiquement gelés en hiver.
On trouve aussi des traces de refroidissement en Amérique équatoriale et
en Nouvelle Zélande (Bradley, 1999 [6]). Cette période relativement froide
(en moyenne, 1 ◦C en France) est responsable de destructions de récoltes
et de flambées des prix du blé, et souvent d’insurrections, ainsi que d’un
accroissement du nombre de sorcières brûlées vives sur les places publiques
(Le Roy Ladurie, 1967 [28]). Après 1850, les glaciers se mettent à reculer et
la température à croître régulièrement, ce qui marque la fin du Petit Âge de
glace.

Le Petit Âge de glace est marqué par quelques décennies particulièrement
froides en Europe, entre 1650 et 1720. On observe à cette même époque, une
chute du nombre de taches solaires. Ces décennies sont nommées Minimum de
Maunder, d’après l’astronome américain Edward W. Maunder (1851–1928),
qui a étudié la relation entre les taches solaires et l’activité de cet astre. Il
faut remarquer que c’est l’astronome allemand Friederich W. G. Spörer (1822–
1895) qui a le premier fait la constatation de la baisse du nombre de taches
solaires entre 1650 et 1720. L’histoire lui a laissé le Minimum de Spörer entre
1420 et 1570. La variation de température associée à l’influence directe de
l’activité solaire sur le bilan radiatif à la surface de la Terre (0,5 W/m2 ) est
inférieure à 0,08 ◦C sur la température de surface de l’hémisphère nord (Jansen
et al., 2007 [19]) et ne peut pas expliquer à elle seule un refroidissement
compris entre 0,2 et 0,5 ◦C de l’hémisphère nord.

Le Petit Âge de glace est aussi marqué par des éruptions volcaniques in-
tenses qui ont affecté les températures de manière visible, mais peu durable
(Fig. 9.4). Les éruptions qui ont eu un effet global ont généralement eu lieu
dans les tropiques (Tambora, Krakataua, Agung, Pinatubo. . . ), et ont injecté
suffisamment de poussières dans la stratosphère pour qu’elles soient homo-
généisées à l’échelle de la planète (Robock, 2000 [34]). Des volcans extra-
tropicaux (Laki en Islande, St Helens aux États-Unis. . . ) ont eu des effets
marquants sur certaines régions de l’hémisphère nord à cause du transport
de poussières dans la troposphère. Cependant, leur impact à l’échelle de la
planète doit être relativisé, car les poussières volcaniques n’atteignent pas la
stratosphère.

9.2.4 L’Anthropocène
L’Anthropocène est un terme récent qui désigne la période où le climat

et l’environnement sont influencés par l’activité humaine. Il est habituel de
faire commencer cette époque au début de l’ère industrielle (au milieu du xixe

siècle), ce qui coïncide aussi avec les premiers réseaux météorologiques opéra-
tionnels. Il est cependant possible d’arguer que l’Homme a commencé à agir
sur le climat dès le milieu de l’Holocène. Le défrichage, les débuts de l’agri-
culture et l’écobuage auraient émis suffisamment de gaz à effet de serre dans
l’atmosphère pour être détectés dans les archives glaciaires et sédimentaires
(Ruddiman, 2007 [35]).
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9.3 Reconstructions du climat pour l’Holocène

9.3.1 Les différentes archives

La reconstruction des conditions climatiques au cours de l’Holocène pose
plusieurs défis majeurs à la communauté scientifique. La faiblesse des varia-
tions de température moyenne, comparée à l’amplitude constatée au cours
des âges glaciaires rend l’identification d’un signal difficile avec les indicateurs
habituels. De plus, la nécessité de prendre en compte des échelles de temps
subannuelles pour la description des événements marquants implique de se
placer à la limite d’interprétation de nombreux indicateurs climatiques, ou
d’en trouver de nouveaux par rapport à ceux qu’on utilise traditionnellement
en paléoclimatologie.

La typologie des indicateurs paléoclimatiques pour l’Holocène permet de
discerner deux grandes catégories : les archives naturelles et les archives des so-
ciétés. Les propriétés de ces types d’archives sont résumées dans le Tableau 9.1
suivant.

Tab. 9.1 – Types d’archives climatiques pour reconstruire le climat de l’Holocéne.

Archives naturelles Archives des
sociétés

Données climatiques Aucune Descriptions
directes narratives, mesures

instrumentales
Données indirectes Cernes d’arbres, Développement
organiques pollens. . . de la végétation
Données indirectes Carottes de glace, sédiments, Précipitations,
non organiques glaciers, coraux. . . embâcles, gelées...

Cette section ne reviendra pas sur les archives naturelles qui ont été abor-
dées dans le tome 1 (forages de glace, forages marins, coraux, sédiments la-
custres. . . ). L’accent est mis ci-dessous sur les archives de société, car leur
étude requiert une expertise nouvelle par rapport à celles utilisées précédem-
ment : celle des historiens.

9.3.1.1 Les archives des sociétés

La grande différence entre l’étude des climats du Quaternaire et la période
des siècles derniers est l’existence de chroniques détaillées et quantitatives,
faites par des témoins directs des événements climatiques. Les archives des
sociétés ont principalement été exploitées par les historiens, au premier rang
desquels Emmanuel Le Roy Ladurie, qui a été le pionnier de l’histoire du
climat à l’échelle européenne (Le Roy Ladurie, 1967 [28]). L’étude de l’his-
toire du climat (ou de la climatologie historique, suivant le point de vue selon
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lequel on se place) repose sur l’étude d’archives anciennes décrivant des chro-
niques, des mesures empiriques, ou bien les dates d’événements particuliers
(Brazdil et al., 2005 [7]). La part la plus importante de cette étude n’est pas
nécessairement la production de bases de données exploitables par les climato-
logues, mais la vérification des sources et la démonstration de leur pertinence
climatique.

9.3.1.2 Les indicateurs indirects

Le climat a aussi une influence sur l’évolution de la maturation de certains
fruits. C’est le cas particulier de la vigne (vitis vinifera). En France, les dates
de vendange sont consignées dans des registres paroissiaux ou municipaux
depuis plusieurs siècles. Ceci fait de ces enregistrements de précieux témoins
des variations de température, comme c’est expliqué dans le chapitre 16 du
tome 1.

Dans le même ordre d’idées, il existe des séries de dates de moissons en
France, qui remontent au Moyen Âge, de floraisons d’arbres fruitiers (par
exemple la série de Kyoto au Japon, qui remonte à 800 AD). Ces indicateurs
phénologiques historiques répondent notamment aux variations climatiques
et ont le potentiel pour donner des informations sur les conditions de tem-
pérature au cours des mois précédant les récoltes. Par exemple, en faisant
l’hypothèse raisonnable que les blés sont moissonnés au moment où le grain
est arrivé à maturité (ou très peu de temps après), la connaissance du cycle
végétatif du blé et de la date de moisson (qui a généralement lieu au début de
l’été) donne une idée des températures printanières d’une région. La difficulté
principale pour le climatologue est alors d’identifier l’espèce du blé cultivé à
cette époque afin de faire l’estimation précise du cycle phénologique.

Les archives des sociétés contiennent essentiellement des chroniques liées
aux événements climatiques ou météorologiques extrêmes (sécheresses, cani-
cules, tempêtes, précipitations intenses. . . ), qui ont des effets destructeurs sur
l’agriculture ou les constructions. Ces archives contiennent en particulier des
registres de rogations, ces processions religieuses effectuées pour demander
l’aide divine (ou de saints) quand une sécheresse ou une pluie persistante me-
nace les récoltes. Les saints invoqués sont généralement remerciés quand l’effet
demandé arrive. Grâce à ces registres, il est possible d’avoir des indications
sur la longueur de ces épisodes climatiques (Brazdil et al. 2005 [7] ; Garnier,
2009 [17])

On retrouve dans les journaux de raison d’exploitants agricoles ou de jour-
naux bourgeois d’érudits locaux, des chroniques décrivant de manière plus ou
moins précise certains événements climatiques qui ont eu une influence sur
la société : jours de gel, embâcles de rivières, tempêtes. . . Ces informations
climatiques sont obtenues à travers les dégâts causés à la société et les coûts
engendrés.

Une des raisons de la dénomination « Petit Âge de glace » est liée à une
avancée des glaciers alpins dans les vallées qui les hébergent à partir du



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 336 — #359
�

�

�

�

�

�

�

�

336 Paléoclimatologie

xve siècle. En se servant d’indicateurs datés, comme les moraines déplacées
par ces avancées de glaciers, il est possible d’avoir une idée de l’évolution de
leur volume au cours des siècles. Pour avoir une idée plus précise, les climato-
logues se servent aussi de représentations graphiques dues aux peintres, puis
aux photographes. On peut donc vérifier qu’après des étendues maximales au
début du xixe siècle, la majorité des glaciers alpins sont remontés de plusieurs
kilomètres en un siècle et demi, avec une accélération de ce retrait à la fin du
xxe siècle.

9.3.1.3 Les indicateurs directs

Les historiens distinguent plusieurs phases historiques pour le type d’ob-
servations directes du climat et de la météorologie depuis l’an mil. Ces phases
qualifient le type, l’abondance et la qualité des informations.

Avant 1300, il s’agit de récits isolés sur des anomalies extrêmes et sur les
catastrophes naturelles (Brazdil et al., 2005 [7] ; Le Roy Ladurie, 1967 [28]).
Ces récits décrivent en particulier les ravages provoqués par ces catastrophes
naturelles : destructions de récoltes, de bâtiments, inondations, mortalité ac-
crue. . . Leur étude détaillée, en croisant les sources et en les vérifiant, permet
de retracer la chronologie des événements extrêmes marquants.

De 1300 à 1500, on trouve des descriptions plus ou moins continues sur
le caractère des étés et des hivers (dans une certaine mesure aussi, sur celui
des printemps et des automnes) contenant des indications sur les conditions
de tous les jours.

De 1500 à 1800, on commence à avoir des descriptions plus ou moins
régulières des conditions mensuelles ou journalières. Ces descriptions peuvent
être corroborées par des registres de processions ou rogations organisées par les
paroisses locales, afin de mettre un terme à des sécheresses ou des événements
qui peuvent mettre en péril les récoltes (Le Roy Ladurie, 1967 [28]).

Entre 1680 à 1860, ce sont les toutes premières mesures instrumentales
faites par des individus. Le baromètre est inventé par Torricelli et le thermo-
mètre par Galilée. On assiste aux premières tentatives pour établir des réseaux
météorologiques internationaux. En France, le premier réseau de relevés systé-
matiques date du règne de Louis XVI. En 1776, Félix Vicq d’Azyr, secrétaire
de l’Académie de médecine, a demandé aux médecins du royaume de noter
trois fois par jour la température de l’air, ainsi qu’une synthèse des maladies
traitées dans le mois. Cette initiative partait de l’idée que les variations du cli-
mat pouvaient avoir une conséquence sur la santé de la population. Ce travail
a duré quelques décennies, et beaucoup de médecins en France se sont pliés
à l’exercice, notant scrupuleusement températures et maladies. Malheureuse-
ment, cette directive a été interrompue, et il n’est pas possible d’avoir des
données continues. De plus, les médecins de l’époque n’avaient évidemment
pas de connaissance en météorologie ou en instrumentation, et leurs relevés
ne sont pas tous fiables.
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À partir de 1860, la météorologie se développe dans le cadre de réseaux
nationaux et internationaux. Urbain Le Verrier, qui a découvert la planète
Neptune par le calcul, était aussi un homme politique influent du Second
Empire. Comme ses prédécesseurs astronomes de l’Observatoire de Paris, les
Cassini, Maraldi et de la Hire, il s’intéressait aussi à la météorologie, et, comme
politicien, à l’avantage stratégique de la prévision du temps. À la suite du
désastre de Sébastopol en 1854, où la flotte alliée est détruite par une tempête,
Le Verrier prétend qu’il était possible de prévoir cet événement avec un réseau
d’observations météorologiques ad hoc. Cela marque la naissance des réseaux
météorologiques centralisés via le télégraphe, qui seront longtemps sous la
houlette des armées dans la plupart des pays du monde.

9.3.2 Les méthodes statistiques pour les reconstructions
climatiques

Les méthodes pour obtenir les courbes de températures de la Figure 9.4
sont basées sur des régressions statistiques entre plusieurs catégories d’in-
dicateurs climatiques. L’idée générale pour reconstruire une température
hémisphérique est de partir d’un ensemble d’indicateurs (épaisseurs de
cernes d’arbres, teneurs isotopiques, concentrations de pollens, dates de ven-
danges. . . ) bien répartis sur l’hémisphère. On appelle ce genre d’approche
« multi-proxy », car elle mélange plusieurs types d’indicateurs climatiques
(qu’on appellera « proxy » par la suite).

La stratégie de ces reconstructions (Jones et Mann, 2004 [21]) repose gé-
néralement sur trois étapes et nécessite d’avoir un jeu de données de tempé-
rature qui couvre suffisamment bien le globe, un hémisphère ou une région
bien choisie (par exemple, l’Atlantique Nord ou le Pacifique équatorial).

La première étape consiste à déterminer un petit nombre de caractéris-
tiques statistiques générales (en espace ou en temps) des observations ré-
centes. Les reconstructions de températures les plus connues (Mann et al.,
1998) utilisent des techniques de décompositions en composantes principales
(von Storch et Zwiers, 2001 [40]), mais des alternatives sont possibles, suivant
la répartition des proxys et leurs propriétés. Ainsi, le champ de température
T , qui dépend du temps t et de l’espace x, peut s’écrire sous la forme :

T (t,x) ≈
5∑

k=1

ak(t)Ek(x).

Dans cette équation, les Ek(t)sont les modes spatiaux de la variabilité de
T , et les ak(t) sont les coefficients temporels associés (von Storch et Zwiers,
2001 [40]), généralement appelés composantes principales (PC en anglais pour
principal components).

Ensuite, les indicateurs climatiques « proxys » sont comparés à l’évolution
de ces caractéristiques statistiques des observations sur une période d’« ap-
prentissage ». Cette période d’apprentissage peut être tout ou une partie du
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xxe siècle. Il y a un débat technique sur le choix de cette période d’appren-
tissage (Jansen et al., 2007 [19]) et le nombre de composantes statistiques à
utiliser, mais le résultat final n’est pas très sensible à ce choix. Pendant cette
période, on effectue une régression linéaire entre les proxys et les caractéris-
tiques statistiques observées. Cette régression détermine des poids aux proxys
pour maximiser leur corrélation avec les températures. Une telle analyse per-
met aussi d’éliminer les proxys qui ont une trop faible corrélation avec le signal
de température pendant la période d’apprentissage.

On utilise ensuite une période de « vérification », antérieure à la période
d’apprentissage et sur laquelle on dispose de données de températures ins-
trumentales. Cette période de vérification permet de déterminer les erreurs
commises par la régression obtenue sur la période d’apprentissage. Sur cette
période de vérification, on peut aussi déterminer l’erreur liée à l’omission des
proxys dans l’estimation de la température. Ce calcul est essentiel car il est
évident que plus on remonte dans le temps, moins on dispose de séries clima-
tiques, et plus la reconstruction de températures est incertaine.

Enfin, la reconstruction des températures peut être effectuée sur le dernier
millénaire. Il faut noter qu’une telle reconstruction est également spatiale. Il
est important de conserver à l’esprit que ce genre de méthode repose sur des
hypothèses fondamentales sur la stabilité temporelles des modes climatiques
identifiés sur les données de températures pendant la période d’apprentissage,
et la stabilité temporelle du lien entre les proxys et les températures. Ces deux
types de stabilité peuvent être quantifiés sur la période de vérification, mais il
est impossible d’exclure a priori des changements sur une période plus longue.
Un autre problème de ce type de reconstruction vient de la régression statis-
tique entre proxys et composantes principales sur la période d’apprentissage.
Une régression étant généralement imparfaite, elle conduit inévitablement à
une sousestimation de la variance quand on s’en sert pour reconstruire le
climat, ce qui peut conduire à une mauvaise estimation des variations cli-
matiques à long terme. Il est possible de résoudre partiellement ce problème
en se servant de proxys qui représentent des échelles de temps différentes, et
sont donc sensibles aux échelles inter-annuelles jusqu’aux échelles séculaires
(Jansen et al., 2007 [19])

Un grand progrès dans la qualité des reconstructions climatiques passe
par la compréhension du mécanisme qui lie le « proxy » à la variation du
climat, ce qui permet de guider les étapes statistiques décrites ci-dessus par
une connaissance physique. Ceci est un sujet de recherche particulièrement
actif en ce moment.

Plusieurs équipes de recherche ont proposé des reconstructions de tem-
pératures du dernier millénaire, en se basant sur des jeux de données proxys
différentes (Jansen et al., 2007 [19]). Ces reconstructions ont souvent des bases
communes (en général, des données de cernes d’arbres) mais la répartition spa-
tiale des proxys utilisés est très variable d’une reconstruction à l’autre. L’évo-
lution des barres d’erreur de ces reconstructions présentées sur la figure 9.4
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montre les divergences entre les estimations de changements de température,
en particulier sur les périodes froides. On notera en particulier que la fin du
xxe siècle sort significativement des barres d’erreur des variations de tempé-
rature du millénaire qui l’a précédée.

9.4 Simulations du climat

Les simulations climatiques permettent de comprendre comment les diffé-
rents forçages affectent le climat et de quantifier les principales rétroactions.
De plus, la confrontation entre les résultats des modèles et les données permet
de déterminer si les modèles sont capables de représenter un climat différent
de l’actuel. Les modèles utilisés pour les simulations de l’Holocène couvrent
le spectre de modèles présentés dans le chapitre 4 de ce tome, qui décrit les
différentes hypothèses et la façon de concevoir une simulation. Dans le cas
de l’Holocène, ce sont principalement les caractéristiques du cycle saisonnier
qui ont été analysées, car les modifications de l’insolation, pilotées par la pré-
cession, modulent fortement la saisonnalité et peu la moyenne annuelle des
différentes variables climatiques. Pour les derniers 2 000 ans, l’accent est mis
sur la compréhension du forçage lié aux fluctuations de la constante solaire et
du volcanisme, et l’identification des rétroactions associées. C’est une étape
majeure pour mettre en perspective les derniers siècles fortement perturbés
pas l’activité humaine. Une connaissance accrue de la variabilité interannuelle
à séculaire est en effet requise pour pouvoir détecter le changement climatique
et, le cas échéant, l’attribuer aux activités humaines.

9.4.1 Simulations de l’Holocène

9.4.1.1 Les grandes tendances

Il existe peu de simulations de l’ensemble de l’Holocène. Les simulations
existantes ont été réalisées avec des modèles de complexité intermédiaire (voir
chapitre 24), car il n’est pas possible de simuler dans un temps acceptable
une période de 10 000 ans, avec les modèles de circulation générale, qui ont
en moyenne besoin de 1 mois humain pour réaliser 100 ans de simulation sur
les supercalculateurs en 2011.

Les simulations de l’ensemble de l’Holocène ont eu pour objectif princi-
pal de reproduire les grandes tendances du climat induites par les variations
de paramètres orbitaux et des gaz à effet de serre. Elles n’ont en général
pas considéré l’ensemble des forçages comme le volcanisme ou l’évolution de
la constante solaire qui, sur l’ensemble de la période, sont mal connus. Les
modèles de complexité intermédiaire utilisés tiennent compte des circulations
atmosphérique et océanique de manière simplifiée, de la glace de mer et de la
végétation (Crucifix et al., 2002 [13] ; Renssen et al., 2005 [33]). Ils ont néan-
moins différents niveaux de complexités. Le premier considère par exemple
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l’océan et l’atmosphère sous forme de secteurs latitudinaux, alors que le se-
cond considère un modèle d’océan tri-dimensionnel, couplé à un modèle d’at-
mosphère simplifié. Les changements de température annuelle simulés sont
très faibles, conformément à la faible amplitude du changement d’insolation.
Entre 60◦N et 70◦N, ces études indiquent un refroidissement au cours de l’Ho-
locène en réponse à la réduction de l’insolation d’été relativement conforme
à ce qu’indiquent les observations (Fig. 9.3). L’augmentation des concentra-
tions des gaz à effet de serre depuis l’Holocène moyen aurait, au contraire,
en partie contrecarré la réduction de température d’environ 0,5 ◦C. Le dé-
but de l’Holocène est aussi une période où l’océan est encore perturbé par
la récente déglaciation et les calottes plus étendues qu’aujourd’hui sont pré-
sentes en Amérique du Nord et au Groenland. Des simulations (Renssen et al.,
2005 [33]) indiquent que la présence de la calotte fennoscandienne au début
de l’Holocène a pour principal effet de retarder l’optimum climatique dans
l’est du Canada et au Groenland (Fig. 9.3). Ces études suggèrent également
une augmentation de la variabilité au cours de l’Holocène, principalement sur
le pourtour des mers nordiques, provenant de rétroactions entre la circulation
atmosphérique, l’océan et la glace de mer.

Les simulations ne montrent pas de modification majeure de la circula-
tion thermohaline de l’océan au cours de l’Holocène, sauf peut-être une légère
augmentation entre 9 000 et 8 000 ans avant le présent. Il semble aussi que les
conditions initiales et les variations lentes de l’océan intermédiaire et profond
aient eu peu d’impact sur les caractéristiques du climat au cours de l’Holocène.
Ainsi les différentes périodes sont pratiquement en équilibre avec les forçages.
On peut donc considérer que les simulations d’équilibre pour une période
particulière de l’Holocène permettent de cerner correctement les principales
caractéristiques du climat. Ce résultat est important, car la méconnaissance
des conditions océaniques à l’échelle globale au début de l’Holocène est une
source d’incertitude pour les simulations numériques. Néanmoins, l’équilibre
n’est pas toujours vérifié sur les 4 000 dernières années à cause d’un déphasage
de 200 ans introduit entre le forçage et la réponse climatique par la réorgani-
sation de la forêt boréale dans l’hémisphère nord (Crucifix et al., 2002 [13]).

9.4.1.2 Quelques périodes de référence et l’analyse
des rétroactions

Les simulations avec les modèles de complexité intermédiaire permettent
de décrire les grandes tendances et les principales rétroactions ayant façonné
l’Holocène pour les moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère nord, mais
ne permettent pas de discuter finement les rétroactions et les changements de
variabilité. Quelques périodes, comme le début de l’Holocène (il y a 9 500 ans)
et l’Holocène moyen (il y a 6 000 ans), ont fait l’objet de nombreuses études de
modélisation, dans le cadre d’une démarche coordonnée entre des synthèses de
données et des simulations numériques réalisées à l’aide de modèles de circu-
lation générale (Joussaume et Taylor, 1995 [22] ; Joussaume et al., 1999 [23] ;
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Kutzbach, 1988 [27] ; Braconnot et al., 2007a [4]). En particulier, un effort de
synthèse de données existe pour l’Holocène moyen au niveau mondial (Prentice
and Webb, 1998 [32]), ce qui permet, en lien avec les simulations, de mieux
comprendre les mécanismes et les différentes rétroactions mis en jeu, et d’éva-
luer la capacité des modèles de climat utilisé pour les projections climatiques
pour le prochain siècle à représenter un climat différent de l’actuel (Cane
et al., 2006 [8]).

9.4.1.3 Rétroactions liées à la neige, à la végétation et à la glace
de mer dans les hautes latitudes

La rétroaction de la végétation et de la couverture des surfaces neigeuses
et englacées est l’une des principales rétroactions ayant conditionné l’évolu-
tion de la température dans différentes régions de l’hémisphère nord au cours
de l’Holocène. Lorsque la forêt est remplacée par de l’herbe, le pouvoir ré-
fléchissant de la neige est plus marqué. Il s’ensuit une boucle positive entre
l’augmentation de neige, le refroidissement et la décroissance de la forêt. Ce
mécanisme a été particulièrement décrit pour l’entrée dans la dernière glacia-
tion (de Noblet et al., 1996 [14]). La réponse de l’océan conduit à un déphasage
du cycle saisonnier, en raison de sa grande inertie thermique et de sa capacité
à évaporer qui limite le réchauffement de surface. Ainsi, le printemps et l’au-
tomne sont plus affectés que l’été et l’hiver par les rétroactions océaniques.
Ces effets se combinent à la rétroaction de la glace de mer et de la neige
pour diminuer les contrastes saisonniers aux hautes latitudes et amplifier le
refroidissement au cours de l’Holocène (Wohlfahrt et al., 2004 [41]).

La rétroaction de la neige et de la glace de mer se fait par l’intermédiaire
d’une modification de l’albédo de surface. Il est donc possible de la quantifier
en termes d’énergie (W/m2), en utilisant une approche simple de l’analyse de
la sensibilité climatique (Taylor et al., 2007 [38]). Ainsi on peut définir cet
effet par :

Effet albédo = (SWncspal − SWncsOk) − SWf

où SWf = (1 − αOk)ΔSWi représente le forçage radiatif lié au changement
d’insolation et SWncs représente le rayonnement solaire (short wave : SW) net
en ciel clair (ncs) pour la simulation paléoclimatologie (pal) et la simulation
de contrôle (Ok). Le forçage radiatif tient compte des caractéristiques du
modèle considéré via l’albédo de la simulation de contrôle. En effet, bien que
la même perturbation d’insolation SWi soit appliquée à différents modèles, la
différence de rayonnement solaire incident net dépend du modèle considéré en
fonction des caractéristiques de surface, de la représentation des nuages. . . qui
caractérisent l’albédo planétaire d’un modèle (Fig. 9.6).

À titre d’exemple, la Figure 9.6 montre qu’entre février et avril, le forçage
radiatif estimé pour deux modèles différents varie de −12 W/m2 à −4 W/m2

entre 20◦N et 50◦N. Le refroidissement associé à ce déficit d’insolation permet
à la neige de perdurer plus longtemps sur le continent. Cette neige introduit
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Fig. 9.6 – Forçage radiatif lié au changement de rayonnement incident au sommet
de l’atmosphère, à l’Holocène moyen (W/m2), et rétroaction liée à la surface (prin-
cipalement à la modification du couvert neigeux) pour les mois de février à avril et
deux modèles de climat.

une rétroaction de −4 à −16 W/m2 localement sur le continent qui renforce
le déficit d’insolation et le refroidissement. Les deux simulations produisent
le même type de rétroaction, mais avec des amplitudes et une localisation
géographique différente. En revanche, en été, la couverture plus faible de glace
de mer et de neige induit un surplus de chauffage de 5 W/m2 au-delà de
30◦N. À cet effet s’ajoute la rétroaction de la vapeur d’eau qui contribue
pour 2,5 W/m2 supplémentaires au réchauffement estival dans ces régions.
Ces différentes rétroactions amplifient l’effet direct de l’insolation. La façon
dont elles sont représentées dans les modèles est à l’origine des différences
entre les simulations et de l’incertitude sur leur amplitude.

9.4.2 La mousson et les rétroactions de l’océan
et de la végétation

L’amplification des régimes de mousson de l’hémisphère nord est la prin-
cipale caractéristique du climat des régions tropicales dans la première moitié
de l’Holocène. La ceinture humide s’étendant de l’Afrique à l’Inde et Asie du
Sud a enregistré de fortes modifications des régimes de précipitation, en lien
avec l’extension vers le nord de la zone de convergence intertropicale. Ces
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Fig. 9.7 – a) Changement de température (grisés, ◦C) et de pression de surface
(hPa) entre l’Holocène moyen, il y a 6 000 ans, et la période actuelle, à partir de la
moyenne d’ensemble des simulations du projet international PMIP. b) Comme pour
a, mais pour les températures de surface de l’océan (isolignes, ◦C) et les précipita-
tions (gris). Sur les figures a et b, les hachures indiquent les régions pour lesquels
les résultats sont les plus variables d’un modèle à l’autre.
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fluctuations sont enregistrées à la fois dans les données continentales et océa-
niques. Plusieurs facteurs expliquent les moussons plus fortes entre le début
de l’Holocène et l’Holocène moyen. Le premier facteur est lié à l’amplification
du cycle saisonnier de l’insolation dans l’hémisphère nord. La mousson est
le résultat du chauffage différentiel entre les hémisphères et entre le conti-
nent et l’océan. L’insolation d’été plus importante augmente le contraste de
température entre la terre et l’océan. Ce seul contraste ne permet cependant
pas d’expliquer toutes les caractéristiques de la mousson. L’orographie et le
chauffage en altitude du plateau tibétain constituent une source d’énergie qui
contribue à la mise en place de cette brise thermique planétaire. Lors de l’éta-
blissement de la mousson, le relâchement de chaleur latente au moment de la
condensation est une source additionnelle de chaleur qui renforce la conver-
gence d’humidité dans les régions de forte activité convective.

