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Notes :

* Le document en anglais, résum¢ pour décideurs, chapitres complets du Working
Group I (Physique du Climat) au 4™ rapport de synthése (Fourth Assessment Report)
et glossaire sont disponibles sur : http://ipcc-wgl.ucar.edu/.

* Le troisiétme rapport de synthése (TAR, Third Assessment Report) disponible
intégralement en anglais sur : www.ipcc.ch

* Les acronymes anglais ont été systématiquement utilisés avec mention des termes
complets et de leur traduction en frangais.

* La notation « ka » (pour « kilo années », milliers d’années) a été utilisée aussi bien
pour la durée de périodes passées que pour la date de certains événements (par
exemple, 8,2 ka représente la période 8200 ans avant la période de référence actuelle,
par convention 1950 AD).




Résumé executif

Quelles sont les relations entre les variations passées des concentrations en
gaz a effet de serre et du climat?

* Au cours du dernier siécle, le taux d’accroissement du forcage radiatif des trois
principaux gaz a effet de serre, le dioxyde de carbone (CO;), le méthane (CH,4) et
I’oxyde nitreux (N;0) est trés probablement sans précédent au moins au cours des
derniers 16 ka'. Les variations pré-industrielles des concentrations en gaz a effet de
serre dans 1’atmosphere observées au cours des derniers 10 ka ont été faibles par
rapport a leurs augmentations pendant la période industrielle, et étaient probablement
majoritairement dues a des processus naturels.

e 1l est tres probable que les concentrations actuelles dans 1’atmosphéere du CO; (379
ppm), du CHy4 (1774 ppb) dépassent de loin les variations naturelles des derniers 650
ka. Les mesures faites dans les carottes de glace indiquent que le CO; a varié¢ dans une
gamme de 180 a 300 ppm et le CHy entre 320 et 790 ppb pendant cette période.
Toujours pour la méme période des derniers 650 ka, la température antarctique et les
concentrations de CO, ont co-varié, ce qui indique une forte imbrication entre le
climat et le cycle du carbone.

e [l est trés probable que les variations glaciaires-interglaciaires de CO, ont fortement
amplifié les variations climatiques, mais il est improbable que les variations de CO,
aient initi¢ la fin des périodes glaciaires. Au cours des dernicres déglaciations, les
températures antarctiques ont commencé a augmenter plusieurs siécles avant le CO,
atmosphérique.

e Il est probable que les périodes climatiques antérieures ou les concentrations
atmosphériques en CO, ont été ¢levées ¢étaient des périodes plus chaudes
qu’actuellement. C’est le cas a la fois pour des périodes climatiques durant des
millions d’années (comme le Pliocene, entre 5 et 3 Ma?) et pour des événements
chauds de quelques centaines de millions d’années (par exemple, le Maximum
Thermique Paléoceéne-Eocene, il y a 55 Ma). Dans les deux cas, le réchauffement était
probablement fortement amplifié¢ dans les hautes latitudes nord, par rapport aux basses
latitudes.

Qu’apprend-on de la variabilit¢ du climat a Déchelle glaciaire-
interglaciaire ?

* Les modeles de climat montre que le Dernier Maximum Glaciaire (il y a environ 21
ka) était plus froid que le climat actuel de 3 a4 5°C, a cause des concentrations en gaz a
effet de serre et de la présence des calottes glaciaires. La prise en compte des effets du
contenu de poussieres dans I’atmosphere et des changements de végétation entrainent
un refroidissement global supplémentaire de I’ordre de 1°C a 2°C, mais le niveau de
compréhension scientifique de ces effets est faible. Il est trés probable que le
réchauffement global de 4°C a 7°C depuis le Dernier Maximum Glaciaire se soit
produit environ 10 fois plus lentement que le réchauffement du 20°™ siécle.

"'Note : 1 ka = 1000 ans avant la période actuelle (définie comme 1950 AD) ou une durée d’une durée de 1000
ans.
% note : 1 Ma = 1 million d’années avant ’actuel (1950 AD) ou une période d’une durée de 1 million d’années.
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* Au Dernier Maximum Glaciaire, les enregistrements paléoocéanographiques montrent
un refroidissement des températures de surface des océans tropicaux de I’ordre de 2°C
a 3°C en moyenne, et un refroidissement beaucoup plus marqué associ€¢ a une
extension de la glace de mer aux hautes latitudes. Les modeles climatiques sont
capables de simuler ’amplitude de ces changements latitudinaux a la surface des
océans, en réponse aux estimations des changements de 1’orbite terrestre, des gaz a
effet de serre et des changements de surface des continents; ceci indique qu’ils
représentent de maniere correcte les grands processus qui sont a 1’origine de cet état
climatique passé€.

* Les données terrestres montrent un refroidissement significatif au Dernier Maximum
Glaciaire dans les tropiques (jusqu’a 5°C) et des amplitudes plus larges aux hautes
latitudes. Les mode¢les de climat montrent une certaine dispersion dans leur capacité a
simuler ces caractéristiques.

* Il est quasiment certain que les températures globales au cours des prochains siécles ne
subiront pas de tendance au refroidissement a cause des variations naturelles de
I’orbite terrestre. Il est trés improbable que la Terre puisse basculer vers une période
glaciaire au cours des prochains 30 ka.

* Pendant la derniere période glaciaire, des réchauffements abrupts régionaux
(probablement jusqu’a 16°C en quelques décennies au Groenland) et des
refroidissements se sont succédés de maniere répétée dans le secteur de 1’ Atlantique
Nord. Ces événements ont eu des impacts globaux, tels des déplacements importants
des zones de précipitations tropicales. Il est peu probable que ces événements aient été
associés a des changements de température globale mais au contraire probable qu’ils
impliquent des redistributions de chaleur au sein du systeme climatique, liées a des
changements de la circulation de I’Océan Atlantique. ‘

* Le niveau des océans était probablement 4 & 6 m plus élevé qu’au 20°™ siécle pendant
la derniere période interglaciaire, il y a environ 125 ka. De maniére cohérente par
rapport aux données pal€oclimatiques, les modeles de climat simulent un
réchauffement d’été¢ dans 1I’Arctique atteignant 5°C pendant le dernier interglaciaire.
Ce réchauffement simulé est maximum sur 1’Eurasie et le Nord du Groenland, et
atteint 2 a 5°C au sommet du Groenland. Il est compatible avec la modélisation
glaciologique, suggérant qu’un retrait majeur de la calotte Sud du Groenland et des
autres zones englacées de 1’Arctique ont pu étre a 1’origine d’une augmentation du
niveau des mers de 2 a 4 m au cours de la derniere période interglaciaire ; le reste de la
contribution a I’augmentation du niveau des mers provient probablement de la calotte
antarctique.

Que nous montre I’étude du climat de la période interglaciaire actuelle ?

* Les enregistrements paléoclimatiques avec une résolution de 1’ordre du siecle
montrent 1’occurrence de périodes chaudes régionales et transitoires au cours des
derniers 10 ka, avant la période industrielle, mais il est probable que ces
réchauffements n’étaient pas synchrones a 1’échelle globale. De la méme manicere,
alors que certains enregistrements paléoclimatiques de résolution décennale montrent
une variabilité quasi-périodique régionale, il est probable que ces signaux régionaux
ne sont pas cohérents a I’échelle globale et ne peuvent expliquer la majeure partie du
réchauffement global des derniers 100 ans.

* Dans de nombreuses régions montagneuses de I’hémisphere nord, les glaciers ont
reculé en réponse au réchauffement régional causé par les variations d’orbite terrestre
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entre 11 et 5 ka, et étaient plus réduits qu’a la fin du 20°™ siécle au cours de ces
épisodes chauds. Le recul quasi-global des glaciers qui se produit actuellement ne peut
pas étre li€¢ aux mémes causes naturelles, car la diminution de I’ensoleillement d’été au
cours des derniers millénaires dans 1’hémisphére nord devrait étre favorable a une
expansion de ces glaciers.

Les modeles de circulation générale (GCM) sont capables de simuler beaucoup des
caractéristiques du changement climatique de 1’Holocéne moyen, il y a 6 ka : ceci
inclut le réchauffement des moyennes latitudes, dans un contexte ou la température
moyenne globale fluctue peu (<0,4°C), et les changements des moussons, en réponse
au forgage orbital. Dans les zones ou les reconstructions sont nombreuses, les modéles
ont tendance a sous-estimer les changements hydrologiques. Les modeles de climat
couplés océan-atmosphere-végétation conduisent a des simulations plus réalistes et
montrent le role amplificateur des rétroactions liées a 1’océan et aux surfaces
continentales dans le changement climatique.

Les modéles de climat et de végétation simulent le déplacement vers le nord de la
limite de la forét boréale en cas de réchauffement. Les données paléoclimatiques
indiquent également que ces déplacements de limites de forét jouent probablement un
role de rétroaction positive. Ces modeles montrent également des changements de
structure de la végétation et du stockage continental de carbone lorsque les conditions
aux limites et les forgages climatiques changent (i.e. présence de calottes, variations
orbitales).

Les observations pal€oclimatiques révelent que la fréquence régionale des cyclones
tropicaux, des crues, des sécheresses pluri-annuelles et I’intensit¢ des moussons
africaine et asiatique ont subi des changements abrupts a I’échelle de la décennie au
siecle, au cours des derniers 10 ka. Cependant, les mécanismes a 1’origine de ces
changements abrupts sont mal compris ou n’ont pas été étudiés en détail a 1’aide des
modeles de climat.

Comment le changement climatique du 20°™ siécle se compare-t-il au
climat des derniers 2000 ans ?

Il est trés probable que I’augmentation du CO, et du forcage radiatif di a 1’effet
combiné des augmentations de concentration de CO,, CHy4 et N,O ont été au moins 5
fois plus rapides pendant la période 1960-1999 que pendant tout autre période de 40
ans au cours des derniers deux millénaires précédent la période industrielle.

Les mesures effectuées sur les carottes de glace du Groenland et des moyennes
latitudes de 1’hémisphére nord montrent avec un trés bon indice de confiance une
augmentation rapide post-industrielle des concentrations de sulfates au-dessus du
niveau pré-industriel.

Certaines des études conduites depuis le Troisieme Rapport de Syntheése (TAR, pour
Third Assessment Report) indiquent une variabilité¢ de la température de ’hémisphere
nord a I’échelle de plusieurs siecles supérieure a celle qui était publiée dans le TAR.
Ces travaux montrent que les reconstructions sont sensibles aux types d’indicateurs
paléoclimatiques utilisés, aux méthodes statistiques mises en ceuvre pour la calibration
et la combinaison des données afin de reconstruire les températures passées. La plus
grande variabilit¢ démontrée par certaines études récentes concerne principalement
des températures plus fraiches (surtout pour les périodes du 12" au 14" et du 17°™
au 19°™ siécles). Seule I"une des nouvelles reconstructions indique des températures
légérement plus chaudes (au 11°™ siécle, mais toujours dans la gamme d’incertitude
publiée dans le TAR).
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Le TAR a souligné le réchauffement exceptionnel de la fin du 20°™ siécle par rapport
au dernier millénaire. Les travaux récents ont renforcé cette conclusion. Il est tres
probable que la moyenne des températures de I’hémisphere nord a été¢ plus chaude
pendant la seconde moitié¢ du 20°™ siécle que pendant tout autre intervalle de 50 ans
au cours des derniers 500 ans. Il est également probable que cette période de 50 ans a
¢té la plus chaude dans 1’hémisphére nord au cours des derniers 1,3 ka, et que ce
réchauffement a ét¢ plus étendu spatialement que pendant toute autre période de 50
ans des derniers 1,3ka. Ces conclusions sont plus fiables pour les températures d’été
des zones continentales extra-tropicales, et pour les périodes les plus récentes, a cause
de la faible densité de reconstructions pour les périodes plus anciennes.

Les faibles variations des concentrations pré-industrielles en CO, et CH4 au cours du
dernier millénaire sont cohérentes avec les reconstructions des températures de
I’hémispheére nord ; des variations climatiques plus intenses que celles qui sont
reconstruites impliqueraient probablement des variations plus marquées de ces
concentrations. Les variations faibles des gaz a effet de serre au cours de la période
pré-industrielle fournissent ainsi une preuve indirecte que les variations de la
température globale ont été limitées a I’échelle de la décennie et du siccle.

Les simulations paléoclimatiques sont globalement cohérentes avec les reconstructions
des températures de 1’hémisphere nord au cours du dernier millénaire. L’ augmentation
des températures de surface depuis 1950 ne peut étre simulée sans prendre en compte
les gaz a effet de serre d’origine anthropique parmi les forgcages climatiques (trés bon
niveau de confiance) et il est tres improbable que ce réchauffement ne soit que la fin
d’un épisode froid qui a précédé le 20 siecle.

La compréhension de la variabilité climatique du dernier millénaire dans I’hémisphere
sud et les tropiques reste tres limitée a cause de la faible densité d’enregistrements
paléoclimatiques.

Les reconstructions climatiques du dernier millénaire indiquent que les
teléconnections spatiales associées a 1’Oscillation Australe / El Nifio ont vari€
davantage que ne le montrent les mesures instrumentales du 20" siécle (haut niveau
de confiance).

Les enregistrements paléoclimatiques de 1’Afrique du nord et de I’est et des
Amériques indiquent que ’occurrence de sécheresses persistantes pendant plusieurs
décennies ou davantage est une caractéristique du climat de ces régions au cours des
deux derniers millénaires.

nous apprennent les enregistrements paléoclimatiques en ce qui

concerne les rétroactions, les processus biogéochimiques et
biogéophysiques ?

La théorie orbitale des pal€oclimats, largement reconnue, suggere que les cycles
glaciaires-interglaciaires se sont produits en réaction au forgcage orbital. La forte
réaction du systéme climatique implique une forte amplification positive de ce
forgage. Cette amplification a trés probablement €té dominée par les changements des
concentrations de gaz a effet de serre et la croissance / disparition des calottes de
glace. Elle inclut également 1’influence de la circulation océanique et des changements
de glace de mer, des rétroactions biophysiques et de la charge en aérosols (poussicres)
dans I’atmosphere.

A D’échelle millénaire, i1l est quasiment certain que les variations de CO;
atmosphérique associées a chacun des événements chauds en Antarctique ont eu une
amplitude inférieure a 25 ppm, au cours de la derniére période glaciaire. Ceci suggere
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que les changements de formation des eaux profondes dans 1’ Atlantique et le dépot de
fer transporté par les vents vers 1’Océan Austral associés a ces événements n’ont qu’un
impact limité sur le CO,.

I1 est tres probable que les processus du cycle du carbone marin sont majoritairement a
I’origine des variations glaciaires-interglaciaires de CO,. La quantification des
processus individuels marins reste une difficulté majeure.

Les données paléoenvironnementales indiquent que la composition et la structure
régionale de la végétation sont trés probablement sensibles au changement climatique
et, dans certains cas, peuvent réagir au changement climatique en quelques décennies.
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1. Introduction

Ce chapitre évalue les données paléoclimatiques et la connaissance des changements
du systeme climatique aux échelles de temps interannuelles a millénaires, et la capacité des
modeles climatiques a simuler ces variations. D’autres perspectives paléoclimatiques sont
¢galement inclues dans d’autres chapitres du FAR (Fourth Assessment Report).

La science des paléoclimats a progress¢ de manicre significative depuis les années
1970, ou elle s’est focalisée sur I’origine des glaciations, la possibilit¢é d’une glaciation
imminente et les premicres explorations des périodes appelées « Petit Age de Glace » et
« Période chaude médiévale ». A I’époque du premier rapport de synthése du GIEC (IPCC,
1990), beaucoup des variations climatiques avant la période instrumentale restaient mal
connues ou comprises. Quinze années plus tard, la compréhension a progressé, est devenue
plus quantitative et repose sur une meilleure intégration des observations et de la
modélisation.

Apres une breve présentation des méthodes paléoclimatiques, de leurs forces et de
leurs faiblesses, ce chapitre examine les enregistrements paléoclimatiques par ordre
chronologique, du plus ancien au plus récent. Cette approche a été choisie parce que le
systeme climatique varie et change a toutes les échelles de temps, et que la compréhension
des phénomenes les plus lents peut étre pertinente pour les changements climatiques a courte
échelle de temps. De plus, I’analyse de la réaction du systéme climatique aux grands forcages
climatiques passés est utile pour évaluer comment le méme systéme climatique pourrait réagir
aux for¢ages importants a venir.

De manicre transverse a cette présentation chronologique, ce chapitre aborde
I’évaluation des forgages et des réactions climatiques, et de la capacité des derniéres versions
des modeles de climat a simuler ces réactions. A chaque fois que cela est possible, les
perspectives issues des observations paléoclimatiques, de la théorie et de la modélisation sont
combinées afin de réduire les incertitudes pour cette synthése. Plusieurs sections sont
également consacrées aux nombreux travaux récents permettant de progresser dans la
compréhension des changements climatiques abrupts, ces changements climatiques forcés ou
non qui impliquent des effets de seuil dans la transition vers un nouvel état climatique (par
exemple un nouvel état moyen ou un nouveau type de variabilité), et pour lesquels la durée de
la transition vers ce nouvel état est courte par rapport a la durée de cet état (Rahmstorf, 2001 :
Alley et al, 2003 ; Overpeck et Trenberth, 2004).

2. Méthodes paléoclimatiques

2.1 Méthodes — Observations des forcages et des réactions

La paléoclimatologie a connu des progres significatifs dans ses méthodologies depuis
le TAR (IPCC Third Assessment Report) et le but de cette section est de mettre en avant ces
progres tout en fournissant une vue d’ensemble des méthodes a I’origine des reconstructions
utilisées dans ce chapitre. Plusieurs détails clés de ces méthodologies sont présentés dans les
sections suivantes lorsque cela est nécessaire. Ainsi, cette section méthodologique vise a étre
plus générale et a donner aux lecteurs davantage de compréhension et de confiance vis a vis
des conclusions de ce chapitre. Les lecteurs sont invités a se référer a des ouvrages clés et des
numéros spéciaux de journaux pour obtenir des précisions méthodologiques supplémentaires
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(Bradley, 1999 ; Cronin, 1999 ; Fischer et Wefer, 1999 ; Ruddiman et Thomson, 2001 ;
Alverson et al, 2003 ; Mackay et al, 2003 ; Kucera et al, 2005 ; NRC, 2006).

2.1.1 Comment connait-on les forcages climatiques passés ?

Les séries temporelles des changements d’ensoleillement pilotés par les parametres
astronomiques sont bien connues et peuvent étre calculées a partir de la mécanique céleste
(voir la section 4, Encart 1). Les méthodes permettant d’estimer les variations des forcages
solaire et volcanique continuent a progresser, malgré de larges incertitudes résiduelles (voir
section 6).

2.1.2 Comment connait-on les changements de la composition atmosphérique globale
passée ?

L’un des aspects peut-€tre les plus importants de la paléoclimatologie moderne réside
dans le fait qu’il est possible, a partir de 1’air piégé dans les glaces polaires et de cette glace
elle-méme, de construire des séries temporelles des gaz traces et des aérosols atmosphériques,
au cours des derniers 650 ka (voir les sections 4 et 6 pour les références méthodologiques).
Comme il en est I’usage pour I’étude paléoclimatique de la fin du Quaternaire, la qualité des
reconstructions des forcages et des réactions est testée par rapport a la période récente (depuis
1950) ou un suivi instrumental est disponible. La section 3 se réfere a plusieurs articles qui
révelent comment les concentrations en CO, atmosphériques peuvent étre estimées a 1’échelle
de millions d’années, mais avec une précision beaucoup plus faible que les mesures faites
dans les carottes de glace. Comme toujours dans cette discipline, les paléoclimatologues ne se
fient pas a une seule méthode mais combinent différents indicateurs. Ceci fournit une vision
plus riche et plus complete des changements climatiques que ne le permettrait un seul
indicateur. De cette maniére, la comparaison des différentes méthodes permet d’estimer les
incertitudes et de les comprendre. Dans le cas des variations du dioxyde de carbone (CO,)
avant le Quaternaire, de multiples méthodes géochimiques et biologiques permettent
d’estimer la gamme des variations passées de CO,, mais, comme le souligne la section 3, la
qualité de ces estimations reste relativement limitée.

2.1.3 Comment peut-on dater précisément les enregistrements paléoclimatiques des
forgages et des réactions ?

Il existe beaucoup de documents de référence sur les méthodes de datation associées
aux enregistrements paléoclimatiques et les lecteurs sont invités a consulter les ouvrages cités
précédemment. De maniere générale, la précision des datations diminue a mesure que 1’on
remonte dans le temps et les méthodes de datation sont souvent spécifiques a certaines
échelles de temps. Les enregistrements des cernes de croissance des arbres sont en général les
plus précis, et offrent une précision a I’année pres ou a la saison pres (sur des millénaires). Il y
a un ensemble d’indicateurs paléoclimatiques qui disposent également de couches annuelles
(par exemple, les coraux, les sédiments varvés, certaines concrétions de grottes et certaines
carottes de glace) mais les modeles d’age associ€s a ces indicateurs ne sont pas toujours
exacts a ’année pres. Les paléoclimatologues croisent les informations chronologiques issues
de différentes sources pour réduire les incertitudes de datation et les interprétations
paléoclimatiques doivent intégrér les incertitudes sur le calage chronologique.

Les méthodes radiométriques continent a progresser. Chaque systeme radiométrique
est utile pour une certaine période de temps et les études paléoclimatiques publient presque
toujours les incertitudes analytiques. Comme il peut y avoir des incertitudes supplémentaires,
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des méthodologies ont été développées pour vérifier les hypothéses et les tester avec des
méthodes indépendantes. Ainsi, les variations séculaires du radiocarbone sont bien connues au
cours des derniers 12 ka et relativement bien comprises pour les derniers 35 ka. Ces variations
et la qualité de I’horloge du radiocarbone ont ét¢ démontrées a travers des comparaisons avec
des modeles d’age construits a partir d’enregistrements de cernes d’arbres et de sédiments
varveés, ainsi qu’avec des datations obtenues a 1’aide d’autres systemes radiométriques
indépendants comme [’uranium. Cependant, pour chaque indicateur paléoclimatique, la
qualité des chronologies du radiocarbone dépend également du nombre de datations, du type
de matériel disponible pour la datation et de la connaissance de 1’dge radiocarbone du carbone
incorporé dans le matériel étudié.

2.1.4 Quelles sont les méthodes pour reconstruire la dynamique passée du climat a
P’aide d’indicateurs paléoclimatiques ?

La plupart des méthodes mises en ceuvre pour les reconstructions paléoclimatiques
citées dans ce chapitre sont décrites en détail dans les livres cités précédemment et dans les
références de chaque section du chapitre. Dans certaines sections, des ¢léments clés des
méthodes et certaines controverses sont décrits lorsque de telles discussions permettent
d’évaluer les incertitudes paléoclimatiques.

Les méthodes de reconstructions pal€oclimatiques ont miri au cours des dernieres
décennies. Elles reposent sur des mesures directes de changements passés (par exemple en ce
qui concerne les variations de température du sol ou le contenu du gaz dans les bulles d’air
des glaces polaires, les changements des eaux interstitielles des sédiments marins ou les
variations d’étendue des glaciers) ou des mesures d’indicateurs indirects issus de parametres
chimiques, physiques ou biologiques qui refletent -souvent de maniere quantitative et bien
comprise- les changements passés de 1’environnement ou ces indicateurs ont existé ou grandi.
En outre, les paléoclimatologues utilisent ¢galement des données historiques (par exemple
sous forme d’observations précises sur les récoltes) pour reconstruire les changements
climatiques passés. Bien qu’il reste des incertitudes, il est a présent communément admis et
vérifié que beaucoup d’organismes (par exemple les arbres, les coraux, le plancton, les
insectes) réagissent au changement climatique par des modifications de leur croissance ou de
la dynamique de leur population ; ces changements d’origine climatique sont bien enregistrés
dans les changements de croissance de specimens vivants ou morts (fossiles) ou dans les
assemblages de ces organismes. Les cernes d’arbres, le plancton océanique et lacustre et les
pollens forment parmi les sources d’indicateurs les mieux connus et les plus développés pour
reconstruire les variations climatiques a 1’échelle des derniers siecles et millénaires. Des
réseaux de séries de croissance ou de densité de cernes d’arbres sont utilisés pour estimer les
changements de température ou d’humidité, grace a des méthodes de calibration développées
pour la période de recoupement avec les données instrumentales. Les distributions passées du
pollen et du plancton issus de carottes sédimentaires peuvent étre utilisées pour estimer
quantitativement les variations de certains parametres climatiques (par exemple, les
températures, la salinité et les précipitations), en utilisant des méthodes statistiques calibrées
par rapport a leur distribution actuelle et aux parametres climatiques associés. La composition
chimique de certaines grandeurs biologiques et physiques refléte le résultat de processus
thermodynamiques bien compris qui peuvent étre convertis en parametres climatiques comme
la température. Parmi les exemples clés, il faut mentionner : les rapports isotopiques de
I’oxygeéne (O) dans les carbonates des foraminiféres et les coraux, utilisés pour estimer les
changements de température et de salinité ; les rapports magnésium/calcium (Mg/Ca) et
strontium/calcium (Sr/Ca) des carbonates, utilisés pour estimer les températures ; les indices
de saturation des alcénones de molécules organiques marines, pour estimer les températures
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de surface des océans (SST pour Sea Surface Temperature) ; les isotopes de I’oxygene (O) et
de I’hydrogene, les études combinées des isotopes de 1’azote et de 1’argon dans les glaces
polaires pour estimer les changements des températures et de 1’origine des précipitations.
Enfin, de nombreux systémes physiques (comme les sédiments ou les dépots €oliens) sont
aussi utilisés pour déduire les changements climatiques passés. De nombreux travaux sont en
cours pour développer et améliorer ces méthodes, et il reste de nombreuses ¢tudes a mener
pour déterminer les biais spatiaux et saisonniers possibles de ces différentes méthodes. C’est
pourquoi de nombreuses études paléoclimatiques récentes déploient une panoplie de
méthodes car des séries issues de différents indicateurs (multi-proxies) fournissent des
estimations plus rigoureuses qu’une approche restreinte a un seul type d’indicateur. La
combinaison d’indicateurs permet d’identifier la présence de biais saisonniers. Aucune
méthode paléoclimatique n’est parfaite et il est indispensable de comprendre les
méthodologies et les processus sous-jacents lorsqu’on manipule des données
paléoclimatiques.

La paléoclimatologie se construit en confrontant les enregistrements climatiques issus
de sources indépendantes et en les vérifiant, afin de construire des informations fiables pour
déterminer la variabilité et le changement climatique passés. Ce chapitre accorde davantage
de poids aux conclusions qui ont été obtenues a I’aide de méthodes particulierement fiables et
vérifiées.

2.2 Méthodes — Modé¢lisation paléoclimatique

Les modéles de climat sont utilisés pour simuler certaines périodes climatiques
passées (par exemple, le Dernier Maximum Glaciaire, la derni¢re période interglaciaire, ou
des éveénements abrupts) pour mieux comprendre les mécanismes des changements
climatiques passés. Les modeles sont indispensables pour tester quantitativement certaines
hypothéses physiques comme la théorie de Milankovitch (voir section 4, encadré 1). Les
modeles permettent d’étudier les relations de cause a effet dans les changements climatiques
passés. Ils permettent ¢également de faire le lien entre 1’échelle locale et 1’échelle globale dans
I’étude des paléoclimats, alors que les informations paléoclimatiques sont généralement rares,
dispersées et tétmoignent d’une saison particuliere. Ainsi, les enregistrements issus des forages
profonds dans les glaces polaires montrent une forte corrélation entre la température locale en
Antarctique et le CO; et le méthane, des gaz a effet de serre bien mélangés dans I’atmosphere,
mais ce sont les modeles qui permettent d’explorer les relations de causalités entre ces
différentes variables. Le développement d’une compréhension quantitative des mécanismes
est la manicre la plus efficace d’apprendre des changements climatiques passés pour le
changement climatique futur, car il n’y a pas d’analogues directs des changements futurs dans
I’histoire passée du climat.

En paralléle, les reconstructions paléoclimatiques permettent de tester les modeles de
climat, surtout si les forcages climatiques sont bien connus et que la réaction du climat est
suffisamment bien documentée. Pour les périodes anciennes, précédant la période
interglaciaire actuelle (I’Holocene), les ordres de grandeur des forgages et des réactions sont
bien plus forts qu’au cours des derniers millénaires, mais les données sont moins nombreuses
et les incertitudes plus larges. Au contraire, de nombreuses reconstructions sont disponibles
pour les derniers millénaires, pour lesquels a la fois les forcages et les changements
climatiques sont bien plus faibles. Il est important de confronter les modeles de climat aux
données paléoclimatiques, car les mesures instrumentales ne permettent pas de tester tous les
aspects des modeles de climat. Par exemple, le fait de simuler correctement le climat actuel ne
permet pas de tester sa sensibilité au CO, — pour cela, il est possible d’utiliser des simulations
climatiques avec un niveau de CO; tres différents de I’actuel. En outre, de nombreuses
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paramétrisations représentant les processus sous-maille (par exemple, les parametres des
nuages, ou du mélange turbulent) ont été développées a partir d’observations actuelles ; par
conséquent, I’utilisation d’états climatiques qui n’ont pas été utilisés dans le développement
des modeles fournit un banc d’essai indépendant pour évaluer ces modeles. Les données
paléoclimatiques sont essentielles pour évaluer la capacité des modeles de climat a simuler de
manicre réaliste des changements climatiques.

En principe, ce sont les mémes modéles de climat qui sont utilisés pour simuler le
climat actuel, les scénarios d’évolution future et certaines périodes paléoclimatiques, en
réponse a différents forgages et, pour les périodes climatiques trés anciennes, différentes
configurations des oc€ans et des continents. Toute la gamme des modeles de climat (voir le
Chapitre 8) est déployée (Claussen et al, 2002), depuis des modeles conceptuels simple, en
passant par les modeles de systeme terre de complexité intermédiaire (EMICs) et les modeles
couplés de circulation générale (GCMs). Puisqu’il faut des simulations relativement longues
(plusieurs millénaires) pour certaines applications paléoclimatiques, et que la puissance de
calcul reste un facteur limitant, on utilise souvent des modeles couplés relativement
« rapides ». Certaines composantes du systeme climatique ne faisant pas partie des versions
standards de modeles utilisées pour le climat actuel sont également ajoutées de plus en plus
pour les applications paléoclimatiques : c’est ainsi le cas pour les modeles de calottes
continentales ou bien la représentation des isotopes stables de 1’eau dans le systeme
climatique (LeGrande et al, 2006). Des modules représentant la végétation ainsi que les
€cosystémes marins et terrestres sont ajoutés de plus en plus couramment, afin de représenter
les rétroactions biophysiques et biogéochimiques du systeéme climatique et de tester le
réalisme de ces modules par rapport aux données paléoécologiques (comme les pollens). La
représentation des traceurs et des processus biogéochimiques dans les modeles de climat est
un progres considérable pour les simulations paléoclimatiques, car de nombreuses
informations pal€oclimatiques sont issues d’enregistrements pal€éoenvironnementaux
intrinsequement liés au cycle du carbone et d’autres nutriments.