La Figure 9.7 montre pour le climat d’il y a 6 000 ans, les changements
de température, de précipitation et de circulation de grande échelle associés
au renforcement de la mousson en Afrique et en Inde, en réponse à l’accrois-
sement d’insolation de l’hémisphère nord, ainsi que les incertitudes associées
aux différences entre les modèles. Le réchauffement continental en juillet-août
atteint environ 2,5 à 3 ◦C. Ce réchauffement est associé à un creusement de la
dépression thermique qui se renforce là où le réchauffement est maximal. La
circulation de grande échelle se traduit par un renforcement de la convergence
des vents de l’océan vers l’intérieur du continent. La convergence de grande
échelle de l’humidité suit cette circulation des basses couches de l’atmosphère,
ce qui explique le renforcement des précipitations en Afrique et au nord de
l’Inde. Ces grandes caractéristiques sont reproduites par tous les modèles.
Cependant, il existe une grande dispersion dans l’amplitude des changements
simulés dans de nombreuses régions comme l’Afrique de l’Est, l’Arabie et le
nord de l’Inde.

Plusieurs facteurs amplifient ou amortissent la réponse propre de l’atmo-
sphère à l’insolation. Ils ont été décrits dans plusieurs articles de synthèse
(Braconnot, 2004 [3] ; Cane et al., 2006 [8]), et nous en reprenons ici les grandes
lignes. L’étude des rétroactions de l’océan et de la végétation s’est principale-
ment effectuée via une méthode qui consiste à supprimer les rétroactions les
unes après les autres.

9.4.2.1 Le rôle de l’océan

L’océan est un acteur principal dans la modulation de l’amplitude et de la
phase du cycle saisonnier. La Figure 9.8 reprend le changement simulé de SST
pour des régions clefs des différents bassins océaniques tropicaux (Zhao et al.,
2005 [42]). Les modèles couplés capturent les principales caractéristiques de
l’évolution de la SST pour le climat actuel. On peut noter cependant que des
différences atteignent 0,5 ◦C à plus de 2 ◦C entre les simulations. L’amplitude
et la phase du cycle saisonnier sont relativement bien reproduites pour une
majorité de modèles. l’océan Indien est la région pour laquelle la dispersion
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Fig. 9.8 – Température de surface simulée par différents modèles du projet PMIP
pour la période actuelle (gauche) et la différence entre l’Holocène moyen et la pé-
riode actuelle (droite) et quatre régions clefs des océan tropicaux, NAT (60◦W-
20◦W; 10◦N-20N), SAT (30◦W-0◦W ; 10◦S-0◦S), IND (55◦E-75◦E ; 5◦N-15◦N) et
WPL (110◦E-160◦E ; 0◦N-20◦N). Chaque courbe et sigle représente un modèle
différent.
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entre les résultats est la plus grande, les modèles ne capturant pas correcte-
ment le signal semi-annuel de la SST. Malgré les différences pour le climat
actuel, la réponse de l’océan au changement d’insolation est très cohérente
d’un modèle à l’autre. Toutes les régions tropicales sont marquées par un re-
froidissement dans la première partie de l’année, qui est une réponse directe au
changement d’insolation. Le réchauffement se produit un à deux mois après
le maximum de changement d’insolation suivant les régions considérées. Le
déphasage entre les régions vient du déphasage saisonnier d’insolation entre
l’hémisphère nord et l’hémisphère sud et des modifications locales de l’inertie
thermique de l’océan. Bien que les principaux changements soient relative-
ment similaires entre les modèles, la dispersion entre les résultats atteint un
facteur 2. Les différences de phase sont plus larges entre les modèles en hiver
qu’en été, car le changement d’insolation est plus faible et dure plus long-
temps. L’océan tropical relativement froid à la fin du printemps, au moment
du démarrage de la mousson, renforce le contraste entre la terre et l’océan,
et favorise l’advection d’humidité sur le continent. Dans l’océan Atlantique,
un dipôle se met en place de part et d’autre de 5◦N, avec des températures
plus chaudes au nord et plus froides au sud par rapport à la situation ac-
tuelle. Il renforce le talweg (zone de basse pression) situé entre 10 et 20◦N,
la convergence d’humidité dans cette région et le flux de mousson en Afrique
de l’Ouest. Ce différentiel entre les deux hémisphères vient en premier lieu au
différentiel de chauffage lié à l’insolation de part et d’autre de 5◦N. Le chauf-
fage de l’océan superficiel est renforcé au nord de 5◦N par une diminution de
l’évaporation liée à la diminution des vents alizés, dont une partie converge
vers le continent africain au lieu de traverser l’Atlantique. De plus, le renfor-
cement du flux de mousson induit un transport d’Ekman1 dans les couches
superficielles de l’océan qui contribue à retarder le réchauffement de la région
située au sud de 5◦N (Zhao et al., 2005 [42]). Le système se relâche en automne
quand l’insolation au travers de l’équateur est suffisante pour homogénéiser
le gradient de température. En Inde et en Asie du Sud-Est, le réchauffement
de l’ouest de l’océan Indien et de la « warm pool » favorise la convergence
de la circulation de surface sur ces eaux chaudes au détriment du continent.
La mousson indienne semble moins amplifiée lorsque l’océan est interactif que
dans les simulations plus anciennes, réalisées avec des modèles d’atmosphère
forcés par les SST actuelles.

9.4.2.2 Le rôle de la végétation

Les changements de végétation constituent un autre facteur qui affecte les
caractéristiques de la mousson. Les changements de végétation modifient l’al-
bédo de la surface et la façon dont l’eau du sol peut être exploitée. Suivant le

1. Le courant généré par le vent en surface est dévié à la droite du vent dans l’hémisphère
nord sous l’effet de la force de Coriolis et s’atténue en profondeur sous l’effet du frottement
sous forme d’une spirale (spirale d’Ekman). Le transport généré (transport d’Ekman) sur
l’ensemble de la couche d’Ekman (environ 100 m) est perpendiculaire au vent.
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type de végétation, les pertes d’eau par interception, évaporation du sol nu et
transpiration se répartissent différemment. Tous les modèles de climats incor-
porent un modèle de surface continentale plus ou moins complexe qui permet
de déterminer les échanges de chaleur et d’eau entre la surface et l’atmosphère.
Les types de végétation et les caractéristiques résultantes de la surface (al-
bédo, rugosité, résistance à l’évaporation) sont prescrits à partir de données
actuelles. Les simulations de l’Holocène moyen ont tendance à sous-estimer
les changements hydrologiques dans la région sahélienne (Joussaume et al.,
1999 [23]). La végétation étant en général fixée aux caractéristiques actuelles,
alors que les données de pollen indiquent un changement de végétation (Jolly
et al., 1998 [20]). Le changement de végétation, négligé dans ces simulations,
est un bon candidat pour expliquer ce désaccord.

Les premières simulations couplées atmosphère-végétation faisaient appel
à un couplage itératif entre le climat et la végétation. Pour cela, un modèle
de végétation était utilisé pour simuler une végétation en équilibre avec le
climat produit par le modèle d’atmosphère et réintroduite comme condition
aux limites au modèle de climat (Claussen et Gayler, 1997 [9] ; de Noblet
et al., 1996 [14]). Le processus est réitéré jusqu’à ce que climat et végétation
soient en équilibre, c’est-à-dire sans différence majeure entre deux itérations.
Les nouvelles versions des modèles de surfaces continentales incluent le cycle
du carbone et la dynamique de la végétation (Krinner et al., 2005 [25]), ce qui
permet de représenter de façon interactive les changements de végétation, en
considérant à la fois les variations lentes de la végétation (remplacement d’une
végétation par une autre) et les interactions de ces changements de végétation
avec le climat. Il reste actuellement de nombreuses incertitudes dans la repré-
sentation de ces couplages, ce qui se traduit par des différences d’amplitude
marquées sur la façon dont la végétation amplifie les précipitations dans les
régions de mousson (Braconnot et al., 2007b [5]). Néanmoins quelques grandes
lignes paraissent robustes.

Lorsque la végétation est interactive, le rôle du recyclage local de l’eau de-
vient plus important. La Figure 9.9 montre les contributions de l’advection et
du recyclage local (évaporation) dans la région sahélienne, estimées à partir de
simulations couplées océan-atmosphère-végétation. Dans ce cas, la végétation
était couplée de façon asynchrone au modèle d’atmosphère. Les simulations
avec végétation interactive indiquent que le désert dans la région sahélienne
est remplacé par de la steppe. L’albédo est ainsi diminué dans cette région,
ce qui renforce localement le réchauffement continental en début de saison de
mousson, et favorise l’advection d’humidité et les précipitations. Durant la
saison de mousson, la végétation est plus efficace que le sol nu pour recycler
l’eau, ce qui augmente aussi les précipitations. Enfin, en fin de saison de mous-
son, la végétation exploite l’eau du sol, ce qui contribue à allonger la saison des
pluies (Texier et al., 2000 [39]). L’ensemble de ces effets expliquent pourquoi
les simulations incluant une végétation interactive sont en général en meilleur
accord avec les données en Afrique de l’Ouest dans la région s’étendant de 15



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 348 — #371
�

�

�

�

�

�

�

�

348 Paléoclimatologie

Fig. 9.9 – Évolution saisonnière du changement d’évaporation (mm/j) et de préci-
pitation (mm/j) entre l’Holocène moyen et la période actuelle simulée par le modèle
IPSL-CM1 couplé (OAV) ou non (OA) de façon asynchrone avec un modèle de
végétation.

à 20◦N. Il reste cependant de grandes disparités entre les résultats de diffé-
rents modèles. Elles proviennent des phénomènes de petites échelles (nuages,
couche limite, flux turbulents. . . ) dont la représentation doit être améliorée
dans les modèles de climat.

9.4.2.3 La végétation et la fin de la période humide en Afrique

Le rôle de la végétation et le changement de variabilités sont deux as-
pects qui ont aussi été évoqués pour expliquer l’aspect abrupt de la fin de la
période humide en Afrique. Les premières études à l’aide d’un modèle de com-
plexité intermédiaire (Claussen et al., 1999 [10]) avaient montré une brusque
aridification vers 5000 ans BP en Afrique, accompagnée d’une réduction ra-
pide des précipitations, relativement conforme aux données (deMenocal et al.
2000 [15]). Une rétroaction rapide de la végétation est à l’origine de cette varia-
tion rapide, la végétation pouvant générer un équilibre multiple dans lequel un
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état « Sahara vert » et un état « désert » peuvent coexister. Dans la première
partie de l’Holocène, la végétation décroît graduellement en réponse à l’in-
solation d’été et à la réduction associée de précipitation. Lorsque le système
atteint un seuil où l’état « Sahara vert » ne peut plus être maintenu, le système
couplé produit brusquement un état désertique qui s’accompagne d’une chute
brutale des précipitations. Ce brusque changement d’état est donc associé à
une forte rétroaction positive de la végétation. (Liu et al., 2007 [29]) ont une
interprétation différente à partir de simulations couplées océan-atmosphère
dans lesquelles la disparition rapide de la végétation ne s’accompagne pas
d’une aridification brutale, ce qui sous entend qu’il n’y a pas de rétroaction
positive forte induite par la végétation. Le mécanisme dans ce cas est lié à
la variabilité interne des précipitations. Cette variabilité peut être considé-
rée comme un forçage stochastique qui génère une variabilité stochastique
lente de l’humidité du sol. Cette variabilité interagit avec les non linéarités du
système végétal pour générer une décroissance rapide de la végétation. C’est
donc la réponse non linéaire de la végétation à la forte variabilité interne
qui est responsable du brusque changement d’état de la végétation lorsqu’un
seuil bioclimatique est atteint. L’ensemble de ces études donne des pistes pour
mieux comprendre les interactions entre les variations lentes de l’insolation, le
climat et la végétation. Néanmoins il n’est pas encore possible de déterminer
les raisons exactes et les mécanismes dominants dans ces régions africaines.
Des progrès sont nécessaires sur la représentation des zones semi-arides ainsi
que l’obtention de données hydrologiques et écologiques à haute résolution
temporelle.

9.4.3 Le climat récent (derniers siècles)

Simuler les variations du climat du dernier millénaire est un des défis
scientifiques de ce début de xxie siècle. Le premier problème est purement
technologique : ces simulations demandent plusieurs mois de calculs intensifs
sur les ordinateurs les plus puissants de la planète. Ceci explique que peu de
simulations de modèles de circulation générale soient utilisés dans le dernier
rapport du GIEC. Le second problème est la définition d’un état initial pour
l’océan et l’atmosphère. On s’affranchit de ce problème en utilisant une sortie
de modèle océanique avec des conditions préindustrielles, et pour laquelle on
ne constate pas de dérive. L’idée derrière cette approximation est que le climat
va s’ajuster de manière suffisamment rapide aux conditions de forçage pour
que les conditions initiales de l’an mil ne soient pas cruciales. Le troisième
problème est purement physique et consiste à définir les forçages du climat au
cours du temps. À cette échelle de temps, ces forçages sont principalement :

– Les variations de l’activité solaire Le rôle de l’activité solaire n’est pas
encore clairement établi. Les fluctuations de l’énergie reçue dans la tro-
posphère sont a priori très faibles. Les fluctuations de l’activité solaire
jouent aussi sur la chimie de la stratosphère. La modulation des réactions
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avec l’ozone, notamment, peut induire un chauffage de la stratosphère
et sa dilatation, et ainsi favoriser des types de circulation atmosphé-
rique dans la troposphère (Shindell et al., 2001 [36]). Les variations de
l’activité solaire dans les simulations numériques du climat peuvent être
prises en compte de manière purement radiative et/ou incluant ses in-
teractions avec l’ozone stratosphérique (Shindell et al., 2001 [36]). Cette
option est plus compliquée à mettre en œuvre car la plupart des modèles
utilisés pour cet exercice n’incluent pas la chimie stratosphérique, qui
est gourmande en temps de calcul.

– Les éruptions volcaniques, en particulier les plus puissantes, qui
émettent du gaz sulfureux SO2 et des poussières jusqu’à la stratosphère.
Les particules solides sont rapidement pulvérisées. Mais le gaz sulfureux
se transforme en acide sulfurique qui met plusieurs mois avant d’être
lessivé. L’effet des éruptions volcaniques importantes (par exemple le
Pinatubo en 1991) est de refroidir la planète pendant deux à trois ans
(Robock, 2000 [34]). La prise en compte du volcanisme est généralement
assez frustre dans les modèles de climat (Jansen et al., 2007 [19]) et est
souvent faite en diminuant la constante solaire de quelques W/m2 pen-
dant deux ans. Une telle représentation, si elle est économique en temps
de calcul ne peut pas rendre compte de la dispersion en latitude des
particules volcaniques dans la stratosphère et donc de son impact sur la
circulation atmosphérique.

– Les gaz à effet de serre qui se sont ajoutés aux gaz déjà présents dans
l’atmosphère. Cet effet de serre additionnel est sensible à partir du xxe

siècle. Il s’agit quasi exclusivement des émissions liées à l’activité hu-
maine. Les aérosols sulfatés sont aussi liés à l’activité humaine et ont
pour effet de refroidir l’atmosphère de manière locale.

Les estimations des effets radiatifs de ces forçages au cours du dernier millé-
naire sont illustrées dans la Figure 9.2.

Dans les détails de la circulation atmosphérique, les réponses sont très
variables d’un modèle à l’autre, en particulier pour les GCM. Les modèles
plus simples comme les EMICS ont en revanche des comportements similaires
car les réponses atmosphériques ont peu de degrés de liberté, ce qui contraint
ces modèles à se comporter de la même manière.

9.5 Caractères de la variabilité climatique

9.5.1 La circulation des extra-tropiques

L’oscillation Nord Atlantique (North Atlantic Oscillation ou NAO) est
le régime climatique de la circulation atmosphérique qui domine la région
de l’Atlantique Nord. Un tel régime est d’abord détecté sur des structures
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d’anomalies de température autour du bassin Nord Atlantique. Une anoma-
lie de température, dans le jargon des météorologues, est la différence entre
la température observée et la température moyenne. Sir Gilbert Walker, le
météorologue britannique, a remarqué une opposition des anomalies de tem-
pérature entre d’une part le Labrador et l’Afrique du Nord, et d’autre part
l’est des États-Unis et l’Europe de l’Ouest. Ainsi, quand il fait plus chaud
que d’habitude dans l’est américain (l’anomalie de température est positive),
il fait en général plus froid dans le sud de la France (l’anomalie est négative).

Cette structure de température est liée à des fluctuations de la circulation
atmosphérique à l’échelle des extra-tropiques de l’hémisphère nord. A priori,
cette circulation souffle de l’ouest vers l’est entre 30◦N et 70◦N, et est déviée
vers le nord par la force de Coriolis (due à la rotation de la Terre). L’Atlantique
Nord a la particularité de posséder une zone de basse pression (dépression)
autour de l’Islande et une zone de haute pression (anticyclone) autour des
Açores. C’est la modulation des influences respectives de ces deux phénomènes
qui est à l’origine de la NAO.

À l’échelle du bassin Nord Atlantique, l’écoulement atmosphérique (de
densité ρ) est régi par un équilibre entre les forces de pression (P ) et la force
de Coriolis (f perpendiculaire au mouvement). C’est l’équilibre géostrophique
qui est valable à grande échelle spatiale et sur quelques semaines :

V =
1
ρf

�k × gradP.

Dans cette équation, la vitesse de l’écoulement moyen V est liée au gradient
de pression entre basses et hautes latitudes et �k est un vecteur unitaire sur la
verticale. Un fort gradient non seulement dévie l’écoulement, mais l’accélère
également. On peut approximer le terme de gradient de pression par une
différence de pression entre deux endroits bien choisis, par exemple les Açores
et l’Islande. Cette différence de pression est appelée indice de l’oscillation Nord
Atlantique (ou indice NAO). L’intérêt de ces endroits est aussi de disposer de
données de pression depuis 1825.

Donc, quand le gradient de pression entre Açores et Islande est prononcé
(indice NAO élevé), la circulation sera plus active et va se déverser vers le
nord de l’Europe. De cette manière, elle va transporter de l’humidité vers
la Scandinavie, et pendant ce temps, le sud de l’Europe sera doux et sec. En
revanche, si ce gradient est faible, l’écoulement atmosphérique va vers l’Europe
du Sud, qui connaît des conditions climatiques humides et froides.

Au cours des années 1990, l’indice NAO a été très positif de manière
persistante, ce qui s’est traduit par une élévation des températures en Europe
(alors qu’on battait des records de froid au Canada). Certains ont vu dans
cette persistance un lien avec le réchauffement climatique global. Cependant,
une telle situation où l’indice NAO était très fort, a déjà été rencontrée au
début du xxe siècle et n’est sans doute pas exceptionnelle. De plus, l’indice a
retrouvé des valeurs négatives en cette entrée dans le xxie siècle, alors que la
France n’a jamais eu aussi chaud.
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Grâce à la signature de la NAO sur les températures et les précipitations,
il a été possible d’utiliser des données paléoclimatiques (cernes d’arbres ou
forages glaciaires) pour étendre l’indice NAO « instrumental » au dernier mil-
lénaire. Cette astuce permet de déterminer un indice basé sur la pression at-
mosphérique, sans avoir accès à cette pression. Elle est basée sur des relations
à grande échelle entre variables climatiques et différences de pression, que l’on
peut vérifier sur la période contemporaine. Bien sûr, de telles reconstructions
ne sont pas sans ambiguïté et elles peuvent diverger avant le xixe siècle, selon
les indices utilisés, car la relation entre le gradient de pression (l’indice NAO)
et une variable comme la température ou la précipitation peut changer au
cours du temps.

Quand on regarde les cartes météorologiques quotidiennes, on remarque
qu’il y a des jours en hiver où un anticyclone est installé sur la Scandinavie,
et que ses hautes pressions empêchent les vents d’ouest de pénétrer sur la
France. Ce genre de situation météorologique, qu’on appelle souvent « blocage
scandinave », peut durer plusieurs semaines avec un temps généralement sec.
Une autre situation météorologique peut se produire avec, cette fois, une zone
de pressions anormalement hautes au milieu de l’Atlantique : c’est la « dorsale
nord Atlantique ». L’air qui traverse l’Atlantique est alors dévié vers le nord
de cette zone, passe par le Groenland, avant de revenir sur l’Europe et de
provoquer une vague de froid. On peut ainsi dénombrer plusieurs types de
temps, qui ont des durées de vie plus ou moins longues. Les types de temps
les plus probables sont les deux phases de la NAO, le blocage scandinave et la
dorsale Nord Atlantique. La Figure 9.10 montre les quatre régimes de temps
qui dominent la circulation atmosphérique en hiver autour de l’Atlantique
Nord. Ces quatre situations sont obtenues par des calculs statistiques sur des
données de pression des cinquante dernières années. Les lignes de niveaux
indiquent la direction générale du vent.

Comme une partie de la chaleur est transportée par l’écoulement atmo-
sphérique, on voit que chacun de ces régimes de temps a une influence dif-
férente sur la température en Europe. Dans le cas de l’hiver en France, les
épisodes froids sont plutôt liés à des régimes comme la dorsale Nord Atlan-
tique ou la phase négative de la NAO. Et les épisodes doux sont plutôt liés à
des régimes de phase positive de la NAO ou le blocage. Un changement de la
répartition de ces régimes peut donc affecter les transports de chaleur, et donc
avoir un impact sur la température de surface. Cet effet de changement de
circulation atmosphérique peut avoir un rôle comparable à celui des forçages
extérieurs (gaz à effet de serre, volcanisme et activité solaire) sur la variabilité
des températures. Au cours de l’été caniculaire de 2003, il a été montré que
cet épisode de températures chaudes a été en partie dû à la présence persis-
tante d’un anticyclone sur l’Europe, et que cette persistance était liée à une
anomalie de précipitation sur le Sahel, qui a asséché la colonne atmosphérique
Il est donc nécessaire de prendre en compte des changements de la répartition
des régimes de la circulation atmosphérique pour interpréter le changement
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Fig. 9.10 – Quatre régimes de temps usuels autour de l’Atlantique Nord. Ces
régimes sont calculés à partir de données de pression de surface entre 1948 et 2009.
La direction générale du vent suit les isobares (lignes d’iso-pression), en allant de
l’ouest vers l’est, et en tournant dans le sens des aiguilles d’une montre autour des
zones de haute pression.

climatique. Une telle représentation permet d’interpréter les relations entre
la météorologie (les fluctuations à très courtes échelles de temps, comme les
régimes de temps) et la climatologie (les fluctuations séculaires du climat). Ce
concept a été appliqué dans un climat très différent, tel que celui du dernier
maximum glaciaire 21 000 ans avant le présent. À partir de simulations numé-
riques du climat de cette période, Kageyama et al. (1999) [24] ont trouvé que
la notion de régimes de temps n’était pas applicable à cette époque, et qu’il
ne semblait pas y avoir de types de circulation stationnaire similaires à ceux
qu’on observe de nos jours.

9.5.2 Le Pacifique équatorial (ENSO)
Les événements El Niño sont la manifestation majeure de la variabilité

couplée océan-atmosphère des régions tropicales ayant comme origine l’océan
Pacifique (Philander, 1990 [31]). Les conditions normales de l’océan Pacifique
se caractérisent par la piscine d’eau chaude (warm pool dans le jargon des
climatologues) dans la partie ouest du bassin et le développement d’une re-
montée d’eau équatoriale (upwelling) dans la partie est, sous l’influence de la
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Fig. 9.11 – a) Variabilité interannuelle de la température de surface de la mer
simulée pour la période actuelle. b) Changement de variabilité de la température
de surface de la mer pour l’Holocène moyen. c) Changement de variabilité simulée
par huit modèles de climat dans le Pacifique Est. Les figures a et b représentent la
médiane des résultats des différents modèles représentés sur la figure c.

divergence de l’alizé du sud-est, et, plus proche de la côte, de la composante
méridienne du vent dirigée vers le nord, le long de la côte d’Amérique du Sud,
qui permet le développement d’un upwelling côtier. Les années El Niño se ca-
ractérisent par des eaux anormalement chaudes entre la ligne de changement
de date et la côte sud-américaine, et s’accompagnent d’un affaiblissement du
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gradient de température au travers du bassin Pacifique (Fig. 9.11). Ces struc-
tures océaniques sont fortement liées à l’atmosphère et à l’oscillation australe
qui modulent l’intensité des alizés, la circulation tropicale à grande échelle et
les précipitations. El Niño se produit tous les trois à sept ans, et alterne avec
des périodes La Niña, où les conditions sont au contraire froides dans l’est
du Pacifique équatorial. L’impact des événements El Niño n’est pas limité
aux régions équatoriales et se propage vers les moyennes latitudes, par l’in-
termédiaire d’un train d’ondes atmosphériques. Néanmoins, l’intensité et la
fréquence de ces événements, ainsi que les liens entre la variabilité ENSO (El
Niño-oscillation australe) et l’état climatique moyen sont encore mal connus.

L’Holocène est une période intéressante pour comprendre ces différents
aspects. Des variations de la fréquence et de l’intensité des événements El
Niño ont été enregistrées au cours de cette période dans les coraux, les glaciers
tropicaux et les sédiments lacustres. Les différentes études s’accordent pour
décrire des événements El Niño moins intenses dans la première partie de
l’Holocène et une mise en place du système actuel à partir d’il y a environ
5 000 ans. Bien que toutes les études de modélisation s’accordent sur cette
activité réduite et à l’Holocène moyen, elles ont conduit à des conclusions
légèrement différentes sur l’origine de cette intensification progressive. Toutes
les études invoquent cependant le rayonnement solaire et le changement de
cycle saisonnier comme la source principale des variations.

Les premières simulations ont été réalisées avec un modèle de complexité
intermédiaire dédié à l’étude de ce phénomène (Clement et al., 2000 [11]).
Le domaine couvert par le modèle est limité à l’océan Pacifique tropical. Les
différentes équations sont traitées en différence par rapport à l’état moyen.
Ces simulations n’incluent donc pas explicitement les changements de cycle
saisonnier induits par les changements d’insolation au cours de l’Holocène.
Néanmoins, elles ont permis de mieux cerner la réponse de l’océan tropical
à des changements de flux de surface. Le mécanisme de base implique une
différence de comportement entre la partie ouest du bassin, où s’accumulent les
eaux chaudes, et la partie est, où se développe l’upwelling équatorial. Durant
l’été boréal, l’accroissement d’insolation réchauffe plus l’ouest du bassin que
l’est, ce qui accroît le gradient de température au travers du bassin, renforce
les vents d’est et, de là, l’upwelling équatorial et le gradient de température.
Cette rétroaction s’appelle le mécanisme de Bjerknes (1969) [2].

Bien que les simulations avec des modèles de circulation générale montrent
également une intensification des vents et une réduction des événements El
Niño, elles ne mettent pas en évidence le couplage entre les vents et le gra-
dient de température au travers du bassin. Les résultats de ces simulations
indiquent plutôt un lien avec les changements de circulation à grande échelle.
En particulier, l’intensification de la mousson asiatique favorise l’intensifica-
tion des vents dans le Pacifique et la convergence vers le sud-est du continent
asiatique. Ces vents contrecarrent le développement des évènements El Niño
(Zheng et al., 2008 [44]). Ce résultat est très différent de ce que l’on obtient
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pour d’autres climats, comme le climat futur ou le climat du Dernier Maxi-
mum glaciaire. Il montre la forte contrainte exercée par les modifications de
la dynamique de grande échelle, qui sont prépondérantes sur les modifica-
tions des flux de chaleurs locaux, dans les régions tropicales. Pour l’Holocène
moyen, cette diminution de l’intensité des événements El Niño s’accompagne
aussi d’une réduction de l’impact d’El Niño sur les autres régions du globe,
comme par exemple la région sahélienne (Zhao et al., 2007 [43]). Il n’est ce-
pendant pas encore possible d’estimer si ces changements de téléconnexion ont
eu un rôle dans les modifications environnementales en Afrique, ni d’évaluer
ce résultat par rapport aux données disponibles.

Les fluctuations des événements El Niño ont aussi été rapportées pour le
dernier millénaire, en particulier à partir de coraux dans le Pacifique (Brad-
ley, 1999 [6]). Les résultats indiquent que l’ENSO avait des caractéristiques
équivalentes à celles de la période actuelle vers le milieu du xviie siècle, avec
des événements pouvant être aussi intenses que l’El Niño de 1997-1998. Dans
la période s’étendant du xiie au xive siècle, les événements semblent en re-
vanche moins intenses. Il n’est cependant pas possible d’établir un lien entre
l’état moyen et les caractéristiques des événements El Niño. D’autres auteurs
trouvent des liens statistiques entre l’intensité des événements El Niño et les
éruptions volcaniques (Adams et al., 2003 [1]. La variabilité ENSO serait di-
minuée les années suivant une éruption volcanique, ce qui est confirmé par les
simulations de Mann et al., (2005) [30], mais n’avait pas été relevé dans des
études antérieures. Ces résultats plus ou moins contradictoires proviennent de
la difficulté de représenter toutes les facettes des événements El Niño dans les
modèles actuels. Certains biais systématiques des modèles interfèrent avec la
représentation de la variabilité interannuelle. C’est le cas par exemple de la
double « zone de convergence inter tropicale » (ITCZ) trop marquée dans l’est
du Pacifique dans les simulations couplées océan-atmosphère, ou le fait que la
structure de l’upwelling équatorial est trop confinée le long de l’équateur et
s’étend trop loin dans la partie ouest du bassin (chapitre 8 de Solomon et al.
(2007) [37]).

9.5.3 Les extrêmes climatiques par rapport à la moyenne

On a vu comment il était possible de reconstruire des conditions clima-
tiques moyennes à partir d’indicateurs environnementaux ou de les simuler
avec des modèles climatiques de divers niveaux de complexité. Les moyennes
s’entendent aussi bien au sens de l’espace (moyennes hémisphériques, glo-
bales, ou bien sur des régions entières), que du temps (moyennes saisonnières,
annuelles ou décennales). Ainsi, la plupart des indicateurs montrent que la
température moyenne de la planète s’est élevée de ∼0,74 ◦C au cours du de-
nier siècle. Il doit être évident que derrière cette variation moyenne se cachent
des disparités régionales et temporelles importantes : tous les endroits de la
planète ne se réchauffent pas au même rythme (les hautes latitudes semblent
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être plus touchées que les basses), et un réchauffement progressif n’empêche
pas des coups de froid locaux qui peuvent durer quelques jours. Il est même
statistiquement possible de battre des records de froid locaux dans un climat
qui se réchauffe globalement.

Si l’on examine les précipitations, on observe une aridification du sud
de l’Europe, au cours des dernières décennies. Cela se traduit par un bi-
lan hydrique saisonnier moyen plus faible que pendant la première partie du
xxe siècle. En revanche, on observe que les événements de précipitations ex-
trêmes (comme les épisodes cévenols du sud de la France) peuvent devenir
plus fréquents et plus intenses.

Les événements extrêmes climatiques typiques peuvent être classés dans
plusieurs catégories :

– Les vagues de chaleur et de froid, c’est-à-dire quand la température
dépasse certains seuils pendant une certaine durée. La définition d’une
vague de chaleur diffère selon les endroits : une canicule à Paris ressemble
à un été typique à Séville !

– Les précipitations intenses et les sécheresses. À l’échelle d’un mois, il
faut aussi distinguer les épisodes longs de précipitations « moyennes »
de ceux qui ne durent que quelques heures. Ils répondent à des situations
météorologiques distinctes.

– Les tempêtes, cyclones et autres ouragans.

Ces exemples permettent d’illustrer l’utilisation des statistiques et de no-
tions de probabilités pour décrire les phénomènes climatiques (von Storch et
Zwiers, 2001 [40]). Ces notions sont particulièrement pertinentes pour décrire
les interactions entre des grandeurs climatologiques habituelles (moyennes de
températures ou de précipitations) et l’occurrence d’événements extrêmes ou
rares. Un paradigme habituel pour décrire les températures est leur représen-
tation par une moyenne et un écart-type. Ce sont d’ailleurs les paramètres
statistiques nécessaires pour effectuer des reconstructions de températures
moyennes au cours des derniers millénaires.

Faisons un instant l’hypothèse que la température peut être représentée
par une gaussienne, ce qui est en fait discutable pour des données quoti-
diennes, mais simplifie le propos. Si on définit un événement extrême comme
un dépassement de deux écart-types de la moyenne (ce qui arrive a priori
∼2,5 fois sur 100), alors, à écart-type constant, il est évident que la pro-
babilité d’atteindre une température élevée donnée croît si la température
moyenne augmente.

Cette hypothèse de représentation gaussienne ne tient plus pour les préci-
pitations quotidiennes, pour lesquelles l’écart-type est mal défini. Un des pa-
ramètres cruciaux pour décrire les précipitations est celui qui décrit la queue
de la distribution, c’est-à-dire la manière dont les valeurs rares apparaissent.
Ainsi une gaussienne possède une queue dite « légère », car même si les grands
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événements sont possibles, ils sont exponentiellement rares. En revanche, la
rareté des grandes précipitations, pour la plupart des endroits de la planète,
décroît beaucoup plus lentement que pour une gaussienne. La théorie des va-
leurs extrêmes permet de décrire les statistiques de ces phénomènes (Coles,
2001 [12]). Armé d’une telle théorie statistique, il est possible de modéliser
des comportements différents des précipitations moyennes et des précipita-
tions extrêmes, qui ne répondent pas nécessairement de la même manière
au changement climatique. Cette caractérisation statistique de la variabilité
climatique permet de prévoir une évolution des probabilités d’événements in-
tenses, ainsi que l’incertitude liée à cette prévision.

9.6 Questions ouvertes à l’aube du xxie siècle

9.6.1 Météo ou climat
Les variations du climat de l’Holocène, jusqu’à la période actuelle, ont

été ponctuées d’événements météorologiques de très courte durée qui ont pu
avoir des conséquences diverses mais souvent désastreuses sur les sociétés. On
note, depuis la fin du xxe siècle, une apparente recrudescence d’événements
extrêmes sur la planète (tempêtes de 1999, moussons record, vagues de chaleur
meurtrières. . . ). En faisant l’hypothèse que cette recrudescence n’est pas liée
à une meilleure transmission de l’information planétaire, la question à laquelle
on doit répondre en premier lieu est de savoir si cet état a déjà été « observé »
dans le passé récent (comme le dernier millénaire). Pour répondre à cette
question, il est nécessaire de collecter et de mettre en perspective le maximum
d’informations sur les événements extrêmes (de tous types). Cette collecte est
l’objet de nombreux programmes nationaux et internationaux de recherches
historiques et de reconstructions climatiques axées sur les extrêmes.

Une approche à mener en parallèle est la simulation numérique des climats
à une résolution suffisante pour bien représenter les extrêmes (sur la période
actuelle). Les modèles les plus sophistiqués permettent de simuler le « temps
qu’il a fait » au cours des derniers siècles et donc d’examiner comment les
statistiques météorologiques (régimes, extrêmes. . . ) répondent aux forçages
sur le long terme. La confrontation entre modèles et observations, dans le
champ des extrêmes, devient un enjeu crucial, faisant intervenir des théories
statistiques assez complexes. Cet arsenal mathématique permet d’effectuer la
régionalisation du climat, dont l’objet est de prévoir des variables climatiques
à très petite échelle (par exemple, la précipitation à l’échelle d’une ville ou
d’un champ) à partir de la connaissance de variables à grande échelle (comme
la circulation atmosphérique à l’échelle du bassin de l’Atlantique Nord).

9.6.2 Détection et attribution du changement climatique
Comprendre le rôle de l’activité humaine dans le changement climatique

a été un enjeu majeur des dernières années. La mise en évidence de ce rôle ne
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se cantonne pas à superposer des courbes de démographie, d’émissions de gaz
à effet de serre et de température, et de remarquer leur croissance commune.
La difficulté pour évaluer ce rôle est qu’il n’y a pas de Terre de « contrôle »,
sur laquelle on pourrait connaître le climat sans l’activité humaine.

Pour attribuer le changement climatique à un facteur (quel qu’il soit), il
est nécessaire d’évaluer le rôle de tous les facteurs possibles, et de montrer que
les caractéristiques du changement ne sont compatibles qu’avec un seul fac-
teur. Cette tâche est généralement accomplie par les chercheurs en effectuant
des simulations avec leurs modèles de climat, en prenant en compte tous les
facteurs physiques moins un d’entre eux, puis en comparant les simulations
obtenues aux observations. On cherche alors le (ou les) facteur(s) les plus
cruciaux qui permettent aux simulations de ressembler aux observations. La
difficulté de cette évaluation est la définition des critères statistiques pour les
comparaisons et l’obtention des intervalles de confiance nécessaires.

Progresser dans cette voie nécessite d’améliorer les modèles pour pou-
voir prendre en compte les nombreuses interactions intervenant dans le sys-
tème climatique, ce qui demande de considérer non seulement les interactions
physiques faisant intervenir les cycles de l’énergie et de l’eau, mais aussi les
interactions entre le climat et les cycles biogéochimiques. En particulier, l’uti-
lisation des sols, la déforestation, les différents types d’aérosols (naturels et
anthropiques) sont en général négligés dans les simulations climatiques. L’ar-
ticulation entre la météorologie et les changements climatiques moyens passe
aussi par une amélioration de la résolution de modèles utilisées, qui va de pair
avec une meilleure représentation des processus de petite échelle. L’ensemble
de ces éléments combinés à des données à hautes résolution permettront de
mieux appréhender les risques de profondes modifications de notre environ-
nement associés au réchauffement climatique en cours.
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Ce chapitre fait la transition entre tout ce que nous avons pu apprendre des
climats du passé, tant par l’analyse des archives naturelles que par les si-
mulations numériques, et les prévisions climatiques futures. Le climat des
1 000 dernières années nous donne ce que les astrophysiciens appelleraient
« le fond Compton », c’est-à-dire le « bruit de fond » de base de l’évolution
naturelle récente du système climatique. C’est à partir de là que nous pou-
vons analyser le changement climatique en cours. À plus long terme, l’analyse
des carottes de glace nous permet de retracer l’histoire du contenu en CO2

de l’atmosphère sur 800 000 ans, et montre que la perturbation anthropique
(avec aujourd’hui une teneur en CO2 atmosphérique de 390 ppm) est tout à
fait hors du cadre des variations glaciaires-interglaciaires survenues au cours
du dernier million d’années. Avec ce recul, vous voici bien armés pour vous
attaquer à. . . l’avenir du climat.
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10.1 Observations du climat des dernières
décennies : premiers indices d’un
réchauffement

Les principes des lois physiques qui régissent la température à la surface
de la Terre furent formulés dès la fin du xixe siècle par Joseph Fourier qui
établit que le bilan d’énergie à la surface de notre planète est dominé par deux
phénomènes : l’absorption du rayonnement solaire qui constitue la première
source d’énergie, et les échanges par émission infrarouge qui contrôlent les
pertes d’énergie. Il conclut ainsi que toute modification des conditions de
surface peut entraîner un changement de climat et avance que « le progrès
des sociétés humaines [. . . ] peut changer notablement l’état de la surface du
sol, la distribution des eaux et les grands mouvements de l’air » et que « de
tels effets sont propres à faire varier, dans le cours de plusieurs siècles, le
degré de chaleur moyenne ». Joseph Fourier évoque également le piégeage
du rayonnement infrarouge par les gaz de l’atmosphère terrestre. C’est une
première ébauche de la théorie de l’effet de serre. À partir de ces travaux
fondateurs, de nombreuses études ont été menées tout au long des xixe et
xxe siècles. Ce n’est cependant que depuis la fin des années 1970 que l’on
sait calculer précisément les échanges par rayonnement à l’aide de codes de
transfert radiatif et de bases de données spectrales qui permettent de savoir
comment se répartit l’énergie en fonction de la longueur d’onde.

Longtemps réfuté, ou tout au moins sous-estimé, le réchauffement plané-
taire devient désormais une réalité : en 2001, le bilan scientifique dressé par
le Groupe intergouvernemental d’experts sur l’évolution du climat (GIEC)
conclut à l’existence d’une quantité croissante d’indices témoignant d’un ré-
chauffement de la planète et d’autres modifications du système climatique.
À partir de résultats d’expériences numériques menées avec des modèles de
circulation générale de l’atmosphère et de l’océan (AOGCM), le quatrième
rapport du GIEC, paru en février 2007 (IPCC, 2007 [15]), établit avec une
probabilité supérieure à 90 %, que le réchauffement planétaire observé au
cours des dernières décennies est lié aux activités anthropiques. Tout récem-
ment, en France, l’Académie des sciences a reconnu également l’existence du
réchauffement planétaire et son lien avec la hausse du CO2 dans l’atmosphère.
Cette situation n’a pas d’analogue stricto sensu dans les climats passés de la
Terre. Il faut remonter plusieurs millions d’années en arrière pour retrouver
des climats en équilibre avec les valeurs de CO2 actuelles. Les climats de ces
périodes correspondent à une Terre chaude, avec une cryosphère réduite (pas
de Groenland) et une calotte antarctique plus petite impliquant un niveau
marin bien plus élevé (de 15 à 30 m).
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10.1.1 Évolution des gaz à effet de serre

Nous avons vu lors des chapitres précédents, que l’effet de serre est avant
tout un phénomène naturel, sans lequel la température à la surface de la
Terre serait d’environ −18 ◦C, rendant impossible la vie telle que la connais-
sons aujourd’hui. Les principaux gaz à effet de serre (GES) présents à l’état
naturel sont la vapeur d’eau (H2O), le dioxyde de carbone (CO2) émis par les
éruptions volcaniques et les feux de forêt, le méthane (CH4) produit par les
zones marécageuses et issu de divers processus de fermentation, l’ozone (O3),
ainsi que le protoxyde d’azote (N2O) émis par les sols. L’industrialisation a
conduit nos sociétés à des rejets massifs de ces gaz via la combustion des éner-
gies fossiles (pétrole, gaz, charbon), la déforestation, l’agriculture et l’élevage
intensif et la production d’engrais. Un habitant d’un pays industrialisé rejette
en moyenne vingt tonnes de carbone par an (ou équivalent carbone) contre
seulement deux tonnes dans la plupart des pays en voie de développement. Par
ailleurs, les activités humaines produisent des gaz fluorés (CFC, HFC, PFC,
SF6) utilisés notamment dans les systèmes de réfrigération et de climatisation,
ainsi que dans les bombes aérosols. Au total, plus d’une quarantaine de gaz
ont été recensés par le GIEC. On peut estimer la contribution de chacun de ces
gaz à l’accroissement de l’effet de serre, en tenant compte de la variation de
leur concentration et de leur « efficacité radiative ». On obtient qu’entre 1750
et 2005, la variation de la concentration de ces gaz a augmenté l’effet de serre
d’environ 2,9 W/m2, avec des contributions respectives de 57 % pour le CO2,
16 % pour le CH4, 5 % pour le N2O, 11 % pour les gaz fluorés et 10 % pour
l’ozone. L’effet de serre produit par les activités anthropiques est dit « effet
de serre additionnel ». Depuis 1750, c’est-à-dire depuis le début de l’ère in-
dustrielle, ce phénomène a produit un déséquilibre énergétique de la Terre et
a provoqué un réchauffement des basses couches de l’atmosphère. Le forçage
radiatif supplémentaire introduit correspond à environ 1 % du rayonnement
reçu.

L’analyse des bulles d’air emprisonnées dans la glace de la calotte antarc-
tique a révélé qu’en l’espace de 800 000 ans, les teneurs en CO2 n’avaient pas
varié de plus de 100 ppm passant de 180 ppm en période glaciaire à 280 ppm
en période interglaciaire. Pour les périodes datant d’avant 1950, l’analyse des
bulles d’air constitue le seul moyen fiable de remonter à la composition chi-
mique de l’atmosphère. Pour les périodes récentes, les premières mesures di-
rectes (i.e. in situ) furent obtenues en 1958 sur le site de Mauna Loa, à Hawaï
(Keeling et al., 1995 [16]). Ces mesures révélèrent pour la première fois que
non seulement le CO2 augmentait dans l’atmosphère, mais que cette augmen-
tation était modulée par les variations saisonnières liées à la photosynthèse
de la biosphère terrestre. Ces premières campagnes de mesures furent ensuite
complétées par des campagnes couvrant d’autres sites dans les hémisphères
nord et sud. Actuellement, une large palette de mesures directes et indirectes
confirme que le taux de CO2 atmosphérique a augmenté d’environ 36 % (soit
100 ppm) au cours des 250 dernières années (Fig. 10.1), c’est-à-dire depuis
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le tout début de l’ère préindustrielle, passant de 275-285 ppm entre les an-
nées 1000 et 1750, jusqu’à 385 ppm en 2008. Ainsi, l’écart avec la période
préindustrielle dépasse la valeur de 100 ppm. En 2008, les émissions globales
de CO2 provenant des activités humaines (combustion fossile, production de
ciment, changement d’utilisation des sols), étaient supérieures de 27 % à celles
de 1999. L’accroissement annuel des émissions de CO2 est passé de 1 % par
an dans les années 1990 à 3,4 % par an entre 2000 et 2008. Ce taux de
croissance du CO2 atmosphérique est dix fois plus rapide que les taux les
plus élevés enregistrés dans les carottes de glace. Cette accélération s’explique
principalement par la croissance rapide des pays en développement et par
une baisse du rendement de l’utilisation de l’énergie fossile dans l’économie
mondiale.

Fig. 10.1 – Variations de la composition chimique de l’air au cours des deux derniers
millénaires. Les concentrations en gaz à effet de serre (dioxyde de carbone, méthane,
oxyde nitreux) sont déduites de l’analyse de la composition chimique des bulles d’air
piégées dans les glaces polaires et de mesures directes disponibles depuis 1950. Les
concentrations sont données en ppm (CO2) ou en ppb (CH4, N2O) et indiquent le
nombre de molécules du gaz à effet de serre par million (ppm) ou par milliard (ppb)
de molécules d’air (source : IPCC, 2007 [15]).

Le méthane atmosphérique est le second GES. Son « efficacité radiative »
est environ 38 fois supérieure à celle du CO2, mais il est présent dans l’atmo-
sphère en quantité moins importante. Les enregistrements des calottes polaires
révèlent que les teneurs en méthane dans l’atmosphère ont aussi varié d’envi-
ron 350 ppb (pendant les périodes glaciaires) à 700 ppb (pendant les périodes
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interglaciaires). En 2005, le taux de méthane dans l’atmosphère, établi à par-
tir d’un réseau de mesures couvrant quarante sites dans les deux hémisphères,
s’élève à 1 775 ppb, ces niveaux n’ayant jamais été atteints depuis au moins
800 000 ans. En l’espace de 25 ans, le CH4 a subi une augmentation d’environ
30 %. Alors que le taux de croissance du méthane était supérieur à 1 % par an
durant les années 1970 et le début des années 1980, les années 1990 et le début
des années 2000 ont vu ce taux se stabiliser. Cependant, selon les résultats de
l’ensemble des réseaux de mesure, la concentration atmosphérique en CH4 a
augmenté depuis 2007 pour atteindre 1 800 ppb. La véritable cause de cette
augmentation est encore inconnue. Le CH4 est émis par de nombreuses acti-
vités agricoles (élevage de ruminants, riziculture) et industrielles (combustion
de la biomasse, industrie gazière et pétrolière), ainsi que par des processus
naturels (zones humides, pergélisol, tourbières). Il n’existe pas de données sur
les émissions annuelles de CH4 dues aux activités industrielles, car celles-ci
sont difficiles à quantifier. Lorsque le climat se réchauffe, les émissions de CH4

liées à des processus naturels peuvent augmenter (voir section 1.6.3). C’est ce
qui a été observé avec le dégel du pergélisol en Suède, mais aucune preuve à
grande échelle n’est disponible pour relier clairement ce processus à l’augmen-
tation récente du méthane. Si la hausse observée est provoquée par la réponse
des réservoirs naturels au réchauffement climatique, celle-ci pourrait perdurer
pendant plusieurs décennies, voire plusieurs siècles, et renforcer ainsi l’effet
de serre additionnel (rétroaction positive).

Le troisième gaz à effet de serre à fort pouvoir radiatif est le protoxyde
d’azote (N2O) dont la teneur n’a cessé d’augmenter depuis le début de l’ère
industrielle passant de 270 ppb à 319 ppb entre 1750 et 2005. Les principales
émissions naturelles de ce gaz proviennent de l’activité microbienne des sols
ou de processus océaniques. Les émissions anthropiques, quant à elles, sont
essentiellement liées à l’utilisation d’engrais azotés dans l’agriculture et à la
combustion fossile et l’industrie chimique.

Les halocarbures (ou hydrocarbures halogénés), responsables en particu-
lier de la destruction de l’ozone stratosphérique, engendrent un forçage ra-
diatif plus faible (0,33 W/m2) que les trois principaux GES (CO2, CH4 et
N2O), dont la contribution totale est de 2,30 W/m2. Leurs émissions sont
presque exclusivement d’origine anthropique. Pour lutter contre la destruction
de l’ozone stratosphérique, le Protocole de Montréal a réglementé la produc-
tion des halocarbures contenant du chlore (les chlorofluorocarbonés ou CFC)
et du brome. Les produits de substitution qui ont été adoptés pour rempla-
cer les CFC, dans les procédés de réfrigération par exemple, n’altèrent pas
la couche d’ozone mais restent en revanche de puissants gaz à effet de serre.
Les hydrocarbures perfluorés (PFC, tels que CF4 et C2F6) et l’hexafluorure
de soufre ont un temps de résidence dans l’atmosphère extrêmement long et
sont d’excellents absorbants du rayonnement infrarouge. Ainsi, même si ces
composés sont rejetés en faible quantité, leur impact sur l’effet de serre et sur
le climat est loin d’être négligeable.
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Si l’ozone est également un gaz à effet de serre, il n’est pas émis directe-
ment, mais se forme à partir de réactions photochimiques faisant intervenir
d’autres gaz précurseurs d’origine naturelle et anthropique. Son rôle sur le bi-
lan radiatif dépend de l’altitude à laquelle se produisent les modifications de
sa concentration, celles-ci variant spatialement. De plus, une fois formé, son
temps de résidence dans l’atmosphère est très court, contrairement aux gaz à
effet de serre précédemment cités. C’est pourquoi il est plus difficile d’établir
précisément son rôle dans le bilan radiatif.

Outre la production de gaz à effet de serre, les activités humaines pro-
duisent également des aérosols. Ceux-ci peuvent agir sur le forçage radiatif
de manière directe, en absorbant ou en réfléchissant les radiations solaires et
infrarouges. Certains d’entre eux apportent une contribution négative au for-
çage radiatif, d’autres une contribution positive. Enfin, les aérosols peuvent
agir de manière indirecte en modifiant les propriétés de réflectivité des nuages.
Si l’on considère l’ensemble de tous les types d’aérosols, la contribution globale
reste négative.

L’ensemble des activités anthropiques contribue néanmoins à une aug-
mentation du forçage radiatif depuis le début de l’ère industrielle estimée à
1,66 W/m2 selon le quatrième rapport du GIEC (IPCC, 2007 [15]).

Les principales composantes impliquées dans le changement climatique
sont résumées sur la Figure 10.2.

10.1.2 Évolution de la température de surface

Les observations instrumentales effectuées depuis plus de 150 ans montrent
une élévation globale de la température à la surface de la Terre (Fig. 10.3).
Selon la synthèse présentée dans le quatrième rapport du GIEC (IPCC,
2007 [15]), celle-ci aurait augmenté en moyenne de 0,74±0,18 ◦C au cours du
dernier siècle, soit une augmentation de 0,07 ± 0,02 ◦C par décennie. Cette
augmentation n’a toutefois pas été stable au cours du temps. En effet, les ob-
servations mettent en évidence deux phases de réchauffement : l’une de 1910 à
1940 environ (0,35 ◦C), l’autre, plus conséquente, depuis 1970 (0,55 ◦C), avec
toutefois un léger refroidissement entre 1940 et 1970 (0,1 ◦C). Depuis 1850,
c’est-à-dire sur toute la période couverte par les données instrumentales, les
années 2001 à 2010 apparaissent parmi les dix années les plus chaudes, avec
un record avéré pour les années 2005 et 2010.

Les valeurs mentionnées ci-dessus correspondent bien évidemment à des
valeurs moyennes. Il existe, en réalité, de fortes disparités d’une région du
globe à l’autre, ainsi que de fortes disparités saisonnières. De manière géné-
rale, le réchauffement est amplifié dans les régions des hautes latitudes, ce qui
est essentiellement lié à l’effet d’albédo induit par la diminution de la couver-
ture neigeuse. De plus, les continents se réchauffent beaucoup plus vite que
les océans du fait de l’inertie thermique de ces derniers mais aussi du fait des
changements d’évaporation. Sur la période du dernier siècle, le réchauffement
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Fig. 10.2 – Principales composantes du forçage radiatif impliquées dans le chan-
gement climatique. Ces composantes proviennent à la fois des processus naturels et
des activités anthropiques. Les valeurs indiquées correspondent à l’écart estimé entre
2005 et 1750. Les contributions d’origine anthropique sont responsables de la plus
grande partie du forçage radiatif. Les forçages positifs induisent un réchauffement
climatique, tandis que les forçages négatifs conduisent à un refroidissement. Les
lignes noires associées à chaque boîte représentent les incertitudes (source : IPCC,
2007 [15]).

est particulièrement marqué en hiver et affecte la quasi-totalité de la surface
de la planète, à l’exception de quelques régions faiblement étendues, comme
le sud du Groenland en Atlantique Nord, certaines parties de la Bolivie et
du bassin du Congo ou encore le sud-est des États-Unis. Au cours des der-
nières décennies (1979-2005), certaines régions se sont réchauffées, alors que
d’autres ont vu leur température diminuer. En particulier, le sud-ouest de la
Chine s’est refroidi depuis la seconde moitié du xxe siècle. La plupart des
autres régions pour lesquelles on observe un refroidissement sont situées à la
surface des océans de l’hémisphère sud. Cette tendance semble reliée à des
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Fig. 10.3 – Anomalies annuelles de la température de surface de l’air au-dessus
des continents entre 1850 et 2005 par rapport à la moyenne 1961-1990 obtenues par
différentes reconstructions (source : IPCC, 2007 [15]).

changements de circulation atmosphérique et océanique. Par exemple, il est
fort probable que le refroidissement observé au printemps au-dessus du Ca-
nada soit dû à un renforcement de l’oscillation nord atlantique. Les différences
saisonnières répertoriées depuis 1979 sont encore plus marquées que celles du
dernier siècle. À titre d’exemple, au printemps, les augmentations de tempé-
rature les plus fortes sont observées dans les régions continentales de l’Asie,
alors que dans le nord de l’Europe et en Amérique du Nord, le réchauffement
le plus important se produit préférentiellement en hiver, et en automne, pour
le sud du Groenland. Mais les différences de températures moyennes d’une
année à l’autre ne sont pas significatives pour évaluer les tendances clima-
tiques à long terme. Même au cours des périodes de réchauffement marqué,
certaines années sont plus froides que les précédentes, comme l’année 1998
par exemple, ou plus récemment, l’année 2008. Celle-ci a été affectée par un
événement, La Niña- qui a conduit à une baisse temporaire de la température
moyenne globale - et par une activité solaire plus faible. Sans le réchauffement
anthropique, ces deux éléments auraient dû faire de 2008 l’une des années les
plus froides depuis le début de l’ère instrumentale, alors qu’elle a été réper-
toriée comme la neuvième année la plus chaude. Ceci renforce le fait que la
tendance à long terme au réchauffement est sans équivoque.
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10.1.3 Évolution de la température dans la troposphère

Le quatrième rapport du GIEC paru en 2007 (IPCC, 2007 [15]) signalait
une incertitude persistante quant aux tendances depuis 1979 de la température
dans la moyenne atmosphère. En effet, la plupart des données disponibles is-
sues des radiosondes et des mesures satellites indiquait un réchauffement plus
faible dans la haute troposphère tropicale (entre 10 et 15 km d’altitude) que
celui enregistré à la surface, alors que les modèles climatiques prévoyaient tous
une amplification du réchauffement de surface dans cette zone atmosphérique.
Cette différence apparente entre données et résultats numériques a été am-
plement reprise pour souligner l’incohérence entre données observationnelles
et modèles. D’aucuns n’ont d’ailleurs pas hésité à se servir de cet exemple
pour remettre en cause l’effet des activités anthropiques sur le climat, allant
même jusqu’à nier le réchauffement actuel. Mais des analyses plus approfon-
dies ont révélé que les observations sur lesquelles était basée cette controverse,
étaient sujettes à caution, notamment en raison du fait que les mesures ne te-
naient pas compte de la variabilité climatique interannuelle. Depuis lors, les
chercheurs ont ré-analysé ces mesures avec des techniques plus rigoureuses
(Allen et Sherwood, 2008 [1]). Les nouvelles estimations tirées de ces observa-
tions montrent un réchauffement supérieur à celui indiqué précédemment, et
ce nouvel ensemble d’estimations, plus vaste, encadre désormais les tendances
prévues par les modèles, dissipant ainsi toute préoccupation exprimée en 2007
dans le quatrième rapport du GIEC.