3. Les climats pré-quaternaires

3.1 Quelle est la relation entre le dioxyde de carbone et la température
pendant cette période ?

Les climats pré-Quaternaires, avant 2,6 Ma (million d’années avant 1’actuel, voir la
Figure 1) étaient majoritairement plus chauds qu’aujourd’hui et associés a des niveaux de CO,
plus élevés. De ce point de vue, ils montrent une certaine similitude avec le changement
climatique a venir (malgré le fait que la biologie et la géographie étaient de plus en plus
différentes a mesure qu’on s’¢loigne vers le pass€). En général, ils confirment que des climats
plus chauds sont a attendre lorsque les concentrations en gaz a effet de serre augmentent.
Avant 1 Ma, c’est a dire avant la période couverte par les carottes de glace, les données sur les
concentrations des gaz a effet de serre sont bien moins précises. De nombreux efforts sont en
cours pour obtenir des reconstructions quantitatives des périodes chaudes des derniers 65 Ma
et les sections qui suivent s’intéressent a deux épisodes chauds de cette période.

Avec quelle précision la relation entre CO, et température est-elle connue ? Les
niveaux de CO, pré-Quaternaire sont issus de 4 principaux indicateurs (Jasper et Hays, 1990 ;
Royer et al, 2001 ; 2003). Deux indicateurs utilisent le fait que des entités biologiques ont des
rapports isotopiques en carbone différents dans les sols et 1’eau de mer par rapport a
I’atmosphere (Cerling, 1991 ; Freeman et Hayes, 2002 ; Yapp et Poths, 1992 ; Pagani et al,
2005). Le troisieme indicateur utilise le rapport isotopique du bore (Pearson et Palmer, 2000)
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alors que le quatrieme indicateur est basé sur une relation empirique entre le nombre de
stomates sur les feuilles des arbres et la concentration atmosphérique en CO, (McElwain et
Chaloner, 1995 ; Royer, 2003). Comme le montre la Figure 1 (graphique du bas), alors que la
palette des reconstructions de CO, est large, les ordres de grandeur sont généralement plus
¢levés que pour la période pré-industrielle enregistrée dans les glaces polaires. A ces longues
¢chelles de temps, on pense que les variations de CO, sont pilotées par les changements de
processus tectoniques (par exemple les sources liée a 1’activité volcanique et les puits liées a
I’érosion des silicates, Ruddimann, 1997). Les reconstructions de température figurant sur la
Figure 1 (graphique du milieu) sont obtenues a partir des isotopes de O (corrigées des
variations du volume global des glaces) ainsi que du Mg/Ca de foraminiféres et d’alcénones.
Les indicateurs de présence de glaces continentale montrent que la Terre était quasiment libre
de glace pendant cette période géologique, confirmant le réchauffement global. La
généralisation des glaciations antarctiques, il y a 35 a 50 Ma, était probablement en partie due
a la diminution du CO, atmosphérique depuis leur maximum au Crétacé (il y a 100 Ma)
(DeConto et Pollard, 2003). La relation entre CO; et température peut étre explorée pour des
périodes plus anciennes. La Figure 1 (graphique du haut) montre ainsi que le réchauffement
de I’Ere Mésozoique (230-65 Ma) était probablement associée a des concentrations élevées en
CO; et que les grandes glaciations se produisant il y a 300 Ma ont probablement coincidé
avec un minimum relatif des concentrations en CO,.

3.2 Que montre ’enregistrement du Pliocéne moyen ?

Le Pliocéne moyen (il y a 3,3 a 3 Ma) est la période la plus récente de I’histoire de la
Terre pendant laquelle la température moyenne globale était significativement plus chaude
que la période pré-industrielle, de maniere prolongée (les simulations des GCMs indiquent
des températures 2°C a 3°C plus chaudes ; Chandler et al, 1994 ; Sloan et al, 1996 ; Haywood
et al, 2000 ; Jiang et al, 2005). Cette période fournit ainsi un exemple accessible d’un climat
présentant de nombreuses similitudes a ce que pourrait étre la Terre a la fin du 21°™ siécle,
selon les simulations climatiques. Le Plioceéne est suffisamment récent pour que les continents
et les bassins océaniques aient quasiment atteint leur configuration géographique actuelle.
Globalement, 1’état moyen des périodes les plus chaudes du Pliocéne moyen permet
d’explorer un état d’équilibre d’un monde globalement plus chaud, dans lequel les
concentrations atmosphériques en CO; (estimées entre 360 et 400 ppm) sont probablement
plus élevées que pendant la période pré-industrielle (Raymo et Rau, 1992 ; Raymo et al,
1996). Les informations géologiques et isotopiques montrent de maniere cohérente que le
niveau des mers €tait au moins 15 a 25 m au-dessus du niveau actuel (Dowsett et Cronin,
1990 ; Shackleton et al, 1995), avec des calottes de glace réduites et une diminution de
’aridité continentale (Guo et al, 2004).

Les indicateurs paléoclimatiques terrestres et marins (Thompson, 1991 ; Dowsett et al,
1996 ; Thompson et Fleming, 1996) montrent que les hautes latitudes étaient
significativement plus chaudes, alors que les températures de tropicales €taient similaires a
I’actuel a la surface des continents et des océans. Il en résulte une diminution substantielle du
gradient latitudinal de température troposphérique. Ainsi, lorsqu’ils sont forcés par les SSTs
reconstruites pour le Pliocene (Dowsett et al, 1996 ; 2005), les GCMs atmosphériques
simulent un réchauffement hivernal de 10°C a 20°C des températures de surface de I’air aux
hautes latitudes nord, associées a un réchauffement de 5°C a 10°C au nord de 1’Atlantique
Nord (~60°N), mais quasiment aucun changement des températures de surface de 1’air en
région tropicale (voire un léger refroidissement) (Chandler et al, 1994 ; Sloan et al, 1996 ;
Haywood et al, 2000 ; Jiang et al, 2005). A I'inverse, une simulation a ét¢ conduite a 1’aide
d’un modele couplé océan-atmosphere forcé par une concentration en CO, atmosphérique de



-15-

400 ppm. Cette simulation a produit un réchauffement de 3°C a 5°C au nord de 1’ Atlantique
Nord, 1 a 3°C dans les tropiques (Haywood et al, 2005), par rapport a la période pré-
industrielle : ces résultats sont globalement similaires a la réaction du climat a des niveaux de
CO; plus élevés, décrits dans le Chapitre 10.

L’absence de réchauffement tropical provient de reconstructions de SSTs tropicales
utilisant des microfaunes marines. Comme dans le cas du Dernier Maximum Glaciaire (voir la
Section 4), il reste difficile d’estimer si la sensibilité tropicale est vraiment aussi faible que ne
I’indique de telles reconstructions. Haywood et al (2005) ont montré que les alcénones
montrent effectivement un réchauffement des températures tropicales et subtropicales, en
meilleur accord avec les simulations des GCMs forcées par un surplus de CO, (voir Chapitre
10). Comme dans I’étude citée ci-dessus, les modeles de climat ne peuvent pas simuler une
réaction a I’augmentation du CO, associant un réchauffement marqué aux hautes latitudes et
un changement de température minimum dans les tropiques sans une forte augmentation du
transport de chaleur océanique (Rind et Chandler, 1991).

La forte réaction des hautes latitudes est clairement montrée par les paléodonnées
terrestres et marines, et pourrait indiquer que les hautes latitudes sont plus sensibles a
I’augmentation du CO, que les simulations climatiques ne le suggérent pour le 21°™ siécle.
Sinon, elle pourrait résulter d’augmentations du transport de chaleur par 1’océan suite a une
circulation thermohaline intensifiée (Raymo et al, 1989 ; Rind et Chandler, 1991) ou une
augmentation du débit des courants océaniques de surface a cause d’une plus grande tension
de vent (Ravelo et al, 1997 ; Haywood et al, 2005). Les indicateurs paléoclimatiques
disponibles a ce jour ne permettent pas de tester ’hypothése d’une augmentation d’intensité
de la cellule de circulation méridienne pour des états climatiques transitoires ou stationnaires
du Pliocene, quoiqu’une telle augmentation soit en opposition avec la diminution transitoire
de production d’eaux profondes dans I’ Atlantique Nord simulée par la plupart des modeles de
climat pour le 21°™ siécle (voir Chapitre 10). La réponse transitoire pourrait étre différente de
la réaction a 1’équilibre lorsque le climat se réchauffe. De nouvelles reconstructions
commencent a €tre obtenues pour décrire 1’état de 1’océan profond au Plioceéne (Cronin et al,
2005). Une meilleure compréhension de la structure des changements climatiques et de leurs
forcages au Pliocéne pourrait permettre d’améliorer les prévisions de réaction a
I’augmentation future du CO,, en particulier en ce qui concerne le role de la circulation
océanique dans un monde globalement plus chaud.

Figure 1. (En haut) CO, atmosphérique et glaciations continentales au cours des derniers 400 Ma. Les barres
verticales marquent le moment et 1’extension en paléolatitudes des calottes de glace (d’aprés Crowley, 1998).
Les courbes des enregistrements de CO, représentent une moyenne glissante sur 5 points de chacun des 4
principaux indicateurs (voir Royer, 2006 pour les détails de cette compilation). La gamme de concentrations de
CO; plausible calculée par le modele du cycle du carbone géochimique GEOCARB III (Bern et Kothhavala,
2001) est également représentée. Toutes les données sont été ajustées sur 1’échelle de temps de Grastein et al
(2004).

(Au milieu) Compilation globale des enregistrements de '*0 de foraminiféres benthiques de carottes marines de
40 sites de Deep Sea Drilling Program et Ocean Drilling Program (Zachos et al, 2001) mis a jour avec des
enregistrements a haute résolution pour I’intervalle Eocene-Miocéne (Billups et al, 2002 ; Mohaty et Zachos,
2003 ; Lear et al, 2004). La plupart des données sont issues d’analyses de deux taxons benthiques communs et a
longue durée de vie, Cibicidoides et Nuttallides. Pour corriger les effets isotopiques vitaux propres a chaque
espéce, les valeurs de 8'80 ont été ajustées de +0,64 et +0,4 respectivement (Shackleton et al, 1984). Les ages
sont relatifs a I’échelle de polarité géomagnétique de Berggren et al (1995). Les données brutes ont été lissées
par une moyenne glissante sur 5 points et une fonction de pondération locale. Les valeurs de températures
déduites de '*O sont basées sur I’hypothése d’un océan libre de glace ((1 pour mille Standard Mean Ocean
Water) and donc sont uniquement valables pour la période précédent I’englacement de I’ Antarctique (~ 35 Ma).
Aprés le début de 1’Oligocéne, une grande partie de la variabilité de I’enregistrement de '*0 (~70%) refléte les
changements du volume des glaces en Antarctique et dans I’Hémisphére Nord, ce qui est indiqué par les barres
horizontales bleu clair (e.g. Hambrey et al, 1991 ; Wise et al, 1991 ; Ehrmann et Mackensen, 1992). Lorsque les
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barres sont en pointillé, elles représentent des épisodes éphémeres de glaciation ou des calottes plus restreintes
qu’actuellement, alors que les barres en trait plein représentent des calottes de taille similaire ou supérieure a
celle de la période actuelle. L’évolution et la stabilité de la calotte de 1’ Antarctique de 1’Ouest (e.g. Lemasurier et
Rocchi, 2005) restent une source majeure d’incertitude qui pourrait avoir des conséquences pour I’augmentation
future du niveau des mers.

(En bas). Enregistrement du CO, au cours des derniers 65 Ma. Chaque série de CO, et ’erreur qui lui est
associée est représentée avec un code de couleur qui dépend de la méthode de reconstruction. Dans la mesure du
possible, les enregistrements sont construits sur des échantillons multiples (voir Royer 2006 pour les précisions
et les références des données). Les incertitudes de datation sont généralement inférieures & 1 Ma. La barre
d’erreur pour chaque indicateur de CO, est trés variable ; les estimations reposant sur les nodules de sols
conduisent aux incertitudes les plus larges. Les gammes de variations de CO, issues de 3 modeles géochimiques
de cycle du carbone sont également représentées.
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3.3 Que nous montre DPenregistrement du Maximum Thermique
Paléocene / Eocéne ?

Il y a environ 55 Ma, les enregistrements du 8O et du Mg/Ca témoignent d’un
réchauffement « abrupt » (dans ce cas, se produisant en 1 a 10 ka) de plusieurs degrés celsius
(Kennett et Stott, 1991 ; Zachos et al, 2003 ; Tripati et Elderfield, 2004). Ce réchauffement et
son impact environnemental ont €été enregistrés a toutes les latitudes, aussi bien a la surface
que dans ’océan profond. La phase chaude a duré approximativement 100 ka. De nombreux
enregistrements fossiles, y compris de changements de végétation (Wing et al, 2005)
témoignent de décalages majeurs des structures de précipitations. Cette anomalie climatique,
associée a une anomalie de la composition isotopique du carbone, s’est produite a la fronticre
entre les époques Paléocene et Eocene, et a donc ét¢ dénommée le Maximum Thermique
Paléocene / Eocéne (PETM). Le réchauffement est trés net dans les enregistrements a haute
résolution de cette période (voir Figure 2). En paralléle, le °C d’enregistrements marins et
continentaux montre qu’un grand volume de carbone caractérisé par une concentration basse
en °C a di étre déversé dans I’atmosphére et Iocéan. Cette masse de carbone a été
suffisamment large pour diminuer le pH global de I’océan et entrainer une dissolution massive
des carbonates des sédiments marins (Zachos et al, 2005). Il est possible que ce carbone
provienne d’un apport brutal de méthane (CH4) via la décomposition de clathrates provenant
du fond des océans, d’un apport de CO, issu de I’activité volcanique, ou de 1’oxydation de
sédiments riches en matiere organique (Dickens et al, 1997 ; Kurtz et al, 2003 ; Svensen et al,
2004). Le PETM qui est associ¢ a des modifications globales des ¢cosystémes (Koch et al,
1992 ; Bowen et al, 2002 ; Bralower et al, 2002 ; Crouch et al, 2003 ; Thomas, 2003 ; Bowen
et al, 2004 ; Harrington et al, 2004) est ¢tudié intensivement car il présente certaines
similitudes avec le rejet brutal actuel de carbone dans 1’atmosphére par les activités humaines.
L’ordre de grandeur des rejets de carbone pour cette période ancienne est de ’ordre de 1 a
2x10" g de carbone (Dickens et al, 1997), soit un ordre de grandeur comparable aux
émissions de gaz a effet de serre attendues au cours de ce siecle. De plus, la période de retour
de I’ordre de 100 ka, liée aux processus naturels de séquestration du carbone, est tout a fait
comparable a celle qui sera associ¢e aux rejets de gaz a effet de serre de ce siecle. Comme
dans le cas du Pliocene, le réchauffement était particulierement important aux hautes latitudes
(~20°C, Moran et al, 2006) et beaucoup plus intense que ne le montrent les simulations des
GCMs pour cet événement (Sluijs et al, 2006) ou, de maniere plus générale, que dans les
simulations d’augmentation des concentrations de gaz a effet de serre (Chapitre 10). Bien
qu’il n’y ait pas assez de données pour estimer quantitativement la sensibilité climatique a
partir du PETM, cet événement est un exemple remarquable de rejet massif de carbone et de
réchauffement intense du climat.

Figure 2. Le Maximum Thermique Paléocéne/Eocéne tel qu’il est enregistré dans la composition isotopique de
foraminiféres (Nuttallides truempyi) benthiques de sites en Antarctique, dans 1’Atlantique Sud et le Pacifique
(voir Zachos et al, 2003 pour les détails). L’augmentation rapide des rapports isotopiques du carbone dans la
figure du haut refléte une forte augmentation des concentrations atmosphériques en CO, et en CHy, parallélement
a un réchauffement global d’environ 5°C (figure du milieu). En utilisant ces enregistrements isotopiques du
carbone, des modéles numériques ont permis de montrer qu’une émission de CHy issu de la décomposition
rapide d’hydrates marins pouvait avoir fourni la majorité (~2,000 GtC) du flux de carbone (Dickens et Owen,
1996). La vérification de cette hypothése et d’autres théories nécessite des contraintes indépendantes sur les flux
de carbone. En théorie, la majorité du surplus de dioxyde de carbone atmosphérique a di étre absorbée par
I’océan, entrainant une diminution du pH de I’eau de mer et une dissolution généralisée des carbonates du fond
des océans. Cette réaction apparait clairement dans la figure du bas, qui montre une réduction des carbonates
(CaCO3) contenus dans les sédiments marins de 2 carottes de I’Atlantique Sud (Zachos et al, 2004, 2005). La
structure des changements montre que la zone de saturation en carbonate a brutalement diminué de plus de 2 km



- 18 -

pour récupérer lentement, a mesure que des processus tampons ont progressivement restauré 1’équilibre
chimique de I’océan. Au départ, la plupart des carbonates dissous proviennent de sédiments déposés avant cet
événement : ce processus crée un décalage apparent entre la zone de dissolution et la zone ou I’anomalie
isotopique en carbone est observée. Des calculs de modeles montrent que la récupération de la zone de saturation
en carbonate devrait précéder la récupération des niveaux isotopiques de carbone d’au moins 100 ka (Dickens et
Owen, 1996), un décalage qui est également montré par les enregistrements sédimentaires.
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4. Variabilité et dynamique du climat

a I’échelle glaciaire-interglaciaire

4.1 Forcgages climatiques et réactions au cours des cycles glaciaires-
interglaciaires

Les enregistrements paléoclimatiques permettent d’étudier la succession de cycles
glaciaires interglaciaires, au cours des derniers 740 ka dans les carottes de glace (EPICA,
2004), et des derniers millions d’années dans les sédiments marins (Lisiecki et Raymo, 2005)
et les loess (Ding et al, 2002). Les derniers 430 ka, pour lesquels le maximum d’archives sont
disponibles, sont caractérisés par des cycles glaciaires-interglaciaires d’une durée de 100 ka et
de forte amplitude, ainsi que des changements climatiques importants correspondant a
d’autres périodes orbitales (Hays et al, 1976 ; Encadré 1), et a une variabilit¢ millénaire
(McManus et al, 2002 ; NorthGRIP, 2004). Seule une fraction de chaque cycle glaciaire-
interglaciaire (en moyenne 20%) correspondait a un mode chaud, interglaciaire, d’une durée
typique de 10 a 30 ka (Figure 3). Les données témoignent de périodes interglaciaires plus
longues, entre 430 et 740 ka, mais celles-ci étaient apparemment plus froides que les
interglaciaires typiques de la fin du Quaternaire (EPICA, 2004). La période actuelle,
I’Holocene, est le dernier de ces interglaciaires.

Les carottes de glace montrent que les gaz a effet de serre ont co-vari¢ avec la
température antarctique au cours des cycles glaciaires-interglaciaires, suggérant qu’il y a un
couplage étroit entre les variations naturelles des gaz a effet de serre dans I’atmosphere et la
température (Encadré 2). Les variations de CO, des derniers 420 ka ont globalement suivi la
température antarctique, avec un décalage de 1’ordre de quelques siécles a un millénaire
(Mudelsee, 2001). La séquence des forcages climatiques et des réactions est bien connue pour
les déglaciations (les transitions entre des conditions glaciaires et les états interglaciaires
chauds). Les enregistrements de température et de CO, obtenus a haute résolution dans les
glaces polaires montrent qu’au cours des déglaciations, les températures antarctiques ont
commence a augmenter plusieurs siecles avant le CO, (Monnin et al, 2001 : Caillon et al,
2003). Au cours de la derniere déglaciation, et probablement aussi au cours des trois
déglaciations précédentes, le démarrage du réchauffement aux hautes latitudes nord et sud a
précédé de plusieurs millénaires les premiers signes de 1’augmentation du niveau des mers
résultant de la fonte des calottes continentales du nord liée au réchauffement rapide des hautes
latitudes nord (Petit et al, 1999 ; Shackleton, 2000 ; Pépin et al, 2001). Les données actuelles
ne sont pas assez précises pour identifier si le réchauffement a démarré d’abord dans
I’hémisphere sud ou 1’hémisphére nord. L’une des caractéristiques majeures de la derniere
déglaciation est la différence entre nord et sud en ce qui concerne la datation et I’amplitude
des épisodes d’interruption brutale de la tendance au réchauffement, qui ne sont pas en phase
entre les deux hémisphéres et sont plus prononcés au nord (Blunier et Brook, 2001).

Les rétroactions liées aux gaz a effet de serre (particulierement au CO,) ont fortement
participé a la perturbation radiative globale correspondant aux transitions entre les modes
glaciaires et interglaciaires (voir la section 4.1.2). La relation entre la température antarctique
et le CO, n’a pas changé de maniere significative au cours des derniers 650 ka, montrant un
couplage relativement stable entre le climat et le cycle du carbone a la fin du Pleistocéne
(Siegenthaler et al, 2005a). Le taux de changement du CO, atmosphérique a varié
considérablement au cours du temps. Ainsi, I’augmentation du CO, de 180 ppm au Dernier
Maximum Glaciaire jusqu’a 265 ppm au début de I’Holocéne s’est produite a différents
rythmes au cours de différents intervalles (Monnin et al, 2001 ; Figure 4).
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Figure 3. Variations du deutérium (8D, en noir), un indicateur des variations de temperature locale, et de la
concentration globale de 1’atmosphére en gaz a effet de serre : CO, (rouge), CHy (bleu), et oxyde nitreux (vert),
déduits de I’air emprisonné dans les carottes de glace de I’ Antarctique et de mesures récentes dans 1’atmospheére
(Petit et al, 1999 ; Indermiihle et al, 2000 ; EPICA, 2004 ; Spahni et al, 2005 ; Siegenthaler et al, 2005a,b). Les
zones grisées indiquent les dernicres périodes interglaciaires chaudes. Des périodes interglaciaires ont aussi été
observées avant 450 ka mais étaient apparemment plus fraiches que les interglaciaires caractéristiques de la fin
du Quaternaire. La durée de la période interglaciaire actuelle n’est pas sans précédent dans le contexte des
derniers 650 ka. La courbe de synthése de 57 enregistrements marins de 8'®0 benthique (gris foncé), un
indicateur des fluctuations du volume global des glaces continentales (Lisiecki et Raymo, 2005) est comparée
aux mesures issues des carottes de glace. Les baisses indiquées sur cette courbe grise correspondent a des
augmentations du volume des glaces continentales. Notez que les barres verticales proviennent du modéle d’age
des carottes de glace (EPICA, 2004) alors que les enregistrements marins sont présentés sur leur propre échelle
d’age ajustée par rapport aux parameétres orbitaux (Lisiecki et Raymo, 2005). Les astérisques et leur légendes
indiquent les concentrations atmosphériques mesurées en 1’an 2000.
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Encadré n°1 : Forcage orbital

A partir de calculs astronomiques (Berger, 1978), il est bien connu que les
changements périodiques des parametres de 1’orbite de la Terre autour du Soleil modifient la
distribution de 1’énergie solaire incidente au sommet de 1’atmosphere selon les saisons et les
latitudes (dénommée ici « ’ensoleillement »). Les changements passés et futurs de
I’ensoleillement peuvent étre calculés a 1’échelle de plusieurs millions d’années avec un haut
niveau de confiance (Berger et Loutre, 1991 ; Laskar et al, 2004). Cet encadré est centré sur la
période de temps depuis les derniers 800 ka jusqu’aux prochains 200 ka.

Au cours de cette période, 1’obliquité (inclinaison) de 1’axe de la Terre a vari€¢ entre
22,05 et 24,50° avec une forte quasi-périodicité autour de 41 ka. Les changements d’obliquité
affectent les contrastes saisonniers. Ce parametre module également 1’ensoleillement annuel
moyen, avec des effets de signe opposé aux hautes et aux basses latitudes (et donc aucun effet
sur I’ensoleillement moyen global). Les changements locaux d’ensoleillement moyen annuel
sont inférieurs a 6 W/m?.

L’excentricité de 1’orbite de la Terre autour du Soleil a des quasi-périodicités plus
longues, a 100 et 400 ka, et fluctue entre 0,002 et 0,050 entre les derniers 800 ka et les
prochains 200 ka. Les seuls changements d’excentricit¢ modulent la distance Terre-Soleil et
ont un impact modeste sur 1’ensoleillement global et annuel. Cependant, les changements
d’excentricité ont un effet sur les changements intra-saisonniers de la distance Terre-Soleil et
en conséquence modulent de maniere significative les effets selon les latitudes et les saisons
induits par I’obliquité et la précession climatique.

Le mouvement de précession générale des équinoxes et de la longitude du périhélie,
entraine des changements périodiques dans la position des solstices et des €quinoxes sur
I’orbite, par rapport au périhélie. Ces changements modulent le cycle saisonnier de
I’ensoleillement avec une périodicité de 19 et 23 ka. De ce fait, les changements de la position
des saisons sur 1’orbite modifient fortement la distribution de 1’ensoleillement selon les
latitudes et les saisons. En moyenne sur une saison, les variations d’ensoleillement peuvent
atteindre 60 W.m™ (Encadré 1, Figure 1). Au cours des périodes de faible excentricité, comme
il y a 400 ka ou au cours des prochains 100 ka, les changements saisonniers d’ensoleillement
associés aux effets de précession sont beaucoup moins intenses que pendant les périodes de
forte excentricité (Encadré 1, Figure 1). Les variations orbitales se produisant a plus haute
fréquence sont associés a de tres faibles variations d’ensoleillement (Bertrand et al, 2002a).

La théorie de Milankovitch suggere que les glaciations sont induites par des minima
de I’ensoleillement d’été vers 65°N, permettant a la neige d’hiver de persister toute 1’année et
ainsi de s’accumuler pour construire les calottes de glace de I’hémisphere nord. Ainsi, le
démarrage de la derniére glaciation, il y a 116 =1 ka (Stirling et al, 1998) correspond a un
ensoleillement a 65°N au milieu du mois de juin diminué de 40 W.m™ par rapport a I’actuel
(Encadré 1, Figure 1).

Les travaux portant sur le lien entre les parametres orbitaux et les changements
climatiques passés reposent sur 1’analyse spectrale des enregistrements paléoclimatiques et
I’identification des périodicités orbitales; la datation précise de transitions climatiques
spécifiques ; et la modélisation de la réaction du climat au forgage orbital, qui met en
¢vidence le role de rétroactions climatiques et biogéochimiques. Les sections 4 et 5 décrivent
la compréhension actuelle des relations entre forcage orbital, rétroactions climatiques et
changements climatiques passés.
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Encadré 1, Figure 1. (A gauche) Distribution en latitude de 1’ensoleillement moyen actuel (année
1950) (W.m‘z) de Décembre a Février (en haut), en moyenne annuelle (au milieu) et de Juin a Aott
(en bas). (A droite). Changements, par rapport a la période actuelle, de I’ensoleillement moyen de
Décembre a Février (en haut), en moyenne annuelle (au milieu) et de Juin a Aot (en bas), présenté
pour la période des derniers 500 ka aux prochains 100 ka (Berger et Loutre, 1991 ; Loutre et al, 2004).
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Encadré n°2 : quelles sont les causes des variations de la concentration
atmosphérique en dioxyde de carbone pendant les périodes glaciaires ?

Les carottes de glace montrent que le CO, atmosphérique a vari¢ dans une gamme de
180 a 300 ppm au cours des cycles glaciaires-interglaciaires des derniers 650 ka (Figure 3 ;
Petit et al, 1999 ; Siegenthaler et al, 2005). Pouvoir expliquer quantitativement et
mécanistiquement ces variations de CO; reste I’une des questions majeures qui ne sont pas
résolues dans la recherche climatique. Un ensemble de processus dans I’atmosphere, 1’océan,
la sédimentation marine, sur les continents, dans la dynamique de la banquise et des calottes
continentales doit étre pris en compte. Plusieurs hypotheses ont ét¢ formulées au cours des
derniers 20 ans pour expliquer la baisse des concentrations en CO, en période glaciaire, et de
multiples références bibliographiques sont disponibles (Webb et al, 1997 ; Broecker et
Henderson, 1998 ; Archer et al, 2000 ; Sigman et Boyle, 2000 ; Kohfeld et al, 2005). De
nombreux processus pouvant réguler les concentrations atmosphériques en CO, a 1’échelle
glaciaire-interglaciaire ont été identifiés. Cependant, les données permettant de tester les
différentes hypotheéses restent rares, entachées d’incertitudes et parfois partiellement
incohérentes.

La plupart des explications suggerent que des changements de processus oc€aniques
sont la cause des bas niveaux de CO, glaciaires. L’océan est de loin le réservoir de carbone le
plus large pour des échanges relativement rapides (<1 ka), et les changements terrestres ne
peuvent expliquer les concentrations atmosphériques car le stockage terrestre €tait également
plus faible pendant le Dernier Maximum Glaciaire (voir Section 4.1). A 1’échelle glaciaire-
interglaciaire, le CO, atmosphérique est principalement piloté par les interactions entre la
circulation océanique, I’activit¢ biologique marine, les interactions océan-sédiments, la
chimie des carbonates dans 1’eau de mer et les échanges air-mer. En se dissolvant dans 1’eau
de mer, le CO, maintient un €équilibre acide-base avec les ions carbonates et bicarbonates, qui
dépend de 1’alcalinité¢ de 1’eau de mer. Les concentrations atmosphériques en CO, seraient
plus élevées si I’océan n’avait pas d’activité biologique. Le CO; est plus soluble dans les eaux
froides que dans les eaux chaudes ; ainsi, les changements de température de 1’océan de
surface et de I’océan profond peuvent modifier le CO, atmosphérique. La plupart des
hypothéses sont centrées sur ’Océan Austral, ou de vastes proportions des masses d’eau
profondes et froides de 1’océan mondial sont actuellement formées, et ou de grandes quantités
de nutriments biologiques (phosphates et nitrates) remontées vers la surface restent inutilisées.
L’importance des processus de 1’hémisphere sud émerge de la co-évolution des températures
antarctiques et du CO, atmosphérique.

Un groupe d’hypothéses pour le faible CO, atmosphérique glaciaire suggeére qu’une
augmentation ou une redistribution de ’alcalinit¢ de 1’eau de mer est un facteur clé. Les
mécanismes possibles mettent en jeu (i) ’augmentation de 1’érosion des carbonates de
calcium (CaCO3) continentaux, (ii) une diminution de la croissance des récifs coralliens dans
les océans peu profonds, ou (iii) un changement dans la proportion de CaCOs et de matiere
organique exportée vers 1’océan profond. Ces mécanismes nécessitent des changements
considérables du dépdt de CaCO; pour expliquer toute I’amplitude des variations glaciaires-
interglaciaires de CO,, a travers un mécanisme appelé la compensation des carbonates
(Archer et al, 2000). Les donnés sédimentaires actuellement disponibles ne sont pas
cohérentes avec un rdéle dominant de la compensation des carbonates pour expliquer les
faibles concentrations glaciaires en CO;. De plus, la compensation des carbonates ne peut
expliquer que des variations lentes du CO», a des échelles de temps de plusieurs millénaires.