10.1.4 Précipitations et bilan hydrique

Si l’augmentation des températures moyennes de surface constitue l’une
des manifestations les plus évidentes du changement climatique en cours, la
modification des caractéristiques des précipitations apparaît comme un phé-
nomène tout aussi important. Le terme de précipitation désigne toutes les
eaux météoriques qui tombent à la surface de la Terre sous forme d’eau li-
quide (pluie, bruine, averses) ou solide (neige, grêle, grésil). La formation des
précipitations nécessite la condensation de la vapeur d’eau autour de ce que
l’on appelle des noyaux de condensation, qui permettent aux molécules d’eau
de s’agréger entre elles. C’est le phénomène de coalescence. La condensation
ne se produit que lorsque la quantité de vapeur d’eau par unité de volume
excède une valeur seuil, appelée valeur à saturation. Celle-ci est une fonc-
tion croissante de la température. Les différents épisodes de précipitations se
distinguent par leur intensité, leur durée, leur fréquence, et par le type de
précipitation (stratiformes, comme celles causées par les dépressions sous nos
latitudes moyennes, ou convectives à l’origine des orages, des cyclones tropi-
caux ou des pluies abondantes dans la zone de convergence intertropicale).
Ces caractéristiques dépendent en grande partie de la température locale et
de la situation météorologique (vitesse et direction des vents, pression, taux
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d’humidité, évaporation). On comprend ainsi que toute modification de l’un ou
l’autre de ces paramètres va affecter le cycle hydrologique dans son ensemble.

Au cours du xxe siècle, on observe par exemple que les précipitations
annuelles ont augmenté sur le bord est des continents sud- et nord-américains.
À l’inverse, un important déficit de précipitations est observé au sud et à
l’ouest de l’Afrique, ainsi qu’au Sahel. Dans les régions du nord-ouest de
l’Inde, une augmentation d’environ 20 % par siècle a été observée pour la
période 1901-2005, malgré une forte diminution entre 1979 et 2005.

L’observation des tendances des taux d’humidité relative (i.e. humidité de
l’air / humidité à saturation) suggère que ceux-ci sont restés constants dans
toute la colonne troposphérique jusqu’à la surface. Or, si la quantité de vapeur
d’eau à saturation augmente et si le taux d’humidité relative reste constant,
cela signifie que l’humidité absolue (et donc la quantité de vapeur d’eau) a
augmenté dans l’atmosphère. Au-dessus des océans, on estime que cette aug-
mentation est de 5 % environ sur l’ensemble du xxe siècle. Les modèles de
climat confirment ces observations empiriques : un climat plus chaud conduit
à un accroissement de la teneur en vapeur d’eau dans l’atmosphère et à des
épisodes de précipitations plus intenses (même si les précipitations totales sur
une année complète sont réduites), et donc à une plus grande probabilité que
celles-ci entrainent des inondations. Ainsi, on observe en hiver, que sur la plu-
part des terres émergées de l’hémisphère nord, dans les régions extratropicales,
les plus fortes précipitations sont associées à des températures plus élevées.
Inversement, dans les régions peu arrosées, comme le bassin méditerranéen, la
hausse des températures s’accompagne d’un risque plus élevé de sécheresses.

À ces phénomènes complexes s’ajoute également le rôle de la variabilité de
la circulation atmosphérique. Dans la section 2.3.2, nous reviendrons plus en
détails sur les modes de variabilité atmosphérique. Cependant, nous pouvons
dès à présent signaler que des fluctuations de la circulation atmosphérique
au-dessus de l’Atlantique Nord ont conduit dans les années 1990 à de fortes
précipitations dans le nord de l’Europe, et, au contraire, à un assèchement
dans le bassin méditerranéen. Par ailleurs, la sécheresse du Sahel fortement
marquée pendant plus de vingt ans (1970-1990) était liée à la fois à des change-
ments de circulation atmosphérique et de températures océaniques de surface
dans les trois bassins pacifique, indien et atlantique. Bien que cette tendance à
la sécheresse soit toujours d’actualité, celle-ci est nettement moins prononcée
depuis le début des années 1990.

De nombreuses incertitudes existent concernant la détermination des va-
riables du cycle hydrologique. Celles-ci sont dues à un nombre de données
insuffisantes dans certaines régions (au Canada par exemple, au Groenland
et en Antarctique, dans certaines régions désertiques comme le Sahara, sur le
plateau tibétain ou encore au-dessus des océans), et au fait que les mesures
précises ne sont disponibles que depuis très peu de temps. De plus, il reste
très difficile d’effectuer des mesures du taux de précipitation et d’en quan-
tifier précisément les changements à l’échelle globale et à l’échelle régionale.
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Les mesures in situ sont affectées par les conditions atmosphériques (e.g. ef-
fet des vents très important, notamment pour les précipitations neigeuses).
Les observations spatiales, quant à elles, ne fournissent que des mesures ins-
tantanées et sont affectées par les incertitudes associées aux algorithmes de
conversion des mesures radiométriques en taux de précipitation. Du fait de
ces difficultés, les climatologues examinent la cohérence d’un ensemble de va-
riables complémentaires associées au cycle hydrologique. L’une des manières
de représenter les changements de précipitation au cours du dernier siècle
ou des dernières décennies est de calculer l’indice de sécheresse de Palmer
(ou PDSI, pour Palmer Drought Severity Index ). Cet indice représente en
fait une mesure de la sécheresse, c’est-à-dire du déficit cumulé de l’humidité
du sol en surface par rapport aux conditions moyennes locales. Il est fondé
sur les précipitations récentes et sur l’humidité atmosphérique (déterminée à
partir des températures). De manière générale, les analyses effectuées sur le
dernier siècle suggèrent une tendance à l’assèchement pour une grande par-
tie de l’Afrique, le sud de l’Eurasie, le Canada et l’Alaska. D’autres mesures
directes ou indirectes (réalisées par exemple à partir de l’estimation du débit
des rivières ou des mesures de salinité dans l’océan) montrent qu’au cours du
xxe siècle, les précipitations ont généralement augmenté entre 30◦ N et 85◦ N
au-dessus des terres émergées, ainsi qu’en Argentine, mais des diminutions
importantes ont été observées depuis les trente ou quarante dernières années
entre 10◦ S et 30◦ N.

À l’heure actuelle, le principal défi est de déterminer les variations in-
terannuelles et les tendances des changements de précipitation au-dessus des
océans. Les moyennes globales sont souvent peu représentatives et masquent
de larges disparités régionales. Cependant, l’observation des sécheresses parti-
culièrement prononcées depuis une trentaine d’années, ainsi que des épisodes
de précipitations intenses dans de nombreuses régions illustrent clairement
une intensification du cycle hydrologique.

10.1.5 Les événements extrêmes

Les événements extrêmes sont la vitrine d’un contexte climatique. Géné-
ralement considérés comme les valeurs dépassant les 90e (10e) ou 99e (1er)
centiles d’une variable climatique, ils traduisent ses fluctuations les plus ex-
ceptionnelles, et s’accompagnent des impacts sociétaux et environnementaux
les plus importants. Comme l’illustre le relais systématique des événements les
plus spectaculaires par les médias, l’évolution des caractéristiques statistiques
des extrêmes climatiques (fréquence, amplitude) est une question majeure du
changement climatique actuel, notamment pour le développement de straté-
gies d’adaptation.

Le terme « d’extrême climatique » couvre un large spectre d’événements
et d’échelles spatio-temporelles mises en jeu : des précipitations localement
intenses pendant quelques heures aux années extrêmement chaudes à l’échelle
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de la planète. De plus, événements rares par définition, les extrêmes n’offrent
que peu de cas d’étude, et la détection d’éventuelles tendances requiert une
analyse sur de longues périodes de temps. En particulier, un événement isolé,
si intense soit-il, ne saura être relié au changement climatique à long terme, et
a fortiori attribué au forçage anthropique. L’étude des événements extrêmes
est ainsi souvent limitée par la disponibilité de jeux de données aux résolutions
spatiale et temporelle suffisantes.

10.1.5.1 Extrêmes de température

Les événements extrêmes de température concernent généralement des ré-
gions étendues (typiquement plusieurs milliers de kilomètres), et peuvent s’ac-
compagner d’extrêmes d’autres variables climatiques (e.g. sécheresse pendant
un été chaud, tempêtes de neige pendant un hiver froid). Leurs impacts sur les
écosystèmes ou les activités humaines sont ainsi particulièrement importants.

L’exemple récent le plus frappant est probablement la canicule européenne
de l’été 2003 qui, avec une température de 2,5 ◦C supérieure aux normales
de saison, dépassa les trois écarts types de la distribution des températures
estivales européennes, et s’accompagna d’impacts socio-économiques et envi-
ronnementaux dramatiques : forte mortalité, perte de production énergétique,
pics de pollution urbaine, incendies, accélération de la fonte des glaciers... Cet
épisode, au temps de retour estimé à plusieurs milliers d’années, a mis en évi-
dence l’amplification des vagues de chaleur estivales par les déficits d’humidité
des sols (Vautard et al., 2007 [29]). L’assèchement attendu du sud de l’Europe
dans le futur pourrait ainsi rendre les extrêmes chauds d’été plus intenses et
plus fréquents.

Passés davantage inaperçus, l’automne 2006 et le printemps 2007 ont égale-
ment battu des records chauds de température en Europe, avec des anomalies
comparables en amplitude à celle de l’été 2003 (Beniston, 2007 [2]). Si l’on
rajoute à cette liste l’hiver 2006/07, tous les records saisonniers chauds de
température ont été battus, en Europe, depuis 2003. À l’inverse, les records
de froid datent de la décennie 1950-1960. À noter que si l’hiver 2009/10 a
donné l’impression d’être particulièrement froid en Europe, il était 3 ◦C plus
doux que 1962/63 : notre sensibilité au froid a évolué, et l’hiver 2009/10 peut
être considéré comme un événement extrême froid dans un climat déjà plus
chaud (Cattiaux et al., 2010 [5]).

Ces exemples européens illustrent un phénomène d’échelle globale : le qua-
trième rapport du GIEC souligne en effet que la distribution géographique
des changements de fréquence et d’amplitude des extrêmes de température
est cohérente avec celle du réchauffement moyen. Ce constat est néanmoins
à nuancer par le fait que les changements des distributions de température
sont souvent plus complexes qu’un simple décalage vers le chaud, et peuvent
se traduire par un étalement, un resserrement, et/ou l’apparition d’une asy-
métrie. De manière générale, le réchauffement est ainsi plus marqué pour les
10 % de températures les plus froides que pour les 10 % les plus chaudes. Un
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cycle diurne est également observé, avec une diminution (augmentation) de
la fréquence des nuits froides (chaudes) plus marquée que celle des journées
froides (chaudes).

10.1.5.2 Extrêmes de précipitation

Les changements de fréquence et d’intensité des sécheresses ou des crues,
en réponse au réchauffement global, constituent également une préoccupation
majeure, tant nos sociétés industrialisées apparaissent de plus en plus vulné-
rables aux extrêmes de précipitations. Si l’étude des sécheresses est analogue
à celle des vagues de chaleur, puisqu’elles concernent des régions étendues,
l’analyse des extrêmes de précipitations intenses est plus délicate, car elle
nécessite des données à résolution spatio-temporelle plus fine.

Comme illustré par les crues record de l’été 2002 en Europe, les événe-
ments de précipitations intenses ont tendance à augmenter depuis 1950 dans
les moyennes latitudes de l’hémisphère nord. Même dans le bassin méditer-
ranéen, où les précipitations diminuent en moyenne, les épisodes de fortes
précipitations sont plus intenses. Cette tendance à l’augmentation domine à
l’échelle globale, même si les changements sont moins significatifs que ceux
observés pour les extrêmes de température.

Paradoxalement, l’étendue des régions frappées par des épisodes de séche-
resse a également tendance à augmenter, ce qui illustre le fait que le change-
ment climatique ne se traduit pas seulement par des translations des distri-
butions statistiques, mais aussi par des changements de variabilité. L’Afrique,
le sud de l’Eurasie et l’Amérique du Nord sont, selon le quatrième rapport
du GIEC, les régions qui ont été récemment les plus frappées par ces séche-
resses, comme l’illustrent les conditions sèches ayant persisté de 1999 à 2004
sur l’ouest des États-Unis.

10.1.6 Évolution de la cryosphère

L’estimation précise de l’influence des activités humaines sur le climat
reste encore limitée, car elle dépend de manière critique de notre capacité à
discriminer le signal lié au forçage radiatif additionnel de la variabilité natu-
relle du climat. Toutefois, un faisceau d’éléments tangibles suggère qu’il existe
bel et bien une influence perceptible de l’homme sur le climat. En particulier,
le réchauffement global observé au cours du dernier siècle s’est accompagné
d’une remontée du niveau des mers, attribuée en grande partie à l’expansion
thermique des océans, mais aussi de changements notables survenus au sein de
l’ensemble des composantes cryosphériques du système climatique. La cryo-
sphère représente toute l’eau sous forme solide présente sur Terre et contient
plus de 70 % du réservoir d’eau douce de la planète. Elle constitue un excellent
indicateur du changement climatique. Celle-ci inclut les calottes polaires et
les plates-formes de glace flottantes, les glaciers des montagnes, la neige, la
glace de mer (ou banquise), mais aussi l’eau des rivières et des lacs gelée en
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hiver et au printemps, ainsi que le pergélisol, c’est-à-dire le sol gelé en per-
manence surmonté d’une couche dite « active », plus ou moins épaisse et qui
fond chaque été. L’ensemble de ces composantes entretient de nombreuses in-
teractions avec les autres composantes du système climatique sur des échelles
de temps très variées allant de la saison (neige, pergélisol, rivières, lacs, glace
de mer) à une centaine de milliers d’années, pour la succession des cycles
glaciaires-interglaciaires. Si la présence de la cryosphère est particulièrement
importante dans les zones polaires, il existe également de nombreux glaciers
dans les régions des basses et moyennes latitudes, ce qui permet d’obtenir une
vision globale des relations entre changement climatique et modification de la
cryosphère.

10.1.6.1 La couverture neigeuse

L’estimation de la couverture neigeuse et des propriétés physiques de la
neige est d’une importance capitale tant pour des applications hydrologiques,
telles que la modélisation ou la prévision du ruissellement dû à la fonte des
neiges, que pour la compréhension des régimes climatiques locaux ou régio-
naux. Les paramètres typiques de la neige, dérivés des données radar, com-
prennent l’étendue de la couverture neigeuse, l’équivalent en eau de la neige
et l’état de la neige (humide ou sèche).

L’étendue de la couverture neigeuse influence directement le bilan d’énergie
à la surface de la Terre, mais aussi le contenu en eau du sol. La neige réfléchit
entre 80 et 90 % du rayonnement solaire incident. La tendance au réchauf-
fement diminue la couverture neigeuse, ce qui en retour, diminue la fraction
d’énergie solaire réémise vers l’espace, et accroît l’absorption du rayonnement
incident, augmentant ainsi le réchauffement, ce qui a pour effet d’accélérer la
fonte de la neige. Ce mécanisme amplificateur est connu sous le nom d’effet
« température-albédo ». Ainsi, la température de surface dépend fortement
de la présence ou de l’absence de neige. Un autre aspect important de la cou-
verture neigeuse est son rôle d’isolant thermique. En hiver, un sol couvert de
neige se refroidit beaucoup moins vite qu’un sol dénudé, d’où son importance
pour la vie végétale et animale. Enfin, la fonte de la neige au printemps et
en été met en jeu une chaleur latente de fusion élevée, si bien que la couver-
ture neigeuse représente un puits de chaleur important durant la période de
fonte. En conséquence, la neige saisonnière produit une inertie thermique à
l’intérieur du système climatique, puisqu’elle implique des échanges d’énergie
importants, avec peu ou pas de variations de température.

Dans l’hémisphère nord, l’étendue de la couverture neigeuse présente d’im-
portantes variations saisonnières avec un maximum en hiver et un minimum
en été, mais avec de grandes variations interannuelles. Depuis la fin du xixe

siècle, des observations quotidiennes des chutes de neige et de l’épaisseur de
neige sont effectuées dans de nombreux pays. Néanmoins, ces mesures ne se
sont réellement développées qu’après 1950, et en particulier à partir de 1966,
avec les premiers satellites. L’ensemble de ces séries de données révèle que la
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couverture neigeuse, c’est-à-dire la surface terrestre recouverte par la neige,
a diminué au printemps et en été depuis les années 1920, avec une décrois-
sance encore plus marquée depuis la fin des années 1970, mais pas en hiver,
malgré le réchauffement hivernal. Cette tendance est liée au fait que des tem-
pératures plus élevées produisent un accroissement des précipitations. Or les
glaciers, comme les calottes de glace, ont leur équilibre gouverné par deux
processus : l’ablation (perte) et l’accumulation (gain). Ainsi, en hiver, les
températures augmentent mais il fait froid, cela procure peu d’ablation, mais
par contre, il y a une augmentation des précipitations neigeuses. Dans l’hémi-
sphère nord, entre 1967 et 1987, la moyenne annuelle des surfaces enneigées
était de 24,4 × 106 km2. Depuis 1988, ce chiffre est tombé à 23,1 × 106 km2.
Outre la diminution de la moyenne annuelle de la couverture neigeuse, les
observations récentes montrent un décalage du maximum de l’étendue nei-
geuse du mois de février au mois de janvier ainsi qu’une fonte plus précoce,
décalée d’environ deux semaines entre 1972 et 2000. Cette décroissance de la
couverture neigeuse s’observe essentiellement dans l’hémisphère nord. Dans
l’hémisphère sud, il existe très peu de données en dehors de l’Antarctique,
et celles-ci sont souvent de bien moins bonne qualité que dans l’hémisphère
nord.

10.1.6.2 Évolution de la banquise

La glace de mer, encore appelée banquise, est de l’eau de mer gelée. En
gelant, le sel est rejeté des cristaux de glace, élevant ainsi la densité des eaux
océaniques de surface. La formation de glace de mer peut donc avoir un im-
pact direct sur l’intensité de la circulation thermo-haline. La glace de mer est
une surface extrêmement réfléchissante et a donc un albédo très élevé d’en-
viron 0,8. À l’inverse, lorsque la glace de mer fond, la surface océanique non
recouverte par la glace absorbe environ 90 % du rayonnement, provoquant
ainsi un réchauffement de l’océan suivi d’un accroissement supplémentaire de
la température de surface. Ce phénomène constitue une rétroaction positive
entre la température et l’albédo. Ainsi, la glace de mer régule les échanges de
chaleur entre l’atmosphère et l’océan polaire. Elle isole les eaux océaniques
relativement « chaudes » de l’atmosphère, beaucoup plus froide, sauf lorsqu’il
existe des « cassures » (leads, en anglais) en hiver, qui permettent l’échange
de chaleur et de vapeur d’eau entre atmosphère et océan, ce qui peut affecter
localement la couverture nuageuse et le taux de précipitations.

L’extension, c’est-à-dire la surface océanique couverte par la glace de mer,
et l’épaisseur de la glace elle-même constituent les deux indicateurs de l’état
de la banquise. Typiquement, l’extension moyenne de la glace de mer arctique
varie de 14 à 16× 106 km2 à la fin de l’hiver (7 à 9× 106 km2 à la fin de l’été)
et de 17 à 20× 106 km2 en Antarctique (3 à 4× 106 km2 à la fin de l’été). Les
premiers suivis systématiques de l’état de la banquise datent de 1972 avec le
début des observations satellitaires. Pour des périodes plus anciennes, seules
quelques données éparses sont disponibles. La plupart des analyses concernant
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la variabilité et la tendance de la couverture de glace de mer portent sur la
période post-1978. Les résultats obtenus avec différents types de satellites
donnent des résultats très proches les uns des autres, et tous mettent en évi-
dence une asymétrie entre l’Arctique et l’Antarctique, avec une nette tendance
à la décroissance pour l’Arctique et une légère croissance pour l’Antarctique,
cette dernière n’étant toutefois pas statistiquement significative.

Avant l’ère des satellites, les données relatives à la glace de mer sont relati-
vement éparses et peu homogènes. Néanmoins, bien que ces données indiquent
une importante variabilité régionale, toutes sont compatibles avec une plus
grande extension de la glace de mer au xixe siècle et dans la première moitié
du xxe siècle, et une forte décroissance de celle-ci à partir de 1970. Les ré-
sultats donnés dans le quatrième rapport du GIEC concernant les anomalies
de l’extension annuelle moyenne de la glace de mer Arctique par rapport à
la période allant de novembre 1978 à décembre 2005 mettaient en évidence
une tendance fortement négative de −33± 7× 103 km2/an, soit −2,7± 0,6 %
par décennie. Une étude plus récente s’étendant jusqu’à l’année 2006 avance
même un taux de décroissance de −3,6 % par décennie, avec une décroissance
de l’extension minimum de la glace de mer estimée à −7,4 ± 2,4 % par dé-
cennie pour la période 1979-2005. Mais le résultat le plus marquant observé
depuis la parution du quatrième rapport du GIEC (IPCC, 2007 [15]) est sans
doute lié au record atteint en 2007, où la superficie totale de la glace de mer a
été réduite à 4,1 ×106 km2 à la mi-septembre. Selon l’évaluation du National
Snow and Ice Data Center, la superficie de la glace de mer en septembre a
diminué au rythme de 11,1 ± 3,3 % par décennie (Fig. 10.4).

En septembre 2002, la glace de mer arctique atteignait un minimum re-
cord, au moins 4 % plus faible que n’importe quel autre mois de septembre
depuis 1978, et 14 % plus faible que la moyenne 1979-2000. Dans le passé,
une année marquée par une très faible extension de la banquise était géné-
ralement suivie l’année d’après par un retour aux conditions normales, alors
que 2002 fut suivie par deux années consécutives où la glace de mer présentait
une faible extension. En 2005, les données satellites enregistraient un nouveau
record minimum avec une extension de 5,32× 106 km2. Enfin entre le 11 et le
16 septembre 2007, l’extension enregistrée était de 4,1× 106 km2, record bien
inférieur à celui du 21 septembre 2005. Si depuis 2007, les valeurs mesurées
n’ont pas atteint de nouveaux records, les extensions minimales enregistrées
en 2010 et 2011 ont été respectivement de 5,10× 106 km2 et 4,24 × 106 km2.
La persistance de ces minima fait craindre aux scientifiques que la décrois-
sance de la glace de mer ne s’accélère, phénomène amplifié en particulier par
la relation température-albédo.

Le principal moteur de la décroissance de la glace de mer semble être lié
ces dernières années à la hausse des températures. Toutefois, la variabilité
atmosphérique, et plus particulièrement l’oscillation arctique, peut également
favoriser la tendance à la décroissance si l’oscillation arctique est dans un
mode positif. Celui-ci a pour effet de déplacer le jet stream depuis les moyennes
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Fig. 10.4 – Superficie de la glace de mer arctique observée (courbe en gras, traits
pleins) et modélisée (courbe noire en traits pleins fins) obtenue en moyennant les
résultats de 13 modèles utilisés dans le quatrième rapport du GIEC. Les courbes en
pointillés correspondent aux résultats de chacun des 23 modèles utilisés (mis à jour
à partir de l’IPCC, 2007 [15]).

latitudes vers des latitudes plus élevées. La glace de mer, plus ancienne et plus
épaisse est alors poussée en dehors de l’Arctique. Dans cette région, subsiste
alors de la glace plus jeune et moins épaisse, plus encline à disparaître pendant
la saison de fonte (Rigor et Wallace, 2004 [28]). Alors que l’oscillation arctique
avait pénétré dans un mode très positif entre 1989 et 1995 ayant pour effet
de diminuer l’extension de la banquise, un mode neutre prévaut depuis le
milieu des années 1990. Ainsi, le principal moteur de la décroissance semble
être lié ces dernières années à l’accroissement de la température. Cependant,
l’épaisseur de la banquise arctique continue de décroître. À la fin du mois de
février 2009, moins de 10 % de la glace de mer datait de plus de deux ans,
alors que les valeurs historiques sont plutôt de l’ordre de 30 %. Ainsi, on peut
craindre dans les années à venir une amplification de la décroissance de la
surface occupée par la banquise si l’oscillation arctique se retrouve à nouveau
dans un mode positif.

À l’inverse, en Antarctique, les changements de superficie sont plus ténus,
avec une augmentation de 1 % par décennie entre 1979 et 2006 (Cavalieri
et Parkinson, 2008 [6]). Toutefois, de grands changements régionaux se sont
produits dans la répartition de la glace de mer antarctique : les zones des
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mers de Weddell et de Ross, par exemple, connaissent un accroissement de
l’extension lié au changement de circulation atmosphérique à grande échelle,
tandis qu’en Antarctique de l’Ouest, la surface océanique couverte par la
glace de mer diminue de manière considérable, de façon cohérente avec le
réchauffement observé dans cette région.

10.1.6.3 Le pergélisol

Le pergélisol est défini comme un sol qui reste gelé en permanence pendant
au moins deux années consécutives. Il est surmonté d’une couche dite « couche
active » qui dégèle chaque été, et dont l’épaisseur peut varier de quelques cen-
timètres à quelques mètres, selon l’altitude et la latitude. Là où il est présent
depuis plusieurs cycles glaciaires-interglaciaires, le pergélisol peut atteindre
plusieurs centaines de mètres, et même dépasser 1 000 m d’épaisseur en cer-
tains endroits de la Sibérie. Actuellement, le pergélisol occupe 22,8×106 km2

de l’hémisphère nord, soit environ 24 % des terres émergées. Le pergélisol se
trouve essentiellement dans les régions situées entre 60 et 68◦ N, mais peut
s’étendre jusque vers 84◦ N au Groenland et 26◦ N, au sud, en Himalaya.

La présence du pergélisol dépend de la température du sol, elle-même
contrôlée par le bilan d’énergie en surface. Ce bilan d’énergie, lui, dépend de
la couverture neigeuse, du couvert végétal, de l’hydrologie de surface et de
subsurface, et des échanges de carbone entre le sol et l’atmosphère. Ainsi,
la formation ou la dégradation du pergélisol est fortement influencée par le
climat, et c’est pourquoi il est étudié en tant qu’indicateur du changement
climatique par un réseau mondial de chercheurs qui s’appuient sur des mesures
de températures effectuées dans des trous de forage et sur un suivi satellitaire.

Une étude menée sur 17 stations de mesures en Sibérie confirme que l’épais-
seur de la couche active a tendance à augmenter dans les bassins de l’Ob, du
Iénisseï et du fleuve Lena (0,32 m entre 1956 et 1990 pour ce dernier). Dans
le nord de l’Alaska, les mesures effectuées à partir des trous de forage révèlent
une augmentation 2 à 4 ◦C des températures à 20 mètres de profondeur au
cours du xxe siècle. Au niveau des forêts, des affaissements de terrain se dé-
veloppent, le dégel modifie les conditions hydrologiques, et peut induire, par
exemple, une destruction des racines des arbres, provoquant ainsi des chan-
gements drastiques au sein des écosystèmes, mais aussi l’effondrement des
maisons implantées sur un sol qui devient plus meuble.

Lorsque le pergélisol fond et que la couche active s’épaissit, une plus grande
quantité de matière organique est susceptible de se décomposer par l’intermé-
diaire de bactéries qui produisent soit du méthane, soit du carbone. Dans les
deux cas, l’action des bactéries renforce les émissions de gaz à effet de serre et
favorise ainsi le réchauffement climatique. Toutefois, l’amplitude de cette ré-
troaction liée au dégel est une grande inconnue. La quantité totale de carbone
stockée dans le pergélisol a été estimée à 1 672 Gt, dont 277 Gt se trouvent
dans les tourbières. Cela représente environ deux fois la quantité de carbone
présente dans l’atmosphère. Les observations directes fournissent des preuves
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solides de l’accélération des émissions de carbone en association avec le ré-
chauffement climatique, en provenance d’une tourbière située dans le nord de
la Suède. Nous ne savons toujours pas avec certitude si la hausse de la concen-
tration en méthane atmosphérique observée depuis quelques années, après une
dizaine d’années de relative stabilité, est liée ou non au réchauffement en sur-
face des hautes latitudes boréales. Une autre réaction d’amplification observée
aux hautes latitudes nord implique la transformation microbienne en oxyde
nitreux de l’azote piégé dans les sols, qui pourrait s’amplifier avec la hausse
des températures et amplifier ainsi le réchauffement climatique.

10.1.6.4 Les glaciers

Un glacier est une masse de glace qui se forme par l’accumulation succes-
sive des couches de neige année après année. Au fil des ans, sous la pression
de sa propre masse, la neige se durcit et devient granuleuse (névé), puis se
transforme en glace et expulse l’air qu’elle contient. Sous l’action de la gra-
vité, la glace s’écoule suivant la ligne de pente, venant ainsi alimenter les
parties inférieures du glacier. Un glacier est perpétuellement en mouvement
et transporte de la masse depuis les altitudes élevées vers les altitudes plus
basses. Pendant l’hiver, le glacier grossit grâce à la neige qui s’accumule à sa
surface. Au cours de l’été suivant, le glacier perd tout ou partie de la masse
qu’il a gagnée pendant l’hiver. La différence entre l’accumulation et l’ablation
détermine le bilan de masse du glacier et correspond à sa variation de volume.
Un bilan global positif entraîne un grossissement du glacier. Inversement, un
bilan négatif provoque une perte de volume qui peut s’accompagner d’une
remontée du front glaciaire.

Le recul des glaciers dans les régions montagneuses constitue l’un des
exemples les plus visibles du changement climatique. Une compilation des
observations effectuée par le World Glacier Monitoring Service montre que
le recul est un phénomène quasiment global, avec quelques contre-exemples
isolés (mais que l’on explique aussi dans le cadre du réchauffement global par
une augmentation des précipitations neigeuses), comme les glaciers de l’ouest
de la Norvège. En compilant les données de 169 glaciers obtenues depuis 1700,
Oerlemans (2005) [23] montre que le recul des fronts glaciaires a débuté au
xixe siècle, et s’est fortement accéléré à partir de 1850, pour perdurer tout au
long du xxe siècle.

Des analyses régionales ont montré qu’en Europe, la valeur moyenne du
bilan de masse cumulé sur l’ensemble des glaciers était proche de zéro, avec
de fortes pertes de masse pour les glaciers des Alpes compensées jusque vers
l’année 2000, par une avance des glaciers situés à l’ouest de la Norvège, liée à
une forte augmentation des précipitations en réponse à une phase positive de
l’oscillation nord-atlantique. À partir de l’année 2000 les glaciers norvégiens
ont commencé à reculer en réponse à une diminution des précipitations. Les
bilans de masse les plus négatifs se produisent pour les glaciers de la Patagonie,
le nord-ouest des États-Unis et le sud-ouest du Canada, avec des récessions
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particulièrement rapides en Patagonie et en Alaska depuis le milieu des années
1990, dues non seulement à l’accroissement des températures, mais aussi très
probablement à une augmentation de la fusion basale : la température au
niveau du socle s’élève et de la glace fond également à la base du glacier (i.e.
en contact avec le socle rocheux).

Dans les Alpes, les glaciers diminuent depuis le milieu du xixe siècle. En
Suisse, ils ne représentent actuellement que 60 % de la surface qu’ils occupaient
en 1850. En réponse aux températures caniculaires, une perte de masse excep-
tionnelle s’est produite en 2003, correspondant à 2 500 kg/m2/an pour neuf
glaciers étudiés. Cette valeur a dépassé le précédent record enregistré en 1996
(1 600 kg/m2/an), et est quatre fois plus important que la moyenne mesurée
entre 1980 et 2001 (600 kg/m2/an).

En Afrique, les surfaces glaciaires au sommet du Kilimandjaro ne cor-
respondent plus qu’à 20 % de celles présentes au début du xxe siècle. En
Patagonie, les « champs de glace » ont perdu entre 3 et 13 km3 de glace par
an depuis les années 1970. Le recul des glaciers du Népal et de l’Himalaya
semble s’accélérer depuis une vingtaine d’années, et au Tibet, le nombre de
glaciers en récession s’est récemment multiplié.

Le quatrième rapport du GIEC évaluait qu’au début du xxie siècle, la
contribution des glaciers et des petites calottes polaires à la hausse du niveau
marin serait d’environ 0,8 mm/an (IPCC, 2007 [15]). Depuis, de nouvelles
estimations réalisées à partir de nouvelles données indiquent une contribution
de ces glaciers à la remontée du niveau des mers légèrement supérieure à
celle du quatrième rapport du GIEC (Chen et al., 2006 [9] ; Berthier et al.,
2007 [3]). Par ailleurs, elles couvrent une période plus longue, allant de 1850
à 2006. Ces nouvelles estimations montrent que la perte de masse des glaciers
et des petites calottes glaciaires a considérablement augmenté depuis le début
des années 1990, et contribue actuellement à 1,2 mm/an à la hausse du niveau
marin global.

10.1.6.5 Les calottes polaires

Les calottes polaires sont d’énormes masses de glace dont la formation,
comme celle des glaciers, provient d’une accumulation continuelle de la neige
due à une fonte insuffisante, et qui se transforme progressivement en glace sous
l’effet de la compaction. Le siège de cette transformation se situe dans une
zone de transition d’une centaine de mètres environ que l’on nomme névé tout
comme pour les glaciers. Les calottes polaires actuelles sont situées au niveau
des hautes latitudes, l’une près du pôle Nord, le Groenland, l’autre centrée
sur le pôle Sud, l’Antarctique. La surface du Groenland est d’environ 1,8 ×
106 km2. Au centre, l’épaisseur de glace dépasse 3 000 m. Le volume de glace du
Groenland (∼2,7×106 km3) représente environ 10 % des réserves d’eau douce
de la planète. L’Antarctique est composée de deux calottes quasi distinctes,
à l’est et à l’ouest, séparées par la chaîne des montagnes Transantarctiques.
Son volume avoisine 30 × 106 km3 et sa surface, recouverte à près de 98 %
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par la glace, est d’environ 14 × 106 km2. Une grande partie de la calotte
occidentale repose sous le niveau de la mer. La calotte s’étend localement sur
la mer pour former des plates-formes flottantes, situées principalement dans
les échancrures de la côte, comme dans les mers de Weddell ou de Ross. À
l’inverse, l’Antarctique de l’Est, plus étendue, repose en grande partie sur le
socle rocheux. Elle forme un plateau dont la surface dépasse 10 × 106 km2

recouvert d’une importante couche de glace dont l’épaisseur peut atteindre,
au centre, plus de 4 000 m.

L’évolution de la partie d’une calotte posée sur le socle rocheux est condi-
tionnée par son bilan de masse en surface et par son écoulement dû à la défor-
mation de la glace elle-même. Lorsque la température est suffisamment élevée,
la glace fond en surface. C’est le phénomène d’ablation. Le bilan de masse en
surface est déterminé par la différence entre l’accumulation et l’ablation. Par
ailleurs, sous l’effet de son propre poids, la glace s’écoule par déformation
plastique le long de la ligne de plus grande pente, ainsi que par glissement
sur le lit rocheux lorsque la température locale est proche du point de fu-
sion : c’est ce que l’on appelle le glissement basal. En effet, comme la glace
est un matériau isolant, un gradient de température s’installe entre la surface,
plus froide, et la base plus chaude. De plus, en modifiant la viscosité de la
glace, la température de la glace influe sur les vitesses d’écoulement depuis
la surface jusqu’à la base de la calotte. Ainsi, les processus mis en jeu dans
la déformation de la glace ne sont pas les mêmes à la surface et à la base d’une
calotte.

Dans le cas de la calotte antarctique, la température de surface reste gé-
néralement suffisamment faible pour que l’ablation soit négligeable. La glace
s’évacue alors dans l’océan ou alimente les plates-formes flottantes par l’inter-
médiaire des fleuves de glace, caractérisés par un fort écoulement (i.e. faible
frottement basal). Ces fleuves prennent leur source très en amont, et on estime
qu’ils contribuent à l’évacuation de près de 90 % de la glace posée en amont
depuis le centre de la calotte vers les bords. Le régime d’écoulement à travers
les plates-formes glaciaires est très différent de celui de la glace posée. En effet,
alors que la glace posée est caractérisée par un régime de cisaillement dans le
plan vertical, les contraintes prédominantes appliquées aux plateaux glaciaires
sont les cisaillements horizontaux et les forces de pression exercées par la mer.
La déstabilisation de ces plateaux glaciaires est due à la variation du niveau
des mers, mais aussi à la fusion basale sous ces mêmes plateaux. Celle-ci est
donc liée aux températures océaniques sous les plates-formes glaciaires et à
l’énergie dépensée par les courants océaniques. La dislocation de ces plateaux
glaciaires conduit à la formation d’icebergs. Par ailleurs, comme ils jouent
le rôle d’arc-boutant pour la glace posée en amont, leur déstabilisation peut
conduire à une déstabilisation d’une grande partie de la calotte. Comme cela
s’est produit avec la dislocation récente du Larsen-B.
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Il existe différentes méthodes pour mesurer la quantité de glace stockée
sur une calotte :

a) La mesure des flux entrants (accumulation neigeuse) et sortants
(ablation, décharges à l’océan). L’accumulation de neige est souvent es-
timée à partir des couches annuelles des carottes de glace et interpolées
entre les sites des différents forages. Par ailleurs, l’utilisation de mo-
dèles atmosphériques à haute résolution est de plus en plus fréquente.
Les décharges de glace vers l’océan sont estimées à partir de mesures
sismiques ou radar de l’épaisseur de glace et des mesures des vitesses
d’écoulement. L’ablation est généralement déterminée à partir des mo-
dèles de glace forcés par les ré-analyses atmosphériques, la climatologie
ou des climats issus de modèles globaux sont étalonnés par rapport aux
observations de surface. La perte de masse sous les plateaux glaciaires
reste, quant à elle, très difficile à quantifier. De manière générale, l’es-
timation des flux entrants et sortants reste difficile à évaluer à mieux
que 5 %, ce qui implique des incertitudes de 40 et 140 Gt/an pour le
Groenland et l’Antarctique respectivement, sur l’estimation du bilan de
masse.

b) Les techniques de télédétection. Celles-ci regroupent les mesures
altimétriques effectuées à partir d’ondes radar, l’interférométrie et la
gravimétrie. L’interférométrie renseigne sur les vitesses d’écoulement.
Les mesures altimétriques apportent des informations sur les variations
spatio-temporelles de la topographie, qui permettent de remonter aux
variations de volume de la calotte, après corrections de l’altitude du
socle rocheux, et des variations de hauteur et de densité du névé. Par
ailleurs, ces mesures sont fortement dépendantes de la nature du terrain
(surface plane, en pente ou présentant des ondulations) et des conditions
de surface de la neige (densité, viscosité. . . ) et peuvent, dans certains cas
poser des problèmes d’interprétation. Enfin, les mesures satellitaires du
champ de gravité permettent pour la première fois d’accéder aux change-
ments de masse de la calotte. Mais il persiste, là encore, des incertitudes
significatives, notamment sur l’origine du changement de masse mesuré,
car celui-ci peut provenir de la calotte, de la colonne d’air, de l’évolu-
tion du socle rocheux sous-glaciaire ou encore des masses présentes à
proximité de la calotte (i.e. masse de l’océan, masse d’eau et de neige
contenue sur les continents adjacents). Ces différents effets sont évalués,
puis corrigés, mais il existe une incertitude importante, principalement
pour la correction d’altitude du socle rocheux de l’Antarctique. D’autres
sources d’incertitudes attachées aux mesures satellitaires proviennent
du fait que celles-ci n’offrent pas une couverture complète des calottes.
Par ailleurs, au Groenland par exemple, les techniques de télédétection
peuvent, lors d’épisodes pluvieux, sous-estimer l’étendue de la surface
sensible à l’ablation ou l’augmentation des précipitations en certaines
régions de la calotte.
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La plupart des études menées récemment sur les variations du bilan de masse
du Groenland s’accordent sur un épaississement de la glace au centre de la
calotte et un amincissement dans les zones côtières, dont la tendance s’ac-
célère depuis quelques années (Fig. 10.5a). Néanmoins, les mesures fournies
par les différentes techniques divergent d’un point de vue quantitatif avec des
écarts qui parfois peuvent être supérieurs à la valeur de la mesure elle- même.
Toutefois, dans le cadre du quatrième rapport du GIEC paru en 2007, un gros
effort de compilation a été effectué, malgré des difficultés liées au fait que ces
études ne portent pas toujours sur la même période. Ainsi, pour la période
1961-2003, le bilan de masse de la calotte groenlandaise serait compris entre
+25 et −60 Gt/an, et entre −50 et −100 Gt/an entre 1993 et 2003. Depuis
2002, des taux de décroissance encore plus élevés ont été fournis notamment
par le satellite GRACE : ceux-ci sont estimés à −230 ± 33 Gt/an pour la
période couvrant avril 2002 à février 2007 (Velicogna, 2009 [31]). Plus pré-
cisément, en 2002-2003, le taux de décroissance était de –137 Gt/an contre
–286 Gt/an en 2007-2009, soit une accélération de −30 ± 11 Gt/an2.

Dans le cas de l’Antarctique (Fig. 10.5b), les différentes mesures divergent
encore, mais toutes s’accordent pour conclure à une perte de masse de l’An-
tarctique de l’Ouest, depuis ces quinze dernières années. Les mesures alti-
métriques révèlent une diminution du bilan de masse comprise entre –40 et
–50 Gt/an au cours de la dernière décennie, tandis que les mesures gravimé-
triques suggèrent une perte de masse plus importante sur 2002-2005, allant de
−107±23 Gt/an (Ramillien et al. 2006 [27]) à −136±73 Gt/an (Velicogna et
Wahr, 2006 [30]) et même −43± 73 Gt/an pour la période 2002-2009 (Velico-
gna, 2009 [31]). En revanche, le cas de l’Antarctique de l’Est est plus incertain.
Les mesures altimétriques suggèrent qu’entre les années 1990 et le début des
années 2000, cette partie de la calotte aurait grossi entre 17 ± 11 Gt/an et
45 ± 7 Gt/an. Cependant, pour la période plus récente, 2002-2005, aucun
consensus ne ressort des mesures gravimétriques effectuées grâce au satellite
GRACE. Les mesures de Velicogna et Wahr (2006) [30] suggèrent que le bi-
lan de masse est à peu près cohérent avec une calotte à l’équilibre, malgré
une grande incertitude (0± 51 Gt/an), tandis que Ramillien et al. (2006) [27]
indiquent un taux de croissance de 67 ± 28 Gt/an.

Néanmoins, si l’on considère l’ensemble de la calotte antarctique ainsi que
le Groenland, il semble que les pertes de masse se soient accélérées ces der-
nières années. Cette tendance est corrélée à une augmentation de l’ablation
en surface liée à l’augmentation des températures, mais aussi à une accé-
lération de l’écoulement. Ce dernier phénomène est encore mal compris et
pourrait être simplement lié à la dynamique interne des glaciers ; une seconde
hypothèse est la lubrification du substrat sous-glaciaire, provoquée par l’eau
de fonte produite en surface et qui percole jusqu’à la base de la calotte. Un
autre phénomène concerne la dislocation des plates-formes glaciaires de l’An-
tarctique de l’Ouest, comme celle du Larsen en 2002, qui semble être liée au
réchauffement de l’océan, et donc à la perturbation anthropique. Néanmoins,
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Fig. 10.5 – a) Vitesses des variations d’altitude (dS/dt) obtenues à partir des me-
sures altimétriques pour plus de 16 000 sites répartis sur la calotte groenlandaise,
pour lesquels les données de l’année 2005 obtenues avec la mission ICESat recouvrent
les régions survolées en 1998/99. Les endroits où l’amincissement est particulière-
ment rapide (glaciers Jakobshavn (J), Kangerdlugssuaq (K) et Helheim(H) et le long
de la côte sud-est (SE)) correspondent à des régions de fort écoulement. b) Vitesses
des variations d’altitude obtenues à partir du satellite ERS entre 1992 et 2003. Les
triangles blancs indiquent les endroits où les plates-formes glaciaires grossissent de
plus de 30 cm/an. Les triangles noirs indiquent, au contraire, un amincissement du
même ordre de grandeur. Source : IPCC, 2007 [15].

du fait des nombreuses incertitudes associées à l’ensemble de ces phénomènes,
ainsi que de la forte variabilité interannuelle, il est nécessaire d’acquérir un
plus grand nombre de mesures sur de plus longues échelles de temps, afin de
confirmer ou d’infirmer ces tendances.

Les études de modélisation relatives à la calotte groenlandaise (Fettweis
et al., 2008 [13]), confirment les tendances observées, à savoir une augmenta-
tion de la surface de la zone d’ablation et donc de la fonte. En revanche, des
différences existent entre les différents modèles sur le rythme même de cette
fonte. Concernant l’inlandsis antarctique, les modèles confirment une tendance
à l’épaississement au centre de la calotte (Krinner et al., 2007 [18]). Toutefois,
il est nécessaire de signaler (mais nous y reviendrons dans la section 4) que
ces études sont basées soit sur des modèles de climat, soit sur des modèles
de calottes polaires forcées par des modèles simples de climat ou par des scé-
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narios climatiques. Or, pour aller plus loin dans la modélisation du bilan de
masse des calottes polaires, il est nécessaire de représenter les interactions
entre climat et calottes polaires, et donc de recourir à des modèles couplés
climat-calottes. D’autre part, les modèles de calottes eux-mêmes nécessitent
une meilleure représentation de l’écoulement rapide de la glace, impliqué no-
tamment dans les changements de bilan de masse de l’Antarctique de l’Ouest.
Ces améliorations et ces nouvelles implémentations constituent l’un des enjeux
majeurs de la modélisation.

10.1.7 Évolution du niveau marin
Les variations du niveau de la mer résultent à la fois des variations de

volume des océans et des bassins océaniques, et des variations de la masse
d’eau contenue dans les océans. Selon les échelles de temps considérées, ces
variations ont des origines différentes. Aux échelles de temps géologiques, les
changements de forme des bassins océaniques et la distribution continents-
océans sont les principaux facteurs qui peuvent affecter le niveau des mers. À
l’échelle d’un cycle glaciaire-interglaciaire, les variations du niveau de la mer
sont liées essentiellement aux variations du volume de la glace continentale et
à l’ajustement isostatique qui provient des mouvements verticaux de la croûte
terrestre en réponse aux variations de la masse de glace continentale. Suite à
la dernière déglaciation initiée il y a 21 000 ans environ, le niveau de la mer est
remonté de 120 m, puis s’est stabilisé à partir de 6 000 ans BP. Les données
géologiques indiquent que le niveau de la mer n’a pas varié de plus de 30 cm
depuis cette époque jusque vers la fin du xixe siècle.

Sur des échelles de temps allant de quelques années à quelques décennies,
les variations du niveau moyen des océans résultent de deux facteurs, reliés
essentiellement au changement climatique :

a) les variations du volume des océans produites par les variations de tem-
pérature de la mer : lorsque la température augmente, le volume d’eau
croît. C’est le phénomène de dilatation thermique qui est très bien connu
et quantifié ;

b) les variations de la masse d’eau contenue dans les océans résultant prin-
cipalement des échanges avec les réservoirs continentaux, comme les
rivières, les lacs et les mers intérieures, le manteau neigeux, l’eau des
sols, mais aussi les glaciers des montagnes et les calottes polaires.

D’autres facteurs comme la circulation océanique ou la pression atmosphé-
rique peuvent induire des variations locales, sans pour autant modifier le ni-
veau moyen global des océans.

Par ailleurs, certaines interventions humaines ont pour conséquence de
modifier l’hydrologie régionale en modifiant le ruissellement des eaux douces
retournant à l’océan, et donc le niveau de la mer. C’est le cas de la construc-
tion des barrages, de l’irrigation, de l’urbanisation, de l’extraction d’eau dans
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les aquifères et de la déforestation. Certains de ces processus ont pour effet
d’augmenter le ruissellement (urbanisation, déforestation) ; d’autres comme
les barrages et l’irrigation, contribuent à la séquestration d’eau douce sur les
continents. L’ensemble de ces processus provoque des variations régionales du
niveau de la mer. Mais des estimations récentes suggèrent que la séquestration
d’eau douce est à peu près contrebalancée par l’augmentation du ruisselle-
ment, d’où un bilan quasiment nul à l’échelle globale.

Les mesures des variations actuelles du niveau de la mer reposent sur
deux techniques différentes : les marégraphes, dont l’installation a débuté au
xixe siècle, et les données altimétriques issues des observations satellitaires
depuis 1992.

L’inconvénient des marégraphes résulte du fait que ceux-ci sont répartis
de manière très inhomogène d’une part, et d’autre part, qu’ils enregistrent les
mouvements verticaux de la Terre et ne peuvent donc fournir qu’une mesure
relative du niveau de la mer par rapport à la côte. Pour limiter les incertitudes
liées à ces mouvements, qu’il est difficile de quantifier avec les modèles actuels,
seuls sont retenus une trentaine de sites géologiquement stables, situés essen-
tiellement le long des côtes de l’Amérique du Nord et de l’Europe, pour nous
renseigner sur le niveau de la mer au xxe siècle. Selon le quatrième rapport du
GIEC (IPCC, 2007 [15]), basé sur une compilation des plus récentes estima-
tions, la hausse du niveau de la mer indiquée par les données marégraphiques
serait de 1,7 ± 0,5 mm/an au cours du xxe siècle, et de 1,8 ± 0,5 mm/an sur
la période 1961-2003.

Depuis 1992, les données obtenues à partir des satellites altimétriques
offrent une nouvelle possibilité pour estimer les variations du niveau de la
mer, à partir du temps de parcours aller- retour de l’onde radar et de l’altitude
du satellite déterminée au-dessus d’une surface de référence conventionnelle.
La Figure 10.6 montre une élévation moyenne du niveau de la mer d’environ
2,8 mm/an, à laquelle il faut retrancher un petit effet de –0,3 mm/an dû au
rebond postglaciaire (Peltier, 2002 [25]). Cela conduit à une hausse d’environ
3,1 ± 0,5 mm/an entre 1993 et 2003.

Ces données altimétriques ont permis de mettre en évidence une impor-
tante disparité régionale, avec des régions pour lesquelles le niveau de la mer
est très largement supérieur à la moyenne globale et des régions pour les-
quelles on enregistre au contraire une baisse du niveau marin. Cette variabilité
régionale explique en partie les différences obtenues entre les données maré-
graphiques et les données altimétriques, et est due à plusieurs facteurs dont
les variations de densité, la circulation océanique, la pression atmosphérique
ou encore les variations survenant au sein de la Terre solide ou du géoïde.

Par exemple, les côtes scandinaves qui étaient sous la calotte glaciaire
continuent à remonter à des taux supérieurs à l’élévation du niveau marin,
donc paradoxalement, on peut mesurer localement une baisse du niveau marin.

Des données globales de température de la mer entre la surface et
3 000 mètres de profondeur couvrant la période 1955-2003, permettent
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Fig. 10.6 – Variations du niveau moyen global de la mer (différence par rapport à
la moyenne 1993-2001) calculées à partir des données altimétriques obtenues entre
janvier 1993 et octobre 2005 et moyennées entre 65◦ S et 65◦ N. Les points repré-
sentent des estimations moyennées sur 10 jours (en ronds clairs, pour le satellite
Topex/Poseidon, en carrés foncés, pour le satellite Jason). La courbe correspond à
une moyenne glissante de 60 jours. Source : IPCC, 2007 [15].

désormais d’estimer la contribution de la dilatation thermique des océans aux
variations du niveau marin. Ces deux bases de données montrent que, globale-
ment, l’océan s’est réchauffé de manière significative au cours des 50 dernières
années, et, plus particulièrement, depuis les deux dernières décennies. En in-
tégrant verticalement les données de température le long de la colonne d’eau
en chaque point de l’océan, on peut estimer les variations du niveau de la mer
dues à des variations thermiques de l’océan pour les 50 dernières années. À
partir de données sur 3 000 mètres de profondeur, la contribution de l’expan-
sion thermique à la hausse du niveau marin a été estimée à 0,40±0,09 mm/an
(0,33±0,07 mm/an entre 0 et 700 m) sur la période 1955-2003. Si on s’intéresse
maintenant à la période plus récente 1993-2003, cette contribution s’élève à
1,6± 0,5 mm/an, soit environ 50 % de la valeur observée à partir des données
altimétriques.

L’autre facteur contribuant à la hausse du niveau marin provient des va-
riations de la masse d’eau dans les océans. Parmi les contributions les plus
importantes viennent celles des glaciers des montagnes (0,50 ± 0,18 mm/an
sur la période 1961-2003 et 0,77 ± 022 mm/an pour 1993-2003), puis celle
du Groenland (0,05 ± 0,12 mm/an sur 1961-2003 et 0,21± 0,07 mm/an pour
1993-2003) et de l’Antarctique (0,14 ± 0,41 mm/an sur la période 1961-2003
et 0,21 ± 0,35 mm/an pour 1993-2003). Il faut noter que les estimations sur
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les variations de volume de l’Antarctique sont entachées d’une plus grande
incertitude.

Il est intéressant de noter que depuis la parution de ces estimations, les
proportions relatives de ces différentes contributions ont été grandement mo-
difiées. En effet, la combinaison des mesures altimétriques issues des satel-
lites Topex/Poseidon et Jason-1 et des mesures issues de la mission spatiale
GRACE permet d’établir, qu’entre 2003 et 2008, l’expansion thermique est
restée stable, mais que le niveau marin continue de croître à un taux plus
faible de 2,5 ± 0,4 mm/an (3,4 ± 0,4 mm/an pour la période 1993-2009).
Cette estimation est d’ailleurs confirmée par les données provenant des ba-
lises Argo (Cazenave et al., 2009 [7]). Les mesures gravimétriques montrent
que l’augmentation du niveau marin s’explique par une augmentation de la
masse d’eau dans les océans, dont la moitié est due à la fonte du Groenland
et de l’Antarctique (1 mm/an, soit deux fois plus qu’au cours de la décennie
précédente), l’autre moitié à celle des glaciers (∼1,1 mm/an), elle aussi plus
importante qu’au cours des années antérieures. Si l’on tient compte de plus
de la contribution des eaux continentales (<0,2 mm/an), la hausse du niveau
marin liée à l’augmentation de la masse des océans est de ∼1,9 mm/an sur
les années 2003-2008. Ainsi, les pertes de masse glaciaires sont responsables
d’environ 80 % de la hausse du niveau moyen des océans sur les années 2003-
2008. Compte tenu de la fonte accélérée des glaciers et des calottes polaires, si
la dilatation thermique recouvrait des taux proches de celui des années 1990,
une hausse du niveau marin de l’ordre de 4 mm/an ne serait plus à exclure.

10.2 Modélisation climatique et changements
récents

10.2.1 Les modèles climatiques radiatifs simples et leurs
limites

Pour estimer les changements de la température moyenne de la Terre en
réponse à différents forçages radiatifs (éclairement solaire, gaz à effet de serre,
énergie réémise par la surface de la Terre...), on peut tout d’abord utiliser des
modèles purement radiatifs. Avec ces modèles, on peut calculer facilement et
précisément les changements de température moyennant quelques simplifica-
tions : on suppose que seules les températures changent, et que ceci n’affecte
que la loi d’émission du rayonnement, sans modifier aucune propriété radiative
de l’atmosphère ou de la surface. En prenant comme exemple un doublement
de CO2, on obtient un accroissement de température de 1,2± 0,1 ◦C. Cepen-
dant, ces hypothèses simplificatrices sont trop fortes, car si la température
change, toutes les autres grandeurs décrivant le climat changent aussi : hu-
midité, vent, nuages, pluies, couverture neigeuse... Ces changements peuvent
à leur tour modifier le bilan d’énergie de la surface et de l’atmosphère et
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donc avoir un effet sur les températures. On appelle cela des phénomènes de
rétroaction. Ces rétroactions sont dites positives lorsqu’elles ont pour effet
d’amplifier les perturbations initiales, et dites négatives dans le cas contraire,
où elles visent à stabiliser le système.

Les premières études prenant en compte ces rétroactions ont été effectuées
à l’aide de modèles radiatifs-convectifs, à une seule dimension verticale. Par
exemple, Manabe et Wetherald (1967) ont montré qu’avec leur modèle, le ré-
chauffement en surface dû à un doublement du CO2 était de 1,3 ◦C lorsque
l’humidité absolue de l’atmosphère restait constante, mais atteignait 2,4 ◦C
lorsque l’humidité relative restait constante. De nombreuses autres études ont
confirmé l’importance cruciale des mécanismes de rétroaction sur l’amplitude
du réchauffement climatique : ils peuvent multiplier par un facteur 2 à 4 la
variation de température sans rétroaction. Ces études ont également montré
que l’amplitude de ces rétroactions dépendait fortement de processus phy-
siques complexes (et moins bien connus que le transfert radiatif), tels que la
turbulence, la convection, la formation des systèmes nuageux et des précipi-
tations (Ramanathan et Coakley, 1978 [26]). Ces phénomènes, et notamment
les mouvements d’air qui déterminent la redistribution d’énergie et de va-
peur d’eau au sein de l’atmosphère, ne peuvent pas être représentés de façon
pertinente dans les modèles radiatif-convectifs. Ainsi, même pour estimer les
changements de la température moyenne de la Terre, il est nécessaire d’intro-
duire la dynamique atmosphérique et, pour la calculer explicitement, d’avoir
recours à des modèles tridimensionnels représentant la circulation générale de
l’atmosphère sur l’ensemble du globe.