Un autre groupe d’hypotheses repose sur le puits du plancton marin. Les mécanismes
potentiels incluent : (iv) la fertilisation de la croissance du phytoplancton dans I’Océan Austrl
par une augmentation de dépot éolien de poussicres riches en fer, apportées depuis les
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continents plus froids et plus secs, et donc une redistribution des nutriments qui sont des
facteurs limitants ; (v) une augmentation du contenu en nutriments de I’ensemble des océans
(a travers I’apport de matiere exposée sur les plateformes continentales ou par fixation de
I’azote) ; (vi) une augmentation du rapport entre le carbone et les autres nutriments assimilés
dans la matieére organique, ce qui entrainerait une augmentation de I’export de carbone par
unité de nutriment exporté, facteur limitant. Comme dans le cas du premier groupe
d’hypotheses, les données disponibles montrent que cet ensemble d’hypotheses ne peut
expliquer I’ensemble des variations de CO,. Par exemple, certaines périodes ou la
productivité biologique et le dépdt de poussiceres augmentent (source de fer) coincident avec
des changements de concentrations en CO, de ’ordre de 20 a 50 ppm (voir la section 4.2,
Figure 7). Les simulations numériques confirment que le fer a un réle limité dans la régulation
de la concentration passée en CO; dans I’atmosphere (Bopp et al, 2002).

Certains processus physiques ont aussi probablement participé aux variations
observées de CO,. Ces mécanismes incluent (vii) des changements de température (et de
salinit¢) des océans ; (viii) la suppression des échanges air-mer par la banquise, et (ix) une
stratification accrue dans I’Océan Austral. La combinaison des changements de température et
de salinité augmente la solubilité du CO,, entrainant une diminution du CO, atmosphérique de
I’ordre de 30 ppm. Les simulations conduites a 1’aide de modeles de circulation générale
océanique ne confirment pas entierement 1’hypothese de 1’échange gazeux li¢ a la glace de
mer. La derniere explication (ix) congue dans les années 1980 met en jeu une stratification
accrue, moins de remontée de carbone et d’eaux riches en nutriments a la surface de 1’Océan
Austral, et une augmentation du stockage de carbone en profondeur pendant les phases
glaciaires. Cette stratification aurait caus€¢ un appauvrissement en nutriments et en carbone a
la surface, mais les données sur les nutriments de surface ne sont pas cohérentes entre elles.
Qualitativement, une diminution de ventilation est cohérente avec les eaux profondes tres
salées et tres froides mises en évidence dans les reconstructions du dernier maximum glaciaire
(Adkins et al, 2002) et avec les rapports isotopiques du carbone bas et stables en période
glaciaire au fond de 1’Océan Atlantique Sud.

En conclusion, I’explication des variations glaciaires-interglaciaires de CO; reste un
probleme difficile. Il est probable qu’un ensemble de mécanismes ont agi de concert (voir par
exemple Kohler et al, 2005). Le prochain défi n’est pas tant d’expliquer ’amplitude des
variations glaciaires-interglaciaires de CO,, mais plutdt de comprendre de maniére cohérente
I’évolution temporelle complexe du CO, atmosphérique et du climat.

4.1.1 Comment les changements glaciaires-interglaciaires des gaz a effet de serre
(dioxyde de carbone, méthane et oxyde nitreux) se comparent-ils a
Paugmentation des gaz a effet de serre au cours de la période industrielle ?

Les concentrations actuelles du CO,, CH4 et N,O dans I’atmosphere sont plus ¢élevées
qu’aucune mesure effectuée dans les carottes de glace couvrant les derniers 650 ka (Figures 3
et 4). Les concentrations de ces trois gaz a effet de serre ont peu varié¢ au cours du dernier
millénaire précédent la période industrielle (seulement 4% pour le CO; et N>O, et moins de
7% pour pour CH4) et ont subi des variations dans une gamme restreinte au cours de la fin du
Quaternaire. Au cours des derniers 200 ans, les niveaux de ces gaz sont sortis de cette gamme
de variations naturelles du Quaternaire par plus de 25% pour le CO,, 120% pour le CH4 et 9%
pour N>O. Les trois enregistrements mettent en évidence les rejets importants et croissants des
émissions anthropiques pendant la période industrielle.
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Les variations du CO, atmosphérique dominent I’effet radiatif de ces trois gaz (Figure
4). L’augmentation du CO; au cours de la période industrielle, et I’augmentation du forcage
radiatif (voir Chapitre 2) de ces trois gaz est comparable en ordre de grandeur a
I’augmentation se produisant lors des transitions glaciaires-interglaciaires, mais démarre a
partir d’un niveau interglaciaire et se produit un a deux ordres de grandeur plus vite (Stocker
et Monnin, 2003). Il n’y a pas d’indice dans les enregistrements issus des carottes de glace
que se soit produit, au cours des derniers 650 ka, une augmentation comparable en amplitude
et en rapidité a celle de la période industrielle. La résolution des mesures est suffisante pour
exclure (avec un trés haut niveau de confiance) 1’occurrence d’un pic comparable a
I’augmentation anthropique au cours des derniers 50 ka pour le CO,, 80 ka pour le CHy4 et 16
ka pour N,O. Les enregistrements des carottes de glace montrent que pendant la période
industrielle, le taux moyen d’augmentation du forcage radiatif du CO,, CH4 et N,O est plus
¢levé qu’au cours des derniers 16 ka (Figure 4). Le lissage du signal atmosphérique
(Schwander et al, 1993 ; Spahni et al, 2003) est faible a Law Dome, un site a fort taux
d’accumulation en Antarctique, et les rythmes de changements peuvent étre calculés a
I’échelle de la dizaine d’année pour les deux derniers millénaires (Etheridge et al, 1996 ;
Ferretti et al, 2005 ; MacFarling Meure et al, 2006). Le taux moyen d’augmentation du CO,
atmosphérique était au moins 5 fois plus élevé entre 1960 et 1999 que pendant tout autre
période de 40 ans des deux millénaires précédent la période industrielle. Le taux moyen
d’augmentation du CH4 atmosphérique était au moins six foix plus ¢élevé, et celui du N,O au
moins 2 fois plus ¢élevé pendant les quatre dernieres décennies qu’au cours des deux
millénaires avant 1’¢re industrielle. De la méme manicére, le taux d’augmentation du forgage
radiatif combiné dii a ces trois gaz a effet de serre est actuellement six fois plus intense qu’au
cours de la période de I’année 1 a I’année 1800.

4.1.2 Que nous apprennent le Dernier Maximum Glaciaire et la derniere
déglaciation ?

Les périodes froides glaciaires passées, parfois appelées « ages de glace », permettent
d’évaluer la compréhension et la modélisation de la réaction du systéme climatique a de fortes
perturbations radiatives. La derniere glaciation a démarré il y a environ 116 ka, en réaction au
forgage orbital (Encadré 1). La croissance des calottes de glace et la chute du niveau des mers
ont culminé au Dernier Maximum Glaciaire (LGM), il y a environ 21 ka. Le LGM et la
déglaciation suivante ont été intensivement étudiés car les forcages radiatifs, les conditions
aux limites et la réaction du climat sont assez bien connus.

La réaction du systeme climatique au LGM met en jeu des rétroactions dans
I’atmosphere et sur terre qui ont amplifié le forcage orbital. Les concentrations des gaz a effet
de serre étaient plus faibles que pendant la période pré-industrielle (Figures 6.3 et 6.4),
correspondant & un forcage radiatif de -2,8W.m™, d’amplitude comparable mais de signe
oppos¢ au forgage radiatif de ces gaz en 1’an 2000 (voir Chapitre 2). Les calottes de glace
couvraient de grandes régions de I’Amérique du Nord et de I’Europe au LGM, entrainant une
diminution du niveau des mers et exposant de nouvelles terres. La perturbation radiative liée a
la présence des calottes et a la diminution du niveau des mers, utilisées comme conditions aux
limites pour certaines simulations du LGM, a été estimée a -3,2 W.m> ; cette estimation est
entachée d’incertitudes liées a I’extension et 1’altitude des calottes continentales du LGM
(Mangerud et al, 2002 ; Peltier, 2004 ; Toracinta et al, 2004 ; Masson-Delmotte et al, 2006) et
a la paramétrisation de 1’albédo de la glace dans les modeles de climat (Taylor et al, 2006). La
distribution de la végétation était modifiée, avec une expansion de la toundra sur les
continents de I’hémisphere nord et une réduction de la forét tropicale humide (Prentice et al,
2000), et enfin une augmentation de la charge d’aérosols dans 1’atmosphére (principalement
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Figure 4. Concentrations et forgages radiatifs du (a) CO,, (b) CHy et (c) N,O, et (d) rythme de changement de
leur forgage radiatif combiné au cours des derniers 20 ka, a partir de mesures dans la glace et le névé de carottes
en Antarctique et au Groenland (symboles) et de mesures directes dans 1’atmosphére (lignes rouges et rose). Les
rectangles grisés montre la gamme de la variabilité naturelle au cours des derniers 650 ka (Siegenthaler et al,
2005 ; Spahni et al, 2005). Le forcage radiatif a été calculé en utilisant les expressions simplifiées du Chapitre 2
(Myhre et al, 1998). Le taux de changement du forgage radiatif (en noir) a été calculé a partir d’interpolations
polynomiales (Enting, 1987) des données de concentrations (lignes noires des graphiques a a c). La distribution
de I’age des bulles emprisonnées dans la glace varie entre environ 20 ans pour les sites de forte accumulation
neigeuse comme Law Dome, en Antarctique, jusqu’a environ 200 ans pour les sites de faible accumulation
comme Dome C en Antarctique. Les données issues du névé et de la glace de Law Dome, qui couvrent les deux
derniers millénaires, et les mesures instrumentales récentes ont été lissées en utilisant une fréquence de coupure
de 40 ans et le taux de changement du for¢age radiatif qui en résulte est représenté dans 1’insert du graphique (d).
La fléche montre le pic du taux de changement de forgage radiatif une fois que les signaux anthropiques de CO,,
CH, et N,O ont été lissés avec un modele représentant les processus de piégeage de 1’air dans la glace (Spahni et
al, 2003) appliqué dans les conditions du site de faible accumulation de Dome C, au cours de la dernicre
transition. Les mesures de CO, sont de Etheridge et al (1996), Monnin et al (2001), Monnin et al (2004),
Siegenthaler et al (2005b, Poéle Sud) ; Siegenthaler et al (2005a, Kohnen Station), et MacFarling Meure et al
(2006). Les données de CH,4 proviennent de Stauffer et al (1985), Steele et al (1992), Blunier et al (1993),
Dlugokencky et al (1994), Blunier et al (1995), Chappellaz et al (1997), Monnin et al (2001), Fliickiger et al
(2002) et Ferretti et al (2005). Les données de N,O sont de Machida et al (1995), Battle et al (1996), Fliickiger et
al (1999, 2002) et MacFarling Meure et al (2006). Les mesures atmosphériques sont issues du réseau de
prélévement d’air de la NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration), représentant les
concentrations moyennes globales (fraction molaire d’air sec, Steele et al, 1992 ; Dlugokencky et al, 1994 ; Tans
and Conway, 2005) et de Mauna Loa, Hawaii (Keeling et Whorf, 2005). La moyenne globale de ces données est
disponible sur http://www.cmdl.noaa.gov.
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des poussieres) (Kohfeld et Harrison, 2001), en partie suite a la réduction de la couverture
végétale (Mahowald et al, 1999). La végétation et les aérosols atmosphériques sont considérés
comme des conditions aux limites spécifiques dans certaines simulations du LGM, chacune
ayant un effet de I’ordre de —1 W.m™ en terme de perturbation radiative mais avec un degré
de compréhension tres faible en ce qui concerne leur effet radiatif au LGM (Claquin et al,
2003 ; Crucifix et Hewitt, 2005). Les changements des cycles biogéochimiques ont donc joué
un role important et ont participé, a travers les changements des concentrations en gaz a effet
de serre, de la charge de poussieres et de la couverture végétale, a plus de la moitié de la
perturbation radiative identifiée pour le LGM. Au total, la perturbation radiative résultant des
changements de gaz a effet de serre, de concentrations en aérosols et de changements de
surface continentale est de 1’ordre de -8 W.m™ au LGM ; il faut souligner les incertitudes
considérables qui restent associées aux estimations des forcages radiatifs liés aux aérosols et
aux surfaces continentales (Figure 5).

Depuis le TAR, des progres ont été effectués dans la caractérisation et la
compréhension du refroidissement tropical continental au LGM, grace a des améliorations des
datations et de I’interprétation des signaux climatiques associé¢s a 1’altitude de la limite des
zones enneigées et des changements de végétation. Les reconstructions continentales mettent
en évidence de forts contrastes selon les régions et 1’altitude. Les enregistrements polliniques,
avec leur large couverture spatiale, montrent que les plaines étaient en moyenne 2°C a 3°C
plus froides qu’actuellement, avec un refroidissement plus marqué en Amérique Centrale et
au nord de ’Amérique du Sud (5°C-6°C) et un refroidissement modéré (<2°C) sur le
pourtours du Pacifique ouest (Farrera et al, 1999). Le refroidissement des régions tropicales
de haute altitude est estimé a partir de la ligne d’enneigement et de données polliniques. Ces
différents indicateurs montrent les mémes variations spatiales mais sont entachés
d’incertitudes liées a la datation, la cartographie, et les différents facteurs pouvant faire varier
I’extension des zones forestiéres ou enneigées dans les tropiques (Smith et al, 2005). Ces
nouvelles études donnent une image beaucoup plus riche du refroidissement régional sur les
continents tropicaux et renforce la nécessité d’utiliser plusieurs indicateurs paléoclimatiques,
bien distribués, pour caractériser la sensibilité du climat en région tropicale (Harrison et al,
2005).

Le projet CLIMAP (Climate : Long Range Investigation, Mapping and Prediction) a
fourni, au début des années 1980, des reconstructions des températures de surface océaniques
montrant un refroidissement de 1’ordre de 3°C dans I’Atlantique tropical, et peu ou pas de
refroidissement dans le Pacifique tropical. Depuis, de nouvelles reconstructions ont suggéré
un refroidissement des océans tropicaux plus prononcé, atteignant 4°C a 5°C aux Barbades ou
ce sont des enregistrements coralliens qui ont été utilisés (Guilderson et al, 1994) et jusqu’a
6°C dans la langue froide au large de I’ouest de I’Amérique du Sud, ou des assemblages de
foraminifeéres ont été utilisés (Mix et al, 1999). De nouvelles synthéses des observations ont
été effectuées par les projets GLAMAP (Glacial Ocean Mapping) et MARGO (Multiproxy
Approach for the Reconstruction of the Glacial Ocean surface), qui ont utilisé une variété
d’indicateurs paléoclimatiques, des chronostratigraphies soigneusement définies et de
nouvelles bases de données pour les calibrations. Malgré des incertitudes liées a la dissolution
s¢lective de certaines especes, la précision de la datation, les situations de non analogues et les
préférences environnementales des organismes (Sarnthein et al, 2003b ; Kucera et al, 2005 et
les références citées dans ces articles), ces reconstructions confirment un refroidissement
modéré, en général de I’ordre de 0 a 3,5°C, des SST tropicales au LGM. Elles montrent des
variations régionales ainsi qu’un refroidissement plus prononcé dans les zones des courants de
bord est et dans les zones d’upwelling (remontées d’eaux profondes). Les estimations de
I’amplitude du refroidissement varient beaucoup selon les indicateurs utilisés. Les méthodes
utilisant des assemblages de faunes suggere une intensification de la langue froide du
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Pacifique Est équatorial, ce qui est en désaccord avec les mesures de SST issues du Mg/Ca,
qui, elles, suggerent une diminution de ces gradients de SST (Mix et al, 1999 ; Koutavas et al,
2002 ; Rosenthal et Broccoli, 2004). En utilisant une approche bayésienne pour combiner les
différents proxies, Ballantyne et al (2005) ont estimé que le refroidissement des températures
tropicales était de 2,7+0,5°C (1 écart type) au LGM.

Ces projets de syntheéses des indicateurs paléocéanographiques ont aussi montré un
refroidissement plus prononcé dans 1’Atlantique Nord en hiver, avec une extension de la
couverture de banquise, alors qu’en ét¢ la banquise ne couvrait que I’océan glaciaire Arctique
et le Détroit de Fram au nord de I’Atlantique Nord et que les mers nordiques étaient
majoritairement libres de glace avec des courants de surface plus méridionaux dans leurs
secteurs est (Sarthein et al, 2003a ; Meland et al, 2005 ; de Vernal et al, 2006). La glace de
mer a aussi changé autour de I’ Antarctique au LGM, avec une extension marquée en hiver et
des variations saisonni¢res importantes (Gersonde et al, 2005). Sur les continents des
moyennes et hautes latitudes, de forts refroidissements ont entrainé un déplacement vers le
sud et une réduction des zones de foréts (Bigelow et al, 2003) et une extension des limites du
pergélisol vers le nord ouest européen (Renssen et Vandenberghe, 2003), une fragmentation
des foréts tempérées (Prentice et al, 2000 ; Williams et al, 2000) et une prédominance de la
steppe et de la toundra en Europe de I’Ouest (Peyron et al, 2005). Les reconstructions de
température issues des carottes de glace montrent un refroidissement polaire marqué, de
I’ordre de 9°C en Antarctique (Stenni et al, 2001) et de 21°C au Groenland (Dahl-Jensen et al,
1998).

De nouveaux indicateurs paléoc€anographiques ont ¢été déployés pour étudier
I’intensité et la structure verticale de la circulation méridienne de 1’Atlantique au LGM
(Rutberg et al, 2000 ; Duplessy et al, 2002 ; Marchitto et al, 2002 ; McManus et al, 2004). Ces
traceurs montrent que la frontiere entre les eaux profondes Nord Atlantiques (NADW) et les
eaux profondes Antarctiques était bien plus fine au LGM, avec un renforcement de la
pycnocline entre les eaux intermédiaires et des eaux profondes particulierement froides et
salées (Adkins et al, 2002). La plus grande partie de la déglaciation s’est produite au cours de
la période de 17 a 10 ka, coincidant avec I’augmentation maximale du CO, (Figure 4). Il est
donc tres probable que le réchauffement global de 4°C a 7°C depuis le LGM se soit produit a
un rythme environ 10 fois plus lent que le réchauffement du 20" siécle.

En résumé, des progreés considérables ont ¢té réalisés dans la caractérisation des
changements climatiques régionaux au LGM, a I’aide du développement de nouveaux
indicateurs, de nombreux nouveaux enregistrements, 1’amélioration de la compréhension des
relations entre les divers indicateurs et les parametres climatiques, et enfin grace a la synthése
de ces enregistrements conduite avec une datation plus précise et des calibrations
standardisées.

4.1.3 Quel est le réalisme des simulations du Dernier Maximum Glaciaire conduites a
l’aide des modéles de climat ?

Le TAR faisait état des intercomparaisons conduites dans la premicre phase du projet
PMIP (Paleoclimate Modelling Intercomparison Project) en utilisant des mod¢eles
atmosphériques (soit a partir de SST prescrites, soit couplés a des modeles de couches de
mélange océaniques). Il y a maintenant 6 simulations du LGM qui ont été réalisées dans le
cadre de la seconde phase (PMIP2) a I’aide de mode¢les de circulation générale océan-
atmospheére et de modeles de complexité intermédiaire, bien que seulement quelques
comparaisons régionales aient €été terminées a temps pour ce chapitre. La perturbation
radiative des simulations PMIP2 du LGM disponibles pour ce chapitre est de —4 a -7 W.m™,
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ce qui n’inclut pas les effets des changements de végétation et d’aérosols. Ces simulations
permettent de tester la réponse de certains des modeles utilisés dans les Chapitres 8 et 10 a des
conditions trés différentes, celles du LGM.

Le changement de SST moyen (calculé¢ a partir de toutes les simulations LGM de
PMIP2) montre un refroidissement modéré dans les tropiques et maximum dans les moyennes
et hautes latitudes, ou se produisent également des changements de glace de mer et de
circulation océanique (Figure 5). L’intensification du gradient méridien de SST dans
I’ Atlantique Nord simulé par les modéles PMIP2 au LGM, aussi bien que le refroidissement
et ’expansion de la glace de mer sont en bon accord avec les reconstructions
paléocéanographiques (Kageyama et al, 2006). L’amplification polaire du refroidissement
global, mis en ¢évidence dans les carottes de glace, est simulée correctement pour
I’ Antarctique (Figure 5) mais le refroidissement du Groenland est sous-estimé. Ces dernicres
comparaisons sont limitées par le réalisme de la topographie de ces calottes dans les
simulations PMIP2 (Masson-Delmotte et al, 2006).

Les AOGCMs de PMIP2 montrent une gamme de refroidissement des océans tropicaux
entre 15°S et 15°N de 1,7 a 2,4°C. Des études de sensibilité ont été¢ conduites et montrent que
ce refroidissement tropical peut étre expliqué par la diminution des concentrations glaciaires
en gaz a effet de serre, qui a un effet direct sur le forcage radiatif tropical (Shin et al, 2003 ;
Otto-Bliesner et al, 2006b) et un effet indirect sur le refroidissement au LGM via une
rétroaction positive glace de mer / albédo augmentant la ventilation de ’océan dans la
thermocline tropicale et les eaux intermédiaires (Liu et al, 2002). Dans les simulations, les
variations régionales du refroidissement sont beaucoup moins marquées que dans les données
MARGO, en partie a cause de la résolution spatiale des modeles qui ne peuvent pas simuler
I’intensité des upwellings cotiers ou des courants de bord est. Le refroidissement simulé dans
I’Océan Indien (Figure 5), une région qui a aujourd’hui des téléconnections importantes avec
I’Afrique et [1’Atlantique Nord, est en bon accord avec les reconstructions
paléocéanographiques issues des alcénones (Rosell-Mele et al, 2004) ou des assemblages de
foraminiféres (Barrows et Juggins, 2005).

La prise en compte des changements de végétation semble améliorer le réalisme des
simulations du LGM et montre des rétroactions climat-végétation importantes (Wyputta et Mc
Avaney, 2001 ; Crucifix et Hewitt, 2005). Ainsi, I’expansion de la toundra en Asie au LGM
amplifie le refroidissement local, alors que les tropiques se réchauffent lorsque la savane
remplace la forét tropicale (Wyputta et McAvaney, 2001). Les rétroactions entre le climat et
la végétation peuvent étre locales, comme lorsqu’une diminution de la fraction arborée en
Afrique centrale entraine une diminution des précipitations, ou a distance, quand le
refroidissement induit en Sibérie (la toundra remplacant les arbres) modifie (diminue)
I’intensité de la mousson d’été en Asie. L’effet physiologique du CO; sur la végétation doit
étre pris en compte pour simuler correctement les changements globaux des foréts (Harrison
et Prentice, 2003) et pour ¢élargir la gamme de climats ou les herbacées sont dominantes. La
distribution des biomes simulée a 1’aide de modeles globaux de la dynamique de la végétation
est en bon accord avec les grandes caractéristiques des données paléoclimatiques (e.g.
Harrison et Prentice, 2003).

En résumé, les simulations du LGM de PMIP2 confirment que les OAGCMs actuels
sont capables de représenter les grandes structures régionales du changement climatique décrit
par les données paléoclimatiques, en réponse au forcage radiatif et a la présence des calottes
de glace du LGM, et montrent donc qu’ils incluent les rétroactions clés qui déterminent la
sensibilité¢ de cet état climatique pass€ a ces perturbations. Les simulations AOGCM PMIP2,
en utilisant le forcage des gaz a effet de serre et des calottes, donnent une perturbation
radiative de -4,6 2 -7.2 W.m™ et un refroidissement de -3,3 & -5,1°C par rapport a la période
pré-industrielle, dans la méme gamme que celle qui avait ét¢ publiée dans le TAR pour
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PMIP1 (IPCC, 2001). La sensibilité climatique déduite des simulations PMIP2 pour le LGM
est de 2,3°C a 3,7°C pour un doublement du CO, atmosphérique (voir la section 6.3.2). La
prise en compte des perturbations radiatives associées au changement de la charge en
poussiéres et de végétation entraine un refroidissement supplémentaire de 1°C a 2°C (Crucifix
et Hewitt 2005 ; Schneider et al, 2006), quoique le degré de compréhension scientifique de
ces effets soit tres faible.
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Figure 5. Changement climatique entre le Dernier Maximum Glaciaire (il y a environ 21 ka) et la période pré-

industrielle (1750). (En haut a gauche) Influences radiatives globales en moyenne annuelle (W.m”) des
différents facteurs de changement climatique au LGM, généralement considérés comme des rétroactions au
cours des cycles glaciaires-interglaciaires mais spécifiés dans la plupart des simulations des modéles de
circulation générale océan-atmosphére (AOGCM) pour le LGM. La taille des rectangles montre les meilleures
estimations issues des valeurs publiées pour ces facteurs de changement climatique et converties en perturbations
radiatives en utilisant des expressions simplifiées pour les concentrations des gaz a effet de serre et les calculs
des modeles pour les calottes, la végétation et les poussiéres minérales. Les références sont mentionnées dans le
texte principal. Une estimation du degré de fiabilité de ces estimations est donnée en terme de niveau de
compréhension scientifique, a partir des incertitudes sur les facteurs de changement climatique et sur la
compréhension physique de leurs effets radiatifs. Les simulations du projet PMIP2 (Paleoclimate Modelling
Intercomparison Project 2) qui sont représentées dans les graphiques en bas a gauche et a droite ne prennent pas
en compte les effets radiatifs liés aux poussiéres minérales et a la végétation. (En bas a gauche). Moyenne des
changements de SST au LGM issus des simulations PMIP2 de 5 modéles OAGCMs (CCSM, FGOALS,
HadCM, IPSL-CM, MIROC). L’extension de glace sur les continents est représentée en blanc. (A droite)
Comparaison du refroidissement régional au LGM par rapport au refroidissement global simulé dans PMIP2. Les
résultats des OAGCMs figurent sous forme de cercles rouges et les résultats d’un EMIC (ECBILT CLIO)
figurent en bleu. Les moyennes régionales sont calculées pour 1’ Antarctique (moyenne annuelle dans les zones
de carottages a I’intérieur du continent) ; ’Océan Indien tropical (moyenne annuelle entre 15°S et 15°N, 50°E et
100°E) et 1’Atlantique Nord (Juillet a Septembre, 42°N a 57°N, 35°W a 20°E). Les zones grisées montrent la
gamme des estimations du refroidissement régional issue des reconstructions : Antarctique (Stenni et al, 2001 ;
Masson-Delmotte et al, 2006), I’Océan Indien tropical (Rosell-Mele et al, 2004 ; Barrows et Jurgins, 2005) et
I’Océan Atlantique Nord (Rosell-Mele et al, 2004 ; Kucera et al, 2005 ; de Vernal et al, 2006 ; Kageyama et al,
2006).
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4.1.4 Quel est le réalisme des simulations du stock de carbone continental au Dernier
Maximum Glaciaire ?

Plusieurs ¢éléments suggerent que le stock de carbone terrestre était réduit au LGM par
rapport a aujourd’hui. Des calculs de bilan de masse estimés a partir de mesures de °C sur ces
coquilles de foraminiféres benthiques entrainent une réduction de I’inventaire de carbone
terrestre biosphérique (sol et végétation vivante) de 1’ordre de 300 a 700 GtC (Shackleton,
1977 ; Bird e al, 1994) a comparer a I’inventaire pré-industriel d’environ 3 000 GtC. D’autres
estimations, a partir de reconstructions des écosystémes, suggerent une différence encore plus
prononcée (e.g. Crowley, 1995). Les simulations réalisées a 1’aide de modeles du cycle du
carbone conduisent a estimer une réduction des stocks de carbone terrestres de 600 a 1000
GtC au LGM par rapport au pré-industriel (Francois et al, 1998 ; Beerling, 1999 ; Francois et
al, 1999 ; Kaplan et al, 2002 ; Liu et al, 2002 ; Kaplan et al, 2003 ; Joos et al, 2004). La
grande partie de cette dispersion entre simulations provient de la diminution de la croissance
résultant de concentrations plus basses en CO,. Un role régulateur clé pour le CO, est
cohérent avec I’analyse modele-données de Bond et al (1993) qui suggere que la faible
concentration atmosphérique en CO, aurait pu étre un facteur important pour la diminution
des zones de foréts en période glaciaire, a cause de leur croissance plus lente apres des
perturbations telles que des incendies. En résumé, les résultats des modéles terrestres,
¢galement utilisés pour les projections des concentrations futures en CO,, sont globalement
cohérents avec la gamme des reconstructions glaciaire-interglaciaire du stockage de carbone
continental.

4.1.5 Quelle a été la durée des périodes interglaciaires précédentes ?

Les quatre périodes interglaciaires des derniers 450 ka et précédent 1’Holocene (les
stades isotopiques marins 5, 7, 9 et 11) ¢étaient toutes différentes dans de nombreux aspects,
dont leur durée (Figure 3). La plus courte (Stade 7) a duré¢ quelques millénaires, alors que la
plus longue (Stade 11 ; ~420 a 395 ka) a duré pres de 30 ka. De nouvelles données issues de
carottes de glace et de sédiments ont récemment renforcé cette conviction d’un Stade 11
exceptionnellement long. La carotte antarctique forée au Dome C dans le cadre du programme
EPICA (European Programme for Ice Coring in Antarctica) suggére que les températures sont
restées a peu pres aussi chaudes que pendant I’Holocéne pendant 28 ka (EPICA, 2004). Une
nouvelle synthése de 57 enregistrements benthiques de '*O montre des estimations de la durée
du stade 11 similaires aux résultats d’EPICA (Lisiecki et Raymo, 2005).

La durée exceptionnelle de la période interglaciaire du stade 11 a été attribuée a son
contexte de faible excentricité, ce qui limite 'impact de la précession climatique sur
I’ensoleillement (encadré 1) (Berger et Loutre, 2003). En outre, les enregistrements de EPICA
Dome C et une nouvelle analyse du forage de Vostok montrent des concentrations de CO,
similaires au stade 11 et pendant la période pré-industrielle de 1’Holoceéne (Raynaud et al,
2005). Ainsi, a la fois le forgage orbital et la rétroaction liée au CO, fournissaient des
conditions favorables a une période chaude exceptionnellement longue. De plus, la durée du
stade 11 a été simulée par des modeles conceptuels du climat du Quaternaire, basés sur des
mécanismes d’effets de seuil (Paillard, 1998). Pour le stade 11, ces modeles conceptuels
montrent que la déglaciation a été initiée par un maximum d’ensoleillement se produisant il y
a 427 ka, mais que le minimum d’ensoleillement suivant n’était pas suffisant pour amorcer
une nouvelle glaciation. Cet interglaciaire a donc duré pendant un cycle de précession
supplémentaire, pour un total de ~28 ka.
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4.1.6 Quel a été le réchauffement de la Terre au cours de la derniére période
interglaciaire ?