10.2.2 Les modèles de circulation générale : progrès
et limites

10.2.2.1 L’évolution des modèles climatiques

Un modèle climatique de circulation générale est une représentation sim-
plifiée, mais la plus complète possible, de l’ensemble des phénomènes qui in-
fluencent le climat. Il repose sur une analyse physique préalable, afin de réduire
le nombre de phénomènes à prendre en compte, et sur des formulations mathé-
matiques et numériques adaptées. La modélisation numérique du climat s’est
surtout développée à partir des années 1970, grâce à l’augmentation régulière
de la puissance de calcul des ordinateurs. La philosophie générale de dévelop-
pement, établie par Charney et ses collaborateurs, à partir des années 1950,
était de résoudre le problème global, quitte à faire des approximations très
fortes, puis d’améliorer progressivement le modèle en fonction des défauts, des
insuffisances et des limitations identifiés. Les premiers modèles ne décrivaient
que l’atmosphère et les surfaces continentales (AGCM). La température de
la surface de l’océan était imposée, ce qui diminuait les difficultés : même si
le bilan d’énergie à la surface de l’océan est très différent de sa valeur obser-
vée, la température de surface est maintenue à sa valeur prescrite. Mais pour
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pouvoir étudier les variations du climat, il est nécessaire que la température
de l’océan puisse évoluer.

Les premières études de l’impact d’un doublement du CO2 avec ce type de
modèle ont été effectuées dans les années 1970 au GFDL (Geophysical Fluid
Dynamics Laboratory, Princeton, USA) avec un océan sans circulation et de
capacité thermique nulle, permettant une mise en équilibre rapide. Dans ce
modèle, il n’y avait ni variation diurne de l’ensoleillement, ni même variation
annuelle, et des corrections ad hoc étaient appliquées aux flux de chaleur à
l’interface air-mer pour que la température de surface des océans reste proche
de celle observée. L’utilisation de ce type de modèle s’est largement répandue
pendant les années 1980, avec une augmentation progressive de leur sophis-
tication et de leur réalisme. Par exemple, les variations annuelles et diurnes
de l’ensoleillement furent prises en compte, la modélisation des processus de
formation des nuages débutait... À la même époque, de nouveaux satellites
permettaient d’estimer la couverture globale des nuages et les flux radiatifs
au sommet de l’atmosphère, ce qui permettait d’évaluer et d’améliorer les
modèles atmosphériques.

Parallèlement, des modèles de circulation générale de l’océan (OGCM)
étaient développés pour simuler le transport de chaleur et étudier le rôle de
l’océan dans l’équilibre énergétique de la Terre. Ils inclurent progressivement
des modèles de glace de mer pour simuler la banquise aux hautes latitudes et,
à partir des années 1990, ils furent couplés avec des modèles atmosphériques
pour donner naissance à des modèles climatiques complets. Ces premiers mo-
dèles simulaient assez mal les flux de chaleur et d’eau à l’interface air-mer, et
cette erreur sur les flux se traduisait par de forts biais sur les températures
simulées de la surface de l’océan. Pour remédier à ces défauts, les flux à l’in-
terface air-mer étaient corrigés de façon ad hoc, avant que ces corrections ne
soient progressivement supprimées à partir de la fin des années 1990, grâce à
l’amélioration continue des modèles.

Ces modèles couplés atmosphère-océan sont progressivement devenus l’ou-
til de base pour étudier les variations des climats, aussi bien passés que futurs.
Par exemple, dans le cadre de la préparation du quatrième rapport du GIEC,
une vingtaine de ces modèles couplés ont réalisé tout un ensemble de simula-
tions de changement climatique, et seuls six d’entre eux corrigeaient les flux
à l’interface air-mer. Ces modèles sont capables de simuler une variabilité cli-
matique naturelle qui peut être comparée aux observations pour différentes
échelles de temps : quelques jours, quelques années (variabilité interannuelle,
dont la plus connue est El Niño), ou quelques dizaines, voire plusieurs cen-
taines d’années.

De façon schématique, les modèles climatiques simulent les cycles de l’éner-
gie et de l’eau. Progressivement fut également introduite la modélisation
des réactions chimiques dans l’atmosphère ou des cycles biogéochimiques, du
transport des espèces afin d’étudier de nouveaux aspects des variations du
climat : effet des aérosols, couplage entre les changements climatiques et la
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composition chimique de l’atmosphère, entre les changements climatiques et
le cycle du carbone ou du méthane. Ceci a nécessité des développements pour
chacune des composantes du système : atmosphère, océan, végétation, surface
continentale, glace de mer.

Les modèles numériques du climat prennent progressivement en compte,
de façon cohérente, les principaux phénomènes physiques régissant les phéno-
mènes climatiques et leurs interactions. Ce gain en cohérence a pour contre-
partie de rendre les modèles climatiques plus complexes, plus difficiles à dé-
velopper, à mettre au point et à évaluer.

10.2.2.2 Quelles sont les incertitudes propres aux modèles
de climat ?

Le climat est notamment caractérisé par un éventail très large des échelles
d’espace (du micromètre à plusieurs milliers de kilomètres) et de temps (de
la seconde à plusieurs milliers d’années, voire davantage). Les phénomènes à
ces différentes échelles interagissent entre eux, et il n’est jamais a priori pos-
sible de savoir quelles doivent être les échelles qu’il faut retenir et comment
doivent être représentées de façon simplifiée les échelles négligées. Un exemple
typique est la formation des nuages et des précipitations. Prenons l’exemple
de nuages convectifs (type cumulonimbus), dont le cœur est une colonne as-
cendante d’air humide dans laquelle la vapeur d’eau se condense au cours
de l’ascendance. Cette colonne ascendante se mélange avec l’air environnant,
plus sec, et ce mélange dépend de nombreux facteurs (par exemple, l’intensité
de l’ascendance ou le cisaillement du vent). Pour bien prendre en compte ces
mélanges, il faudrait tout d’abord connaître précisément le profil vertical des
variables atmosphériques au voisinage de la colonne. Il faut également calculer
les échanges turbulents entre la colonne et son environnement, et le couplage
entre ces échanges turbulents et la formation ou la dissipation des gouttes
de pluies, de grêlons ou de flocons de neige. Ceci nécessite une modélisation
à très petite échelle (quelques centaines de nanomètres à quelques mètres),
ce qui n’est pas possible pour les modèles globaux. On doit donc élaborer
une modélisation simplifiée qui ne dépend que des variables grandes échelles
mais qui reproduit l’effet des phénomènes de petite échelle non résolus. Ce
type de modélisation, appelée paramétrisation, repose sur des simplifications
importantes qui nécessitent une analyse physique poussée et une bonne com-
préhension des phénomènes. On cherche à obtenir une modélisation simplifiée
qui soit non seulement la plus précise possible, mais également la plus justifiée
et la mieux comprise.

Il existe de nombreuses paramétrisations dans un modèle climatique, qui
peuvent porter directement sur la circulation atmosphérique (par exemple les
ondes de gravité et les effets orographiques), le calcul des échanges par rayon-
nement, la convection profonde, ou encore sur les phénomènes de couches li-
mites. Un grand nombre de ces paramétrisations exerce un rôle clef sur le cycle
de l’eau, la formation et les propriétés radiatives des nuages, les précipitations,
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les flux de chaleur et d’eau à la surface des continents ou des océans. . . Tous
ces phénomènes influencent la simulation du climat actuel et comme ils in-
teragissent très fortement entre eux, il est en général très difficile de cerner
précisément le rôle de chacune des paramétrisations sur la simulation de ces
phénomènes, et notamment de comprendre pourquoi certains d’entre eux sont
mal simulés.

Les paramétrisations jouent également un rôle très important sur la ré-
ponse du climat à différents forçages, sur la simulation des changements cli-
matiques passés et futurs. On peut prendre comme exemple la simulation
des nuages. Ceux-ci exercent deux effets antagonistes sur le bilan radiatif
terrestre : d’une part, ils réfléchissent une partie du rayonnement solaire, et
d’autre part, en absorbant le rayonnement infrarouge, ils contribuent à l’effet
de serre. L’importance relative de ces deux effets dépend de multiples fac-
teurs, en particulier de l’altitude des nuages. Depuis une vingtaine d’années,
nous savons qu’en moyenne globale, le premier effet l’emporte sur le second,
et donc que les nuages ont un effet de refroidissement sur le climat – surtout
les nuages bas, car ils ont un faible impact sur le rayonnement infrarouge.
Mais cela ne dit rien sur le rôle que les nuages pourraient jouer lors d’un ré-
chauffement climatique. Selon la façon dont leurs propriétés changeront, les
nuages pourront atténuer ou, au contraire, amplifier le réchauffement global.
Leurs mécanismes physiques de formation font intervenir tant de processus et
d’échelles spatiales (du micromètre au millier de kilomètres), et leurs proprié-
tés radiatives dépendent de tant de facteurs que l’on ne peut pas dire, sur la
base d’une théorie, d’un raisonnement simple ou de l’analyse des observations
disponibles, comment ils évolueront dans le futur.

10.2.3 Simulation du climat actuel et des évolutions
récentes

L’analyse du climat simulé par les modèles et la comparaison aux ob-
servations est une étape importante pour asseoir la crédibilité des modèles
climatiques. Il s’agit d’évaluer non seulement les moyennes climatologiques,
mais aussi les variabilités du climat à différentes échelles de temps (de quelques
jours à quelques dizaines d’années) ou encore les variations récentes du climat.
Sauf indication contraire, nous présentons dans ce paragraphe les caractéris-
tiques du climat simulé par la vingtaine de modèles de circulation générale
couplés atmosphère-océan (ou modèles climatiques) ayant participé à la pré-
paration du quatrième rapport du GIEC (IPCC, 2007 [15]).

10.2.3.1 Climat moyen

La différence d’insolation moyenne est à l’origine de la différence de tem-
pérature entre l’équateur et les pôles. Celle-ci est le moteur des circulations
atmosphérique et océanique qui, elles-mêmes, tendent à réduire cette diffé-
rence de température. Elle est également influencée par la présence éventuelle
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de nuages, de surfaces réfléchissantes (neige, glaciers, glace de mer), de grands
massifs montagneux et de la topographie de l’océan. La variation de la tem-
pérature en fonction de la latitude est donc un premier critère d’évaluation
des modèles climatiques. Tous les modèles simulent bien ce fort contraste
équateur-pôle : la température simulée est de 25◦C à l’équateur, de –20 ◦C au
pôle Nord et de –40 ◦C au pôle Sud, ce qui correspond aux observations. Mais
les modèles présentent encore des biais importants au-dessus de l’Antarctique,
du Groenland, et de manière générale, au-dessus des gros massifs montagneux,
tels que l’Himalaya. Ceux-ci sont dus à une représentation approchée de la
topographie (du fait de la résolution spatiale limitée des modèles) et une prise
en compte déficiente des échanges turbulents en situation de très forte stabi-
lité thermique. Au-dessus des océans, il y a un biais chaud sur les bords est
provenant d’une mauvaise représentation des nuages de type stratus observés
dans ces régions.

La variation annuelle du rayonnement solaire est, en dehors du cycle
diurne, la plus forte « perturbation » énergétique à laquelle est soumise la
surface de la Terre. Le cycle saisonnier de température observé est globale-
ment bien reproduit par les modèles : il est plus élevé aux hautes qu’aux
basses latitudes (30 ◦C vs. 5 ◦C environ, reflétant essentiellement l’amplitude
saisonnière du rayonnement solaire incident), et il est plus élevé au-dessus des
continents qu’au-dessus des océans, principalement à cause de la différence
d’inertie thermique de la surface, beaucoup plus faible sur le continent que
sur l’océan.

La formation des précipitations fait intervenir de très nombreux processus,
dont certains à toute petite échelle, et demeure l’un des phénomènes que
les modèles ont le plus de difficulté à simuler correctement. Aux environs
de l’équateur, le maximum de précipitations, qui correspond à la zone de
convergence intertropicale (ZCIT), est bien simulé par les modèles (Fig. 10.7).
Dans l’océan Pacifique, les observations donnent un maximum vers 10◦ N,
indiquant que cette zone de convergence reste principalement localisée dans
l’hémisphère nord. Les modèles, par contre, ont en général deux maxima,
situés de part et d’autre de l’équateur, le maximum au sud pouvant s’étendre
presque jusqu’aux côtes du Pérou, alors que les observations indiquent une
quasi-absence de précipitations dans cette région. Dans les observations, le
maximum de pluie s’étend du nord de la Nouvelle Guinée au sud de l’Amérique
du Sud. Sur les continents, l’un des plus gros défauts des modèles est la trop
faible intensité des pluies au-dessus de l’Amazonie.

L’extension et les caractéristiques de la glace de mer sont relativement
bien simulées par les modèles actuels, à la fois en termes de valeur moyenne
et de cycle saisonnier. Cependant, dans le bassin arctique, peu de modèles
arrivent à bien reproduire la distribution de l’épaisseur de la glace de mer, qui
ne devrait pas excéder 1 m au nord de la Sibérie, pour atteindre plus de 5 m au
nord du Groenland et de l’archipel canadien. Cette différence d’épaisseur de
glace est principalement due au vent, qui déplace la glace des côtes de Sibérie
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Fig. 10.7 – Moyenne annuelle des précipitations (cm/an) observées (en haut) et si-
mulées (en bas). Les valeurs observées sont issues du projet CMAP et celles simulées
correspondent à une moyenne multi-modèles. Source : IPCC, 2007 [15].

vers les côtes canadiennes et le Groenland. C’est ce qui permit à la fin du
xixe siècle au FRAM, le bateau de F. Nansen, de traverser l’océan Arctique,
alors qu’il était pris dans les glaces. La mauvaise distribution de l’épaisseur
de glace simulée par les modèles provient essentiellement de défauts dans la
simulation des vents. Ceci provient généralement d’une mauvaise simulation
des vents de surface.

10.2.3.2 Variabilité du climat

Le climat moyen donne une image très incomplète du climat, car celui-ci
varie en permanence, sur une très large gamme d’espace et de temps : des
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fluctuations horaires ou quotidiennes à des fluctuations interannuelles ou dé-
cennales, voire à des échelles de temps plus longues. Une des façons de carac-
tériser ces fluctuations est de chercher celles qui ont une structure spatiale de
grande échelle (typiquement, l’échelle du bassin océanique ou du continent),
qui soit fixe ou qui se propage, et de caractériser son évolution temporelle
(amplitude, phase). On parle de « modes de variabilité », dont certains sont
bien connus comme El Niño-Southern Oscillation (ENSO) dans le Pacifique
tropical ou l’oscillation nord-atlantique (NAO en anglais), qui domine les fluc-
tuations du temps et du climat sur toute l’Europe.

L’ENSO est le mode dominant de la variabilité tropicale de l’échelle in-
terannuelle à décennale. La phase chaude, ou événement El Niño, se caracté-
rise notamment par un réchauffement du Pacifique Est tropical (le long de la
langue d’eau froide équatoriale) et un déplacement vers l’est de la zone de pré-
cipitation maximale, habituellement située au-dessus de l’Indonésie. La phase
froide, ou La Niña, se caractérise par des anomalies négatives de température
de surface de la mer et peut être interprétée comme un renforcement du cycle
saisonnier climatologique. Ce mode de variabilité est une oscillation couplée
océan-atmosphère qui affecte la circulation atmosphérique dans toute la cein-
ture tropicale et la circulation océanique dans tout le bassin indo-pacifique.
Sa période est comprise entre trois et sept ans, et les caractéristiques des évé-
nements ENSO observés au xxe siècle peuvent varier considérablement d’un
événement à l’autre. Tous les modèles climatiques actuels simulent un mode
de variabilité tropicale dont les caractéristiques générales ressemblent à celles
de l’ENSO, ce qui n’était pas le cas avec les modèles d’il y a quelques années.
Néanmoins, la structure spatiale de ces évènements n’est généralement pas
bien simulée, comme par exemple l’asymétrie entre les épisodes El Niño et
La Niña. En termes de période d’occurrence de ces événements, les modèles
simulent une période en général trop courte et trop régulière. De façon géné-
rale, la forte diversité des caractéristiques spatiales et temporelles observées
d’ENSO est souvent mal simulée. Des travaux cherchent à identifier le rôle
des différents processus atmosphériques ou océaniques sur les caractéristiques
d’ENSO, et sur les causes des défauts des modèles.

L’oscillation Madden et Julian - MJO - (Madden et Julian, 1994 [21]) est
le principal mode de variabilité intra-saisonnière de la région tropicale, avec
une périodicité comprise entre 30 et 90 jours. Contrairement à l’ENSO, dont
la structure spatiale est stationnaire, cette oscillation se caractérise par une
onde qui se propage d’ouest en est, l’intensité de la convection étant alternati-
vement renforcée et diminuée. Un signal de type MJO est bien présent dans les
résultats de simulations de la plupart des modèles, mais plusieurs caractéris-
tiques essentielles de ce mode de variabilité (amplitude, phase, propagation)
ne sont pas réalistes. Le rôle des différents processus et de leurs couplages sur
les caractéristiques de ce mode de variabilité couplé atmosphère-océan est loin
d’être bien identifié et plusieurs hypothèses coexistent aujourd’hui.
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Dans les régions extratropicales, un mode de variabilité important est l’os-
cillation nord-atlantique (NAO). C’est une oscillation de pression entre les
latitudes tempérées et les latitudes subpolaires, souvent définie comme la dif-
férence de pression normalisée entre la dépression d’Islande et l’anticyclone
des Açores. Elle est associée à des changements des vents dominants d’ouest
sur tout le bassin Atlantique Nord, et affecte le climat de toute l’Europe et
de ses environs. Par exemple, les phases positives de la NAO (NAO+) sont
associées à un décalage vers le nord des routes dépressionnaires, à des hivers
doux et pluvieux et à une situation de sécheresse sur le sud de l’Europe. Les
modèles actuels simulent correctement les propriétés spatiales de la NAO,
mais de façon moins satisfaisante les propriétés temporelles. En particulier,
la tendance actuelle de la NAO (augmentation des phases positives) est sous-
estimée par les modèles. Les origines de cette sous-estimation peuvent être
variées : mauvaises représentations des interactions entre la stratosphère et la
troposphère, des échanges entre les ondes stationnaires et activité transitoire
(tempêtes) ou des échanges avec la surface de l’océan.

10.2.3.3 Évolution récente du climat

Simuler l’évolution de la température globale de la surface de la Terre
observée depuis 150 ans est une des façons d’éprouver les modèles clima-
tiques. Depuis 150 ans environ, l’augmentation régulière de la concentration
des gaz à effet de serre entraîne un accroissement du forçage radiatif qui atteint
2,5 W/m2 environ en 2000 par rapport à 1850. On estime que l’incertitude
sur ce forçage est assez faible, inférieure à ±10 %. Les combustibles fossiles
contenant du soufre, les émissions de CO2 sont accompagnées d’émissions de
SO2 à l’origine de la formation d’aérosols sulfatés. Ces aérosols produisaient
en 2000 un forçage radiatif d’environ –1 W/m2, mais cette valeur est assez in-
certaine puisqu’elle s’étend de –0,5 à –2 W/m2 selon les estimations. De plus,
d’autres aérosols, comme les suies ou les aérosols issus des feux de biomasse,
pourraient également jouer un rôle important, mais leurs effets sont encore
plus mal connus. Ainsi, le forçage radiatif dû à l’accroissement des gaz à effet
de serre, qui est positif, est masqué à hauteur d’un tiers environ (mais avec
une incertitude assez forte) par le forçage radiatif des aérosols, qui est néga-
tif. En plus des forçages anthropiques, il y a les forçages naturels. À l’échelle
du siècle, ce sont principalement les variations de l’intensité du rayonnement
solaire incident, et les très fortes éruptions volcaniques qui injectent des aé-
rosols jusque dans la stratosphère, où ils peuvent rester plusieurs mois, voire
plusieurs années. Ces aérosols réfléchissent le rayonnement solaire, ce qui créé
un forçage négatif. Les très fortes éruptions ont été plus nombreuses à la fin
qu’au début du xxe siècle, créant ainsi en moyenne un forçage radiatif plus
marqué sur cette période. Indépendamment de la réponse climatique, il y a
donc en amont une incertitude sur le forçage radiatif lui-même, de ±50 %
environ (IPCC, 2007 [15]).
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Les modèles dans leur totalité simulent bien l’accroissement de la tem-
pérature moyenne de la Terre depuis 150 ans lorsqu’ils prennent en compte
l’ensemble des forçages (naturels + anthropiques) (Fig. 10.8a). Par contre,
lorsqu’ils ne prennent en compte que les forçages naturels, ils n’arrivent pas à
simuler un réchauffement comparable aux observations, surtout à partir des
années 1980 (Fig. 10.8b). De façon cohérente avec les observations, ils simulent
un accroissement de température plus fort sur le continent que sur l’océan, et
une distribution géographique du réchauffement cohérente avec celle observée
(IPCC, 2007 [15]). Ainsi l’évolution de la température depuis 150 ans permet
de vérifier que la réponse climatique simulée par les modèles est cohérente avec
les variations de températures observées, mais l’incertitude sur les forçages est
trop importante pour pouvoir contraindre, de façon suffisamment précise, la
sensibilité climatique des modèles.

L’effet des aérosols est double. Ces deux effets sont antagonistes : l’un tend
à réchauffer la surface, l’autre à la refroidir. Le premier est la diffusion du
rayonnement solaire incident, appelé effet direct. Une partie du rayonnement
solaire est ainsi renvoyée vers l’espace. Le second, appelé effet indirect, est
la modification des propriétés optiques des nuages : la présence d’un grand
nombre d’aérosols augmente le nombre de noyaux de condensation. Pour une
même quantité d’eau liquide, les gouttes formant les nuages, plus nombreuses,
auront tendance à avoir un rayon plus faible et ainsi, à diffuser d’avantage le
rayonnement solaire. Les aérosols sont également susceptibles de modifier la
formation de la pluie, et donc le contenu en eau liquide des nuages.

La complexité des propriétés radiatives des aérosols de l’atmosphère, et
l’incertitude sur l’évolution des scénarios d’émission, rendent plus difficile la
modélisation de l’impact de la physique des nuages.

10.3 Prévoir le devenir du système climatique

10.3.1 Réponse climatique à un doublement de CO2 :
forçage et rétroactions

Les perturbations qui modifient le bilan d’énergie du système climatique,
appelées forçages radiatifs, sont quantifiées en terme de flux au sommet de
l’atmosphère. Quantifier le forçage dû à une variation de l’insolation moyenne
est immédiat. Pour un changement de la concentration des gaz à effet de serre,
il faut utiliser un modèle radiatif pour calculer comment ces changements af-
fectent les flux au sommet de l’atmosphère. Depuis la fin des années 1980, des
codes de transfert radiatif et des bases de données spectrales permettent de
faire précisément ces calculs, pourvu que l’on suppose que toutes les autres
caractéristiques de l’atmosphère (e.g. nuages, aérosols) et de la surface (e.g.
couverture neigeuse) restent fixées. Pour un doublement de la concentration
de l’atmosphère en CO2, on obtient un forçage radiatif au sommet de l’atmo-
sphère, en moyenne sur le globe et sur l’année, de 3,7±0,2 W/m2. Comme on
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Fig. 10.8 – Évolution temporelle de la température globale de la Terre : observée
(trait noir), simulée par les modèles avec prise en compte des forçages anthropiques
(enveloppe grise, en haut), et sans leur prise en compte (enveloppe grise, en bas).
Les traits gris représentent la moyenne multi-modèles. Source : IPCC, 2007 [15].

s’intéresse aux variations lentes du climat, ce calcul du forçage radiatif prend
en compte l’ajustement en température de la stratosphère, car il est rapide.

En réponse à ce forçage radiatif ΔQ, les différents modèles climatiques
simulent un changement de température à l’équilibre ΔT qui diffère d’un
modèle à l’autre. Ces différences sont difficiles à analyser et à interpréter
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directement du fait de la grande complexité de ces modèles. Ainsi une méthode
d’analyse usuelle pour préciser un peu l’origine de ces différences est l’analyse
des rétroactions (voir, par exemple, l’annexe de Bony et al., 2006 [4], pour
plus de détails). À partir du changement de température à l’équilibre ΔT , on
définit un « paramètre de rétroaction » λ :

λ = −ΔQ/ΔT.

En écrivant cette équation sous la forme λ×ΔT +ΔQ = 0, on voit que λ×ΔT
représente la variation de flux moyen au sommet de l’atmosphère nécessaire
pour compenser le forçage radiatif ΔQ. On peut donc écrire λ = −dF/dT ,
avec F flux radiatif net au sommet de l’atmosphère, compté positivement
lorsqu’il est descendant. Cette dérivée peut se décomposer, au premier ordre,
comme une somme de dérivées partielles :

λ = −Σ∂F/∂X × ∂X/∂T

la somme sur X étant la somme sur toutes les variables X qui affectent le bilan
radiatif au sommet de l’atmosphère et qui sont modifiées lorsque la tempéra-
ture de surface change. Ce sont principalement les champs tridimensionnels
de température, de vapeur d’eau et des nuages, et les champs bidimensionnels
de l’albédo de surface. Pour le champ de température, il est d’usage de le dé-
composer en deux termes, l’un correspondant à un changement uniforme de
température, l’autre à la partie non uniforme du changement de température.
Finalement, le paramètre λ peut se décomposer de la façon suivante :

λ = λP + λL + λc + λw + λa

les termes du membre de droite étant respectivement appelés les paramètres de
rétroaction de Planck λP (changement uniforme de température), du gradient
de température λL (partie non uniforme du changement de température), des
nuages λc, de la vapeur d’eau λw et de l’albédo de surface λa.

Ces paramètres sont calculés classiquement de la façon suivante. Pour
un modèle climatique donné, on réalise deux simulations, l’une de référence,
l’autre perturbée, ces deux simulations ayant des températures de surface
différentes. À partir des sorties de la simulation de référence, on recalcule
a posteriori, à l’aide d’un code radiatif, le bilan des flux au sommet de l’at-
mosphère. Ensuite, dans les sorties de la simulation de référence, on remplace
chacune des grandeurs souhaitées (température, humidité, nuages, albédo de
surface) par les valeurs obtenues avec la simulation perturbée, et on recal-
cule, à l’aide du même code radiatif, les flux au sommet de l’atmosphère. La
différence entre ce flux et celui de référence donne la sensibilité des flux au
sommet de l’atmosphère à une perturbation de chacune des grandeurs.

Un paramètre particulier est celui λP , dit de Planck, qui correspond à
un changement uniforme des températures et qui vaut environ –3,2 W/m2 K.
Sa valeur varie peu d’un modèle à l’autre, et la convention de signe utilisée
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correspond à une diminution du bilan énergétique de la Terre lorsque sa tem-
pérature augmente. En réponse à un forçage radiatif ΔQ, on peut calculer la
réponse en température si seul ce paramètre existait :

ΔTP = −ΔQ/λP .

Cette réponse, dite de Planck, vaut 1,2 ◦C pour un forçage de 3,7 W/m2

correspondant à un doublement de la concentration en CO2. C’est la réponse
d’un système idéalisé dans lequel seules les températures de l’atmosphère et
de la surface peuvent changer de façon uniforme et en n’affectant que la loi
d’émission du rayonnement (voir section 2.1 de ce même chapitre). On dira
que cette réponse est celle sans rétroaction du système climatique, c’est-à-
dire sans la prise en compte du changement des autres variables (e.g. vapeur
d’eau, nuages) induite par ce seul paramètre et par la non-uniformité du chan-
gement de température. En combinant les équations ci-dessus, on peut écrire
l’accroissement de température à l’équilibre ΔT en fonction de la réponse de
Planck :

ΔT = ΔTP /(1 − g)

où g est le gain de rétroaction du système :

g = −(λL + λc + λw + λa)/λP .

Si le gain g est positif et inférieur à 1, les rétroactions amplifieront l’accrois-
sement de température ΔT , par rapport à ΔTP , tandis qu’elles l’atténueront
si le gain est négatif. Dans le cadre de la préparation du quatrième rapport
du GIEC, des simulations de changements climatiques ont été réalisées avec
une vingtaine de modèles climatiques. En particulier, pour un doublement de
la concentration en CO2, les modèles simulent un réchauffement global, jus-
qu’à retrouver un nouvel état d’équilibre énergétique, qui est en moyenne de
3 ◦C (de 2,3 à 4,4 ◦C selon les modèles). Nous avons vu qu’en l’absence de
rétroactions, ce réchauffement serait de 1,2 ◦C. Les rétroactions climatiques
amplifient donc ce réchauffement d’un facteur de 2 à 4 selon les modèles.

D’autres développements permettent d’utiliser les paramètres de rétro-
action pour estimer la part de l’accroissement de température due à la ré-
ponse de Planck et aux différentes rétroactions (Dufresne et Bony, 2008 [12]).
Ils ont été appliqués à 12 modèles ayant participé à la préparation du qua-
trième rapport du GIEC, et les résultats sont représentés sur la Figure 10.9
pour illustrer à la fois la contribution moyenne des modèles et la dispersion
inter-modèles.

Plusieurs des mécanismes régissant les valeurs des paramètres de rétroac-
tion, et donc du gain, sont maintenant bien identifiés (Bony et al., 2006 [4]).
Par exemple, une augmentation de la température de l’atmosphère augmente
la pression de vapeur saturante de la vapeur d’eau. Si l’humidité relative varie
peu, cela se traduit par une augmentation de la concentration en vapeur d’eau
de l’atmosphère, et donc de l’effet de serre, constituant ainsi un mécanisme
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Fig. 10.9 – Pour un doublement de CO2 : a) barre de gauche, moyenne multi-
modèles ±1 écart type de l’accroissement de la température globale (ΔT s

e , ◦C) et,
barre de droite, part de cet accroissement due à la réponse de Planck et aux diffé-
rentes rétroactions : effet combiné de la vapeur d’eau et du gradient de température
(WV + LR), albédo de surface et nuages. b) Écart-type de la différence inter-modèles
de l’accroissement de température dû au forçage radiatif, à la réponse de Planck,
et aux diverses rétroactions, normalisés par l’écart type de l’accroissement de la
température globale. D’après Dufresne et Bony, 2008 [12].

très puissant d’amplification du réchauffement : 1,7 ◦C, en moyenne pour
les modèles considérés ici. Pour des raisons thermodynamiques (variation du
gradient adiabatique de la température en fonction de l’humidité, on prévoit
également que dans le cas d’une atmosphère humide, les variations de vapeur
d’eau s’accompagnent d’un réchauffement plus important en altitude que près
de la surface (à l’exception des hautes latitudes). Ceci augmente l’émission de
rayonnement infrarouge par la haute atmosphère et constitue l’unique rétro-
action négative : elle diminue le réchauffement de –0,8 ◦C en moyenne. Ces
deux rétroactions étant très fortement corrélées, pour des raisons physiques,
on considère généralement leur effet combiné qui contribue pour environ 1 ◦C
à l’accroissement de la température moyenne (Fig. 10.9a).

Les mécanismes à l’origine de la rétroaction de l’albédo de surface sont
également bien identifiés : une augmentation de la température accélère la
fonte de la neige et de la glace. Cela diminue la surface du globe couverte
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par des surfaces réfléchissant le rayonnement solaire, et donc, augmente la
quantité d’énergie absorbée par la Terre et contribue pour environ 0,2 ◦C à
l’accroissement de température (Fig. 10.9a).

Enfin, l’augmentation des températures est susceptible de changer la cou-
verture nuageuse. Comme on l’a vu, les nuages exercent deux effets antago-
nistes sur le bilan radiatif terrestre : d’une part, ils réfléchissent une partie
du rayonnement solaire, et d’autre part, en absorbant le rayonnement infra-
rouge, ils contribuent à l’effet de serre. L’importance relative de ces deux effets
dépend de multiples facteurs, et la contribution des nuages au réchauffement
est en moyenne de 0,7 ◦C (Fig. 10.9a). Mais la dispersion entre modèles est
extrêmement forte (Fig. 10.9b) : alors que quelques modèles prédisent une
réponse relativement neutre des nuages, la plupart prédisent une diminution
de la couverture nuageuse à mesure que la température augmente, et une
amplification du réchauffement global pouvant atteindre 2 ◦C.

Des études récentes indiquent que cette incertitude provient principale-
ment de la façon dont les différents modèles climatiques prédisent la réponse
des nuages bas (du type stratus, stratocumulus ou petits cumulus) au réchauf-
fement global. La façon dont les autres nuages (notamment les gros nuages
d’orage du type cumulonimbus) répondront au changement climatique est éga-
lement incertaine, mais elle contribue peu à l’incertitude sur l’amplitude du
réchauffement global. En revanche, elle contribue fortement aux incertitudes
sur les changements régionaux de la précipitation associés au réchauffement
global.

D’autres rétroactions existent dans le système climatique, en lien, par
exemple, avec le changement possible des capacités de stockage du carbone
atmosphérique par l’océan et la biosphère, et elles seront abordées ci-dessous
(section 10.3.3).

10.3.2 Les scénarios d’évolution des forçages

On ne peut vraiment pas prévoir le climat futur, ne serait-ce que parce
que l’on ne peut pas prévoir l’évolution des forçages radiatifs dus aux per-
turbations naturelles, telles les éruptions volcaniques. Par contre, on peut
chercher à répondre à des questions particulières : indépendamment des for-
çages naturels, comment le climat évoluerait si les émissions de gaz à effet de
serre suivaient tel ou tel scénario d’émission ? À cette fin, différents scénarios
socio-économiques d’évolution des activités humaines ont été établis dans le
cadre du GIEC, et pour chacun d’eux, les émissions des principaux gaz à effet
de serre et les émissions de composés soufrés (SO2...) ont été estimées. Trois
scénarios couvrant une période d’un siècle ont été retenus : le scénario SRES-
A2 pour lequel les émissions de CO2 continuent de croître jusqu’en 2100 ; le
scénario SRES-A1B pour lequel les émissions de CO2 croissent jusqu’en 2050
pour diminuer ensuite ; enfin le scénario SRES-B1 pour lequel les émissions
de CO2 sont presque stabilisées dès l’année 2000, puis décroissent à partir de
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2050. Les émissions de CO2 ont principalement pour origine l’utilisation de
« combustibles fossiles » (pétrole, charbon, gaz) et les émissions de SO2 pro-
viennent du soufre présent dans ces combustibles. Pour des raisons sanitaires
et de protection de l’environnement (le SO2 étant notamment à l’origine des
« pluies acides »), les combustibles sont de plus en plus épurés de leur soufre
avant utilisation, d’où une croissance des émissions de SO2 moins rapide (ou
une diminution plus rapide) que celles du CO2 dans presque tous les scénarios.
À partir des émissions des différents gaz, leurs concentrations ont été calculées
pour le GIEC par des modèles des cycles biogéochimiques, et pour les aéro-
sols sulfatés, à l’aide de modèles de chimie-transport. Les concentrations de
chacun de ces constituants peuvent ensuite être utilisées pour calculer le for-
çage radiatif correspondant. Par exemple, sur la figure 10.10, nous avons tracé
l’évolution des différents forçages de 1860 à 2100 pour les scénarios SRES-B1
(dit « faible ») et SRES-A2 (dit « fort »). On peut remarquer, à partir de
2030, l’évolution très différente, selon les scénarios, du forçage radiatif des
gaz à effet de serre, ainsi que la stabilisation du forçage radiatif des aérosols
vers 2020, puis sa décroissance plus ou moins rapide selon les scénarios. Cette
évolution différente des forçages est au premier ordre due à la différence entre
les scénarios d’émission.

10.3.3 Le cycle du CO2

Comme nous avons pu le constater dans le chapitre 3, le cycle du car-
bone est fragile, et il est fortement lié au vivant. Le rôle des deux réservoirs,
l’océan et la biosphère terrestre, est crucial pour comprendre l’évolution du
CO2 atmosphérique au cours des prochaines décennies. L’océan est le plus
gros réservoir de carbone (40 fois le contenu atmosphérique) et peut réguler
la concentration atmosphérique de CO2 en échangeant du CO2 avec l’atmo-
sphère. Et ces échanges dépendent en grande partie du gradient vertical de
carbone dans l’océan : les eaux de surface se trouvent appauvries en carbone
inorganique et en sels minéraux ; à l’inverse, l’océan profond est enrichi en
carbone et en sels minéraux. L’existence de ce gradient vertical est principale-
ment pilotée par la biologie océanique, qui met en place une pompe biologique
et transfère du carbone de la surface vers le fond. Toute modification de cette
pompe peut, à terme, influencer le réservoir atmosphérique.

Qu’en est-il des perturbations anthropiques et de leurs influences sur le
cycle du carbone ? Ces impacts sont multiples : chimiquement, une consé-
quence directe de l’augmentation de la teneur en CO2 atmosphérique est l’aci-
dification des océans ; thermiquement, le réchauffement des eaux diminue la
capacité de l’océan à absorber du CO2, enfin biologiquement, la distribution
des espèces se trouve modifiée avec les changements d’environnement (salinité,
température) et peut induire des transformations dans la chaîne trophique,
donc dans la pompe biologique. En termes de puits de CO2, on sait aujourd’hui
que pour deux molécules de CO2 émises, une seule restera dans le réservoir
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Fig. 10.10 – Évolution du forçage radiatif total dû aux activités humaines et contri-
bution des différents gaz à effet de serre et des aérosols sulfatés à ce forçage. De 1860
à 2000, l’évolution des différents constituants est basée sur des observations directes
ou des inventaires d’émission. À partir de 2000, l’évolution correspond au scéna-
rio SRES-B1 à gauche, et au scénario SRES-A2 à droite. Les forçages (en W/m2)

sont calculés par le modèle de l’IPSL et par rapport à l’année 1860 (Dufresne et al.
2006 [11]).

atmosphérique, l’autre sera stockée, soit dans la biosphère terrestre, soit dans
l’océan. Ce ratio est le résultat de très nombreux processus qui participent à
la régulation du cycle du carbone, mais il peut varier. La capacité des sur-
faces continentales à stocker du carbone peut se modifier soit graduellement,
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soit brusquement. Par exemple, la fonte du pergélisol en Sibérie libérerait
l’équivalent d’au moins 100 ppm supplémentaires dans l’atmosphère. Quant
à la pompe biologique, elle va dépendre du fonctionnement et de l’adaptation
du vivant au réchauffement, ce qui n’est pas facile à prévoir.

10.4 Les prévisions climatiques en 2100

10.4.1 Ce que disent les modèles : principales
caractéristiques climatiques

Dans ce paragraphe, les résultats proviennent, sauf indication contraire,
des simulations réalisées par la vingtaine de modèles de circulation générale
couplés atmosphère-océan (ou modèles climatiques) ayant participé à la prépa-
ration du quatrième rapport du GIEC (IPCC, 2007 [15]). Les valeurs données
correspondent à la moyenne des modèles ±1 écart-type.

10.4.1.1 Amplitude du réchauffement

En réponse aux forçages anthropiques (gaz à effet de serre et aérosols)
et aux forçages naturels (volcans et intensité solaire), les modèles simulent en
moyenne un accroissement de la température globale de l’air près de la surface
d’environ 0,8 ◦C entre le début et la fin du xxe siècle, en cohérence avec ce
qui est observé. Des études de sensibilité, avec différents forçages, ont permis
de montrer que ce réchauffement est essentiellement dû aux forçages anthro-
piques (cf. section 2.3.3 de ce chapitre). Aujourd’hui, le système climatique
est hors équilibre ; si les concentrations des gaz à effet de serre et des aérosols
étaient maintenues à leurs valeurs de l’an 2000, le climat continuerait de se
réchauffer de 0,4 ◦C environ au cours du xxie siècle (Fig. 10.11). Cependant,
l’accroissement de la température simulée dépend avant tout des scénarios
d’émission, puisque, en moyenne, sur une vingtaine de modèles, il varie d’un
peu moins de 2 ◦C pour le scénario SRES-B1, à 3,6 ◦C environ pour le scé-
nario SRES-A2, lorsque la concentration des gaz à effet de serre est imposée.
La dispersion du réchauffement simulé par les différents modèles pour la fin
du siècle est de ±0,25 ◦C, les principales raisons en ont été données dans le
paragraphe 3.1 de ce chapitre. Le rapprochement de ces deux chiffres, l’incer-
titude liée aux modèles et celle liée aux scenarios, est éloquente, et montre,
que même si on peut espérer en analysant les modèles réduire l’incertitude,
les scénarios socio-économiques pilotent largement la réponse des modèles.

10.4.1.2 Distribution géographique des changements
de température

La distribution géographique de l’accroissement de température est à peu
près similaire pour les différents scénarios (son amplitude change par contre



“paleoclimatique_t2” — 2013/10/24 — 11:38 — page 408 — #431
�

�

�

�

�

�

�

�

408 Paléoclimatologie

Fig. 10.11 – Moyenne multi-modèles de l’anomalie de la température (◦C) de l’air
près de la surface (par rapport à la moyenne 1980-1999), pour le xxe siècle et pour le
xxie siècle selon différents scénarios d’évolution des gaz à effet de serre : SRES-A2,
SRES-A1B, SRES-B1, et selon une situation idéalisée dans laquelle les concentra-
tions des gaz à effet de serre et des aérosols restent égales à celles d’aujourd’hui
(IPCC, 2007 [15]). La ligne représente la moyenne des modèles.

fortement). La Figure 10.12 en est une illustration pour le scénario SRES-
A1B. On y retrouve des résultats maintenant classiques : l’accroissement de
température est plus élevé sur les continents que sur les océans, et il est
particulièrement fort dans les hautes latitudes de l’hémisphère nord.

Dans les régions tropicales, l’élévation de température plus importante
sur les continents que sur les océans s’explique en partie par les changements
d’évaporation. Sur l’océan, la quantité d’eau disponible pour l’évaporation
n’est pas limitée, alors qu’elle l’est sur le continent selon la quantité d’eau
disponible dans le sol, et donc selon la quantité de précipitation. L’évaporation
refroidit la surface : ce refroidissement n’est pas limité sur l’océan, alors qu’il
l’est sur le continent. Par exemple avec le modèle de l’IPSL, on trouve que
le refroidissement par évaporation augmente de 9,8 W/m2 sur l’océan et de
0,2 W/m2 sur le continent. D’autres phénomènes, tel que le changement de
couverture nuageuse ou le changement de circulation, jouent également un
rôle dans le différentiel de réchauffement océan-continent.

Dans les régions des moyennes et hautes latitudes, la faible augmentation
de la température de l’océan est en partie due à son inertie thermique. Ceci
est particulièrement vrai dans l’hémisphère sud, où les vents étant très forts,
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Fig. 10.12 – Moyenne multi-modèles de la différence de la température (◦C) de
l’air près de la surface, entre la fin du xxie siècle (moyenne des années 2080 à 2099)
et la fin du xxe siècle (moyenne des années 1980 à 1999), pour le scénario d’émission
SRES-A1B (IPCC, 2007 [15]).

l’agitation de l’océan est élevée, et la température reste homogène sur une
profondeur assez grande. Pour que la température de la surface de l’océan
augmente, il faut réchauffer une masse d’eau importante.

Dans les hautes latitudes de l’hémisphère nord, l’augmentation importante
de la température est partiellement due à la rétroaction de la capacité réflé-
chissante de la surface terrestre (albédo). L’augmentation de température est
accompagnée d’une diminution importante de l’enneigement et de l’extension
de la glace de mer en été. Ceci réduit la réflexion du rayonnement solaire à
la surface, augmente la quantité de rayonnement absorbé et tend à amplifier
l’augmentation initiale de la température. Dans les régions où l’épaisseur de
la glace de mer diminue, voire où cette glace disparaît, la température de
l’air augmente fortement, car la température de la surface de l’océan est plus
élevée que celle de la glace de mer. Enfin, une modification de la circulation
atmosphérique (et notamment l’augmentation du transport de vapeur d’eau
vers les hautes latitudes) est une dernière cause de la forte augmentation de
température dans ces régions.

Au sud et à l’est du Groenland, on peut remarquer que la température
de l’air près de la surface n’augmente que très faiblement. Cette tendance est
plus ou moins marquée selon les modèles, certains simulent même un léger
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refroidissement local. La raison en est une modification de la circulation océa-
nique, et notamment de la circulation thermo-haline. Dans ces régions, la
densité de l’eau de mer diminue en surface à cause de l’augmentation des
températures ou des précipitations. Les eaux de surface ne sont plus suffisam-
ment denses pour plonger vers l’océan profond, ce qui réduit la convection
océanique et la dérive nord-atlantique associée. Cette réduction a un effet
sur la température qui dépend des modèles, à la fois en termes d’amplitude
et d’extension géographique. Elle module localement le réchauffement clima-
tique, elle influence légèrement le réchauffement global, mais il n’en reste pas
moins que ce réchauffement reste important sur tous les continents de l’hémi-
sphère nord, et notamment en Europe.

10.4.1.3 Évolution des précipitations

Dans leur ensemble, les modèles climatiques prévoient – mais avec une forte
dispersion –, une augmentation du total des précipitations avec la tempéra-
ture (IPCC, 2007 [15]). Par exemple, pour le scénario SRES-A1B, les modèles
simulent un accroissement des précipitations globales de 4,5± 1,5 % en 2100.
Mais ces changements de précipitations sont loin d’être spatialement homo-
gènes : dans certaines régions, les précipitations augmentent, dans d’autres
elles diminuent (Fig. 10.13).

Si l’on considère les moyennes zonales, les précipitations ont tendance à
augmenter partout, sauf dans les régions subtropicales (vers 30◦ N et 30◦ S)
où elles diminuent. L’augmentation générale des précipitations est due à l’aug-
mentation du contenu en vapeur d’eau de l’atmosphère, tandis que la dimi-
nution simulée dans les régions subtropicales est reliée à une modification de
la circulation atmosphérique.

On remarque que les modèles simulent de façon cohérente une augmenta-
tion des précipitations aux hautes latitudes, toute l’année, et aux moyennes
latitudes, en hiver (Fig. 10.13). De même, ils simulent de façon cohérente
une diminution des précipitations dans les régions subtropicales. En Europe,
les modèles simulent une augmentation des précipitations dans le nord et,
à l’opposé, un assèchement autour du bassin méditerranéen. Par contre, les
changements de précipitations dans les régions équatoriales et tropicales ne
sont pas cohérents entre modèles, en particulier sur les continents : en Amé-
rique du Sud, en Afrique de l’Ouest et en Afrique centrale, en Inde et en Asie
du Sud-Est. Dans ces régions, certains modèles simulent une diminution des
précipitations, tandis que d’autres simulent une augmentation. Ces différences
entre modèles sont notamment très prononcées dans les régions de mousson.
De façon générale, les changements de précipitations sur le continent restent
très incertains, même en moyenne annuelle, en raison d’incertitudes majeures
au niveau de la représentation de différents processus. Actuellement, rien ne
permet de déterminer clairement quels sont les résultats les plus crédibles.
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Fig. 10.13 – Moyenne multi-modèles de la différence de précipitations (mm/j) entre
la fin du xxie siècle (moyenne des années 2080 à 2099) et la fin du xxe siècle (moyenne
des années 1980 à 1999), pour le scénario d’émission SRES-A1B (IPCC-2007 [15]).
En haut : pour les mois de décembre-janvier-février. En bas : pour les mois de
juin-juillet-août. Dans les zones pointillées, la valeur de la moyenne multi-modèles
dépasse, en valeur absolue, celle de l’écart type inter-modèles.

10.4.1.4 Évolution des tempêtes

Dans le contexte d’un changement climatique, les caractéristiques des dé-
pressions aux moyennes latitudes (en particulier, celles qui atteignent les côtes
bretonnes) sont susceptibles de changer pour deux raisons : la première est une
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modification du gradient de température équateur-pôle, qui tend à diminuer
près de la surface mais à augmenter en altitude. La seconde raison est une aug-
mentation de la quantité totale de vapeur d’eau dans l’atmosphère, donc de la
quantité de vapeur d’eau qui peut être condensée et ainsi dégager de la chaleur
latente. Dans les simulations de changements climatiques, on observe un déca-
lage des routes dépressionnaires vers les pôles, une réduction du nombre total
des dépressions, mais une augmentation du nombre de dépressions les plus
creuses, donc les plus fortes. Par exemple, d’après les diagnostiques établis
par Lambert et Fyfe (2006) [19], les modèles simulent en moyenne, en 2100
et pour le scénario A1B, une diminution du nombre total de dépressions de
10 % environ dans l’hémisphère sud et un peu moins dans l’hémisphère nord.
Ils simulent également un accroissement du nombre de dépressions intenses
de 20 % dans l’hémisphère nord et de 40 % dans l’hémisphère sud.

10.4.1.5 Évolution de la glace de mer

L’extension de glace de mer simulée en hiver par les modèles ne diminue
que légèrement, car les conditions favorables à la congélation de la surface
océanique persistent : peu ou pas de rayonnement solaire, des températures
certes plus élevées mais toujours nettement négatives. En revanche, le réchauf-
fement des températures atmosphériques et océaniques affecte fortement la
production annuelle nette de glace. Ainsi, dans une grande partie de l’Arc-
tique, elle devient trop mince pour persister au cours de l’été. De nombreux
modèles simulent cette diminution estivale pour la fin du xxie siècle, et pré-
voient qu’elle devrait être d’autant plus marquée que les émissions de gaz à
effet de serre seront plus intenses. Il apparaît en particulier qu’en été, la glace
de mer arctique pourrait disparaître totalement pour la période 2070-2099,
dans le cas du scénario SRES-A2. En Antarctique, l’extension maximale de la
glace de mer est réduite de 25 % environ et les modèles simulent une fonte de
glace plus rapide au printemps et en été à la fin du xxie siècle qu’à l’époque
actuelle.

10.4.1.6 Évolution de la glace continentale

Recul des glaciers

Les glaciers réagissent rapidement aux effets du climat et, en ce sens,
constituent de bons indicateurs du changement climatique. Depuis plus d’un
siècle, et plus particulièrement depuis les années 1980, le recul des glaciers est
un phénomène quasi global. Avec l’élévation des températures simulées par les
modèles climatiques, ce phénomène devrait encore s’accentuer au xxie siècle,
et même conduire à la disparition de certains glaciers au cours des prochaines
décennies. La prévision de l’évolution future des glaciers dépend d’une part
des scénarios climatiques mais aussi de la sensibilité au réchauffement cli-
matique. Les glaciers situés dans des climats secs et froids (comme ceux de
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l’Arctique canadien) ont une faible sensibilité et sont plus à même de résister
au réchauffement climatique. Au contraire, les glaciers situés dans les régions
côtières sont soumis à l’influence océanique et présentent une plus grande
sensibilité au réchauffement climatique. C’est le cas des glaciers norvégiens,
par exemple. Au cours de ces dernières décennies, ceux-ci avaient tendance à
croître en raison d’une augmentation des précipitations. Mais depuis quelques
années, il semblerait que cette tendance s’inverse. Les glaciers alpins, eux,
sont dans une situation intermédiaire. On peut citer quelques travaux récents
qui sous-tendent cette remarque Nous n’allons pas faire une revue exhaustive
sur la fonte des glaciers, mais nous avons choisi d’illustrer ce comportement à
travers l’étude de deux glaciers proches de chez nous.

Au Laboratoire de Glaciologie et de Géophysique de l’Environnement de
Grenoble (LGGE), deux études ont été réalisées pour des glaciers alpins, l’une
sur le Saint-Sorlin, l’autre au dôme du Goûter, dans le massif du Mont-Blanc.

La première consistait à simuler l’évolution future du bilan de masse du
Saint-Sorlin, situé dans le massif des Grandes Rousses et dont le point culmi-
nant est à 3 400 mètres d’altitude, en réponse à des conditions climatiques
prédites par le GIEC dans le cadre du scénario B1. Les résultats montrent
que malgré un scénario plutôt optimiste pour les émissions de gaz à effet
de serre (+1,8 ◦C en 2100), la limite inférieure des neiges éternelles (encore
appelée ligne d’équilibre) se situe à une altitude supérieure au point culmi-
nant du glacier. En d’autres termes, cela signifie qu’au cours d’une année,
le glacier n’accumule plus de neige (ou de glace) et se retrouve donc dans
un régime d’ablation chronique. Afin de simuler la réponse dynamique du
glacier, ces résultats ont ensuite servi d’entrée à un modèle bidimensionnel
d’écoulement glaciaire. Ainsi, malgré un réchauffement climatique modéré, le
modèle suggère une disparition complète du glacier autour de 2070. La ré-
ponse dynamique des glaciers est complexe, car elle dépend non seulement
de la morphologie de chacun, mais aussi de nombreux processus physiques,
parfois difficiles à modéliser, qui eux-mêmes vont déterminer leur réponse tem-
porelle, c’est-à-dire avec quelle échelle de temps caractéristique le glacier va
grossir ou au contraire disparaître. Néanmoins, cette étude suggère que les
glaciers alpins de taille et d’altitude comparables à celui du Saint-Sorlin pour-
raient subir le même type d’évolution au cours du xxie siècle sous l’influence
d’un réchauffement climatique modéré.

La seconde étude est basée sur des mesures de température dans des trous
de forages (140 m de profondeur) situé au dôme du Goûter, à 4 250 m d’al-
titude. Ces mesures ont permis de mettre en évidence un réchauffement de
1 à 1,5 ◦C sur les 60 premiers mètres de glace, entre 1994 et 2005. Une mo-
délisation physique du processus de diffusion de la chaleur dans la glace a
permis de montrer que le réchauffement observé dans la glace résultait non
seulement du réchauffement atmosphérique, mais aussi de la chaleur produite
par le regel en profondeur de l’eau issue de la fonte en surface. Par ailleurs,
des simulations réalisées dans le cadre de différents scénarios de réchauffement
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climatique confirment cette tendance pour le xxie siècle et montrent que, quel
que soit le scénario de réchauffement climatique utilisé, les glaciers des Alpes,
actuellement « froids », situés entre 3 500 et 4 250 m d’altitude, avec une tem-
pérature en profondeur allant de 0 à –11 ◦C, pourraient devenir « tempérés »,
avec une température en profondeur proche du point de fusion.

D’autres études de modélisation utilisant différents scénarios de gaz à ef-
fet de serre aboutissent à des conclusions similaires et tout aussi inquiétantes.
Ainsi une étude menée dans la région du Montana, au Glacier National Park
montre que sous l’influence d’un doublement de CO2 atteint en 2030, cer-
tains glaciers disparaîtraient cette même année, malgré une augmentation des
précipitations de 5 à 10 % dans les moyennes et hautes latitudes.

Le devenir des calottes polaires

Il existe différentes approches pour déterminer l’évolution des calottes po-
laires dans le futur. La première consiste à déterminer le bilan de masse en
surface des calottes qui dépend directement du climat. Pour simuler le plus
précisément possible le bilan de masse des calottes, il est nécessaire de recourir
à des modèles climatiques à très haute résolution pour représenter correcte-
ment les pentes des calottes. Ces zones géographiques correspondent en effet
aux zones d’ablation et aux zones au-dessus desquelles tombe la plus grande
partie des précipitations. Or, l’utilisation AGCM ou des AOGCM tend à sur-
estimer les précipitations et sous-estimer l’ablation. Par ailleurs, un certain
nombre de processus importants ne sont pas pris en compte dans les modèles
de circulation générale, comme le regel de l’eau de surface à l’intérieur de la
calotte, la transformation de neige en glace, les variations d’albédo entre la
neige et la glace, ou encore le transport de la neige par les vents. Toutes les
études menées avec les modèles régionaux prévoient un accroissement des pré-
cipitations en réponse au réchauffement climatique, mais avec une grande in-
certitude quant à l’amplitude de cet accroissement. Les projections suggèrent
qu’au-dessus du Groenland, l’ablation devrait largement excéder l’augmen-
tation des précipitations. À l’inverse, en ce qui concerne l’Antarctique, les
précipitations excèderaient l’ablation tout au long du xxie siècle. Au cours
des dernières décennies, cette tendance a déjà été observée pour l’Antarctique
de l’Est mais pas sur la partie ouest de la calotte, qui a subi une importante
perte de masse. Toutefois aucun réchauffement significatif n’a été observé
au-dessus de l’Antarctique. Inversement, dans la région de la péninsule an-
tarctique, où le réchauffement est fortement marqué, une forte augmentation
des précipitations est également observée.