Globalement, il y avait moins de glace sur Terre pendant le dernier interglaciaire (LIG,
Last Interglacial, entre 130+1 et 116+1 ka ; Stirling et al, 1998) qu’actuellement. Ceci suggere
une diminution significative de la taille du Groenland et peut-étre de I’ Antarctique de 1’Ouest
(voir la section 4.3). Il a ét¢ montré que le climat du LIG était plus chaud qu’actuellement
(Kukla et al, 2002), quoique les indices soient régionaux et pas nécessairement représentatifs
du changement global, ce qui est cohérent avec notre compréhension du forgage primaire.
Pendant la premiére partie de cet interglaciaire (~130 a 123 ka), le forgage orbital (Encadré 1)
a entrainé une forte augmentation de 1’ensoleillement estival dans I’hémisphere nord. Les
reconstructions paléoclimatiques montrent un réchauffement des eaux cotieres de certaines
régions des Océans Pacifique, Atlantique et Indien, ainsi qu’en Mer Méditerranée, une forte
diminution de I’extension de glace de mer dans les eaux cotieres au large de 1’Alaska, une
expansion de la forét dans les zones actuellement couvertes de toundra au centre de 1’Alaska
et de la Sibérie, et, de maniére générale, un réchauffement de 1’Arctique (Brigham-Grette et
Hopkins, 1995 ; Lozhkin et Anderson, 1995 ; Muhs et al, 2001 ; CAPE Last Interglacial
Project Members, 2006). Les carottes de glace montrent une forte réaction au-dessus du
Groenland et de I’ Antarctique avec des températures 3°C a 5°C supérieures a 1’actuel au début
du LIG (Watanabe et al, 2003 ; NGRIP, 2004 ; Landais et al, 2006). Les indicateurs de
paléofaunes en Nouvelle Zélande montrent un réchauffement jusqu’a la fin du LIG, de
maniere cohérente avec la distribution en latitude du forcage orbital (Marra, 2003).

Il existe des simulations conduites a 1’aide de OAGCM pour le LIG, mais aucune
intercomparaison n’en a ¢été conduite. Lorsque ces modeles climatiques sont forcés par les
parametres orbitaux de la période 130 a 125 ka (Encadré 1), avec 10% d’ensoleillement
supplémentaire en ét¢ de I’hémisphere nord qu’actuellement, ils produisent un réchauffement
estival dans I’ Arctique pouvant atteindre 5°C, avec un réchauffement maximum sur 1’Eurasie,
I’Ile de Baffin et la région au nord du Groenland (Figure 6) (Montoya et al, 2000 ; Kaspar et
al, 2005 ; Otto-Bliesner et al, 2006a). Les simulations sont généralement cohérentes avec les
reconstructions du maximum de réchauffement dans 1’Arctique (Kaspar et Cubasch, 2006 ;
CAPE, 2006) méme s’ils ont tendance a sous-estimer le réchauffement dans la Sibérie,
probablement parce que les rétroactions liées a la végétation ne sont pas prises en compte
dans ces simulations. La température globale simulée n’est pas significativement différente de
la température actuelle en moyenne annuelle, ce qui est cohérent avec le forgage orbital.

4.1.7 Que sait-on des mécanismes de transitions vers les glaciations ?

Simuler avec succes I’entrée dans une glaciation a été un but essentiel pour les
modeles simulant les changements climatiques. La théorie de Milankovitch propose que les
périodes glaciaires ont été initiées par une diminution de I’ensoleillement d’ét¢ dans les hautes
latitudes de I’hémisphere nord, permettant aux chutes de neige hivernales de persister toute
I’année et de s’accumuler pour construire les calottes glaciaires de 1’hémisphere nord
(Encadré 1). La croissance des calottes continentales et la chute du niveau marin qui lui est
associée ont démarré il y a environ 116 ka (Waelbroeck et al, 2007), lorsque le rayonnement
solaire d’été incident dans les hautes latitudes nord a atteint un minimum. La glaciation a
démarré alors que le volume des glaces continentales était minimum et stable, et que les
basses et moyennes latitudes de 1’ Atlantique Nord restaient chaudes (Cortijo et al, 1999 ; Goni
et al, 1999 ; McManus et al, 2002 ; Risebrobakken et al, 2005). Lorsqu’ils sont forcés par les
changements d’insolation orbitaux, les modeles d’atmosphere seule ont par le passé échoué a
simuler une réponse suffisamment importante pour permettre [’établissement d’une
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couverture de neige pérenne. Les modeles et les données montrent actuellement que les
changements de la zone de forét, I’expansion de la banquise aux hautes latitudes, et la douceur
des températures océaniques aux basses latitudes comme source d’humidité pour alimenter la
croissance des calottes ¢étaient autant de rétroactions qui ont amplifié le forcage
d’ensoleillement local sur les continents des hautes latitudes et ont permis la croissance des
calottes (Pons et al, 1992 ; Cortijo et al, 1999 ; Goni et al, 1999 ; Crucifix et Loutre, 2002 ;
McManus et al, 2002 ; Jackson et Broccoli, 2003 ; Khodri et al, 2003 ; Meissner et al, 2003 ;
Vettoretti et Peltier, 2003 ; Khodri et al, 2005 ; Risebrobakken et al, 2005). La croissance
rapide des calottes apres le démarrage de la glaciation est simulée par les EMICs qui incluent
la modé¢lisation des glaces continentales, et montrent que 1’intensification de la circulation
méridienne de [I’Atlantique Nord (MOC) permet de fournir davantage de neige.
L’augmentation de I’altitude des calottes et de leur extension est également importante, méme
si les variations de niveau marin associée a 1’augmention du volume des glaces issues des
reconstructions (Waelbroeck et al, 2002 ; Cutler et al, 2003) n’est pas bien reproduite dans
certaines simulations d’EMICs (Wang et Mysak, 2002 ; Kageyama et al, 2004 ; Calov et al,
2005).

4.1.8 Quand la période interglaciaire actuelle s’achévera-t-elle ?

Il n’y a pas d’¢léments qui suggereraient que le réchauffement actuel pourrait étre
atténué¢ par une tendance naturelle au refroidissement. Seule une forte réduction de
I’ensoleillement d’été aux hautes latitudes nord, associée a des rétroactions, peut terminer la
période chaude actuelle. Comme la faible excentricité orbitale actuelle va persister pendant les
prochaines dizaines de milliers d’années, les effets de la précession seront amortis. Des
configurations orbitales associées a un été tres froid dans 1’hémisphére nord, comme celui de
la dernicre entrée en glaciation, il y a 116 ka, ne se produiront pas au cours des prochains 30
ka (Encadré 1). Sous l’effet des fluctuations naturelles du CO;, (c’est a dire avec une
corré¢lation entre la température globale et le CO, se poursuivant comme elle a été observée
dans les carottes de glace de Vostok et EPICA Dome C), la prochaine glaciation ne devrait
pas se produire au cours des prochains 30 ka (Loutre et Berger, 2000 ; Berger et Loutre,
2002 ; EPICA, 2004). La persistance de concentrations ¢€levées en CO,, comme celles des
scénarios moyens de stabilisation du CO,, pourrait entrainer une fonte complete de la calotte
du Groenland (Church et al, 2001) et retarder davantage le démarrage de la prochaine
glaciation (Loutre et Berger, 2000 ; Archer et Ganopolski, 2005).

4.2 Les changements climatiques abrupts des enregistrements glaciaires-
interglaciaires

4.2.1 Quelles sont les éléments montrant des changements climatiques abrupts passés ?

Les changements climatiques abrupts ont été définis de plusieurs manicres, soit
simplement comme des changements importants se produisant en moins de 30 ans (Clark et
al, 2002), ou, dans un sens physique, comme la transition par rapport a un seuil ou comme une
réponse qui est rapide par rapport a un forgage (Rahmstorf, 2001 ; Alley et al, 2003).
Overpeck et Trenberth (2004) ont noté que tous les changements abrupts ne requicrent pas de
forgages externes. Ne nombreux enregistrements terrestres, glaciaires et marins montrent que
des éveénements climatiques abrupts se sont produits de maniere répétée au cours de la
derniere période glaciaire (voir la revue de Rahmstorf, 2002). Les enregistrements des hautes
latitudes montrent que les changements de températures ont ét€ bien plus importants au cours
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Figure 6. Changement de température d’été dans 1’Arctique (a gauche) et minimum annuel d’extension et
d’épaisseur de glace sur le Groenland et les glaciers de 1’Arctique de 1’Ouest (4 droite) simulés pour le LIG
(dernier interglaciaire) a partir d’une synthése de plusieurs modeéles et d’un ensemble d’indicateurs
paléoclimatiques. Le réchauffement d’été résulte des simulations des modéles du NCAR pour 130 ka (Otto-
Bliesner et al, 2006b), du modéle ECHAM4 HOPE-G (ECHO-G) pour 125 ka (Kaspar et al, 2005) par rapport au
pré-industriel. Les estimations du réchauffement maximum terrestre (cercles) et marin (losanges) sont présentées
pour les sites qui ont été compilés dans la synthése publiée par le CAPE (2006) et Kaspar et al (2005).
L’extension et 1’épaisseur de la calotte du Groenland, des glaciers de I’Est Canadien et d’Islande sont montrés a
leur extension minimum au LIG a travers la moyenne de trois modéles glaciologiques (Tarasov et Peltier, 2003 ;
Lhomme et al, 2005a ; Otto-Bliesner et al, 2006a). Les carottes de glace (Koerner, 1989 ; NGRIP, 2004)
montrent de la glace du LIG (points blancs) a Renland (R), NorthGRIP (N), Summit (S, GRIP et GISP) et peut-
étre a Camp Century (C) mais pas de glace du LIG aux sites de Devon (De) et Agassiz (A) (points noirs) dans
I’Est de I’Arctique Canadien. La présence de glace du LIG a Dye-3 (D) est ambigué (point gris) (voir le texte
pour la discussion).

des périodes glaciaires qu’au cours de 1I’Holocéne. Les plus intenses de ces changements
abrupts ont été les éveénements de Dansgaard-Oeschger (D-O), caractérisés par un
réchauffement a la surface du Groenland atteignant 8°C a 16°C en quelques décennies (voir
Severinghaus et Brook, 1999 ; Masson-Delmotte et al, 2005a pour une revue), suivis d’un
refroidissement progressif pendant plusieurs si¢cles. Un autre type de changement abrupt est
identifié lors des événements de Heinrich, caractérisés par des débacles massives d’icebergs
dans 1’Atlantique nord, laissant la preuve de leur passage dans le dépot de cailloux sur les
sédiments marins (Hemming, 2004). Dans 1’ Atlantique Nord, les événements de Heinrich ont
¢été accompagnés d’une forte diminution de la salinité des eaux de surface (Bond et al, 1993)
et d’un refroidissement de ces eaux de surface a 1’échelle du siecle. Ces périodes froides de la
glaciation ont duré des siécles a des millénaires, et le réchauffement y mettant un terme s’est
produit en quelques décennies (Figure 7 ; Cortijo et al, 1997 ; Voelker, 2002). A la fin de la
derniére période glaciaire, lorsque le climat s’est réchauffé et que les calottes ont fondu, le
climat a subi plusieurs phases de refroidissement abrupt, en particulier le Younger Dryas et
I’événement de 8,2 ka.

Les effets de ces changements climatiques abrupts ont été globaux, mais les réactions
opposées enregistrées dans les deux hémisphéeres (Blunier et al, 1998 ; Landais et al, 2006)
suggerent qu’ils n’étaient pas au premier ordre des changements de la température moyenne
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globale. Le maximum d’amplitude des changements, en terme de température, apparait centré
sur 1’ Atlantique Nord. Des changements importants et rapides de la concentration de CH4 (de
I’ordre de 100 a 150 ppb en quelques décennies) pourraient témoigner de changements dans
I’étendue et la productivité des zones humides tropicales (voir Chappellaz et al, 1993 ; Brook
et al, 2000 pour une synthése ; Masson-Delmotte et al, 2005a) et de la mousson asiatique
(Wang et al, 2001). Les phases froides de 1’hémisphére nord sont liées a une diminution du
deébit des eaux chaudes vers les mers nordiques (Figure 7), un décalage de la zone
intertropicale de convergence (ITCZ) et donc de la location des bandes de pluies tropicales
(Peterson et al, 2000 ; Lea et al, 2003). Des situations froides, séches et venteuses, avec une
diminution du CHy4 et une augmentation des concentrations de poussieres dans 1’atmosphere
sont généralement associées aux événements froids de I’hémisphere nord. Les changements
de concentrations en CO, sont relativement modérées (moins de 25 ppm ; Figure 7) et se
produisent en parallele avec les contre-parties antarctiques des évenements de D-O du
Groenland. L’enregistrement de N,O est moins précis et montre une augmentation d’environ
50 ppb et une diminutionde 1’ordre de 30 ppb pendant les phases chaudes et froides,
respectivement (Fliickiger et al, 2004).

Le décalage vers le sud de la limite de la forét boréale et d’autres réactions rapides de
la végétation ont €té associés aux évenements froids (Peteet, 1995 ; Shuman et al, 2002 ;
Williams et al, 2002). Les séquences laminées ont révélé des changements de végétation
I’échelle décennale, au début et a la fin du Younger Dryas et au cours de I’événement de 8,2
ka (Birks et Amman, 2000 ; Tinner et Lotter, 2001 ; Veski et al, 2004). Les enregistrements
polliniques marins, qui ont une résolution temporelle de 1’ordre de 200 ans, montrent sans
ambiguité la réaction immédiate de la végétation en Europe du Sud aux fluctuations
climatiques des périodes glaciaires (Sanchez-Gofii et al, 2002 ; Tzedakis, 2005). Des résultats
similaires ont été obtenus concernant la réaction de la végétation au nord de I’Amérique du
Sud au cours de la derniére déglaciation (Hughen et al, 2004).

Figure 7. Evolution d’indicateurs climatiques de I’hémisphére nord (graphiques a a d) et de 1’Antarctique
(graphiques e a g) au cours de la période de 64 a 30 ka. (a) Magnétisation anhystérésique rémanente (ARM), un
indicateur de I’extension vers le nord de la MOC Atlantique, mesurée sur une carotte sédimentaire des mers
nordiques (Dokken et Jansen, 1999) ; (b) CH4 mesuré dans les carottes de glace du Groenalnd de GRIP, GISP et

NorthGRIP (Blunier et Brook, 2001 ; Fliickiger et al, 2004 ; Huber et al, 2006) ; les mesures de CHy de la
période 40 a 30 ka ont été prises du site de GRIP et de 64 a 40 ka du site de GISP pour avoir la meilleure
résolution temporelle ; (c) température de surface estimée a partir de la composition isotopique de 1’azote,
contrlée par la diffusion thermique (Huber et al, 2006) ; (d) 8'%0, un indicateur de la température de surface, de
NGRIP (2004) avec la numérotation des D-O 8, 12, 14 et 17; (e) 8O de Byrd, en Antarctique (Blunier et
Brook, 2001) avec les événements chauds antarctiques numérotés de Al a A4 ; (f) nss-Ca2+, un indicateur du

dépot de poussieres et de fer, a Dome C, en Antarctique (Rothlisberger et al, 2004) ; et (g) CO; enregistré dans la
glace de Taylor Dome, en Antarctique (Indermiihle et al, 2000). Les éveénements de Heinrich (période de dépot
massif de détritiques dans les sédiments marins) H3, H4, HS5, H5.2 et H6 sont indiqués. Toutes les données sont
présentées sur I’échelle d’age SS09sea du Groenland (Johnsen et al, 2001). Le CO, et le CH, sont bien mélangés
dans I’atmosphére. Les variations de CH,4 sont synchrones a 50 ans prés avec les variations de température au
Groenland, mais une analyse détaillée suggere que le CHy suit les augmentations de température au début des D-
O avec un retard de 25 a 70 ans (Huber et al, 2006). Le CO, a co-varié¢ avec la température antarctique, mais la
synchronisation exacte entre Taylor Dome et Byrd reste incertaine, ce qui empéche de déterminer précisément
les décalages entre température et CO,. L’évolution de la température au Groenland et en Antarctique est
cohérente avec une réorganisation du transport de chaleur et de la circulation méridienne océanique dans
I’ Atlantique (Knutti et al, 2004).
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Question fréquemment posée (FAQ 1)
Quelles sont les causes des glaciations et des autres grands changements
climatiques avant la période industrielle ?

Le climat de la Terre a changé a toutes les échelles de temps, en particulier longtemps
avant que les activités humaines ne soient entrées en jeu. De grands progres ont été réalisés
dans la compréhension des causes et des mécanismes de ces changements climatiques. Les
changements du bilan radiatif de la Terre ont été le moteur principal des changements
climatiques passés, pour des raisons différentes. Dans chaque cas —que ce soit les glaciations,
le réchauffement de [’époque des dinosaures ou bien les fluctuations du dernier millénaire-
les causes spécifiques doivent étre établies individuellement. Dans beaucoup de situations,
ceci peut étre accompli avec un bon degré de confiance et de nombreux changements
climatiques passé peuvent étre simulés a [’aide de modeles quantitatifs.

Le climat global est déterminé par le bilan radiatif de la planéte (voir Chapitre 1). Il 'y
a trois mécanismes fondamentaux qui peuvent altérer ce bilan radiatif et donc entrainer un
changement climatique : (1) une modification du rayonnement solaire incident (par exemple
par des modifications de I’orbite terrestre ou du Soleil lui-méme) ; (2) un changement dans la
proportion du rayonnement solaire qui est réfléchi (cette fraction est appelée I’effet d’albédo ;
I’albédo peut étre modifi¢ par des changements de la couverture nuageuse, par de petites
particules appelées aérosols, ou par des changements des surfaces continentales), et (3) un
changement de 1’énergie rayonnée vers 1’espace dans les longueurs d’ondes infra-rouges (par
exemple, a travers des changements des concentrations de gaz a effet de serre). De plus, le
climat local dépend également de la maniere dont la chaleur est redistribuée par les vents et
les courants océaniques. Tous ces facteurs ont joué un role dans les changements climatiques
passés.

Figure 1. Schéma des changements de 1’orbite terrestre (cycles de Milankovitch) qui pilotent les cycles des ages
glaciaires. « T » indique les changements de l’inclinaison (ou obliquit¢) de 1’axe de la Terre, « E» les
changements de 1’excentricité de 1’orbite (due aux variations du petit axe de I’ellipse) et « P» indique les
changements de précession, c’est-a-dire les changements de la direction de I’axe d’inclinaison a un point donné
de I’orbite. Source : Rahmstorf et Shellnhuber (2006).

En partant des ages glaciaires qui se sont succédés en cycles réguliers au cours des
derniers ~3 millions d’années, de nombreux ¢léments montrent que ces cycles sont liées aux
variations régulieres de D’orbite de la Terre autour du Soleil, les fameux cycles de
Milankovitch (Figure 1). Ces cycles modifient la quantit¢ de rayonnement solaire regcue a
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chaque latitude et au cours de chaque saison (mais sans jouer de maniere significative sur la
moyenne globale annuelle), et ils peuvent €tre calculés avec une précision astronomique. S’il
reste des discussions pour connaitre précisément comment ceci affecte le démarrage et la fin
des périodes glaciaires, de nombreuses études suggerent que la quantité d’ensoleillement d’été
des continents du nord est cruciale : si elle chute en-dessous d’un seuil critique, alors la neige
formée I’hiver précédent ne fond plus en été et une calotte de glace commence a se former a
mesure que davantage de neige s’accumule. Les simulations conduites a 1’aide de modeles
climatiques confirment qu’une période glaciaire peut en effet démarrer de cette maniere, alors
que des modeles plus simples, conceptuels, ont été utilisés pour « prédire » avec succes les
épisodes de glaciations pass€s, a partir des changements orbitaux. La prochaine diminution
forte de I’ensoleillement d’ét¢ du nord, similaire a celles qui ont provoqué les dernieres
glaciations, devrait démarrer dans 30 000 ans.

Alors qu’il n’en est pas la cause premicere, le dioxyde de carbone (CO,) joue également
un réle important dans les glaciations. Les données issues des carottes de glace de
I’ Antarctique montrent que la concentration de CO, est basse pendant les périodes glaciaires
froides (~190 ppm), et plus €levée pendant les interglaciaires chauds (~280 ppm) ; le CO,
atmosphérique suit les changements de température en Antarctique avec un décalage de
plusieurs siecles. Comme les changements climatiques du début et de la fin des périodes
glaciaires se produisent en plusieurs millénaires, la majeure partie de ces transitions subissent
une rétroaction positive liée au CO, ; cela signifie qu’un faible refroidissement initial due aux
cycles de Milankovitch est ensuite amplifi¢ lorsque la concentration de CO, chute. Les
simulations du climat glaciaire (voir la discussion de la section 4.1) ne deviennent réalistes
que lorsque le role du CO, est pris en compte.

Pendant la dernieére glaciation, plus de 20 événements climatiques abrupts et
dramatiques se sont produits, particuliérement frappants dans les enregistrements localisés
autour de I’Atlantique nord (voir la section 4). Ces événements sont différents des cycles
glaciaires-interglaciaires, dans la mesure ou 1ils n’impliquent probablement pas de
changements importants de la température moyenne globale : les changements ne sont pas
synchrones en Anatarctique et au Groenland, et ils ont le signe opposé dans I’ Atlantique Sud
et Nord. Ceci signifie qu’un changement majeur du bilan radiatif terrestre n’est pas nécessaire
pour ces évenements ; une redistribution de chaleur au sein du systeme climatique est
suffisante. Il y a en effet de nombreux ¢éléments qui montrent qu'une réorganisation de la
circulation océanique et du transport de chaleur peuvent expliquer les grands traits de ces
évenements abrupts ; les données sédimentaires et les modeles montrent que certains de ces
changements ont pu €tre initié€s par des instabilités des calottes de glace entourant I’ Atlantique
a cette époque, et par un apport massif d’eau douce vers 1’océan.

Des périodes bien plus chaudes se sont également produites au cours de I’histoire du
climat — pendant la plupart des derniers 500 millions d’années, la Terre était probablement
completement libre de glaces continentales (les géologues utilisent les traces laissées par les
glaciers sur les roches), a la différence de la période actuelle, ou le Groenland et 1’ Antarctique
sont couverts de glaces. Les données sur les concentrations des gaz a effet de serre remontant
sur plus d’un million d’années, c’est a dire, hors de portée des carottes de glace antarctiques,
restent assez imprécises, mais les données géologiques suggerent que les périodes chaudes,
libres de glace, coincident avec des niveaux élevés de CO; dans ’atmosphere. A 1’échelle de
millions d’années, les changements des concentrations de CO; sont lié€s a 1’activité tectonique,
qui modifie les taux d’échange du CO; de I’océan et de I’atmosphere avec la Terre solide.

Une autre cause possible a 1’origine des changements climatiques passés réside dans la
production d’énergie par le Soleil. Les mesures réalisées au cours des derniéres décennies
montrent que la constante solaire varie légérement (de I’ordre de 0,1%) lors de cycles de 11
ans. Les observations des taches solaires (qui remontent au 17¢me siecle) et les mesures des
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isotopes générés par le rayonnement cosmique fournissent des indices de variations a long
terme de 1’activité solaire. Les reconstructions et les simulations climatiques suggerent que la
variabilité solaire et [’activité volcanique sont probablement les causes principales des
variations climatiques au cours du dernier millénaire, avant le début de I’ére industrielle.

Ces exemples illustrent le fait que les différents changements climatiques passés ont
eu différentes causes. Le fait que les facteurs naturels ont fait varier le climat dans le passé ne
signifie pas que le changement climatique en cours est d’origine naturelle. Pour faire une
analogie, le fait que les feux de forét aient depuis longtemps ¢té amorcés par la foudre
n’implique pas que les feux de forét ne peuvent pas démarrer a cause d’un campeur
imprudent. La question FAQ 2 est centrée sur la comparaison de I’influence relative des
facteurs d’origine humaine et des facteurs naturels dans leurs contributions au changement
climatique en cours.

4.2.2 Que sait-on des mécanismes de ces changements abrupts ?

De nombreux ¢éléments montrent, a partir de données sédimentaires, que les
changements abrupts du climat glaciaire sont liés a des changements de circulation océanique
(Clark et al, 2002). Les reconstructions paléocéanographiques montrent que 1’ Atlantique Sud
s’est refroidi lorsque le nord s’est réchauffé (avec un décalage possible), et vice versa
(Voelker et al, 2002), une bascule des températures des hémispheres nord et sud qui témoigne
d’un changement du transport de chaleur par I’océan (Crowley, 1992 ; Stocker et Johnsen,
2003). Pendant le réchauffement des D-O, la salinit¢ de la Mer d’Irminger a fortement
augmenté (Elliot et al, 1998 ; van Kreveld et al, 2000) et le flux de masses d’eau tempérées a
cru dans les Mers Nordiques (Dokken et Jansen, 1999), ce qui montre la pénétration vers le
nord d’eaux salées de 1’ Atlantique. Des indicateurs ont montré des changements abrupts dans
les propriétés des eaux profondes de I’ Atlantique, & travers des traceurs (par exemple, °C,
#1pa/ Th), qui marquent la ventilation des masses d’eaux profondes et les changements du
taux de renouvellement et du débit des eaux profondes (Vidal et al, 1998 ; Dokken et Jansen,
1999 ; McManus et al, 2004 ; Gherardi et al, 2005). Malgré ces ¢léments, de nombreuses
caractéristiques des changements abrupts sont encore mal connues, en particulier a cause du
manque de datation précise de la séquence et de la phase des événements entre 1’océan de
surface, 1’océan profond et les calottes.

On pense que les événements de Heinrich ont été causés par des instabilités des
calottes (MacAyeal, 1993). Les décharges d’iceberg auraient fourni un apport massif d’eau
douce dans I’ Atlantique, qui peut étre estimé a partir de I’abondance du 8'°O. Les estimations
font ¢t¢ d’un volume d’eau douce supplémentaire de 1’ordre de plusieurs (jusqu’a 15) metres
de niveau global des mers, se produisant en quelques siccles (250-700 ans), c’est a dire un
flux de l'ordre de 0,1 Sv (Hemming, 2004). Pour I’Heinrich 4, Roche et al (2004) ont
déterminé un flux d’eau douce de 2+1 m de niveau marin fourni par la Laurentide pendant
une durée de 250+150 ans. Cependant, le volume et le moment de I’apport d’eau douce
restent tres discutés.

L’apport d’eau douce est probablement la cause des évenements abrupts de la fin de la
glaciation (par exemple, le Younger Dryas et I’événement de 8,2 ka). Plutot qu’un glissement
de glace, c’est I’apport d’eau douce li¢e a la fonte provoquée par le réchauffement qui aurait
pu interférer avec la MOC et le transport de chaleur dans I’ Atlantique — une décharge vers
I’ Arctique d’environ 0,1 Sv aurait pu provoquer le Younger Dryas (Tarasov et Peltier, 2005),
tandis que I’événement de 8,2 ka était probablement 1i¢é a une ou plusieurs crues
correspondant a 11 a 42 cm de niveau marin, en quelques années (Clarke et al, 2004 ; voir la
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section 5.2). C’est une différence importante par rapport aux évenements de D-O, pour
lesquels nous ne connaissons pas de forcage important de I’océan ; certaines simulations
suggerent qu’un faible forgage pourrait suffire, si la circulation océanique est pres d’un seuil
(Ganopolski et Rahmstorf, 2001). La cause exacte et la nature de ces changements de
circulation océanique restent controversées. Certains auteurs suggerent que certains des
évenements abrupts pourraient avoir €té initiés dans les tropiques (Clement et Cane, 1999),
mais il reste a construire une explication spécifique et quantitative des évenements de D-O a
partir de cette hypothese.

Les changements de CO, atmosphériques au cours des derniers épisodes chauds en
Antarctique, liées a des changements de la NADW (Knutti et al, 2004) étaient faibles (moins
de 25 ppm, Figure 7). On observe une faible rétroaction positive entre le CO, atmosphérique
et les changements du taux de formation de la NADW, a la fois dans ces reconstructions, et
dans les simulations de réchauffement global (Joos et al, 1999 ; Marchal et al, 1999). Donc a
la fois les observations et les simulations disponibles montrent que les changements futurs
possibles de la NADW pourraient avoir des effets modérés sur la concentration en CO;
atmosphérique. Ce résultat ne permet cependant pas d’¢liminer la possibilit¢é que des
changements de circulation dans d’autres régions océaniques, comme 1’Océan Austral,
pourraient avoir des impacts plus forts sur le CO, atmosphérique (Greenblatt et Sarmiento,
2004).

4.2.3 Les modeéles de climat sont-ils capables de simuler ces changements abrupts ?

I1 est difficile de modéliser les instabilités des calottes de glace qui sont probablement
la cause des évenements de Heinrich, parce que les processus physiques ne sont pas
suffisamment bien compris, malgré certaines perspectives récentes (Calov et al, 2002).
Beaucoup de simulations ont été effectuées en imposant un flux d’eau douce provenant d’une
instabilit¢ de calotte (événement de Heinrich) ou d’un apport brutal d’eau de fonte
(événement de 8,2 ka, voir la section 6.5) et en étudiant 1’effet de cet apport d’eau douce sur
la circulation océanique et le climat. Ces simulations suggerent que le volume d’eau douce
déduit des données paléoclimatiques est en effet suffisant pour entrainer un arrét de la
circulation méridienne de 1’Océan Atlantique (MOC), et que ceci est une explication
physiquement plausible de beaucoup des signaux climatiques observés (par exemple, le
refroidissement des hautes laitutdes nord, le décalage de I'ITCZ et la bascule inter-
hémisphérique, Vellinga et Wood 2002 ; Dahl et al 2005 ; Zhang et Delworth 2005). La
relation de phase entre la température du Groenland et de 1’ Antarctique a pu étre expliquée
par une réduction du taux de formation de la NADW et du transport de chaleur dans
I’ Atlantique Nord, provoquant un refroidissement dans I’hémisphere nord et un réchauffement
retardé¢ dans I’hémisphere sud (Ganopolski et Rahmstorf, 2001 ; Stocker et Johnsen, 2003).
Dans les simulations d’apport d’eau douce qui provoquent un arrét de la MOC de I’ Atlantique
Nord, les conséquences incluent ¢galement une augmentation d’eaux riches en nutriments au
fond de I’Océan Atlantique, des rapports **'Pa/~*°Th plus élevés dans les sédiments de
1’ Atlantique Nord (Marchal et al, 2000), un recul de la limite des foréts au nord (Scholze et al,
2003 ; Higgins, 2004 ; Kohler et al, 2005), une petit augmentation transitoire du CO,
atmosphérique (10 ppm) en réaction a une réorganisation du cycle du carbone marin (Marchal
et al, 1999) et des changements de CO, de plusieurs parties par million a cause du
changement du stockage de carbone dans la biosphere continentale (Kdhler et al, 2005). Une
diminution de 10 ppb du N,O atmosphérique est identifiée dans un modele océan-atmosphere
(Goldstein et al, 2003), suggérant qu’une partie des variations observées de N,O (jusqu’a 50
ppb) vient des continents. En résumé, les simulations reproduisent globalement les variations
observées pendant ce type d’événement.
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Les évenements de Dansgaard-Oeschger semblent €tre associé€s a des déplacements en
latitude des zones de convection océnanique entre les Mers Nordiques et les latitudes
moyennes de I’océan ouvert Atlantique (Alley et Clark, 1999). Les modeles suggerent que
I’évolution de la température au Groenland, la bascule dans 1’ Atlantique Sud, le changement
de salinité de la Mer d’Irminger et d’autres caractéristiques de ces éveénements peuvent étre
expliquées par un tel mécanisme (Ganopolski et Rahmstorf, 2001), quoique le phénoméne
déclanchant des changements de circulation océanique reste inconnu. Alley et al (2001) ont
montré que des processus de résonance stochastique pourraient étre a I’origine du rythme de
ces évenements, ce qui signifie qu’un cycle régulier associé¢ a du bruit al€atoire pourrait les
déclancher. Ceci peut étre reproduit dans certains mod¢les, dans la mesure ou un effet de seuil
est impliqué dans le déclanchement de ces éveénements.

Certains auteurs ont suggéré que les modeles de climat avaient tendance a sous-
estimer I’amplitude et I’étendue de ces changements abrupts passés (Alley et al, 2003) et donc
pourraient sous-estimer €¢galement le risque de tels évenements pour le futur. Cependant, une
telle généralisation reste simpliste et une évaluation est requise au cas par cas pour
comprendre quels effets pourraient étre mal reconstruits a partir des données paléoclimatiques
et quels mécanismes pourraient étre sous-estimés dans les modeles actuels. Ce sujet est
important pour 1’évaluation des risques pour le futur: le réchauffement rapide attendu au
cours des prochains siécles pourrait atteindre I’ampleur du réchauffement de la dernicre
déglaciation, et pourrait se produire bien plus rapidement. A nouveau, I’apport d’eau de fonte
des calottes pourrait devenir un facteur important qui influence la circulation océanique,
comme pour le Younger Dryas et ’événement d’il y a 8,2 ka. Une fonte de la calotte du
Groenland (qui représente 7 metres de niveau global des océans) en 1 ka correspondrait a un
apport d’eau douce de 0,1 Sv ; c’est une amplitude comparable aux flux d’eau douce associés
aux évenements abrupts passés. La plupart des modeles de climat utilisés pour les scénarios
d’évolution future n’incluent pas, jusqu’a présent, le ruissellement li¢ a la fonte des calottes.
Des intercomparaisons, conduites en imposant les mémes apports d’eau douce a différents
modeles, ont révélé que malgré une réponse qualitativement similaire, le flux d’eau nécessaire
pour entrainer une interruption de la circulation de 1’Atlantique varie beaucoup selon les
modeles ; les raisons pour cette sensibilité au modele utilisé n’est pas totalement comprise
(Rahmstorf et al, 2005 ; Stouffer et al, 2006). Dans 1’¢état actuel des connaissances, il n’est pas
possible d’éliminer la possibilité d’un changement climatique abrupt li¢ a des changements de
la circulation océanique.

4.3 Les variations du niveau marin au cours du dernier cycle glaciaire-
interglaciaire

4.3.1 Quelle est ’influence des changements passés du volume des glaces sur le
niveau marin actuel ?

Les enregistrements de I’histoire du niveau des mers fournissent une base essentielle
pour comprendre les variations naturelles auxquelles se superposent une augmentation récente
liée a des processus actuels. Méme s’il n’y avait aucun effet anthropique sur le systeme
climatique, des changements mesurables et significatifs du « niveau marin relatif » (RSL pour
Relative Sea Level) auraient lieu. Cette variabilit¢ naturelle du niveau marin résulte
principalement de la mémoire de notre planéte par rapport a la derniére déglaciation. A travers
un processus d’ajustement isostatique glaciaire (GIA pour Glacial Isostatic Ajustment),
I’équilibre gravitationnel est rétabli apres la déglaciation, pas uniquement par un rebond de la
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crolte terrestre mais également par une redistribution horizonale des masses d’eau dans les
bassins océaniques, pour maintenir la surface de I’océan a un équipotentiel de gravité.

Les modeles du processus global de GIA ont permis d’isoler sa contribution a
I’augmentation actuelle du niveau des mers, mesurée par télédétection via le satellite
TOPEX/Poseidon. Cette contribution a été estimée a -0,28 mm/an pour le modéle ICE-4G de
Peltier (1996) et -0,36 mm/an pour le modele ICE-5G de Peltier (2004). Ces analyses (Peltier,
2001) impliquent que ’effet du changement climatique sur la remontée du niveau des mers
est plus important que ne le montrent les mesures TOPEX/Poséidon sans correction (voir le
Chapitre 95).

La méme approche peut étre utilisée pour quantifier I’effet des glaciations de la fin du
Pleistocéne sur la rotation de la Terre, et I’influence de la fonte des calottes du Groenland et
de I’ Antarctique sur le niveau des mers au cours du dernier siecle. Peltier (1998) a exploité ce
type d’analyse pour estimer une contribution maximum de 1’ordre de 0,5 mm/an de la perte de
masse des calottes a 1’augmentation du niveau des mers. Ceci montre qu’il est possible de
boucler le bilan global de 1’augmentation du niveau marin via la fonte des calottes et des
glaciers (voir les Chapitres 4 et 5).

4.3.2 Quelle a été ’amplitude du changement de niveau marin a I’échelle glaciaire-
interglaciaire ?

La modélisation des changements de niveau marin passés permet d’estimer de manicre
plus précise les estimations de I’augmentation eustatique (globale) du niveau marin au cours
de la dernigre transition depuis le LGM jusqu’a I’Holocéne. La courbe complete de RSL issue
de I’lle des Barbades, dans la Mer des Caraibes (Fairbanks, 1989 ; Peltier et Fairbancks,
2006) est particulierement importante car on a montré que ’histoire du RSL locale est une
bonne approximation de la courbe eustatique (globale) de niveau des mers (Peltier, 2002).
L’accord du modéele ICE-5G (VM2) aux données de Fairbanks (Figure 8) permet d’estimer
I’augmentation eustatique nette, en équivalent-glace, a 118,7 m, une valeur trés proche de la
valeur de 120 m obtenue classiquement a partir de 1’information isotopique des sédiments
marins (voir Shackleton, 2000 par exemple). Waelbroeck et al (2002) ont produit une
reconstruction du niveau marin basé€e sur la combinaison des enregistrements de coraux et des
isotopes de I’oxygene des carottes marines corrigées de 1’impact des variations de température
de I’océan profond, pour tout le dernier cycle glaciarie-interglaciaire. Cette reconstruction
(Figure 8) montre une estimation du changement de niveau marin eustatique de 1’ordre de 120
m. L’analyse de signaux isotopiques de la Mer Rouge par Siddal et al (2003) confirment
¢galement la validité de I’interprétation de la série des Barbades de Peltier et Fairbanks
(2006).

La courbe de niveau des mers eustatique équivalent-glace de Lambeck et Chappell
(2001) repose sur des données issues de différentes sources, incluant les séries de coraux des
Barbades, des mesures de la Sunda Shelf en Indonésie (Hanebuth et al, 2000), et des
observations du Bonaparte Gulf au nord de I’Australie (Yokohama et al, 2000). Cette
reconstruction figure également sur la Figure 8. Elle suggére une histoire qui contredit les
reconstructions issues de la série complete de la Barbade. Premiérement, le changement
d’amplitude atteint 140 metres dans cette reconstruction contre 120 m aux Barbades. Ensuite,
les données des Barbades ne montrent pas le changement abrupt de niveau marin vers 19 ka
présent dans les données de Yokohama et al (2000). La Figure 8 montre 1’accord entre
I’histoire du RSL a la Barbade simulée (en rouge) et la courbe eustatique en équivalent-glace
globale (en violet).
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Figure 8. (A) Histoire du niveau des mers eustatique équivalent-glace au cours du dernier cycle glaciaire-
interglaciaire selon ’analyse de Waelbroeck et al (2002). Le trait noir représente la médiane de leur estimation
pour chaque période et la zone grisée 1’estimation de 1’incertitude. La courbe rouge est le calcul du modele ICE-
5G pour les Barbares ou les observations elles-mémes fournissent une excellente approximation de la courbe de
niveau marin eustatique en équivalent-glace. (B) L accord entre le calcul du modéle ICE-5G (VM2) (en rouge)
et I’histoire du RSL enregistrée dans les coraux des iles des Barbades, dans la Mer des Caraibes (Fairbanks,
1989 ; Peltier et Fairbanks, 2006) pour la période des derniers 32 ka. Le niveau des mers eustatique équivalent-
glace pour I’actuel est représenté en marches d’escalier violettes. Chaque estimation issue des coraux (bleu) est
représentée avec une incertitude qui dépend de ’espéce utilisée. Les estimations associées a une incertitude
réduite proviennent de 1’espéce Acropora palmata, qui fournit les contraintes les plus précises sur le niveau
relatif des mers, car cette espéce est trouvée a 5 meétres en-dessous de la surface des océans actuellement. Les
estimations associées a des incertitudes plus larges sont de Montastrea annularis (profondeur de 20 métres) ou
d’autres espéces rencontrées dans des gammes de profondeur plus larges par rapport au niveau marin (barres
d’erreur les plus grandes). Ces données supplémentaires permettent de donner une barre d’erreur inférieure a la
diminution du niveau marin. Les données indiquées par les croix de couleur proviennent des reconstructions de
Lambeck et Chappell (2001) pour les Barbares (cyan), Tahiti (gris), Huon (noir), Bonaparte Gulf (orange) et
Sunda Shelf (violet).

4.3.3 Que nous indique ’augmentation du niveau marin au cours de la Derniéere
Période Interglaciaire ?

L’enregistrement du niveau marin eustatique peut étre étendu jusqu’au LIG (Dernier
Interglaciaire). Des mesures directes du niveau marin basées sur des dépdts sédimentaires
cotiers et des séquences de coraux tropicaux (dans des zones tectoniquement stables) ont
montré clairement que le niveau des mers eustatique était plus élevé qu’actuellement pendant
cette période interglaciaire, atteignant 4 a 6 m de plus (voir par exemple Rostami et al, 2000 ;
Mubhs et al, 2002). L enregistrement climatique du forage de NGRIP au Groenland couvre 123
ka sans perturbation d’écoulement, et de la glace plus ancienne pet étre identifiée dans les
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forages de GRIP et GISP2 (mais dans une zone d’écoulement perturbé), montrant que la
région sommitale est restée englacée au LIG (Raynaud et al, 1997 ; NGRIP, 2004).
L’amplitude identique des variations isotopiques mesurées dans les carottes de Camp Century
et Renland (Johnsen et al, 2001) suggerent que les variations relatives d’altitude étaient
limitées au LIG (NGRIP, 2004). L’interprétation des données du forage de Dye-3, au sud du
Groenland, reste ambigué€. La présence de glace enrichie isotopiquement, potentiellement de
la glace du LIG, a été interprétée comme témoignant d’une forte diminution de I’épaisseur de
la calotte au LIG (NGRIP, 2004). D’autres interprétations suggerent que le dome sud de la
calotte groenlandaise n’a pas survécu au LIG et que Dye-3 ne contient que la glace de la fin
du LIG, quand la calotte a couvert a nouveau le sud du Groenland (Koerner et Fisher, 2002),
ou qu’elle s’est écoulée depuis le centre du Groenland ou d’un dome sud subsistant de
manicre isolée (Lhomme et al, 2005a). L’absence de glace précédant le LIG dans les plus
grandes calottes a I’Est de 1’ Arctique canadien indique qu’elles ont fondu totalement au cours
du LIG (Koerner, 1989).

La majeure partie de I’augmentation du niveau des mers au LIG devait provenir de la
fonte des calottes polaires. Les modeles de calotte du Groenland, forcés par des scénarios de
température au Groenland soit issus de données (Cuffey et Mashall, 2000 ; Tarasov et Peltier,
2003 ; Lhomme et al, 2005a) ou par les températures et I’accumulation simulée par un
AOGCM (Otto-Bliesner et al, 2006a) produisent une calotte du Groenland minimum au LIG,
avec des flancs abrupts sur le centre et le nord du Groenland (Figure 6). Une telle calotte,
associée a la réduction des champs de glace de 1’ Arctique, ne peut contribuer que 2 a4 m a
I’augmentation du niveau des mers au cours du début du LIG, se produisant en plusieurs
millénaires. La contribution du Groenland a cette augmentation du niveau marin était
probablement liée a I’effet du forcage orbital sur le réchauffement estival de I’ Arctique (voir
la section 4.1). Le fait que le niveau marin ¢était 4 a 6 m au-dessus de I’actuel implique une
contribution de 1’Antarctique (Scherer et al, 1998 ; Overpeck et al, 2006). Overpeck et al
(2006) suggere que puisque le réchauffement circum-arctique du LIG était tres similaire a
celui qui est attendu dans le cadre d’un doublement futur du CO,, un retrait important de la
calotte du Groenland résultera du changement climatique futur. Puisque I’intégralité de
I’augmentation du niveau des mers ne peut pas étre due a la fonte de la calotte groenlandaise,
il est possible que des zones de la calotte de 1’ Antarctique de 1’Ouest se réduisent dans cette
situation future (voir aussi Scherer et al, 1998 ; Tarasov et Peltier, 2003 ; Domack et al, 2005
et Oppenheimer et Alley, 2005).

4.3.4 Quelle est la contribution lente de l’eau de fonte des calottes polaires a
P’augmentation moyenne du niveau des mers ?

Les modeles de 1’histoire post-glaciaire du RSL peuvent étre combinés aux
observations de I’Holocéne pour estimer si une fraction significative de 1’augmentation du
niveau des mers de la fin du 20°™ siécle (2 mm/an) peut s’expliquer par des effets & long
terme de déglaciation des calottes polaires. A partir d’estimations dérivées d’observations
géologiques du niveau des mers Holoceéne de 16 iles du Pacifique Equatorial (post -TAR), il
semble que la contribution de cette source potentielle était nulle au cours des derniers 2 ka et
au maximum dans une gamme de 0 a 0,2 mm/an (Peltier et al, 2002 ; Lambeck, 2002).

5. L’interglaciaire en cours
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Une multitude d’archives climatiques fournissent des informations précises sur la
structure spatiale et temporelle de 1’évolution du climat au cours de la période interglaciaire
actuelle, ’Holocene, une période d’environ 11,6 ka au cours de laquelle des modifications
anthropiques ont affecté 1’environnement, depuis 1’échelle locale (par exemple, changement
d’usage des sols) jusqu’a [D’échelle globale (la composition atmosphérique). Les
reconstructions bien datées des derniers 2 ka sont décrites a part, dans la section 6. Dans le
contexte des forgages et des réactions du climat, I’Holocene est bien mieux connu en terme de
couverture spatiale, de datation, de résolution temporelle, que les interglaciaires antérieurs. Il
est bien établi que des changements significatifs des forcages climatiques au cours de
I’Holocene ont entraine des réactions climatiques significatives et complexes, faisant
intervenir des modifications lentes et abruptes des températures, des précipitations, de la
dynamique des moussons, et de ENSO (El Nifio-Southern Oscillation). Pour certaines
périodes, comme le moyen Holocene, il y a 6 ka, des efforts intensifs ont été fournis pour
compiler les observations paléoclimatiques et comparer les modeles de climat. Une telle
densit¢ de données fournit en effet une base solide pour évaluer la capacité¢ des modeles de
climat a représenter correctement la réponse du systéme climatique au forgage orbital.

5.1 Forcages climatiques et réactions au cours de l’interglaciaire en
cours

5.1.1 Quels ont été les principaux forcages climatiques pendant I’Holocéne ?

Pendant la période interglaciaire actuelle, des changements de 1’orbite terrestre ont
modulé la distribution latitudinale et saisonniere de 1’ensoleillement (Encadré 1). Des travaux
en cours pour caractériser les changements des aérosols stratosphériques a partir de 1’analyse
de la composition chimique de la glace issue des deux poles (Zielinski, 2000 ; Castellano et
al, 2005) confirment que I’amplitude et la fréquence des éruptions volcaniques a varié¢ de
manicre significative au cours de I’Holoceéne (voir 6.3). Les variations des isotopes
cosmogéniques (le '°Be des carottes de glace et le '*C des cernes d’arbres) ont été utilisés
pour reconstruire les variations d’activité solaire au cours de 1’Holocene (voir par exemple
Bond et al, 2001), malgré le fait que les relations quantitatives restent trés mal connues et que
des travaux supplémentaires sont nécessaires pour quantifier les effets solaires et non solaires
sur ces proxies au cours de I’Holocéne (Muscheler et al, 2006). Il restait, pendant la premiére
moiti€¢ de I’interglaciaire actuel, des calottes de glace continentale en train d’achever leur
déglaciation (Figure 8). L’effet de 1’albédo de ces calottes a pu moduler localement la réponse
du climat au forgage orbital (voir par exemple Davis et al, 2003).

L’évolution des gaz traces atmosphériques pendant 1’Holocéne est bien connue a partir
des analyses des carottes de glace (Figure 4). Une premiere diminution du CO, atmosphérique
(7 ppm entre 11 et 8 ka) a été suivie d’une augmentation de 20 ppm jusqu’au début de la
période industrielle (Monnin et al, 2004). Les concentrations atmosphériques en CH4 ont
diminué pour passer de 730 ppb dans I’hémisphere nord il y a 10 ka a 580 ppb il y a 6 ka, et
ont ensuite remonté progressivement jusqu’a 730 ppb dans les périodes pré-industrielles
(Chappellaz et al, 1997 ; Fliickiger et al, 2002). Le N>O atmosphérique a suivi globalement
I’évolution du CO; et a montré une diminution de 10 ppb au début de I’Holoceéne puis une
augmentation d’amplitude similaire entre 8 et 2 ka (Fliickiger et al, 2002). Les forgages
radiatifs associés aux variations des gaz a effet de serre au cours de I’Holocene sont de 0,4
W.m? (CO,), 0,1 W.m™ (N,0 et CHy) par rapport au for¢age pré-industriel.

5.1.2 Pourquoi les concentrations en gaz a effet de serre ont-elles varié au cours de
I’Holocene, avant la période industrielle ?
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Des simulations récentes conduites a I’aide de mode¢les transitoires du climat et du
cycle du carbone, qui incluent un modele prédictif de la végétation globale, ont attribué la
diminution du CO; au début de ’Holocéne au retour des foréts dans les zones déglacées par le
retrait de la calotte Laurentide, partiellement contre-balancées par la compensation des
carbonates des sédiments océaniques (Joos et al, 2004). La compensation des carbonates pour
I’augmentation du stockage continental de carbone pendant la transition glaciaire-
interglaciaire et le début de I’Holoceéne, ainsi que la construction des récifs coralliens au cours
de I’Holocene sont probablement a 1’origine de 1’augmentation suivante du CO, (Broecker et
Clark, 2003 ; Ridgwell et al, 2003 ; Joos et al, 2004). Aussi bien de nouvelles mesures des
isotopes du carbone (Eyer, 2004) que les résultats des modeles (Brovkin et al, 2002 ; Kaplan
et a, 2002 ; Joos et al, 2004) suggerent que le stock de carbone terrestre a été relativement
stable au cours des 7 ka précédent 1’industrialisation. Des changements du stockage de
carbone dans les tourbieres du nord ont pu contribuer partiellement a 1’augmentation du CO,
observée. De tels mécanismes naturels ne peuvent pas du tout expliquer I’augmentation bien
plus brutale des gaz a effet de serre au cours de la période industrielle; en 1’absence
d’émissions anthropiques, le CO, atmosphérique serait resté bien en-dela de 290 ppm (Gerber
et al, 2003).

Il a été suggére, a partir de mesures de CO; sur la glace de Vostok (Petit et al, 1999),
que le CO, atmosphérique aurait dii chuter de 20 ppm au cours des derniers 8 ka (en compléte
contradiction avec les 20 ppm d’augmentation observés) si 1’agriculture préhistorique n’avait
pas entrainé un rejet de carbone terrestre et de méthane au cours de I’Holocéne (Ruddiman,
2003 ; Ruddiman et al, 2005). Cette hypotheése suggére méme qu’une glaciation qui aurait da
avoir lieu a la fin de I’Holoceéne a été évitée grace a ces émissions anthropiques pré-
industrielles. Cependant, cette hypothése est en contradiction avec de nombreux faits, tels que
I’absence d’analogie de la configuration orbitale au cours de I’Holoceéne et des trois
interglaciaires précédents, la découverte récente de niveaux élevés en CO, au cours de
I’ensemble du stade 11 (Siegenthaler et al, 2005a, Figure 3), un interglaciaire trés long (~28
ka) (Section 4.1.5). Cette hypothése requiert ¢galement une modification des rapports
isotopiques du carbone (*C/'*C) au cours de I’Holocéne bien plus élevée que ne le montrent
les mesures faites sur les carottes de glace (Eyer, 2004), ainsi qu’un volume d’émissions de
carbone par 1’usage des sols anthropique plus important que le changement de stockage de
carbone entre la végétation naturelle et I’usage des sols actuels (Joos et al, 2004).

5.1.3 Certaines périodes de I’interglaciaire actuel ont-elles été plus chaudes que la fin
du 20°™ siécle ?

Les changements de température au cours de 1’Holocéne ont été estimés dans de
nombreuses régions, souvent a I’aide d’archives climatiques ayant une résolution temporelle
de I’ordre du siecle, et plus sensibles a certaines saisons (voir la section 1). Aux hautes
latitudes de I’Atlantique Nord et de I’Arctique voisin, on observe des maxima des
températures d’été au début de ’Holocene (10 a 8 ka), suggérant un effect direct du maximum
d’ensoleillement d’été sur 1’extension de glace de mer (Kim et al, 2004 ; Kaplan et Wolfe,
2006). Les reconstructions des moyennes latitudes nord montrent un refroidissement
progressif des SST depuis une premiere partie chaude du début au milieu de 1’Holocene,
jusqu’a la période plus fraiche de la fin de I’Holoceéne (Johnsen et al 2001 ; Marchal et al
2002 ; Andersen et al, 2005 ; Kim et al 2004 ; Kaplan et Wolfe 2006), probablement en
réaction aux tendances annuelles et estivales dues aux forcages orbitaux a ces latitudes
(Renssen et al, 2005). Prés des calottes résiduelles en Europe du Nord et en Amérique du
Nord, le réchauffement maximum a pu étre plus tardif, probablement suite aux interactions
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entre 1’altitude de la glace, son albédo, le transport de chaleur océanique et atmosphérique et
le forcage orbital (Mac Donald et al, 2000 ; Davis et al, 2003 ; Kaufman et al, 2004). Au
milieu de I’Holocene, les reconstructions globales issues des pollens (Prentice et Webb,
1998 ; Prentice et al, 2000) et de macro-restes (MacDonald et al, 2000) montrent une
expansion des foréts tempérées vers le nord (Bigelow et al, 2003 ; Kaplan et al, 2003), ainsi
qu’un recul marqué des glaciers (voir Encadré 3). Des conditions plus chaudes aux moyennes
et hautes latitudes de I’hémisphere nord au début et au milieu de I’Holocéne sont cohérentes
avec les profils de température dans les trous de forages continentaux (Huang et al, 1997).
D’autres périodes chaudes précoces ont été identifiées dans le Pacifique Ouest Equatorial
(Stott et al, 2004), en Chine (He et al, 2004), Nouvelle Z¢lande (Williams et al, 2004),
Afrique du Sud (Holmgren et al, 2003) et en Antarctique (Masson et al, 2000). Aux hautes
latitudes australes, le réchauffement précoce ne peut pas s’expliquer par une réponse linéaire a
I’ensoleillement d’été local (voir Encadré 1), ce qui suggere des réorganisations du transport
de chaleur latitudinal. A I’inverse, les reconstructions de températures tropicales, uniquement
disponibles dans les archives marines, montrent que la Méditerranée, 1’ Atlantique tropical,
certaines zones de I’Océan Pacifique et de 1’Océan Indien ont subi un réchauffement
progressif au cours de 1’Holocene (Kim et al, 2004 ; Rimbu et al, 2004 ; Stott et al, 2004),
peut-étre en réponse a 1’augmentation de 1’ensoleillement en moyenne annuelle dans les
tropiques (Encadré 1, Figure 1).

Les enregistrements des zones extra-tropicales, a résolution temporelle de 1’ordre du
siecle, montrent effectivement des périodes de plusieurs siecles plus chaudes, parfois de
plusieurs degrés, que les dernicres décennies Ces périodes chaudes locales n’étaient tres
probablement pas globalement synchrones et se sont produites a des moments ou certaines
zones des océans tropicaux étaient plus fraiches qu’aujourd’hui (Figure 9) (Lorenz et al,
2006). Lorsqu’ils sont forcés par les parametres orbitaux de 6 ka, les modeles couplés de
climat actuels et les EMICs représentent bien les changements de température et de
précipitations observés (Sections 5.1.4 et 5.1.5), alors que la température moyenne globale
simulée reste quasiment inchangée (<0,4°C, Masson-Delmotte et al, 2005b), exactement
comme il est attendu de la saisonnalité¢ du forgage orbital (Encadré 1). A cause des réponses
régionales différentes entre les tropiques et les hautes latitudes, ainsi qu’entre les différents
hémispheres, les concepts couramment utilisés de « optimum thermique du Moyen
Holocene », « altithermal », etc n’ont pas de vocation globale et devraient toujours étre
utilisées dans un contexte régional bien précis. La couverture spatiale, la résolution temporelle
et la datation des enregistrements paléoclimatiques de I’Holocéne ne permettent pas
actuellement de déterminer s’il y a eu des périodes de plusieurs décennies de réchauffement
comparable a celui de la seconde moitié du 20°™ siécle.

5.1.4 Quels sont les liens entre le forcage orbital et ’intensification des moussons a
I’Holocéne moyen ?

Les niveaux lacustres et les changements de végétation reconstruits pour la période du
début au moyen Holoceéne témoignent de fortes augmentations des précipitations en Afrique
du Nord (Jolly et al, 1998). Simuler cette intensification est couramment utilisée comme banc
d’essai des modeles de climat dans PMIP. Lorsqu’ils sont forcés par 1’insolation de
I’Holocene moyen résultant des changements d’orbite terrestre (voir encadré 1), mais avec la
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Figure 9. Occurrence et intensité des changements maxima de température par rapport au niveau pré-industriel,
en fonction de la latitude (axe vertical) et du temps (axe horizontal). Les réchauffements de 1’ordre de 0,5 a 2°C
apparaissent en orange (plus de 2°C en rouge) et les refroidissemeents (0,5 a 2°C) en bleu. Les références des
données sont : Mer de Barents (Duplessy et al, 2001), Groenland (Johnsen et al, 2001) ; Europe (Davis et al,
2003) ; Amérique du Nord (MacDonald et al, 2000 ; Kaufman et al, 2004) ; Chine (He et al, 2004) ; les océans
tropicaux (Rimbu et al, 2004 ; Stott et al, 2004 ; Lorentz et al, 2006) ; Atlantique Nord (Marchal et al, 2002 ;
Kim et al, 2004), Tasmanie (Xia et al, 2001), Antarctique de I’Est (Masson et al, 2000), Afrique du Sud
(Holmgren et al, 2003) et Nouvelle Z¢élande (Williams et al, 2004).

végétation et la température océanique actuelle, les modeles atmosphériques simulent un
réchauffement estival dans 1’hémisphere nord et une intensification modérée des moussons
d’été mais sous-estiment 1’augmentation et I’étendue du changement de précipitations sur le
Sahara (Joussaume et al, 1999 ; Coe et Harrison, 2002 ; Braconnot et al, 2004). Les
différences entre les simulations semblent liées aux caractéristiques des modeles
atmosphériques ainsi qu’a la température moyenne dans les tropiques de la simulation de
controle (Braconnot et al, 2002). Comme cela avait déja été souligné dans le TAR, les
rétroactions liées a la végétation et a I’albédo de surface jouent un role clé dans
I’intensification de la mousson africaine (e.g. Claussen et Gayler, 1997 ; De Noblet-Ducoudré
et al, 2000 ; Levis et al, 2004). De nouvelles simulations couplées océan-atmosphére montrent
que la rétroaction océanique renforce le flux de mousson vers les continents ainsi que la durée
de la saisons de mousson, a cause de changements persistents dans les structures dipolaires
des SST en fin d’été et dans la profondeur de la couche de mélange (Braconnot et al, 2004 ;
Zhao et al, 2005). Ensemble, les rétroactions liées a la végétation, aux caractéristiques des
sols et a I’océan produisent des interactions non linéaires qui entrainent une simulation des
précipitations en bon accord avec les données (Braconnot et al, 2000 ; Levis et al, 2004). Les
simulations transitoires du climat de 1’Holoceéne effectu¢es avec des EMICs ont en outre
montré que les rétroactions liées aux surfaces continentales pouvaient jouer un role dans les
fluctuations abruptes des moussons (voir Section 5.2). L’intensification des moussons du
Nord de I’Australie, d’Inde et du Sud Ouest de I’Amérique est bien simulée par les modeles
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de climat couplés océan-atmosphere, en réaction au forcage orbital, et grace a des rétroactions
amplificatrices de I’océan (Harrison et al, 2003 ; Liu et al, 2004 ; Zhao et al, 2005).

5.1.5 Quels sont les liens entre le forcage orbital et le climat du moyen Holocéne aux
moyennes et hautes latitudes ?

Les enregistrements continentaux du moyen Holocéne montrent une expansion de la
forét au détriment de la toundra aux moyennes et hautes latitudes de 1’hémisphere nord
(MacDonald et al, 2000 ; Prentice et al, 2000). Depuis le TAR, les mode¢les couplés océan-
atmosphere, incluant les dernieres simulations PMIP2, ont été utilisés pour étudier la réponse
du systéme climatique au forgage orbital du moyen Holocene, il y a 6 ka (Section 6.1, Table
1). Les modéles couplés océan-atmosphere-végétation produisent bien le décalage vers le
nord de la limite des foréts boréales, suite au réchauffement estival, et des foréts tempérées en
Amérique du Nord, en réponse a un réchauffement d’hiver (Wohlfart et al, 2004). Aux hautes
latitudes, les rétroactions de la végétation / de I’albédo de la neige et de 1’océan renforcent le
réchauffement au printemps et a I’automne, respectivement, et convertissent le forgage orbital
saisonnier en un changement climatique annuel (Crucifix et al, 2002 ; Wohlfart et al, 2004).
Les changements océaniques simulés pour cette période sont généralement faibles et difficile
a quantifier a partir des observations, a cause des incertitudes sur la maniere dont les
indicateurs climatiques réagissent aux aspects saisonniers et a la stratification des eaux de
surface (Waelbroeck et al, 2005). Les simulations conduites a I’aide de modeles d’atmosphére
et de couche de mélange océanique montrent qu’une modification des SST du Pacifique
tropical vers un état semblable a la situation La Nifia peut expliquer les conditions séches de
I’ Amérique du Nord a ’Holocéne moyen (Shin et al, 2006). A partir des indicateurs de SST
dans 1’Atlantique Nord, il a ét¢ suggéré que les tendances entre le début et la fin de
I’Holocene pouvaient €tre cohérentes avec un décalage entre un régime plus méridien sur
I’Europe du Nord vers un état moyen semblable a la phase positive de la NAO (North Atlantic
Oscillation) dans la premiere moiti¢ de I’Holocene (Rimbu et al, 2004). Une intercomparaison
conduite dans le cadre de PMIP2 a montré que 3 modeles parmi les 9 utilisés montrent
effectivement un changement d’état moyen de la circulation atmosphérique entre la période
pré-industrielle et le milieu de I’Holocene de type NAO+, sans montrer de changement de la
variabilit¢ NAO simulée (Gladstone et al, 2005).