Le bilan de masse en surface n’est pas le seul paramètre important pour
déterminer l’évolution des calottes polaires. La seconde approche utilisée
concerne les modèles tridimensionnels de calottes polaires qui permettent d’ac-
céder à la réponse dynamique des calottes polaires. Ces modèles sont générale-
ment forcés par les sorties des modèles climatiques, comme les températures ou
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les précipitations qui servent à calculer l’ablation et l’accumulation neigeuse.
L’ablation est généralement déterminée à partir d’une loi empirique qui relie
le nombre de degrés-jours-positifs (i.e. intégrale des températures positives)
au taux de fonte de la neige et de la glace, ce qui permet de rendre compte des
variations d’albédo entre la neige et la glace. Le problème de cette formulation
empirique est qu’elle n’est validée que sur un des quelques glaciers groenlan-
dais pour le climat actuel. L’un des problèmes posés par ce type d’approche
est la différence de résolution entre les modèles climatiques et les modèles de
calottes. En particulier, le taux de précipitation étant fortement dépendant de
la topographie, un certain nombre d’hypothèses doivent être faites sur la dé-
pendance de la précipitation avec l’altitude lors de l’interpolation des champs
de précipitation à la résolution du modèle de glace. Le bilan de masse déduit
de ce type de méthode est généralement plus incertain que celui obtenu avec
les modèles régionaux. Néanmoins, ces modèles sont les seuls à représenter la
dynamique de la glace, en calculant explicitement les champs de vitesse et de
température dans la glace, ce qui leur permet de simuler le glissement basal,
c’est-à-dire le glissement de la glace sur le lit rocheux lorsque la température de
la glace est au point de fusion. Cependant, les chercheurs rencontrent encore
de nombreuses difficultés pour représenter certains processus, en particulier
ceux qui se produisent à la base de la calotte ou encore à l’interface glace-océan
où de faibles perturbations semblent pouvoir déclencher de fortes instabilités,
qui peuvent se propager jusqu’à un millier de kilomètres en amont, et conduire
à une déstabilisation de l’ensemble de la calotte. De tels événements sont à
prendre en compte dans les simulations. Néanmoins, l’étude de l’impact des
processus de petite échelle (c’est-à-dire ceux qui se produisent sur une dizaine
de kilomètres) sur les processus de grande échelle (déstabilisation de la calotte,
comme cela s’est déjà produit à maintes reprises dans le passé) n’en est encore
qu’à ses balbutiements. Des observations récentes remettent en cause l’échelle
de temps caractéristique de la réponse des calottes polaires aux changements
climatiques. Jusqu’à présent, celle-ci était considérée comme étant de l’ordre
du millénaire. Or, récemment, des études ont mis en évidence un accroisse-
ment de l’écoulement des glaciers émissaires, suggérant que ceux-ci pouvaient
répondre beaucoup plus rapidement que prévu à des variations des conditions
atmosphériques et océaniques, rendant possible dans un futur plus ou moins
éloigné un effondrement de la nappe glaciaire qui les alimentent. Néanmoins,
les lois physiques qui régissent l’écoulement de ce type de glaciers sont en-
core mal connues et l’impact des variations rapides engendrées reste très mal
contraint. Les observations récentes effectuées au-dessus du Groenland et de
l’Antarctique par télédétection devraient permettre d’affiner les simulations
numériques et donc d’améliorer la pertinence des futurs modèles de prévision.

10.4.1.7 Le niveau des mers

Nous avons vu, dans la première partie de ce chapitre, qu’à l’échelle de
quelques dizaines d’années, les causes principales des variations du niveau
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marin étaient liées d’une part à la dilatation thermique de l’océan (dans le
cas d’un réchauffement climatique), et d’autre part aux variations de la masse
d’eau océanique dues aux échanges avec les réservoirs continentaux. La princi-
pale contribution de ces variations eustatiques est liée aux variations du bilan
de masse des glaciers et des calottes polaires. Alors que sur la période 1993-
2003, la principale contribution à la remontée du niveau marin était liée à la
dilatation thermique des océans, il s’avère qu’entre 2003 et 2008, la contri-
bution dominante provient de la fonte des glaciers et des calottes polaires
(Cazenave et al., 2009 [7]).

En 2007, le GIEC faisait état d’une augmentation du niveau des mers pour
la fin du siècle qui pourrait être comprise entre 0,18 et 0,38 cm dans le cas
le plus optimiste (scénario SRES-B1), et entre 0,26 et 0,59 cm dans le cas le
plus défavorable (scénario A1FI). Cependant, ces projections sont entachées
de nombreuses incertitudes liées à plusieurs facteurs. Tout d’abord, les don-
nées disponibles (marégraphiques et satellitaires) permettant de reconstruire
le niveau des mers ne remontent pas aussi loin dans le passé que les données
instrumentales de la température, et sont sujettes à des incertitudes plus éle-
vées. De ce fait, les contraintes observationnelles nécessaires à la validation des
modèles utilisés pour les projections de l’élévation du niveau marin sont plus
faibles. Par ailleurs, notre compréhension des phénomènes n’est pas encore
suffisamment précise pour quantifier les incertitudes associées aux méthodes
utilisées pour évaluer la contribution des glaces continentales aux variations
du niveau marin. En effet, les modèles climatiques utilisés pour effectuer les
projections climatiques à l’horizon 2100 n’incluent ni l’effet du changement
climatique sur le cycle du carbone (et autres gaz à effet de serre) ni la re-
présentation de la dynamique de l’écoulement de la glace. Par ailleurs, si les
estimations du niveau marin modélisées et observées présentent un accord rai-
sonnable pour la période 1993-2003, il n’en va pas de même pour la période
1961-2003. En effet, rappelons que sur cette période, la somme des différentes
contributions estimées est de 0,7± 0,7 mm/an, et reste bien inférieure à l’élé-
vation observée du niveau marin (i.e. 1,8 ± 0,5 mm/an) à partir des données
marégraphiques. Cette différence montre qu’il existe encore des défaillances
dans notre compréhension de la variation du niveau des mers, et laisse suppo-
ser que les projections effectuées pour le futur sont sous-estimées. Toutefois,
il faut noter que l’acquisition de séries temporelles altimétriques et gravimé-
triques semble désormais réconcilier les données issues des missions spatiales
et des marégraphes (Fig. 10.14).

D’après les résultats moyennés à partir des 19 modèles AOGCM ayant
participé au dernier exercice du GIEC, le taux moyen d’élévation du niveau
de la mer sur l’ensemble du xxie siècle devrait très probablement dépasser ce-
lui enregistré sur la période 1961-2003. En ce qui concerne la fin du xxie siècle
(i.e. 2090-2099), la valeur centrale estimée à partir de toutes les simulations
forcées avec le scénario moyen A1B serait de 3,8 mm/an et excèderait celle
observée sur la période 1993-2003, c’est-à-dire 3,1 mm/an. Il est à noter que
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Fig. 10.14 – Variation du niveau de la mer entre 1970 et 2100. Les données des
marégraphes apparaissent en bas et à gauche de la figure et les données satellitaires,
en haut et à droite. La bande grise indique les projections du troisième rapport
d’évaluation du GIEC, proches de celles du rapport de 2007 (IPCC, 2007 [15]).

sur cette valeur de 3,1 mm/an, environ 1 mm/an est imputé à la variabilité
décennale. Or les différentes sources de variabilité ne sont pas prédictibles et
ne sont pas incluses dans les résultats des projections que nous mentionnons
ici. En conséquence, les projections du niveau marin pour une décennie don-
née peuvent être surestimées, ou au contraire, sous-estimées de 1 mm/an (en
supposant que l’effet de la variabilité décennale ne soit pas amplifié dans le
futur).

Dans le paragraphe suivant, nous présentons un état de l’art de nos
connaissances sur l’évolution possible du niveau marin d’ici la fin du xxie

siècle en fonction des différentes contributions.

10.4.1.8 Expansion thermique

Dans tous les scénarios SRES utilisés (B1 à A1FI) pour effectuer un en-
semble de projections, l’expansion thermique représente la contribution prin-
cipale (70 à 75 %) à l’élévation du niveau marin au cours du xxie siècle.
Cette contribution à l’élévation du niveau global peut être estimée à par-
tir des changements de températures océaniques simulées par les modèles
AOGCM. Sous l’effet du scénario SRES-A1B, l’augmentation du niveau ma-
rin lié à l’expansion thermique serait, d’après les résultats de ces simula-
tions, de 1,3 ± 0,7 mm/an entre les années 2000 et 2020. Ce résultat n’est
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pas significativement différent de celui obtenu avec les scénarios SRES A2
ou B1. En revanche, il est environ trois fois plus élevé que celui obtenu sur
la période 1961-2003, et du même ordre de grandeur que celui de 1993-2003
(i.e. 1,6 ± 0,5 mm/an). Toutefois, rappelons que sur une décennie, la variabi-
lité décennale peut avoir un effet important, et peut contribuer à amplifier ou
au contraire diminuer la variation du niveau marin lié notamment à l’expan-
sion thermique. Enfin, il faut préciser que la plupart des simulations AOGCM
n’incluent pas le forçage volcanique. Ainsi, l’éruption du mont Pinatubo surve-
nue en 1991 pourrait avoir pour effet de réduire la contribution de l’expansion
thermique projetée pour le début du xxie siècle.

Si les projections effectuées entre 2000 et 2020 avec les trois scénarios
SRES B1, A1B et A2 sont comparables, il n’en est pas de même de celles
obtenues pour la période 2080-2100 : 1,9 ± 1,0, 2,9 ± 1,4 et 3,8 ± 1,3 mm/an
respectivement. Cette accélération est directement reliée à l’augmentation du
réchauffement, et les incertitudes associées à ces valeurs sont liées à la varia-
bilité obtenue d’un modèle à l’autre.

10.4.1.9 Variations locales liées aux variations de densité
de l’océan et aux changements de dynamique

Les simulations effectuées avec un ensemble de modèles AOGCM forcés par
différents scénarios SRES mettent en évidence une variabilité spatiale du ni-
veau marin (Fig. 10.15). Ces modèles ne tiennent pas compte de l’écoulement
de la glace, et donc cette variabilité régionale, déjà observée sur la période
1993-2003 grâce aux mesures satellitaires, est liée à une variabilité du système
atmosphère-océan-glace de mer. Plus précisément, non seulement la variabi-
lité régionale peut être liée, comme nous venons de le voir, à des variations
de température, mais aussi à des variations de salinité (i.e. rapport précipi-
tation/évaporation) et donc de densité, mais aussi à des variations au sein de
la circulation océanique et de la circulation atmosphérique (variations de la
direction et de l’intensité des vents). D’un modèle à l’autre, les distributions
géographiques des variations du niveau marin ne sont pas identiques. On peut
toutefois identifier certaines caractéristiques communes mises en évidence sur
la Figure 10.15.

Ainsi, l’océan Austral est caractérisé par une augmentation du niveau
marin plus faible que la moyenne, vraisemblablement lié à un changement dans
la direction des vents ou à une expansion thermique plus faible. Inversement,
on observe dans l’Arctique une augmentation du niveau marin plus élevée que
la moyenne, imputée à une diminution de la salinité. Enfin, à la dynamique
océanique est associée une bande étroite où une forte élévation est observée
principalement dans l’Atlantique Sud et l’océan Indien, et dans une moindre
mesure, dans le sud du Pacifique.
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Fig. 10.15 – Variations locales du niveau marin dues aux variations de densité
et de circulation océaniques par rapport au niveau moyen au cours du xxie siècle
(les valeurs positives indiquent une hausse locale, tandis que les valeurs négatives
correspondent à une baisse). Ces variations sont calculées comme la différence entre
les moyennes obtenues pour les périodes 2080-2099 et 1980-1999 respectivement.
Elles correspondent à une moyenne multi-modèles déduite de 16 AOGCM forcés par
le scénario SRES A1B.

10.4.1.10 Variations liées à la glace continentale

Si les variations du niveau marin liées aux changements de densité et
de température océaniques peuvent être aisément déterminées à partir des
modèles climatiques, nous avons vu dans la section précédente que de fortes
incertitudes existaient dans la simulation de la glace continentale dans le fu-
tur. Ces incertitudes dominent les projections de l’élévation du niveau marin
issue de la fonte de la glace continentale, si bien que d’un scénario climatique
à l’autre, ces projections sont peu différentes (entre 0,04 et 0,18 m pour le scé-
nario B1, contre 0,04 – 0,23 m pour le scénario A1FI). Pour mieux représenter
la contribution des calottes polaires à l’élévation du niveau marin dans le fu-
tur, il est nécessaire de représenter correctement la dynamique glaciaire dans
les modèles de calottes polaires dits « grande échelle », c’est-à-dire offrant une
représentation de l’évolution des calottes groenlandaise et antarctique. Néan-
moins, du fait de leur résolution (10 – 20 km), ces modèles ne permettent pas
de représenter explicitement les processus liés à l’écoulement glaciaire rapide,
qui peuvent se produire sur des échelles spatiales beaucoup plus fines. Le défi
des glaciologues pour ces prochaines années est de confronter les résultats
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issus des modèles glaciaires régionaux où la dynamique de la glace est calcu-
lée explicitement (i.e. sans paramétrisations) à ceux provenant des modèles à
grande échelle. Mais cette démarche n’en est qu’à ses tous premiers pas, et il
faudra attendre encore plusieurs années avant de disposer de paramétrisations
robustes dans les modèles grande échelle, lesquelles devraient permettre une
représentation soignée des processus liés à la dynamique rapide de la glace.
La seconde limitation (et non des moindres) est liée au fait que les modèles de
calottes ne sont pas couplés aux modèles de climat utilisés pour effectuer les
projections futures. Là encore, il faudra attendre plusieurs années avant que
les interactions entre climat et calottes polaires soient correctement représen-
tées pour prétendre à des projections fiables de l’élévation du niveau marin
dans le futur.

10.5 Le climat des prochains millénaires :
vers une modélisation intégrée du système
Terre

10.5.1 Évolution climatique : la perturbation
anthropique vs. les variations d’insolation

Dans le chapitre 7, nous avons analysé en détail les variations climatiques
induites par les variations des paramètres orbitaux sur des échelles de dizaines
de milliers d’années. Nous nous intéressons ici à des échelles de temps bien plus
longues allant de la centaine à des millions d’années. L’ampleur du réchauf-
fement prévu par les modèles climatiques au cours des prochaines décennies
et même du prochain siècle nous interroge sur l’impact de cette modification
profonde du système climatique à l’échelle de plusieurs millénaires, d’autant
que l’accélération des émissions de CO2 laisse présager que l’ampleur de la
perturbation peut être plus importante que celle prévue par le scénario le plus
pessimiste.

Les données issues des carottes de glace, comme celles de Vostok ou
d’EPICA en Antarctique ont montré que le CO2 atmosphérique variait d’en-
viron 100 ppm lors du passage d’une période glaciaire à une période inter-
glaciaire, et par ailleurs, que ces variations étaient corrélées aux variations
de températures de l’air, suggérant ainsi le lien entre CO2 et climat. Aujour-
d’hui, ce lien est communément admis et tous les regards sont braqués sur
le réchauffement planétaire dû à l’augmentation des gaz à effet de serre dans
l’atmosphère. Mais il y a près de quarante ans, en 1972, la communauté des
climatologues se réunissait aux États-Unis pour discuter de l’imminence de la
prochaine glaciation. Cette question était motivée par les données géologiques
qui montraient que depuis environ un million d’années, la Terre avait connu
une alternance d’épisodes froids correspondant aux phases de glaciation, et
de périodes plus chaudes, les interglaciaires, avec une pseudo-périodicité de
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100 000 ans. Les données disponibles en 1972 montraient que les deux derniers
interglaciaires avaient duré environ 10 000 ans. Or, la période interglaciaire que
nous connaissons actuellement, l’Holocène, dure justement depuis 10 000 ans.
Il était donc légitime de penser que cette phase chaude devait rapidement
s’achever pour laisser place à une nouvelle glaciation. Ce raisonnement repo-
sait sur l’hypothèse d’une durée égale pour tous les interglaciaires. Pourtant,
si les premières expériences numériques réalisées avec des modèles statistiques
confirmèrent que le refroidissement amorcé il y a 6 000 ans (après l’optimum
climatique de notre interglaciaire) devait se poursuivre dans le futur, Oerle-
mans et Van der Veen (1984) [22] de l’université d’Utrecht montraient, avec
un modèle d’évolution de calottes polaires, que le passage à une nouvelle phase
glaciaire ne se produirait pas avant 50 000 ans.

D’après les données des sédiments marins et des carottes de glace, on sait
aujourd’hui que la durée d’un interglaciaire varie considérablement d’un cycle
à l’autre. Les mêmes modèles que ceux utilisés pour prédire le futur ont été
utilisés pour simuler le dernier basculement interglaciaire /glaciaire. En tenant
compte des rétroactions avec l’atmosphère et l’océan, ces modèles produisent
en effet, de la neige pérenne dans l’archipel canadien (Khodri et al., 2001 [17]).
On sait également que les paramètres orbitaux de la Terre (voir chapitre 7)
qui gouvernent la répartition de l’énergie solaire selon les latitudes et selon
les saisons peuvent varier considérablement d’un cycle à un autre, et déclen-
cher différemment le passage d’un épisode chaud à un épisode froid. Ainsi, les
données géologiques nous apprennent que l’interglaciaire d’il y a 400 000 ans
(stade isotopique 11) a été exceptionnellement long. Cette situation corres-
pond à une excentricité faible où la répartition saisonnière et latitudinale de
l’énergie solaire varie très peu. La mécanique céleste nous apprend qu’une si-
tuation similaire doit se reproduire d’ici quelques 20 000 ans, et c’est pourquoi,
le stade 11 est souvent considéré comme l’un des meilleurs analogues pour le
climat futur. De nombreuses rétroactions internes engendrées par les diffé-
rentes composantes du système climatique viennent amplifier ou au contraire
diminuer l’effet de la distribution latitudinale et saisonnière de l’insolation.
Ainsi, la prévision du climat à l’échelle de quelques centaines de milliers d’an-
nées nécessite de prendre en compte simultanément les variations d’insolation
et les variations du CO2 (et autres gaz à effet de serre) atmosphérique avec
des modèles qui contiennent une représentation de l’atmosphère, de l’océan,
de la cryosphère, de la lithosphère et de la végétation.

L’un des premiers modèles de ce type a été mis au point à l’université
de Louvain-la-Neuve en Belgique (Gallée et al., 1991 [14]). Celui-ci a permis
de reproduire de manière satisfaisante les principales caractéristiques du cli-
mat actuel, ainsi que les variations du volume de glace au cours des cycles
glaciaires-interglaciaires. Puisque le modèle s’est révélé capable de simuler
raisonnablement le cycle à 100 000 ans, il a été appliqué dans un deuxième
temps à la simulation de climats futurs. Plusieurs tests ont ainsi été effec-
tués sur le climat des 130 000 prochaines années, soit en maintenant le CO2
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constant à différents niveaux (290 ppm, 200 ppm et 250 ppm), soit en uti-
lisant les variations du CO2 du dernier cycle glaciaire-interglaciaire (Loutre
et Berger, 2000 [20]). Les résultats de ces simulations suggèrent d’une part
que le climat des 50 000 prochaines années est particulièrement sensible à la
valeur de la concentration de CO2 atmosphérique et notre interglaciaire ac-
tuel serait beaucoup plus long que ne l’a été aucun autre interglaciaire dans
le passé. Celui-ci pourrait en effet durer plus de 55 000 ans pour des teneurs
en CO2 comprises entre 230 et 290 ppm : un premier stade glaciaire appa-
raîtrait vers 60 000 AD, et le prochain maximum glaciaire se situerait aux
alentours de 100 000 AD, suivi d’une phase de déglaciation qui s’achèverait
vers 120 000 AD. La confrontation de l’ensemble de ces résultats indique que
les différences marquées de notre interglaciaire (présent et futur) avec les
autres périodes chaudes du Quaternaire semblent trouver leur origine dans les
faibles variations d’insolation qui le caractérisent. En se basant sur un autre
scénario destiné à reproduire les variations naturelles du CO2 et non pas la
contribution anthropique, d’autres simulations ont été effectuées, soit avec
une version plus élaborée du modèle belge, soit avec un modèle de climat de
complexité intermédiaire couplé à un modèle plus sophistiqué d’évolution des
calottes polaires. Les résultats de ces simulations sont en accord avec ceux
présentés précédemment, et montrent que le prochain épisode de maximum
glaciaire n’apparaîtra que vers 108 000 AD.

Si jusqu’à présent, les variations de l’insolation estivale à 65◦ N étaient
considérées comme le « pace-maker des transitions glaciaires-interglaciaires »,
les résultats précédents montrent que, pour le futur, le niveau de CO2 atteint
dans l’atmosphère sera un paramètre prépondérant. Si les variations natu-
relles de CO2, ajoutées au forçage en insolation, ne laissent pas de place à un
prochain épisode glaciaire avant au moins 50 000 ans, on peut se demander si
l’effet de la contribution anthropique ne conduira pas à une disparition com-
plète des calottes polaires actuelles, et si un retour à une phase de glaciation
est envisageable au cours des 100 000 prochaines années. Les modèles couplant
climat et cryosphère, validés sur le dernier cycle glaciaire-interglaciaire, vont
permettre d’explorer les valeurs seuils de CO2 qui pourraient avoir des effets
à long terme sur le devenir des calottes de glace.

10.5.2 Le devenir lointain des calottes polaires : impact
et irréversibilité

Comme nous l’avons vu précédemment, les temps de réponse des diffé-
rentes composantes du système climatique sont extrêmement variables. De
quelques minutes à quelques jours pour l’atmosphère, quelques mois à plu-
sieurs centaines d’années pour l’océan et de l’ordre de mille à cent mille ans
pour les calottes de glace. Le dernier cycle glaciaire-interglaciaire permet de
réaliser à quel point le climat est profondément marqué par le lent dévelop-
pement et la rapide disparition des calottes. Les enregistrements de Vostok
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puis de dôme C (i.e. carotte EPICA) permettent aussi de réaliser que, de-
puis 800 000 ans, nous sommes toujours passés d’un monde à quatre calottes
à un monde, le nôtre, à deux calottes. Autrement dit, l’Antarctique et le
Groenland ont bien résisté au réchauffement qui a conduit à la disparition
des calottes Fennoscandienne et Laurentide. Sans doute que le Groenland
et l’Antarctique de l’Ouest ne sont pas toujours sortis indemnes des cycles
glaciaires-interglaciaires. En effet, lors du précédent interglaciaire le niveau
marin était de 4 à 6 m (Overpeck et al. 2006 [24]) plus élevé. Il est donc pos-
sible, que l’activité anthropique puisse conduire à la fonte partielle ou totale
du Groenland (Charbit et al., 2008 [8]).

Dès à présent, l’analyse des bilans de masse au Groenland, et de façon plus
surprenante en Antarctique (Velicogna, 2009 [31]), montre que ces calottes
fondent et sont devenues les premiers contributeurs de l’augmentation du
niveau marin (Cazenave et al., 2009 [7]). Leur disparition complète conduirait
à une élévation du niveau marin de près de 60 m : 6,6 m pour le Groenland
et 52,8 m pour l’Antarctique, dont 3,3 m proviendrait de l’Antarctique de
l’Ouest. Ces chiffres sont à mettre en regard des 120 m d’élévation du niveau
marin consécutive à la fonte des calottes Laurentide et Fennoscandienne. Cette
fonte répondait à un forçage solaire très faible en comparaison du forçage
radiatif additionnel induit par les effets anthropiques. La fonte s’est étalée
sur 14 000 ans (du Dernier Maximum glaciaire à l’Holocène moyen). Les effets
à long terme (plusieurs centaines d’années) du forçage anthropique sur les
calottes de glace ne sont pas faciles à modéliser, d’une part en raison de
l’incertitude sur les scénarios socio-économiques et donc sur l’évolution du
CO2 au cours du xxie siècle. On comprend donc qu’il est encore plus difficile
d’établir des scénarios sur plusieurs siècles (Charbit et al., 2008 [8]). D’autre
part, parce qu’il est nécessaire d’effectuer des simulations de plusieurs siècles,
ce qui requiert l’utilisation de modèles dynamiques simplifiés couplés avec
des modèles de calotte de glace performants (les ressources informatiques ne
permettent pas de mobiliser les calculateurs centralisés pendant des semestres
pour ne tester qu’un ensemble de scénarios ; i.e. quelques trajectoires). Or,
pour obtenir des réponses pertinentes, il faut être capable d’explorer un grand
nombre de scénarios.

En fait, il existe trois horizons différents pour l’évolution des calottes de
glace. L’évolution au cours du xxie siècle qui est l’objet de toutes les ana-
lyses du GIEC et qui se traduira très vraisemblablement par une remontée
du niveau marin de plusieurs dizaines de centimètres avec une forte incer-
titude liée à la fois aux scénarios d’émission de CO2, mais également aux
limites des modèles de glace qui ne capturent pas suffisamment bien l’écou-
lement rapide des fleuves de glace. Le second horizon, au-delà du xxie siècle
et dans les siècles suivants, où il y a une possibilité pour le niveau de CO2

de se stabiliser à trois ou quatre fois le taux pré-industriel, et donc de fondre
le Groenland et l’Antarctique de l’Ouest. Ces changements sont également
susceptibles de modifier la circulation océanique, et si ce taux élevé de CO2
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perdure longtemps dans l’atmosphère, cette fonte pourrait être irréversible, au
sens où on n’obtiendrait plus de neige pérenne au Groenland (Charbit et al.,
2008 [8]). Enfin, il y a un troisième horizon, beaucoup plus lointain, pour le-
quel on peut se poser la question suivante : depuis 1 million d’années, notre
climat oscille entre périodes glaciaires (longues : environ 100 000 ans) et in-
terglaciaires (courtes : environ 10 000 ans). Est-il possible que la perturbation
anthropique, en fragilisant les deux calottes actuelles (et qui participent peu
aux variations du niveau marin lors des transitions glaciaires-interglaciaires),
nous fasse basculer dans un autre mode climatique sans calotte de glace, sem-
blable à celui des climats chauds de la Terre, antérieurs au Quaternaire ? En
d’autres termes, est-ce que la perturbation anthropique, peut induire des mo-
difications telles que la prochaine baisse marquée d’insolation estivale, dans
∼108 000 ans (Loutre et Berger, 2000 [20]) pourrait avoir pour effet de ne pas
produire une glaciation ?

Même si cette question paraît très « futuriste », nous avons de bonnes rai-
sons de penser, comme cela a été exposé dans ce livre, que les cycles glaciaires-
interglaciaires, que l’on a connus depuis ce dernier million d’années, ne se
produiront plus, car le niveau élevé de CO2 ne permettra plus à la baisse d’in-
solation de produire des oscillations glaciaires-interglaciaires. C’est d’ailleurs
ce que suggèrent les résultats des simulations effectuées pour des périodes
telles que le Pliocène situé autour de 3 Ma où le taux de CO2 est estimé à
405 ± 50 ppm.

Dans ces scénarios, un aspect fondamental est le temps de résidence très
long du CO2 dans l’atmosphère, qui est de plusieurs dizaines, voire plusieurs
centaines de milliers d’années. La perturbation anthropique a beau être im-
médiate, ses conséquences vont perdurer longtemps dans l’atmosphère, et la
petite « musique » de Milankovitch, qui habituellement permet, grâce à une
réponse profondément non linéaire, de passer d’un monde interglaciaire à un
monde glaciaire peut ainsi devenir inopérante.

Mais n’est-ce pas un peu présomptueux de penser que des centaines d’an-
nées de « débauche énergétique » conduisant à une très forte augmentation
de CO2 dans l’atmosphère se feront encore sentir dans des dizaines de milliers
d’années ?

Sans doute, mais d’un autre côté, il n’est pas inutile de savoir que l’exis-
tence de calotte de glace, comme le montre l’étude des climats du passé de la
Terre, est associée à de bas niveaux de CO2. Il est donc somme toute logique,
que dans un monde, qui, pour des raisons anthropiques, va durablement gar-
der des taux de CO2 atmosphérique élevés, le comportement des calottes de
glace à court et moyen termes va changer.

Le monde tel qu’il était au début du Tertiaire (avec 1 120 ppm de CO2 dans
l’atmosphère), est un monde chaud. L’Antarctique est déjà en position polaire
depuis la fin du Crétacé (il y a 70 Ma), mais loin de supporter une calotte de
glace, il est couvert de forêts. Pas l’ombre d’une calotte de glace, jusqu’à ce que
le taux de CO2 baisse suffisamment pour déclencher l’englacement progressif
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de l’Antarctique (DeConto et Pollard, 2003 [10]). L’absence de calottes de
glace sur notre planète n’est pas une vision de l’esprit, leur présence étant
plutôt l’exception à l’aune des temps géologiques.

L’Homme, qui s’est hissé récemment à travers le développement industriel
et l’utilisation massive des ressources fossiles, comme un acteur majeur du
changement climatique, se trouve dorénavant en position de perturber grave-
ment son environnement à différentes échelles de temps et d’espace. Ce livre
montre, comment le visage de notre planète a pu changer suivant ces échelles
de temps : de la tectonique des plaques (million d’années), au développement
d’immenses calottes de glace à des latitudes tempérées (centaines de milliers
d’années), en passant par la très forte variabilité des climats glaciaires à des
échelles de quelques milliers d’années. Notre interglaciaire, l’Holocène, a été
une période beaucoup plus stable pour ce qui est du climat et a contribué
à l’essor démographique extraordinaire des populations humaines. Avec une
Terre de plus de 7 milliards d’hommes et de femmes, il va falloir gérer au
mieux le changement climatique, afin de préserver les populations et leur en-
vironnement. Le passé nous apprend que notre petite planète bleue a subi
maintes modifications. Ce n’est donc pas la planète qui est en danger, ce sont
bien plutôt les populations, d’autant qu’elles ne sont pas à armes égales face
aux changements climatiques. Et donc, paradoxalement, si l’Homme est de-
venu un acteur majeur du climat, il pourrait aussi subir à ses dépens des
bouleversements et des situations difficiles qu’il aura lui-même crées.
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