5.1.6 Y a-t-il des modes de variabilité lents, identifiés au cours de I’Holocéne, et qui
pourraient étre impliqués dans le réchauffement en cours ?

Un nombre croissant de reconstructions climatiques de I’Holocéne ont une résolution
suffisamment élevée pour décrire la variabilité climatique a des échelles de temps du siécle au
millénaire, et pour identifier des modes de variabilité quasi-périodique, naturels, a ces €chelles
de temps (Haug et al, 2001 ; Gupta et al, 2003). Alors que les études antérieures suggéraient
que la variabilit¢ millénaire Holocéne pouvait présenter des caractéristiques spectrales
similaires a la variabilité glaciaire dans 1’ Atlantique Nord (Bond et al, 1997), cette hypothese
est fortement remise en cause (Risebrobakken et al, 2003, Schulz et al, 2004). Dans de
nombreux enregistrements, il n’y a pas de signal cohérent centré sur certaines fréquences a
I’échelle du siecle et du millénaire, mais des déplacements entre différentes bandes de
fréquences (Moros et al, 2006). Le synchronisme entre la variabilité¢ centenniale et millénaire
observée entre les tropiques et I’ Atlantique Nord (DeMenocal et al, 2000 ; Mayewski et al,
2004 ; Wang et al, 2005) n’est pas visible dans 1’hémisphere sud (Homlgren et al, 2003 ;
Masson et al, 2000), suggérant que la variabilit¢ millénaire ne peut pas €tre a ’origine des
tendances observées au 20" siécle. A partir de la corrélation entre les changements des
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isotopes cosmogéniques ('’Be ou '*C) — reliés au changements d’activité solaire — et certains
enregistrements climatiques, certains auteurs suggerent que 1’activité solaire pourrait étre le
moteur de la variabilit¢ séculaire a millénaire (Karlen et Kuylenstierna, 1996 ; Bond et al,
2001 ; Fleitmann et al, 2003 ; Wang et al, 2005). L’importance de modes de variabilité
intrinseéques au systéme climatique (forcés ou non), par exemple en relation avec la
circulation océ€anique profonde, a également été soulignée (Bianchi et McCave, 1999 ;
Duplessy et al, 2001 ; Marchal et al, 2002 ; Oppo et al, 2003). Le manque de cohérence entre
les différents jeux de données rend difficile, a partir de 1’état actuel des connaissances,
d’attribuer les variations climatiques millénaires de grande échelle a des facteurs externes
(activité solaire, épisodes d’activité volcanique intense) ou a la variabilité interne du systéme
climatique.

5.2 Changements climatiques abrupts au cours de la période
interglaciaire actuelle

5.2.1 Que nous montrent les changements abrupts des circulations océanique et
atmosphérique aux moyennes et hautes latitudes ?

Un refroidissement abrupt de 2°C a 6°C a été identifi¢ comme 1'un des traits
marquants des carottes de glace du Groenland, il y 8,2 ka (Alley et al, 1997 ; Alley et
Agustsdottir, 2005) et il est détecté¢ dans les enregistrements continentaux a haute résolution
en Europe et en Amérique du Nord (Klitgaard-Kristensen et al, 1998 ; von Grafenstein et al,
1998 ; Barber et al, 1999 ; Nesje et al, 2000 ; Rohling et Palike, 2005). La forte diminution
des concentration en CHs dans 1’atmosphere (plusieurs dizaines de ppb, Spahni et al, 2003)
montre la signature spatiale de 1’événement de 8,2 ka, associ¢ a des changements de
circulation atmosphérique de grande échelle, enregistrées depuis 1’Arctique jusqu’aux
tropiques ou des épisodes de sécheresse sont détectés (Hughen et al, 1996 ; Stager et
Mayewski, 1997 ; Haug et al, 2001 ; Fleitmann et al, 2003 ; Rohling et Palike, 2005).
L’événement de 8,2 ka est compris comme le résultat d’une réorganisation rapide de la MOC
de I’ Atlantique Nord (Bianchi et McCave, 1999 ; Risebrobakken et al, 2003 ; McManus et al,
2005), cependant, sans que sa signature ne soit clairement identifiée dans les indicateurs de la
formation des eaux profondes. De larges volumes d’eau douce ont été¢ libérés dans
I’ Atlantique Nord et I’ Arctique au début de I’Holocene, a cause de la disparition des calottes
continentales résiduelles (Nesje et al, 2004). L’événement de 8,2 ka a probablement été causé
par une vidange du lac pro-glaciaire Agassiz, qui a drainé 10'* m® d’eau douce vers la Baie de
Hudson, trés brutalement (il est possible que le débit ait atteint 5 Sv sur 0,5 année, Clarke et
al, 2004). Les mode¢les climatiques ont été utilisés pour tester cette hypothese et étudier la
vulnérabilit¢ de la circulation océanique et atmosphérique a différents apports d’eau douce
(voir Alley et Agustsdottir, 2005 pour une revue et la section 4.2.2). Des ensembles de
simulations ont ét¢ conduits a 1’aide d’EMICs (Renssen et al, 2002 ; Bauer et al, 2004) et de
GCMs couplés océan-atmosphere (Alley et Agustsdottir, 2005 ; LeGrande et al, 2006) avec
différentes conditions aux limites et différents forgages d’eau douce montrent que les modeles
de climat sont capables de représenter les grands traits de 1’événement de 8,2 ka (y compris
les décalages de I'ITCZ).

La fin de la premiere partie de I’Holocene —entre 5 et 4 ka- a été ponctuée par des
évenements abrupts a différentes latitudes, comme une augmentation brutale de la couverture
de glace de mer dans 1’hémisphere nord (Jennings et al, 2001), une chute de 1’exces en
deutérium au Groenland, montrant un changement du cycle hydrologique (Masson-Delmotte
et al, 2005b), des épisodes froids en Europe (Seppa et Birks, 2001 ; Lauritzen, 2003) et une
sécheresse de plusieurs siecles en Amérique du Nord (Marchant et Hooghiemstra, 2004). Les
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processus a 1’origine de ces changements abrupts ne sont pas compris en détail. Comme ces
évenements spécifiques se sont produits a la fin de la période chaude pilotée par le forcage
orbital (Encadré 1 et Section 5.1), ces observations suggerent que, sous 1’effet d’un forcage
lent (ici, orbital), le systéme climatique peut changer de manicre abrupte.

5.2.2 Quels sont les mécanismes des changements abrupts de moussons ?

Dans les tropiques, les indicateurs de précipitations et les modeles montrent que les
moussons d’été en Afrique, en Inde et dans le Sud-Est asiatique ont été amplifiées entre le
début et le milieu de I’Holocene, en réponse au forgage orbital, qui augmente les gradients de
température entre continent et océan et entraine un déplacement de I'ITCZ. Tous les
enregistrements a haute résolution des précipitations montrent que les transitions locales entre
les périodes humides du début de I’Holocene et les conditions actuelles, plus séches, se sont
produites en une ou plusieurs étapes (Guo et al, 2000 ; Fleitmann et al, 2003 ; Morrill et al,
2003 ; Wang et al, 2005). Au début de I’Holocene, des changements dramatiques de la
ventilation de la Mer Méditerranée ont entrainé la formation de couches de sapropéles
(Aritzegui et al, 2000), en réponse a une augmentation du débit du Nil et /ou des conditions
plus humides sur le pourtours méditerranéen.

Des simulations transitoires de 1’Holocéne ont été réalisées a I’aide d’EMICs, forcées
par les parametres orbitaux (Encadré 1) mais démarrant en général apres la disparition des
calottes continentales. Ces simulations ont mis en évidence des mécanismes pouvant entrainer
des instabilités, en réponse au forgage orbital, telles que des changements de 1’intensité de la
mousson africaine liés a des interactions non lin€aires entre la végétation et la dynamique de
la mousson (Claussen et al, 1999 ; Renssen et al, 2003).

5.2.3 Comment et pourquoi ENSO (El Niiio-Southern Oscillation) a changé au cours
de linterglaciaire actuel ?

Les enregistrements paléoclimatiques de haute résolution obtenus a partir de
différentes archives (coraux, restes archéologiques, sédiments lacustres et marins) montrent
tous que la premiere moiti¢ de I’Holocene était associée a une faible variabilit¢ ENSO, et que
la transition vers le régime actuel s’est produite au cours des derniers millénaires (Shulmeister
et Lees, 1995 ; Gagan et al, 1998 ; Rodbell et al, 1999 ; Tudhope et al, 2001 ; Moy et al,
2002 ; McGregor et Gagan, 2004). La plupart des données sont discontinues, et donnent acces
a des instantanés des conditions moyennes ou de la variabilit¢ interannuelle et rendant
difficile une caractérisation précise du moment et de la vitesse de la transition vers le
fonctionnement actuel.

Un modele simple couplé de 1’Océan Pacifique et de I’atmosphere, forcé par les
parametres orbitaux, a montré que les changements saisonniers d’ensoleillement peuvent
produire des modifications systématiques du fonctionnement d’ENSO (Clement et al, 1996,
2000 ; Cane et al, 2005). Ce modele montre une augmentation progressive mais irrégulicre de
la fréquence des éveénements et de leur amplitude au cours de I’Holoceéne, a cause du
mécanisme de rétroaction de Bjerknes (1969) et du thermostat dynamique océanique
(Clement et Cane, 1999 ; Clement et al, 2001 ; Cane, 2005). Des simulations a 1’équilibre,
conduites avec certains modeles de climat couplés, montrent également une intensification de
ENSO entre le début de I’Holocéne et ’actuel, mais avec des incohérences entre modéles
concernant I’amplitude de ce changement. Les résultats des modeles ainsi que les syntheses
de données suggerent qu’avant le Moyen Holocene, le Pacifique tropical avait un état de base
de type La Nifa (Clement et al, 2000 ; Liu et al, 2000 ; Kitoh et Murakami, 2002 ; Otto-
Bliesner et al, 2003 ; Liu et al, 2004). Dans les simulations paléoclimatiques conduites avec
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des GCMs, les téléconnections les plus robustes associées a I’ENSO actuel montrent des
signes d’affaiblissement sous I’effet du forcage orbital du Moyen Holocene (Otto-Bliesner et
al, 1999 ; 2003).

Encadré n°3 : Variabilité des glaciers au cours de I’Holocéne

Le retrait quasi global des glaciers de montagne est ’'une des caractéristiques les plus
marquantes et les plus visibles du réchauffement des 20°™ et 21°™ siécles (Chapitre 4), et ce
retrait actuel doit étre mis en perspective par rapport aux variations antérieures. Les facteurs
climatiques qui peuvent entrainer 1’avance ou le retrait peuvent étre tres différents pour les
glaciers de différentes zones climatiques (Chapitre 4). Cette distinction est essentielle pour
bien comprendre les reconstructions des fluctuations passées des glaciers. Les enregistrements
des fluctuations des glaciers au cours de I’Holocéne fournissent un cadre auquel comparer le
retrait global en cours. Cependant, dans la plupart des régions de montagne, les indicateurs
des variations passées des glaciers sont des séries discontinues et a basse résolution (Figure 1
de D’Encadré¢), alors que les enregistrements continus fournissant 1’information la plus
cohérente pour I’ensemble de I’Holocene restent restreints a la Scandinavie (voir Nesje et al,
2005 ; Figure 3).

Que réveélent les fluctuations des glaciers en terme de changement climatique pendant
I’Holocéne ?

La plupart des archives de I’hémisphere nord et des tropiques indiquent de petits
glaciers ou des glaciers absents pendant la période de 11 a 5 ka, alors que pendant la seconde
partie de I’Holocene, les glaciers se sont formés a nouveau et se sont étendus. Cette tendance
est probablement liée aux changements d’ensoleillement liés a la configuration orbitale (voir
Encadré 1). Les changements lents de 1’ensoleillement ne peuvent cependant pas expliquer les
réactions rapides régionales et variées des différents glaciers, et qui résultent d’interactions
complexes entre la dynamique des glaciers et le climat (principalement les précipitations et la
température). A ces €chelles de temps, des processus tels que la NAO et ENSO ont pu
influencer le bilan de masse des glaciers, expliquant certaines des incohérentes observées
entre différentes régions. Ceci est particulierement visible dans 1’antiphase observée entre les
glaciers des Alpes et de Scandinavie (Reichert et al, 2001 ; Six et al, 2001). La comparaison
du recul actuel des glaciers avec les reconstructions de leurs variations au cours de I’Holocene
montre qu’il n’y a eu aucune période passée caractérisée par un retrait homogene globalement
des glaciers a des échelles de temps du siecle ou moins. Cependant, il faut noter qu’il y a de
larges trous dans la couverture spatiale des retraits de glaciers dans la plupart des régions. Ce
résultat confirme le résultat de simulations numériques, montrant que le retrait actuel des
glaciers ne peut pas étre expliqué par la variabilit¢ de contréle des modeles climatiques, et
doit avoir une cause externe, avec le forcage anthropique comme cause la plus plausible
(Reichert et al, 2002).
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Encadré 3, Figure 1. Variations de certains glaciers des deux hémisphere, sur une échelle relative. Les différents
enregistrements montrent que la structure des changements de glaciers est complexe au cours de I’Holocéne et
qu’ils doivent étre interprétés a I’échelle régionale en termes de changements de précipitation et de température.
Dans la plupart des cas, 1I’échelle du retrait glaciaire est mal connue et figure sur une échelle d’intensité relative.
Les traits au-dessus de la ligne horizontale montrent les périodes ou les glaciers sont moins étendus qu’a la fin du
20°™ siecle, et les traits au-dessus de la ligne horizontale les périodes de crues glaciaires. Les datations
radiocarbones sont calibrées et toutes les courbes sont montrées en années calendaires. Les références pour les
différents glaciers sont : Franz Josef Land (Lubinski et al., 1999), Svalbard de Svendsen and Mangerud (1997)
corrigé avec Humlum et al. (2005), Northern Scandinavia (Bakke et al., 2005a,b; Nesje et al., 2005), Southern
Scandinavia (Dahl and Nesje, 1996; Matthews et al., 2000, 2005; Lie et al., 2004), Brooks Range (Ellis and
Calkin, 1984), Canadian Cordillera (Luckman and Kearney, 1986; Osborn and Luckman, 1988; Koch et al.,
2004; Menounos et al., 2004), Alps (Holzhauser et al., 2005; Jorin et al., 2006), Himalaya and Karakorum
(Rothlisberger and Geyh, 1985; Bao et al., 2003), Mt. Kenya (Karlén et al., 1999), New Zealand (Gellatly et al.,
1988).



-54 -

Question fréquemment posée (FAQ?2)
Le changement climatique actuel est-il inhabituel par rapport aux
changements antérieurs dans I’histoire de la Terre ?

Le climat a changé a toutes les échelles de temps au cours de [’'histoire de la Terre.
Certains aspects du changement climatique actuel ne sont pas inhabituels, mais d’autres le
sont. La concentration en CO, dans [’atmosphere a atteint un niveau record par rapport a
plus d’un demi million d’années, et a atteint ce niveau de maniere exceptionnellement rapide.
La température globale est actuellement plus chaude qu’elle ne [’a été au cours des derniers
cing siecles, et probablement depuis plus d’un millénaire. Si le réchauffement se poursuit, le
changement climatique de ce siecle pourrait étre extréemement inhabituel a [’échelle
géologique. Enfin, ['un des aspects inhabituels de ce changement climatique récent réside
dans son origine : les changements climatiques passés résultaient de forcages naturels, alors
que la majeure partie du réchauffement des derniers 50 ans est attribuable aux activités
humaines.

Lors de la comparaison du changement climatique en cours aux changements passés,
naturels, trois distinctions doivent étre faites. D’abord, il faut préciser quelles variables sont
comparées : s’agit-il de la concentration en gaz a effet de serre ou de la température (ou de
tout autre paramétre climatique) ? Ensuite, les changements locaux ne doivent pas étre
confondus avec les changements globaux. Les changements climatiques locaux sont souvent
bien plus intenses que les changements globaux, car des facteurs locaux (changements de
circulation océanique ou atmosphérique) peuvent modifier I’apport de chaleur ou d’humidité
d’un endroit a 1’autre et des rétroactions locales peuvent €tre a I’ceuvre (par exemple, la
rétroaction de la glace de mer). A I'inverse, de fortes modifications de la température
moyenne globale ne peuvent résulter que de forcages globaux (comme des changements de la
concentration en gaz a effet de serre ou l’activit¢ solaire). Enfin, troisiémement, il est
nécessaire de séparer les différentes échelles de temps. Les changements climatiques qui ont
eu lieu a I’échelle de millions d’années peuvent étre plus intenses et avoir des causes
différentes (par exemple, la dérive des continents) que les changements climatiques a I’échelle
du siecle.

La principale raison des interrogations au sujet du changement climatique actuel réside
dans 1’augmentation des concentrations en dioxyde de carbone (CO;) (et de celles d’autres
gaz a effet de serre), qui sont exceptionnelles pour le Quaternaire (les derniers deux millions
d’années). La concentration en CO, est a présent connue avec précision pour les derniers
650 000 ans a partir des carottes de glace de 1’Antarctique. Pendant cette période, les
concentrations en CO, ont vari¢ entre un minimum de 180 ppm pendant les périodes
glaciaires froides et un maximum d’environ 300 ppm pendant les interglaciaires chauds. Au
cours du dernier siecle, il est totalement sorti de cette gamme naturelle de variations et son
niveau est actuellement de 379 ppm (Chapitre 2). A titre de comparaison, I’augmentation de
80 ppm de la concentration en CO; a la fin des périodes glaciaires a pris généralement 5000
ans. Des niveaux plus ¢€levés qu’aujourd’hui ont été atteints il y a des millions d’années
(section 2).

La température est une variable plus difficile a estimer que le CO, (un gaz a effet de
serre bien mélangé globalement), car elle n’a pas les mémes valeurs sur toute la plancte, ce
qui fait qu’un enregistrement (par exemple, dans une carotte de glace) n’a qu’une
représentativité limitée. Les variations de température locale, méme en quelques décennies,
peuvent atteindre plusieurs degrés celsius, ce qui est bien plus considérable que les 0,7°C du

réchauffement global des derniers 100 ans.
__________________________________________________________________________________________________________________|]



-55-

______________________________________________________________________________________________________________________|]

Les analyses des moyennes de grande échelle, hémisphériques ou globales, ou une
grande partie des variations régionales se compensent et la variabilité est donc plus faible,
sont plus représentatives des changements globaux. La couverture des séries instrumentales
remonte sur environ 150 ans. En remontant vers le passé, des compilations de séries
paléoclimatiques issues de cernes d’arbres, de carottes de glace etc, permettent de remonter
sur mille ans avec une couverture spatiale qui diminue a mesure du temps (Section 6). Alors
que les différentes reconstructions montrent des différences systématiques et que des
incertitudes majeures demeurent, toutes les reconstructions publiées a ce jour montrent que les
températures ¢étaient chaudes pendant la période médiévale, puis se sont rafraichies
rapidement au cours des 17°™, 18" et 19°™ siécles, et se sont ensuite rapidement
réchauffées. Le niveau du réchauffement médiéval reste incertain, mais il a été atteint de
nouveau au milieu du 20°™ siécle, pour étre ensuite dépassé. Ces conclusions sont également
renforcées par la modélisation du climat. Pour les périodes précédent les derniers 2 000 ans, il
n’y a pas eu de compilation systématique des variations de température permettant d’estimer
les moyennes hémisphériques ; les données disponibles ne montrent pas de réchauffement
global des températures au cours de 1’Holocene (les derniers 11 600 ans, section 5). Un climat
plus chaud, avec une forte diminution des zones englacées et un niveau des mers plus ¢élevé a
dominé voici 3 millions d’années. Ainsi, si le réchauffement récent semble inhabituel dans le
contexte des derniers millénaires, il n’est pas sans précédent a des échelles de temps plus
longues, pour lesquels des changements de 1’activité tectonique ont joué un réle important (ils
peuvent faire varier lentement les concentrations naturelles en gaz a effet de serre).

Un autre aspect concerne le rythme du réchauffement. Y a-t-il eu des changements
climatiques globaux plus rapides dans les reconstructions paléoclimatiques? Les
changements de température les plus intenses du dernier million d’année sont les glaciations,
au cours desquelles la température moyenne globale a varié de 4°C a 7°C entre les périodes
glaciaires et les périodes chaudes interglaciaires (les changements ont pu étre beaucoup plus
marqués localement, par exemple a proximité des calottes de glace continentales). Cependant,
les données montrent que le réchauffement global de la fin des périodes glaciaires était un
processus graduel prenant environ 5000 ans (Section 3). Il est évident que le rythme actuel du
réchauffement est bien plus rapide et trés inhabituel dans le contexte des changements passés.
Les évenements climatiques abrupts de la dernicre glaciation (Section 3), dont on a beaucoup
parlé, ne sont pas des contre-exemples, car ils ont probablement été causés par des
réorganisations du transport de chaleur par I’océan, ce qui ne peut pas avoir d’effet majeur sur
la température moyenne globale.

En remontant vers le pass¢, au-dela de la période couverte par les carottes de glace, la
résolution temporelle des archives marines et terrestres ne permet pas de détecter des
changements aussi rapides que le changement actuel. Ainsi, si de grands changements
climatiques se sont produits par le passé, aucun ¢élément ne suggere qu’ils aient pu se produire
aussi vite que le réchauffement actuel. Si les projections d’un réchauffement global de 5°C au
cours de ce siecle (le haut de la gamme d’incertitude) se réalisent, alors la Terre subira
quasiment le méme réchauffement que celui qui a marqué la fin de la derniere période
glaciaire ; aucun changement climatique passé des derniers 50 millions d’années n’aura eu
une telle vitesse de changement que ce changement global futur, potentiel.

6. Les derniers 2000 ans

6.1 Variabilité de la température de I’hémisphere nord



- 56-

6.1.1 Que nous montrent les reconstructions paléoclimatiques ?

La Figure 10 montre les variations des températures de surface hémisphériques au
cours des derniers 1,3 ka mis en évidence dans différentes reconstructions a partir de données
instrumentales et paléoclimatiques. La Figure 10a montre deux compilations de données
instrumentales représentant 1’évolution de la température moyenne annuelle a la surface de
I’hémisphere nord depuis 1850, d’abord a partir d’une série issue de mesures uniquement a la
surface des continents, ensuite a partir d’'une combinaison de mesures terrestres et marines
(voir Chapitre 3). Les incertitudes associées a la série combinée sont également représentées
(lissage sur 30 ans). Ces incertitudes proviennent principalement d’une couverture spatiale
incompléte des mesures instrumentales au cours du temps (Jones et al, 1997), et, bien que ces
incertitudes augmentent au 19°™ siécle qu’au 20°™ siécle, le réchauffement récent ressort
clairement (surtout au cours des deux ou trois dernieres décennies) dans le contexte des
derniers 150 ans. L’enregistrement basé uniquement sur des données terrestres montre la
méme variabilité, méme si la vitesse de réchauffement est plus large dans 1’enregistrement
combiné depuis environ 1980. Les enregistrements a partir de mesures terrestres peuvent étre
étendus au-dela du 19°™ siécle, et sont montrés & partir de 1781. La partie la plus ancienne
repose sur un réseau de mesures de stations beaucoup moins dense, avec seulement 23
stations Européennes, 1 station en Amérique du Nord au cours des deux premieres décennies
et la premicre station asiatique démarrant dans les années 1820. Quatre séries européennes
(Centre de I’ Angleterre, De Bilt, Berlin et Uppsala) fournissent une perspective temporelle
plus large, bien qu’avec une couverture spatiale restreinte, pour le réchauffement récent, qui
est plus fort au cours des derniers 20 a 30 ans que celui observé dans I’ensemble des
continents de 1’hémisphere nord.

Les données instrumentales de température qui sont disponibles avant 1850, quoique
de plus en plus biaisées vers I’Europe pour les périodes les plus anciennes, montrent que le
réchauffement observé apres 1980 est sans précédent par rapport aux niveaux observés au
cours des 280 années précedentes, méme en prenant en compte la variance plus forte qui est
associée a la moyenne d’aussi peu de données par rapport a la densité de mesures du 20°™
siécle. L analyse récente des enregistrements instrumentaux, historiques et paléoclimatiques a
aussi montré, en Europe, le réchauffement exceptionnel du 20" siécle et a révélé que 1’été
record de 2003 a été trés probablement le plus chaud qu’aucun été des derniers 500 ans
(Luterbarcher et al, 2004 ; Guiot et a, 2005 ; encadré 6).

S’il faut comprendre 1’origine de ces variations récentes de température, et que les
mécanismes et les causes peuvent étre correctement quantifiés, des efforts sont nécessaires en
parall¢le afin de reconstruire I’histoire de la variabilité climatique de la longue période pré-
instrumentale, ainsi que les changements des différents facteurs qui peuvent influencer le
climat (Bradley et al, 2003b ; Jones et Mann, 2004).

Le TAR a décrit les différentes tentatives faites pour utiliser des données
paléoclimatiques pour reconstruire les changements de température de 1’hémisphere nord au
cours du dernier millénaire, mais s’est centré sur trois reconstructions de résolution annuelle
(montrées dans la Figure 10). La premicre (Mann et al, 1999) représente des températures en
moyenne annuelle et exploite une variété de types d’indicateurs différents, incluant des
données issues de cernes d’arbres, de carottes de glace et de sources historiques ; cette
reconstruction inclut également plusieurs séries instrumentales (température et précipitations)
a partir du 18°™ siécle. Pendant 900 ans, cette reconstruction montre des fluctuations a
I’échelle de plusieurs décennies, atteignant jusqu’a 0,3°C d’amplitude, superposées a une
tendance au décroissement de 0,15°C, puis un réchauffement abrupt (0,4°C) en bon accord
avec les mesures instrumentales de la premiére moitié du 20°™ siécle. Parmi les deux autres
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reconstructions, I’'une (Jones et al, 1998) reposait sur un petit nombre d’indicateurs, tandis que
la seconde (Briffa et al, 2001) n’utilisait que des mesures de densité de cernes d’arbres
couvrant une grande partie des zones extratropicales, mais ne remontant que jusqu’en 1’année
1400 AD. Ces deux reconstructions refletent davantage la saison chaude que les températures
annuelles, et sont centrées sur les zones continentales extra-tropicales. Elles montrent une
variabilité plus large a 1’échelle centenniale avant le 20°™ siécle, et suggére également des
conditions légérement plus froides au 17°™ siécle que celles décrites dans la reconstruction de
Mann et al (1998).

La « courbe en crosse de hockey » de Mann et al (1999) a ¢t€ I’objet de plusieurs ¢tudes
critiques. Soon et Baliunas (2003) ont mis en cause la conclusion que le 20°™ siécle avait été
le plus chaud a I’échelle hémisphérique. Ils ont étudi¢ différents enregistrements climatiques,
observant la trace de périodes relativement plus chaudes (ou froides) ou successivement
seches (ou humides) pendant certains intervalles au sein de périodes pré-définies, considérées
comme encadrement les « Période Chaude Médiévale » et « Petit Age de Glace ». Leur
approche qualitative ne permet pas de synthétiser les informations disponibles pour des
périodes precises, ce qui limite la valeur de cette syntheése pour comparer I’amplitude
hémisphérique relative de ces différentes périodes a celle du 20°™ siécle (Mann et Jones,
2003 ; Osborn et Briffa, 2006). L’encadré 4 fournit davantage d’éléments sur la « Période
Meédiévale Chaude ».

Mclntyre et McKitrick (2003) ont fait état de leur impossibilité a reproduire les résultats
de Mann et al (1998). Wahl et Ammann (2007) ont montré que cela était dii aux conséquences
des différences dans la manieére dont Mclntyre et McKitrick (2003) ont mis en ceuvre la
méthode de Mann et al (1998) et que la reconstruction initiale pouvait étre reproduite
fidelement en utilisant les mémes données de départ. Mclntyre et McKitrick (2005a, b) ont
mis en avant d’autres détails de la méthode de Mann et al (1998), surtout concernant la
vérification indépendante de la reconstruction par rapport aux mesures instrumentales de
température du 19°™ siécle ainsi que I’extraction des principaux modes de variabilité présents
dans le réseau des chronologies de cernes d’arbres de 1’Ouest de 1’Amérique du Nord, en
utilisant 1’Analyse en Composante Principale. Ce dernier point pourrait avoir des bases
théoriques, mais Wahl et Amman (2006) ont aussi montré qu’il n’a que trés peu d’impact sur
la reconstruction finale (~0,05°C; pour des discussions plus précises de ces points, voir
¢galement Huybers, 2005 ; Mcintyre et McKitrick, 2005¢,d ; von Storch et Zorita, 2005).

Depuis le TAR, plusieurs nouvelles synthéses paléoclimatiques ont été€ publiées. A partir
de données a résolution annuelle ou quasi-annuelle, ces reconstructions de la température
moyenne de 1’hémisphere nord couvrent les derniers 1 ou 2 ka (Esper et al, 2002 ; Crowley et
al, 2003 ; Mann et Jones, 2003 ; Cook et al, 2004a ; Moberg et al, 2005 ; Rutherford et al,
2005 ; D’Arrigo et al, 2006). Ces résultats sont représentés a partir de 1’an 700 AD sur la
Figure 10b, avec les trois séries présentées dans le TAR. Comme les séries initiales du TAR,
ces nouvelles reconstructions ne sont pas totalement indépendantes, dans la mesure ou ils
partagent certaines données sources (la plupart du temps des données issues de cernes
d’arbres, surtout pour les premiers sic¢cles), mais, en général, ils correspondent a une
augmentation de la durée et de la couverture géographique par rapport aux données
disponibles précédemment (Figures 10 et 11).
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Figure 10. Reconstructions des variations de température de I’hémisphére nord au cours des derniers 1,3 ka. (a)
Enregistrements instrumentaux des températures moyennes (identifiés dans la Table 1). (b) Reconstructions
utilisant de multiples indicateurs climatiques, identifiés dans la Table 1, en incluant les trois séries (JBB 1998,
MBH 1999 et BOS 2001) montrées dans le TAR, ainsi que I’enregistrement instrumental des températures
HadCRUT2v (en noir). (c). Superposition des gammes d’incertitude multi-décennales publiées pour toutes les
reconstructions de température identifiées dans la Table 1 (sauf pour RMO 2005 et PS 2004), avec les
températures figurant dans la fourchette de £1 erreur type (SE pour standard error) d’une reconstruction ayant un
score de 10%, et les températures figurant dans la fourchette de 5 a 95% ayant un score de 5% (le maximum de
100% est obtenu seulement pour les températures qui sont dans une fourchette de £1 SE pour toutes les 10
reconstructions). L’enregistrement instrumental de température HadCRUT2v est représenté en noir. Tous les
enregistrements ont été lissés par un filtre Gaussien pour supprimer les fluctuations d’échelles de temps
inférieures a 30 ans ; les valeurs lissées ont ét€¢ obtenues aux deux extrémités de chaque série en complétant les
séries par la moyenne de leurs valeurs adjacentes. Toutes les températures sont des anomalies (°C) par rapport a
la moyenne de 1961 a 1990.
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Encadré n°4 : Températures hémisphériques
pendant la « période chaude médiévale »

Dés le début du 20°™ siécle, différents auteurs observaient déja les indices des
changements climatiques des derniers deux millénaires, en particulier pour 1’Amérique du
Nord, la Scandinavie et I’Europe de I’Est (Brooks, 1922). Pour I’Islande et le Groenland,
Pettersson (1914) mentionne que de vastes zones de I’Islande étaient cultivées au 10 siécle.
Au méme moment, les colons vikings ont colonisé des zones du Groenland, lorsque 1’absence
prolongée de glace de mer permettait de voyager a des latitudes bien plus nordiques que cela
n’a été possible pendant le 14°™ siécle, plus froid. Brooks (1922) décrit comment, aprés une
1égére amélioration aux 15 et 16°™ siécles, les conditions se sont fortement dégradées au
17°™ siécle ; en Islande, la terre antérieurement cultivée fut recouverte de glace. Ainsi, au
moins pour une certaine zone du nord de I’ Atlantique Nord, a émergé précocement I’image de
conditions généralement plus chaudes pendant les derniers siecles du premier millénaire,une
image construite principalement par rapport a la preuve de conditions bien plus froides
pendant les siécles suivants, surtout au 17" siécle.

Lamb (1965) semble avoir été le premier a introduire le terme « Epoque Chaude
Médiévale » ou « Petit Optimum » pour décrire, a partir de I’ensemble des multiples indices
principalement obtenus en Europe de 1’Ouest, une période de températures généralement plus
chaudes a grande échelle, période qu’il a située entre les années 1000 et 1200 AD (Lamb,
1982). Il faut noter que Lamb a aussi considéré que les conditions les plus chaudes se sont
produites a des moments différents dans différentes régions : entre 950 et 1200 a 1’Ouest de la
Russie et au Groenland, mais plus tard, entre 1150 et 1300 (malgré un réchauffement
remarquable également a la fin des années 900) dans la majeure partie de I’Europe (Lamb,
1977).

La plupart des indices utilisés par Lamb provenaient de sources tres diverses, comme
des informations historiques, des indices de changements de I’extension des foréts et de la
végétation, ou bien des archives de la production de céréales et de vin. Il a aussi tiré des
interprétations d’analyses treés préliminaires de certaines données de carottes de glace du
Groenland et de séries de cernes d’arbres en Europe. La plupart de ces indices étaient
difficiles a convertir en changements quantifiés de température. Beaucoup n’étaient pas
précisément datés, et représentaient des systémes physiques ou biologiques qui mettent en jeu
des décalages complexes dans leur réaction aux perturbations, tels que les changements de
couverture végétale ou des glaciers. Les analyses de Lamb ne permettaient pas de construire
des calibrations statistiques de la plupart des indicateurs mis en ceuvre. Il a conclu que les
températures « Maximum Médiévales » €taient probablement 1 a 2°C au-dessus des niveaux
du début du 20°™ siécle dans plusieurs régions européens (Lamb, 1977 ; Bradley et al,
2003a).

Une étude suivante, reposant sur un examen d’¢éléments plus quantitatifs, et ou la
datation et la réponse spécifique aux variations de températures ont été contrdlés, a conclu
qu’il n’était pas possible de dire autre chose que: « ... dans certaines régions du globe,
pendant une partie de I’année, des conditions relativement chaudes ont pu prévaloir » (Hughes
et Diaz, 1994).

Pendant les périodes médiévales, comme aujourd’hui, le climat n’a probablement pas
change de la méme manicre ni avec la méme amplitude partout (Encadré 4, Figure 1). A
certains moments, certaines régions ont pu subir des conditions méme plus chaudes que celles
qui ont prévalu au cours du 20°™ siécle (voir par exemple Bradley et al, 2003a). Cependant,
les indications restreintes a une zone particuliére, surtout lorsque leur datation est imprécise, a
peu de pertinence pour savoir si le climat des périodes médiévales était globalement plus
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chaud ou aussi chaud qu’actuellement. Les variations climatiques locales peuvent étre
dominés par la variabilité¢ climatique interne, qui résulte souvent de la redistribution de
chaleur par les processus climatiques régionaux. Seule des moyennes de treés grande échelle
peuvent refléter les forgages globaux au cours des derniers millénaires (Mann et Jones, 2003 ;
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Encadré 4, Figure 1. La nature hérérogéne du climat pendant la « Période Chaude Médiévale » est illustrée par la
dispersion des valeurs des différents enregistrements utilisés pour reconstruire la température moyenne de
I’hémispheére nord. Ces séries proviennent d’enregistrements spécifiques ou de moyennes sur des petites régions
des indicateurs utilisés par Mann et Jones (2003), Esper et al (2002) et Luckman et Wilson (2005), mais sans
utiliser les séries les plus courtes ou celles qui ne montrent pas de sensibilit¢ a la température locale. Ces
enregistrements n’ont pas été calibrés, mais chacun a été lissé avec un filtre de 20 ans et réduits pour avoir une
moyenne nulle et un écart-type d’une unité pour la période 1001-1980.

Goosse et al, 2005a). Pour définir le réchauffement médiéval d’une maniere qui est pertinente
pour caractériser ’ampleur et les causes du réchauffement récent de grande échelle, des
enregistrements climatiques continus et avec une bonne couverture spatiale doivent étre
intégrés de maniere homogene et calibrés par rapport aux mesures des températures récentes,
pour permettre une comparaison quantitative et qui a un sens par rapport au réchauffement du
20°™ siecle (Figure 10).

Plusieurs ¢tudes qui ont tenté de produire des reconstructions de trés grande échelle
spatiale sont parvenues a la méme conclusion : le réchauffement médiéval était hétérogene en
terme de datation et de signature régionale (Crowley et Lowery, 2000 ; Folland et al, 2001 ;
Esper et al, 2002 ; Bradley et al, 2003a ; Jones et Mann, 2004 ; D’ Arrigo et al, 2006).

L’incertitude associée aux estimations paléoclimatiques actuelles des températures de
I’hémisphere nord reste significative, surtout pour la période précédent 1600, lorsque les
données deviennent rares (Mann et al, 1999 ; Briffa et Osborn, 2002 ; Cook et al, 2004a).
Cependant, la Figure 10 montre que la période la plus chaude avant le 20 siécle s’est
probablement produite entre 950 et 1100, mais que ces températures €taient probablement 0, 1
a 0,2°C en dessous de la moyenne de 1961 a 1990 et significativement en-dessous du niveau
atteint depuis 1980.

Pour réduire ces incertitudes, il est nécessaire de poursuivre des travaux pour mettre a
jour les enregistrements disponibles, car beaucoup de ces séries ont été construites il y a 20
ans, et de produire de nouvelles reconstructions pal€oclimatiques anciennes, avec une
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meilleure couverture géographique. Nous sommes loin d’avoir suffisamment de données pour
estimer de maniére raisonnable le réchauffement médiéval global (Figure 11). Il y a peu
d’enregistrements a haute résolution temporelle dans les océans, les tropiques ou I’hémisphére
sud.

Les données actuellement disponibles montrent que les températures moyennes de
I’hémisphére nord ont été effectivement élevées pendant le Moyen Age (950-1100), dans le
contexte des derniers 2 ka, et méme plus chaudes que les conditions froides moyennes du
17°™ siécle, reflétées dans des indicateurs moins rares mais encore restreints (Osborn et
Briffa, 2006). Cependant, ces indications ne permettent pas d’affirmer que le niveau du
réchauffement moyen du 20°™ siécle ou son extension géographique ont pu étre atteints
pendant quelque période du Moyen Age (Jones et al, 2001 ; Bradley et al, 2003a,b, ; Osborn
et Briffa, 2006).

Table 6.1. Reconstructions de la température de I’hémisphére nord figurant sur la Figure 10.
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Briffa (2000) a étendu les enregistrement de la variabilité interannuelle de la
croissance de cernes d’arbres, en incorporant des archives de sites situés du nord de la
Fennoscandie et de la Sibérie, et mis en ceuvre une technique statistique pour construire
ces chronologies de cernes d’arbres qui peut préserver la variabilité centenniale. Malgré
leur biais vers la température d’été au nord de I’Eurasie, ces données ont ensuite été
calibrées par rapport aux données de température moyenne des continents de I’hémisphére
nord en utilisant une simple régression linéaire afin d’estimer les températures d’été au
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cours des derniers 2 ka (Briffa et al, 2004). Esper et al (2002) ont pris des données de
cernes d’arbres de 14 sites en Eurasie et en Amérique du Nord et utilisé une variante de la
méme méthode statistique pour produire des chronologies de croissance de cernes dans
lesquelles les variations climatiques de long terme sont mieux représentées qu’avec les
méthodes de traitement des cernes d’arbres utilisées précédemment. Les séries obtenues
ont été moyennées, lissées et calibrées de telle sorte que la variance multi-décennale soit
en accord avec celle de la reconstruction de Mann et al (1998) pour la période 1900-1977.
Cette méthode a produit une reconstruction avec des températures beaucoup plus froides
du 12°™ au 14°™ siécle que dans tout autre reconstruction. L’amplitude relative de cette
reconstruction diminue quelque peu lorsqu’elle est calibrée cette fois directement par
rapport aux enregistrements instrumentaux lissés (Cook et al, 2004a) ou en utilisant des
données de température a 1’échelle annuelle (Briffa et Osborn, 2002), mais méme dans ce
cas, cette reconstruction se situe au point le plus froid de la gamme issue de toutes les
reconstructions disponibles.

Mann et Jones (2003) ont sélectionné seulement 8§ séries standardisées (testées pour
leur sensibilité a la température) pour représenter les changements de température
moyenne annuelle de I’hémisphere nord au cours des derniers 1,8 ka. Quatre de ces huit
séries représentent la synthése de plusieurs indices différents ou de plusieurs sites, et
incluent certains enregistrements isotopiques de carottes de glace et des données
historiques ainsi que des séries de cernes d’arbres. A moyenne pondérée de ces séries
lissées a 1’échelle décennale a été calibrée de telle sorte qu’elle ait la méme moyenne et le
méme écart type que la moyenne décennale des températures marines et terrestres de
I’hémisphere nord pendant la période 1856-1980. Moberg et al (2005) ont utilisé¢ un
mélange de cernes d’arbres et d’autres reconstructions paléoclimatiques pour caractériser
les changements aux échelles de temps courtes et plus longues, respectivement, a la
surface de I’hémisphere nord. Sept séries dendrochronologiques ont fourni I’information
des échelles de temps inférieures a 80 ans, alors que 11 enregistrements de basse
résolution, moins précisément datés (qui incluent des mesures de proportion de fonte dans
la glace, de diatomées lacustres, de pollen, de composition chimique de coquilles et de
foraminiféres marins et un enregistrement de température dans un trou de forage dans la
calotte du Groenland) ont ét¢ combinés et centrés pour avoir la moyenne et 1’écart type
des séries instrumentales entre 1856 et 1979. Cette reconstruction montre les températures
les plus hautes de toutes les reconstructions pendant les 10 et 11°"° siécles, quoique en
deca du niveau de réchauffement observé depuis 1980.

La plupart des séries paléoclimatiques a résolution annuelle utilisées dans les travaux
de reconstruction cités ci-dessus ont ¢ét¢ combinées pour produire une nouvelle
reconstruction (seulement jusqu’a I’année 1400) utilisant une technique de reconstruction
de champ climatique (Rutherford et al, 2005). Cette ¢tude a également inclus une
exploration méthodique de la sensibilité des résultats a une spécification précise du jeu de
prédicteurs, ainsi que de la zone cible et de la fenétre saisonnicre. Elle a conclu que les
reconstructions ¢€taient raisonnablement robustes par rapport aux différents choix
d’indicateurs et aux techniques de reconstruction statistique.

D’Arrigo et al (2006) ont utilis€é uniquement des données de cernes d’arbre, mais en
incluant de nouvelles séries qui n’avaient pas été utilisées dans les autres reconstructions,
en particulier au nord de I’Amérique du Nord. Leur reconstruction, semblable a celle de
Esper et al (2002), montre des changements de forte amplitude au cours du dernier 1 ka,
avec des épisodes particuliérement froids au cours de la plupart des 9°™, 13°™ et 14°™
siecles, nettement en-dessous de la plupart des autres reconstructions. Hegerl et al (2006)
a utilis€ un mélange de 14 séries régionales, parmi lesquelles seulement 3 ne provenaient
pas de données de cernes d’arbres (une série d’isotopes de 1’oxygene de la glace du
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Groenland et deux séries composites de Chine et d’Europe incluant un mélange de
données instrumentales, historiques et d’autres sources). La plupart de ces séries sont les
mémes utilisées dans d’autres reconstructions. Cependant, elles ont été combinées et
centrées en utilisant une régression (moindres carrés) qui vise a limiter la perte de
variance dans les basses fréquences inhérente a d’autres types de régressions. La
reconstruction produite se situe au milieu de la gamme définie par les autres
reconstructions.

Plusieurs méthodes statistiques sont mises en ceuvre pour convertir les différents jeux
de données paléoclimatiques initiales en estimations de la température moyenne de
I’hémisphere nord, montrées dans la Figure 10 (voir les discussions de Jones et Mann,
2004 ; Rutherford et al, 2005). Ces méthodes vont depuis la simple moyenne de données
régionales et le calage de la série produite pour que sa moyenne et son écart type
coincident avec ceux des observations sur une certaines périodes de recoupement (Jones et
al, 1998 ; Crowley et Lowery, 2000), jusqu’a des reconstructions complexes de champ
climatique, ou les modes de variabilit¢ spatiale de grande échelle sont reliées aux
structures de la variabilité des réseaux d’indicateurs paléoclimatiques a travers une
fonction de transfert multivariée qui fournit des estimations des changements spatio-
temporels des températures ; ceux-ci sont ensuite moyennés pour estimer les changements
de température de grande échelle (Mann et al, 1998 ; Rutherford et al, 2003 ; 2005).
D’autres reconstructions peuvent étre considérées comme des mises en ceuvre
intermédiaires entre ces deux approches, dans la mesure ou elles impliquent la
régionalisation de beaucoup de données avant la mise en ceuvre d’une fonction de transfert
statistique, et ainsi utilisent moins de séries de départ, mais des séries potentiellement plus
robustes (Briffa et al, 2001 ; Mann et Jones, 2003 ; D’ Arrigo et al, 2006). Certaines de ces
¢tudes estiment les températures tropicales, explicitement ou implicitement a partir de
données de départ principalement extra-tropicales, et supposent une stabilité des téleé-
connections entre ces régions. Cette hypothese a €té mise en cause a partir d’observations
et de simulations qui suggerent que la variabilité tropicale et la variabilité extratropicale
peuvent étre découplées (Rind et al, 2005) et que les téléconnections extratropicales liées
a ENSO peuvent varier au cours du temps (voir la section 5.6).

Oerlemans (2005) a construit une histoire des températures globales a partir
d’enregistrements de la longueur de 169 glaciers. Il a utilisé¢ une dynamique simplifiée des
glaciers qui intégre le temps de réponse et la sensibilité climatique propre a chaque
glacier. La reconstruction suggere un réchauffement global modéré a partir du milieu du
19°™ siécle, avec un réchauffement atteignant 0,6°C au milieu du 20°™ siécle. Aprés un
refroidissement de 25 ans, les températures ont monté a nouveau apres 1970, bien qu'une
large variabilité régionale et a haute fréquence ne soit superposée a cette interprétation
générale. Cependant, cette approche ne tient pas compte d’une sensibilité des glaciers qui
change au cours du temps, ce qui pourrait étre un facteur d’incertitude avant 1900. Ainsi,
I’analyse des bilans de masse des glaciers, de leurs changements de volume et de longueur
et des longues séries de température mesurées dans 1’ouest des Alpes européennes
(Vincent et al, 2005) a montre que I’avancée des glaciers a €t€ controlée entre 1760 et
1830 par des précipitations 25% plus élevées que la moyenne du 20°™ siécle, alors qu’il y
avait peu de changement de température moyenne. Le recul des glaciers a partir de 1830
etait li€ a une diminution des précipitations d’hiver ; I’influence du réchauffement estival
n’a commencée a étre perceptible qu’au début du 20°™ siécle. Au sud de la Norvége, les
avancées des glaciers du début du 18°™ siécle peuvent étre reliées a une augmentation des
précipitations plutdt qu’a des températures froides (Nesje et Dahl, 2003).

Les changements des indicateurs paléoclimatiques, qu’ils soient physiques (comme la
composition isotopique de différents éléments dans la glace) ou biologiques (comme la
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largeur des cernes d’arbres ou la composition chimique d’une bande de croissance dans le
corail) ne réagissent pas précisément ou uniquement aux changements d’un seul parametre
climatique (comme la température moyenne annuelle ou le cumul de précipitations), ou
bien a des changements de ce paramétre sur une seule « saison » (comme Juin a Aoft ou
Janvier a Décembre). Pour cette raison, les indicateurs doivent é&tre « calibrés »
empiriquement, en comparant leur variabilité mesurée pendant une certaine durée avec les
données instrumentales disponibles pour identifier les relations climatiques optimales et
pour quantifier I’incertitude statistique associée avec 1’ajustement des indicateurs pour
estimer un parametre climatique précis. Toutes les reconstructions incluent dont un certain
compromis par rapport au choix spécifique de la « cible » ou de la variable associée. Les
différences entre les reconstructions de température de la Figure 10b sont, dans une
certaine mesure, liées a ceci, et au choix des différentes séries prédictives (ce qui inclus la
manicre dont celles-ci sont manipulées). L’utilisation de différentes techniques de
calibration (ce qui inclut le choix de lisser les données avant de les calibrer, ainsi que les
différentes périodes pour lesquelles ces calibrations sont faites) joue également sur la
dispersion apparente entre les reconstructions. Ces aspects sont également discutés dans
Harris et Chapman (2001), Beltrami (2002), Briffa et Osborn (2002), Esper et al (2002),
Trenberth et Otto-Bliesner (2003), Zorita et al (2003), Jones et Mann (2004), Pollack et
Smerdon (2004), Esper et al (2005) et Rutherford et al (2005).

L’incertitude considérable associée aux reconstructions individuelles (la gamme de
deux écarts types est de I’ordre de £0,5°C a 1’échelle de plusieurs décennies) est montrée
dans plusieurs publications, calculée a partir de I’analyse des résidus de régression (Mann
et al, 1998 ; Briffa et al, 2001 ; Jones et al, 2001 ; Gerber et al, 2003 ; Mann et Jones,
2003 ; Rutherford et al, 2005 ; D’Arrigo et al, 2006). Celles-ci sont souvent estimées a
partir de ’erreur apparente de la calibration des proxies. Aussi, elles risquent d’étre des
estimations minimum d’incertitudes, car elles ne prennent pas en compte les autres
sources d’erreur qui n’apparaissent pas pendant la période de calibration, telles que la
diminution de la robustesse statistique des séries paléoclimatiques pour les périodes
anciennes (Briffa et Osborn, 1999 ; Esper et al, 2002 ; Bradley et al, 2003b ; Osborn et
Brifta, 2006).

Toutes les reconstructions de température de grande échelle discutées dans cette
section, a I’exception de I’interprétation des mesures des trous de forage et des glaciers,
incluent parmi leurs prédicteurs des données de cernes d’arbres. Il est donc pertinent de
mentionner certains problemes liés a ces indicateurs. La construction des chronologies de
largeur et de densité de cernes met en ceuvre des traitements statistiques congus pour
¢liminer les tendances non climatiques qui pourraient masquer les informations
climatiques. Dans certaines situations, ce processus pourrait restreindre la maniere dont
une chronologie représente les changements climatiques a long terme parmi la variabilité
du climat sous-jacente, qui a un effet sur la croissance des arbres ; en fait, il fournit un
filtrage a haute fréquence des climats passés. Cependant, ceci n’est en général pas le cas
pour les chronologies utilisées pour les reconstructions illustrées sur la Figure 10.
Quasiment toutes les chronologies utilisées ou les reconstructions du climat a partir de
cernes d’arbres ont €té produites en utilisant des méthodes qui préservent la variabilité a
I’échelle de plusieurs décennies a un siecle. Comme pour tous les proxies biologiques, la
calibration des séries dendrochronologiques a partir de régressions lin€aires par rapport a
des variables climatiques spécifiques représente une simplification d’une relation
inévitablement plus complexe et pouvant varier au cours du temps entre le climat et la
croissance des arbres. C’est une simplification justifiable, cependant, comme le montre la
force de ces relations de calibration et leur vérification significative obtenue a partir de
mesures instrumentales indépendantes. Il y a toujours la possibilité que des facteurs non
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climatiques, comme les changements du CO, atmosphérique ou de chimie du sol puissent
compromettre 1’hypothése de stationnarit¢é implicite dans [’interprétation des
reconstructions climatiques basées sur des régressions. Il n’y a pourtant pas d’élément qui
démontre que ceci s’applique a aucune des reconstructions mentionnées ici. Un ensemble
de séries de croissance de bois mesurées a haute altitude dans I’Ouest des USA a montré
une croissance plus rapide au cours des derniers 100 ans, et qui a été reliée par LaMarche
et al (1984) a l’effet de fertilisation du CO, atmosphérique, avaient €té¢ inclus parmi
d’autres indicateurs dans la reconstruction de Mann et al (1998, 1999). Cependant, ces
données avaient €té corrigées spécifiquement pour corriger cet effet. Plusieurs analyses de
chronologies d’épaisseur et de densité de cernes montrant une sensibilité tres claire a la
température ont révélé qu’elles ne capturaient pas la tendance générale au réchauffement
presente dans les enregistrements instrumentaux au cours des derni¢res décennies, alors
qu’elles reflétaient bien le réchauffement du début du 20°™ siécle et qu’elles continuaient
a préserver une bonne corrélation avec les températures observées pendant 1’ensemble de
la période instrumentale a 1’échelle inter-annuelle (Briffa et al, 2004 ; D’ Arrigo, 2006).
Cette « divergence » semble restreinte a certaines régions du nord des hautes latitudes,
mais n’y est pas systématique. Dans leurs reconstructions de grande échelle, reposant sur
des mesures de densité de cernes, Briffa et al (2001) ont spécifiquement exclu les données
post-1960 dans leur calibration par rapport aux enregistrements instrumentaux, afin
d’éviter de biaiser les reconstructions antérieures (ces données ne figurent donc pas dans
la Figure 10) en supposant implicitement que la « divergence » est seulement un
phénomene récent, comme [’ont é€galement suggéré Cook et al (2004a). D’autres,
cependant, suggerent une rupture dans la réponse linéaire attendue des arbres a un
réchauffement persistent, suggérant qu’a partir d’un certain seuil le stress hydrique limite
la poursuite de la croissance (D’ Arrigo et al, 2004). Si cette hypothése est vraie, alors cela
limiterait la possibilit¢ de reconstruire les périodes chaudes potentielles des périodes
précédentes dans de tels sites. Actuellement, il n’y a pas de consensus sur ces problémes
(voir les références supplémentaires citées dans NRC, 2006), et la possibilité de les
examiner plus précisément reste limitée par le manque de données dendrochronologiques
récentes dans la plupart des sites ou les séries dendrochronologiques discutées dans ce
chapitre ont ét¢ obtenues.

La Figure 10b montre comment, lorsqu’elles sont regroupées, les reconstructions
disponibles indiquent une variabilité¢ généralement plus importante des tendances au cours
des siecles pendant le dernier 1 ka que ce qui apparaissait dans le TAR. Il faut souligner
que chacune des reconstructions incluses dans la Figure 10b est représentée avec sa
calibration initiale, bien que certaines représentent des températures saisonnicres et
d’autres des températures moyennes annuelles. A part la courbe issue de mesures dans les
trous de forage (Pollack et Smerdon, 2004), et I’interprétation des changements de
longueur de glacier (Oerlemans, 2005), ils ont initialement été calibrés par rapport a
différentes données instrumentales en utilisant toute une palettes de méthodes de
calibration statistique. Pour toutes ces raisons, il est évident qu’il faut attendre une
certaine dispersion de leur amplitude relative.

La Figure 10c est une représentation schématique de 1’évolution de la température
moyenne des derniers 1,3 ka la plus plausible, a partir de toutes les reconstructions de la
Figure 10b et en prenant en compte leurs incertitudes. Les enveloppes de deux écarts types
d’intervalles de confiance entourant chaque reconstruction ont été superposées (avec un
accent mis sur la zone dans une limite d’un écart type) pour montrer ou se situe la
meilleure cohérence entre toutes les reconstructions. Le résultat montre une vue de
conditions relativement fraiches aux 17° et 19°™ siécles, et de réchauffements aux 1177,
début du 15°™ siécle, mais le réchauffement le plus fort prend place au 20°™ siécle. A
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partir de la largeur des intervalles de confiance entourant les reconstructions, presque
toutes les reconstructions figurent dans I’incertitude indiquée précédemment dans le TAR.
Les principales différences entre les différentes reconstructions paléoclimatiques sont liées
a D’intensité des anomalies froides, surtout des 12°™ au 14°™, 17°™ et 19°™ siecles.
Plusieurs reconstructions montrent un court maximum juste avant I’an 2000 AD mais
seule I’une d’entre elles (Moberg et al, 2005) montre des conditions chaudes persistantes a
I’échelle hémisphérique similaires au réchauffement observé entre 1940 et 1950 (pendant
la période entre les années 990 et 1050, puis 1080 a 1120 AD). Cependant, la variabilité
lente de cette reconstruction provient d’enregistrements pal€oclimatiques a basse
résolution qui ne peuvent pas €tre rigoureusement calibrées par rapport aux données
instrumentales des températures récentes (Mann et al, 2005b). Aucune des reconstructions
de la Figure 10 ne montre de périodes précédant le 20°™ siécle ou les températures
atteignent le niveau des données instrumentales de température pour les deux dernicres
décennies du 20°™ siécle.

Il faut souligner que dans [’ensemble de 1’hémisphére nord, il y a peu
d’enregistrements paléoclimatiques longs et bien datés, surtout pour la période précédent
le 17°™ siécle (Figure 11). Celles qui sont disponibles sont concentrées sur les continents,
dans les zones extratropicales, et réagissent davantage aux conditions d’été¢ qu’a celles
d’hiver (ou moyennes annuelles). Les changements de saisonnalité limitent probablement
les conclusions qui peuvent €tre tirées en ce qui concerne les températures moyennes
annuelles déduites d’indicateurs sensibles aux étés (Jones et al, 2003). Il y a peu
d’indicateurs fortement sensibles a la température dans les tropiques. Les données
d’isotopes stables issus des carottes de glace de haute altitude fournissent de longues
séries et ont €té interprétés en terme de variabilité des températures passées (Thompson,
2000), mais des calibrations récentes et des ¢tudes de modélisation en Amérique du Sud et
dans le sud du Tibet (Hoffmann et al, 2003 ; Vuillet et Werner, 2005 ; Vuillet et al, 2005)
montrent une sensibilit¢é dominante aux changements de précipitations, au moins aux
échelles saisonnieres a interannuelles, dans ces régions. Au cours des dernieres décennies,
on a observé une fonte tres rapide et apparemment sans précédent des calottes de glace
tropicales (Thompson et al, 2000 ; 2001 ; Encadré 3), probablement liée au réchauffement
renforcé aux hautes altitudes (Gaffen et al, 2000 ; voir le Chapitre 4). Les isotopes de O
des coraux et les rapports Sr/Ca reflétent les SST, bien que le premier indicateur soit aussi
influencé par les changements de salinité associés a la variabilité des précipitations
(Lough, 2004). Malheureusement, les enregistrements de tels indicateurs sont
systématiquement brefs, de I’ordre de quelques siécles au mieux, et sont associés a des
incertitudes de datation de 1 a 2%. Quasiment tous les enregistrements coralliens
disponibles dans la région indo-pacifique tropicale indiquent un réchauffement inhabituel
au 20°™ siécle (Cole, 2003), et, dans ’Océan Indien tropical, beaucoup d’enregistrements
isotopiques montrent une tendance au réchauffement (Charles et al, 1997 ; Kuhnert et al,
1999 ; Cole et al, 2000). Dans la plupart des séries de coraux de plusieurs siecles, la fin du
20°™ siécle est la période la plus chaude des derniers 100 a 300 ans.

En utilisant des réseaux de pseudo-proxies extraits de simulations climatiques globales
du dernier millénaire, conduites avec des GCMs, von Storch et al (2004) ont suggéré que
les reconstructions de température pourraient ne pas représenter I’intégralité de la variance
a long terme. Ceci pourrait représenter un biais, car il sort des erreurs al€atoires inclues
dans les gammes d’incertitude publi¢es. Actuellement, le degré de ce type de biais reste
incertain pour des reconstructions spécifiques (car il dépend du choix du modele de
régression statistique et de la simulation du modele de climat utilisés pour construire les
pseudo-proxies). Il est trés improbable qu’un tel biais puisse représenter le double du
signal, comme 1’avaient suggéré von Storch et al (2004) pour la reconstruction de Mann et
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al (1998) (Buger et Cubash, 2005 ; Wahl et al, 2006). Cependant, ce biais va dépendre de
la mesure dans laquelle les climats passés sortent de la gamme de températures de la
période de calibration (Mann et al, 2005b ; Osborn et Briffa, 2006) et du poids de la
varibilité aux courtes et longues échelles de temps (Osborn et Briffa, 2004). Dans tous les
cas, ce biais entrainerait une atténuation des anomalies les plus larges par rapport a la
moyenne de la période de calibration, si bien que les températures des périodes froides
pourraient avoir été plus froides que ne le montrent certaines reconstructions, alors que les
températures des périodes similaires (comme la période entre les années 950 et 1150 AD,
Figure 10) seraient peu affectées. Comme seule une reconstruction (Moberg et al, 2005)
montre une période précoce qui est significativement plus chaude que la moyenne de la
période de calibration, la possibilité d’un biais n’a pas de conséquence sur la conclusion
générale concernant le niveau relatif du réchauffement du 20°™ siécle par rapport a ces
données.

Les reconstructions multi-indicateurs montrent donc un réchauffement du 2 siecle
qui sort plus nettement de la gamme des variations de température au cours des 400
années précédentes que ne le montrait le TAR. A partir des indications des premieres
reconstructions et des quatre nouvelles reconstructions couvrant plus de 1 ka, il est
probable que le 20°™ siécle a été le plus chaud des derniers 1,3 ka. En tenant compte des
mesures instrumentales récentes et des enregistrements paléoclimatiques plus anciens, il
est treés probable que les températures moyennes de I’hémisphere nord ont été plus élevées
au cours de la seconde moiti¢ du 20°™ siécle que pendant tout autre intervalle de 50 ans
des derniers 500 ans. Le fait que I’incertitude associée aux reconstructions est plus forte
pour les années individuelles rend difficile d’estimer si le niveau de températures extréme
observé au cours de la période instrumentale récente, comme en 1998 et en 2005, est
significatif ou exceptionnel dans le contexte du dernier millénaire.

Oéme

6.1.2 Que nous montre I’histoire des températures déduite des mesures de subsurface?

L’histoire des températures de surface du sol (GST, pour Ground Surface
Temperature) hémisphérique ou globale a été reconstruite a partir de mesures de
températures de subsurface dans des trous de forage continentaux, par plusieurs groupes
de recherche en géothermie (Huang et al, 2000 ; Harris et Chapman, 2001 ; Beltrami,
2002 ; Beltrami et Bourlon, 2004 ; Pollack et Smerdon, 2004) ; voir Pollack et Huang
(2000) pour une présentation générale de cette méthodologie. Ces reconstructions de trous
de forages ont été dérivées de bases de données disponibles de températures de trous de
forages et de reconstructions climatiques (Huang et Pollack, 1998) qui en 2004 incluaient
695 sites dans I’hémisphere nord et 166 dans ’hémisphére sud (Figure 11). Comme la
Terre solide agit comme un filtre basse-bas sur la propagation vers le bas des signaux de
température, les reconstructions des trous de forages n’ont pas une résolution annuelle ;
par conséquent, elles reflétent en général uniquement les changements a 1’échelle de la
décennie ou du siecle. Ces reconstructions géothermales fournissent des estimations
indépendantes de 1’histoire des températures de surface auxquelles comparer les
reconstructions multi-indicateurs. La Figure 10b montre une reconstruction de la GST de
I’hémisphere nord (Pollack et Smerdon, 2004). Cette reconstruction, treés proche de celle
présentée par Huang et al (2000), montre un réchauffement moyen de la température du
sol de I’ordre de 1,0°C au cours des cinq derniers siecles. Les incertitudes de ces
reconstructions (deux écarts types, non montrées sur la Figure 10b) sont de 0,20°C en
1500, 0,10°C en 1800 et 0,04°C en 1900. Ce sont des erreurs associ¢es a différentes
¢chelles de pondération spatiale et la suppression du bruit propre a chaque site suite a cette
agrégation (Pollack et Smerdon, 2004). La reconstruction ressemble aux reconstructions
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multi-indicateurs montrant les 16°™ et 17°™ siécles les plus froids, mais se situe au milieu
de la gamme des reconstructions multi-indices aux 19°™ et 20°™ siécles. Mann et al
(2003 ; voir la correction de Rutherford et Mann, 2004) a publi¢ une analyse géospatiale
des résultats de Huang et al (2000) suggérant un réchauffement global moindre, une
conclusion qui a été contestée par Pollack et Smerdon (2004) et Beltrami et Bourlon
(2004). Les reconstructions géothermales fondées sur les bases de données disponibles
entrainent des estimations quelque peu biaisées de la tendance du 20°™ siécle, a cause de
la représentation relativement faible de données de trous de forages au nord de 60°N. Pres
de la moiti¢ des sites de forages, au moment des mesures, n’avaient pas encore subi le
réchauffement significatif des deux derniéres décennies du 20°™ siécle (Taylor et al,
2006 ; Majorowicz et al, 2004).

L’ hypothese que la reconstruction de I’histoire de la GST est une bonne estimation de
I’histoire des températures de I’air en surface (SAT) a également été étudiée a travers des
mesures et par la modélisation. Les observations de SAT et GST montrent des différentes
aux échelles journaliéres et saisonnieres et montrent que le couplage de la SAT et de la
GST est complexe a I’échelle d’une seule année (Sokratov et Barry, 2002 ; Stieglitz et al,
2003 ; Bartlett et al, 2004 ; Smerdon et al, 2006). La moyenne annuelle de la GST est
différente de celle de la SAT dans les régions affectées par une couverture de neige et/ou
du gel et du dégel saisonnier (Gosnold et al, 1997 ; Smerdon et al, 2004 ; Taylor et al,
2006) ainsi que dans certaines régions ou ces effets ne sont pas présents (Smerdon et al,
2006). Les observations de changements de températures de sol ne sont pas disponibles
sur des durées suffisantes pour établir si ces différences de moyennes annuelles sont
constantes a de longues échelles de temps. Le couplage a long terme entre la SAT et la
GST a été étudié a travers la simulation des températures de ’air et du sol dans des
modeles de climat couplés tri-dimensionnels. En utilisant une simulation de 50 ans
conduite avec le GISS Model E, Mann et Schmidt (2003) ont suggéré que les
reconstructions de GST pourraient étre biaisées par des effets saisonniers et la variabilité
de la couverture de neige, une interprétation qui a été contestée par Champan et al (2004).
Des simulations de mille ans conduites par Gonzales-Rouco et al (2003, 2006) avec le
modele ECHO-G suggerent que les effets saisonniers du couplage n’ont que peu
d’importance pour les longues échelles de temps. Ces simulations indiquent que la
température du sol profond est un bon indicateur de la SAT annuelle sur les continents et
qu’un réseau spatial de trous de forages permet effectivement de reconstruire la moyenne
de SAT dans I’hémisphere nord. Aucun de ces modeles de climat n’incluent cependant les
changements de la couverture végétale.
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Figure 11. Localisation des indicateurs paléoclimatiques remontant aux années 1000, 1500 et 1750 AD (données
instrumentales : thermométres rouges ; cernes d’arbres : triangles bruns ; trous de forage : cercles noirs ; carottes
de glace / trou de forage : étoiles bleues ; autres indicateurs y compris les séries a basse résolution : carrés
violets) qui ont été utilisés pour reconstruire les températures des hémisphéres nord et sud dans les études
montrées dans la Figure 10 (voir la Table 1, en excluant 02005) ou utilisées pour montrer les températures
régionales de I’hémisphére sud (Figure 12).
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6.2 Variabilité de la température de I’hémisphére sud

Il y a nettement moins d’enregistrements climatiques bien datés pour 1’hémisphere sud
que pour I’hémisphere nord (Figure 11), et par conséquent, moins d’éléments pour quantifier
comment les températures de surface ont varié a grande échelle au cours des derniers
millénaires. Mann et Jones (2003) ont utilis¢ seulement trois séries pour estimer le
changement de température moyenne dans I’hémisphére sud au cours des derniers 1,5 ka. Une
moyenne pondérée des séries individuelles, standardisées, a été calibrée pour correspondre (a
I’échelle décennale) a la moyenne et a 1’écart type des températures moyennes marines et
continentales sur la période 1856 a 1980. Les estimations a partir des indicateurs
paléoclimatiques, jusqu’a la fin des reconstructions, en 1980, ne captent pas la totalité¢ du
réchauffement observé par I’enregistrement instrumental des températures. Certaines périodes
passées, entre 700 et 1000 A.D., ont été reconstruites comme plus chaudes que le niveau
estimé au 20°™ siécle, et ont pu avoir été aussi chaudes que les valeurs mesurées au cours des
derniers 20 ans. La rareté des données paléoclimatiques dans I’hémisphere sud montrent aussi
que les incertitudes associées aux estimations hémisphériques sont bien plus grandes que dans
I’hémisphere nord, et qu’il est plus précis actuellement de considérer ces reconstructions
comme des indicateurs de changements de température a 1’échelle régionale (Figure 12).

A partir d’une reconstruction dendrochronologique, les oscillations a long terme des
températures de la saison chaude de Tasmanie (Cook et al, 2000) montrent que les derniers 30
ans ont €été la période de plusieurs décennies la plus chaude du dernier millénaire, mais de
peu. Les conditions étaient généralement chaudes pendant une longue période entre 1300 et
1500 (Figure 12). Une autre reconstruction dendrochronologique de températures d’été
australes est disponible a partir de données de South Island, Nouvelle Zélande. Cet
enregistrement, le plus long produit a ce jour pour cette région, couvre 1,1 ka (Cook et al,
2002). Des perturbations sur le site ou les arbres ont été échantillonnés restreignent la
calibration de cet enregistrement aux 70 ans precedent 1950 ; tant les cernes d’arbres que les
données instrumentales montrent que le 20°™ sié¢cle n’était pas anormalement chaud, par
rapport a plusieurs périodes chaudes du dernier 1 ka (autour du milieu du 12°™, du début du
13" siécles et vers 1500).

Les reconstructions de température issues des cernes d’arbres dans la région des Andes
du Sud de I’Amérique du Sud (37°S a 55°S) indiquent que les températures moyennes ont €té
anormalement élevées au 20°™ siécle, dans le contexte des quatre derniers siécles. Les
températures moyennes annuelles ont été respectivement 0,53°C et 0,86°C au-dessus de la
moyenne de 1640 a 1899, dans le nord et le sud de la Patagonie (Figure 12). Dans la
Patagonie du Nord, les températures les plus €levées se sont produites dans les années 1940.
Dans la Patagonie du Sud, I’année 1998 a ¢été la plus chaude des derniers quatre siccles. Le
rythme d’augmentation de température entre 1850 et 1920 a été le plus élevé au cours des
derniers 360 ans (Villalba et al, 2003).

La Figure 12 montre également les changements de GST au cours des derniers 500
ans, fournis par une combinaison régionale d’inversions de températures de trous de forages
(Figure 11) d’Afrique du Sud (92 séries) et d’Australie (57 séries) décrites dans Huang et al
(2000). Les enregistrements instrumentaux de ces régions montrent des conditions plus
chaudes postérieures au moment ou les mesures ont été effectuées dans les trous de forage ;
ainsi, le réchauffement le plus récent n’a pas été enregistré dans ces mesures de trous de
forages. Une analyse plus détaillée des reconstructions géothermales australiennes (Pollack et
al, 2006) montre que le réchauffement en Australie au cours des derniers cinq siecles était
seulement la moitié du réchauffement enregistré sur les continents de 1’hémisphere nord
pendant la méme période et montrent une bonne correspondance avec les reconstructions
dendrochronologiques pour la Tasmanie et la Nouvelle Zélande (Cook et al, 2002 ; 2002a).
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Des éléments contradictoires ont ¢té¢ déduits de 1’analyse de la composition isotopique des
carottes de glace et de I’inversion du profil de température dans le trou de forage de Law
Dome, en Antarctique (Dahl-Jensen et al, 1999 ; Goosse et al, 2004 ; Jones et Mann, 2004).
L’analyse du trou de forage indique des épisodes plus froids vers 1250 et 1850, suivis par un
réchauffement progressit de 0,7°C jusqu’a aujourd’hui. Les mesures isotopiques montrent un
20°™ siécle relativement froid et des conditions plus chaudes entre les années 1000 et 1750.

Ensemble, le peu de reconstructions de température pour 1’hémisphéere sud avant la
période des mesures instrumentales montre qu’un réchauffement inhabituel se produit dans
certaines régions. Davantage de données sont cependant nécessaires pour vérifier cette
tendance apparente au réchauffement.
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Figure 12. Reconstructions de température pour certaines régions de I’hémisphere sud : deux séries de
température annuelle a partir de données de cernes d’arbres d’ Amérique du Sud (Villalba et al, 2003) ; une
estimation de température annuelle a partir de 1’inversion de trous de forages pour I’ Afrique du Sud et I’ Australie
(Huang et al, 2000) ; des séries de température d’été a partir de données dendrochronologiques en Tasmanie et
en Nouvelle Zélande (Cook et al, 2000 ; 2002a). Les courbes noires montrent les températures instrumentales
estivales ou annuelles pour chaque région. Toutes les données de cernes d’arbres et instrumentales ont été lissées
avec un filtre de 25 ans et représentent des écarts (°C) par rapport a la moyenne entre 1961 et 1990 (indiquée par
les lignes horizontales).

6.3 Comparaison des simulations millénaires aux paléodonnées
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Une gamme de modeles de climat de plus en plus complexes a été utilisée pour
simuler les températures de 1’hémisphére nord au cours des derniers 500 a 1000 ans, en
réponse aux forcages naturels et anthropiques (Figure 13). Ces modeles comprennent des
modeles de bilan d’énergie (Crowley et al, 2003 ; Gerber et al, 2003), des modeles de
complexité intermédiaire a deux ou trois dimensions (Bertrand et al, 2003b ; Bauer et al,
2003), et trois modeles couplés complets AOGCMs (Ammann et al, 2003 ; Von Storch et al,
2004 ; Tett et al, 2007).

La comparaison et I’évaluation des sorties des simulations paléoclimatiques est
compliquée a cause de ’utilisation de différentes histoires de forgages, et par la mani¢re dont
les données paléoclimatiques témoignant de ces forcages ont ¢été transférées
géographiquement et saisonni¢rement en termes de forcages radiatifs dans les modeles.
Certains facteurs, comme les variations orbitales de la Terre par rapport au Soleil, peuvent
étre calculés précisément (voir par exemple Berger, 1977 ; Bradley et al, 2003b) et
directement implémentés comme des changements de la distribution latitudinale et
saisonniére du rayonnement solaire incident au sommet de 1’atmosphére. Au cours des
derniers 2 ka, quoique ce forgage ait été incorporé dans la plupart des simulations, son impact
climatique reste négligeable par rapport aux autres forcages (Bertrand et al, 2002b).

Au cours des derniers millénaires, I’analyse des bulles d’air des carottes de glace a
forte accumulation permet de connaitre les variations décennales des gaz a effet de serre
(Figure 4). D’autres facteurs, comme les changements d’usage des sols (Ramankutty et Foley,
1999) et la concentration et la distribution des aérosols troposphériques et de 1’ozone sont mal
connus (Mickley et al, 2001). Cependant, a cause de leur amplitude, les incertitudes sur
I’histoire de D’activité solaire et des effets volcaniques ont plus d’importance pendant la
période pré-industrielle.

6.3.1 Forgage solaire

Les mesures directes de 1’activité solaire par satellite ont démarré voici moins de 30
ans, et seulement de tres faibles variations ont ét€ mesurées au cours de cette période (0,1%
entre le maximum et le minimum des derniers cycles de taches solaires, ce qui correspond a
0,2 W.m™” de changement de forgage radiatif ; Frohlich et Lean (2004), voir le Chapitre 2,
Section 2.7). Les variations antérieures d’activité¢ solaire utilisées dans la plupart des
simulations climatiques ont ét¢ estimées en supposant une corrélation directe avec les relevés
du nombre de taches solaires et la production des isotopes cosmogéniques mesurés dans les
carottes de glace ('’Be) et les cernes d’arbres (**C) (Lean et al, 1995 ; Crowley, 2000).

Il y a une cohérence d’ensemble entre 1’évolution des différents indicateurs de
I’activité solaire, comme les isotopes cosmogéniques, les taches solaires ou les observations
aurorales, et les enregistrements de résolution annuelle montrant clairement le cycle solaire de
11 ans, bien connu (Muscheler et al, 2006). Par exemple, les mesures paléoclimatiques de
'Be et de 'C étaient plus élevées pendant les périodes de faible nombre ou d’absence de
taches solaires. Pendant ces périodes, leur production était €levée parce que le bouclier fourni
par le champ magnétique ouvert du Soleil protégeant 1’atmosphere terrestre du rayonnement
cosmique ¢tait faible (Beer et al, 1998). Cependant, les relations entre les enregistrements
isotopiques, témoignant du champ magnétique ouvert du Soleil, le nombre de taches solaires
et le champ magnétique fermé du Soleil ou I’export d’énergie ne sont pas totalement
comprises (Wang et Sheeley, 2003).

Les variations d’énergie solaire ont ¢été estimées dans beaucoup de simulations
climatiques a partir d’une calibration linéaire des enregistrements d’isotopes cosmogéniques
(Bard et al, 2000). Certaines ¢tudes récentes utilisent des mod¢eles physiques pour estimer
I’activité solaire a partir du taux de production d’isotopes cosmogéniques, en prenant en
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compte les non linéarités entre la production isotopique et le flux magnétique ouvert du Soleil,
ainsi que les variations du champ géomagnétique (Solanki et al, 2004 ; Muscheler et al, 2005).
Suivant cette approche, Solanski et al (2004) ont suggéré que le niveau actuel d’activité
solaire était sans précédent par rapport aux derniers 8 ka. Ceci a ét€ mis en cause par une
analyse plus récente qui identifie, au cours du dernier millénaire, trois périodes (autour des
années 1785, 1600 et 1140 AD) ou I’activité solaire était aussi €levée ou plus élevée que
pendant la période satellitale (Muscheler et al, 2006).

L’amplitude des variations lentes de 1’irradiance solaire reste incertaine. Une nouvelle
évaluation des données stellaires (Hall et Lockwood, 2004) n’a pas pu confirmer ou réfuter
I’analyse de Baliunas et Jastrow (1990), qui avait montré des changements significatifs
d’irradiance solaire sur le long terme et aussi mis en cause certaines des reconstructions
antérieures (voir le Chapitre 2, Section 2.7). Plusieurs nouvelles études (Lean et al, 2002 ;
Foster, 2004 ; Foukal et al, 2004 ; Wang et al, 2005) suggerent que les changements lents
d’irradiance étaient bien moindres que dans les reconstructions antérieures (Hoyt et Schatte,
1993 ; Lean et al, 1995 ; Lockwood et Samper, 1999 ; Bard et al, 2000 ; Fligge et Solanki,
2000 ; Lean, 2000) qui ont été utilisées dans plusieurs simulations climatiques du TAR et
beaucoup des simulations montrées dans la Figure 13d.

~ Pour les reconstructions antérieures, le « Minimum de Maunder » d’irradiance totale,
au 17°™ siécle, était de 0,15 a 0,65% (changement d’irradiance de 2,0 a 8,7 W.m™ ; forcage
radiatif de 0,36 a 1,55 W.m™) en-dessous de la moyenne actuelle (Figure 13b). La plupart des
¢tudes récentes (a I’exception de Solanki et Krivova, 2003) estiment une réduction limitée a
seulement 0,1% (changement d’irradiance de I’ordre de -1 W.m™ ; forcage radiatif de -0,2
W.m™ ; voir le Chapitre 2, section 2.7). Suivant des résultats, I’ampleur du forcage radiatif
utilisé dans le Chapitre 9 pour le Minimum de Maunder est relativement faible (-0,2 W.m™
par rapport a I’actuel).

Table 6.2. Simulations climatiques figurant sur la Figure 13.
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Figure 13. Forgages radiatifs et températures simulées au cours des derniers 1,1 ka. For¢age radiatif moyen
global (W.m™) utilisé pour conduire les simulations des modéles climatiques causé par (a) I’activité volcanique,
(b) les variations d’activité solaire, et (c) tous les autres forgages (qui varient selon les modéles, mais prennent
toujours en compte les gaz a effet de serre, et, a part ceux qui sont en pointillé aprés 1900, les aérosols de sulfate
troposphériques). (d) Température moyenne de 1I’hémisphére nord (°C) simulée en réponse aux différents
forgages représentés sur les graphiques (a) a (c), comparée aux superpositions des reconstructions de température
de I’hémisphére nord (montrées par un dégradé de gris, modifié a partir de la Figure 10c pour prendre en compte
la période de référence qui est ici entre 1500 et 1899). Toues les forgages et les températures sont exprimées
comme des anomalies par rapport a leur moyenne entre 1500 et 1899 et ensuite lissées avec un filtre gaussien
pour supprimer les fluctuations se produisant a des échelles de temps inférieures a 30 ans ; les valeurs lissées
sont obtenues aux extrémités de chaque série en complétant les enregistrements par la moyenne des valeurs
adjacentes. Les séries individuelles sont identifiées sur la Table 2.
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6.3.2 Forgage volcanique

Il y a également des incertitudes sur les estimations du forgage volcanique au cours
des derniers millénaires, a cause de la nécessité d’estimer les changements d’épaisseur
optique atmosphérique (en incluant des précisions géographiques et une précision temporelle
incluant leur persistence), alors que les indications indirectes proviennent de niveaux d’acidité
et de sulfates mesurés dans les carottes de glace (Figures 14 et 15). Toutes les histoires
volcaniques utilisées dans les simulations paléoclimatiques conduites a ’aide des modeles
actuels reposent sur 1’analyse des carottes de glace polaires, qui incluent des petites
incertitudes de datation et un biais géographique certain.

Les difficultés considérables pour calculer les changements de forgage volcanique
hémisphériques et régionaux (Robock et Free, 1995 ; Robertson et al, 2001 ; Crowley et al,
2003) proviennent de la sensibilit¢ au choix des carottes de glace prises en compte, des
hypothéeses sur la pénétration des produits d’éruption vers la stratosphére, et des propriétés
radiatives des différents aérosols volcaniques et de leur temps de résidence dans la
stratosphere. Méme apres la reconstruction de 1’activité volcanique, il reste des différences
majeures dans la maniere dont les modeles la représentent. Certains d’entre eux utilisent une
diminution directe du for¢age radiatif global, sans disparités spatiales (von Storch et al, 2004)
alors que d’autres modéles prescrivent des changements géographiques du forcage radiatif
(Crowley et al, 2003 ; Goosse et al, 2005a ; Stendel et a, 2006). Les modeles disposant des
codes radiatifs les plus sophistiqués peuvent inclure des changements d’épaisseur optique des
acrosols et calculent de manicre interactive la perturbation des bilans radiatifs (ondes courtes
et ondes longues) (Tett et al, 2007). Le niveau réel du for¢age volcanique (prescrit ou calculé)
varie donc considérablement selon les simulations (Figure 13a).

6.3.3 Aérosols de sulfate de la période industrielle

Au cours de la période industrielle, les données des carottes de glace du Groenland et
des moyennes latitudes de 1’hémisphére nord (Schwikowski et al, 1999 ; Bigler et al, 2002)
témoignent d’une augmentation rapide des émissions de dioxyde de soufre (Stern, 2005) et de
la charge en aérosols de sulfate troposphériques, au-dessus du bruit de fond pré-industriel,
mais montrent également une diminution trés récente de ces émissions (Figure 15). Les
données des carottes de glace montrent que le dépot d’aérosols de sulfates n’a pas changé en
Antarctique, loin des sources anthropogéniques de dioxyde de soufre. Les mesures dans la
glace indiquent une charge de I’atmosphere en aérosols de sulfate qui varie de I’échelle
régionale a hémisphérique, car les aérosols ont une durée de vie de I'ordre de quelques
semaines seulement dans la troposphere. Au cours des derniéres années, les émissions de
dioxyde de soufre ont diminué¢ globalement et dans de nombreuses régions de 1’hémisphéere
nord (Stern, 2005 ; voir le Chapitre 2). En général, les aérosols de sulfate troposphériques
exercent un forcage négatif sur les températures, for¢cage qui diminuerait si les émissions de
dioxyde de soufre et la charge de sulfates dans 1’atmosphere continuent a décroitre.

6.3.4 Comparaison des simulations de la température moyenne de I’hémisphére nord
aux observations paléoclimatiques

La Figure 13 montre les différentes simulations des températures de surface de
I’hémisphere nord (en moyenne sur les continents et les océans) issues d’une gamme de
modeles de climat, ainsi que les forgages utilisés pour conduire ces simulations. Malgré des
différences dans le détail et la mise en ceuvre des différentes histoires de ces forgages, il y a
un bonne cohérence qualitative entre les simulations pour certaines caractéristiques: un
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réchauffement pendant la majeure partie de la période du 126me au 14°™ siecles, avec des
températures froides prolongées pendant le 177, le milieu du 15 et le début du 19°¢
siécle, puis une augmentation nette pour atteindre les niveaux de réchauffement exceptionnels
de la fin du 20°™ siécle. La dispersion de cet ensemble de plusieurs modéles apparait
relativement faible pendant la période de référence, entre 1500 et 1899 (choisie selon Osborn
et al, 2006) mais la dispersion entre mod¢les reste également modérée jusqu’en 1000, a
I’exception de la simulation ECHO-G (Von Storch et al, 2004). Les implications d’une
augmentation de la dispersion entre modeles aprés 1840 n’apparaitront clairement qu’apres
avoir déterminé la part de ce signal qui peut €tre attribuée a des différences de forgages ou de
sensibilité¢ propres a chaque modele (Goosse et al, 2005b). La simulation ECHO-G (ligne
pointillée de la Figure 13d) est atypique par rapport a I’ensemble de toutes les simulations, en
particulier parce qu’elle est particulieérement chaude pendant les périodes avant 1300 et depuis
1900. Osborn et al (2006) ont montré que ces anomalies résultent probablement d’un
déséquilibre initial trés marqué, et de I’absence d’aérosols troposphériques anthropogéniques
dans cette simulation (Figure 13c¢). Une autre simulation (Gonzalez-Rouco et al, 2006) montre
également un réchauffement du début du 20°™ siécle plus fort que dans les autres simulations,
mais, de la méme mani¢re, ne prend pas en compte le forcage du aux aérosols
troposphériques. Toutes ces simulations semblent cohérentes avec les reconstructions des
températures passés de 1’hémisphere nord, figurant en grisé a co6té des simulations dans la
Figure 13d.

Il faut souligner qu’une large partie des variations pré-industrielles de température
simulées figurant dans la Figure 13 ont ét¢ conduites par un forgage solaire dont I’amplitude
est actuellement mise en cause. C’est pourquoi la cohérence apparente entre les simulations et
les reconstructions a I’échelle hémisphérique ne fournit pas un test puissant des modeles, dans
la mesure ou il y a des incertitudes trés grandes a la fois pour les reconstructions de
température de ’hémisphéere nord et pour le forcage radiatif total. L influence de la variabilité
de I’irradiance solaire et des forgages anthropogéniques sont encore plus nets sur la Figure 14.
Plusieurs EMICs (Petoukhov et al, 2000 ; Plattner et al, 2001 ; Montoya et al, 2005) ont été
forcés par deux reconstructions différentes de 1’irradiance solaire (Bard et al, 2000 ; Wang et
al, 2005) afin de comparer ’effet de faibles ou de forts changements d’irradiance solaire au
cours du dernier 1 ka (Figure 14b). Le forcage radiatif 1i¢ au volcanisme explosif (Crowley,
2000), le CO, atmosphérique et aux autres effets anthropogéniques (Joos et al, 2001) ont été
prescrits de la méme maniére dans chaque simulation. D’autres simulations, pour lesquelles
les forcages anthropogéniques n’ont pas été inclus, permettent de comparer 1’effet des
forgages « naturels » et « totaux » (c’est a dire naturels et anthropogéniques) sur I’évolution
des températures hémisphériques précédent et pendant le 20°™ siécle.

Les histoires alternatives d’irradiance solaire utilisées dans ces simulations ont des
variations a basse fréquence dont I’amplitude varie d’un facteur un a trois. La situation de
« forte amplitude » (forcage d’irradiance solaire fort) correspond grossiérement au niveau
d’irradiance pris en compte dans beaucoup de simulations de la Figure 13b, alors que la
situation de « faible amplitude » (for¢age d’irradiance solaire plus faible) représente les
reconstructions les plus récentes des changements d’irradiance solaire (voir la discussion de la
Section 6.3) L’histoire des forcages de forte amplitude (« Bard25 », Table 3) repose sur des
mesures de 10Be dans une carotte de glace, calibrées pour donner une diminution moyenne
d’irradiance solaire de 0,25% pendant le Minimum de Maunder par rapport a la période
actuelle (Bard et al, 2000). L histoire de faible amplitude (« BardO8-WLS ») a été estimée en
utilisant les données des taches solaires et un modele du flux magnétique fermé du Soleil pour
la période de 1610 a I’actuel (Wang et al, 2005), puis une extension antérieure a partir des
données de Bard et al (2000) calées pour donner une diminution au Minimum de Maunder de
0,08%. L’évolution basse fréquence est la méme pour ces deux reconstructions (Figure 14),
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malgré le fait qu’elles soient construites a partir de sources totalement indépendantes (taches
solaires contre isotopes cosmogéniques) et produites de maniere différente (calibration
linéaire simple contre modéle du flux magnétique solaire) a partir de 1610.

Les simulations des EMICs (Figure 14), comme celles de la Figure 13d, se situent
dans la gamme des reconstructions des températures de I’hémisphere nord (Figure 10c) et sont
compatibles avec le réchauffement observé et reconstruit du 20" siécle uniquement lorsque
les forcages anthropogéniques sont pris en compte. L’écart type de la variabilité de plusieurs
décennies augmente de 0,04°C a 0,07°C lorsque le forcage solaire fort (Bard 25, Table 3)
remplace le forgage solaire faible (BardO8-WLS). Les incertitudes associées aux
reconstructions de température et a la sensibilit¢ des modeles sont trop larges pour permettre,
a partir de ces simulations, de déterminer laquelle de ces deux histoires de 1’irradiance solaire
est la plus probable. Cependant, dans les simulations qui n’intégrent pas les forcages
anthropogéniques, les températures de 1’hémisphere nord atteignent un maximum au milieu
du 20°™ siécle puis diminuent, que ce soit avec une faible ou une forte irradiance solaire. Ceci
suggere que les forgages naturels solaire et volcanique n’apportent qu’une faible contribution
au réchauffement du 20°™ siécle, et qu’ils ne sont pas en cause dans le niveau de
réchauffement atteint dans la seconde partie du 20°™ siécle, ce qui est cohérent avec des
travaux antérieurs utilisant des modeles plus simples ou plus complexes (Crowley et Lowery,
2000 ; Bertrand et al, 2002b ; Gerber et al, 2003 ; Hegerl et al, 2006 ; Tett et al, 2007 ; voir
aussi le Chapitre 9).

Il est possible de tirer une conclusion générale a partir des données instrumentales et
paléoclimatiques disponibles et couvrant la période des derniers 500 ans et des derniers 2000
ans, ainsi que des études de modélisation explorant les roles potentiels des différents facteurs :
les gaz a effet de serre doivent €tre inclus parmi les forgages pour simuler des températures
moyennes hémisphériques compatibles avec le réchauffement inhabituel observé au cours de
la seconde moitié du 20°™ siécle. Il est trés improbable que ce réchauffement soit uniquement
lié a la fin d’une période froide précédent le 20°™ siécle.
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Figure 14. Températures simulées au cours du dernier 1 ka avec et sans forcage anthropogénique, et également
avec des variations fortes ou faibles de I’irradiance solaire. Forgage radiatif moyen global (W.m™) utilisé pour
conduite les simulations des mode¢les de climat causé par (a) I’activité volcanique, (b) des variations fortes (bleu)
et faibles (brun) de I’irradiance solaire, et (c) tous les autres forcages, en incluant les gaz a effet de serre et les
aérosols de sulfates troposphériques (la mince ligne horizontale aprés 1765 indique le forgage anthropogénique
constant utilisé dans les simulations « Nat »). (d) Température moyenne annuelle de I’hémisphére nord (°C)
simulée par trois modéles de climat en réponse aux forcages montrés en (a) a (c), comparée aux reconstructions
(figurant en grisés, modifiés a partir de la Figure 10c pour prendre en compte la période de référence de 1500 a
1899 utilisée ici). « All » (lignes épaisses) en utilisant a la fois les forcages naturels et anthropogéniques ;

« Nat » (traits fins) utilisant seulement les forcages naturels. Tous les forgages et les températures figurent en
tant qu’anomalies par rapport & leurs moyennes entre 1500 et 1899 ; les températures ont été ensuite lissées par
un filtre Gaussien pour supprimer les fluctuations se produisant a des échelles de temps inférieures a 30 ans.
Notez la différence d’échelle verticale utilisée pour le forcage volcanique par rapport aux autres forgages. Les
séries individuelles sont décrites dans la Figure 3.
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Table 6.3. Simulations conduites a 1’aide de mode¢les de complexité intermédiaire figurant sur la Figure 14.
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Figure 15. Concentrations en sulfate (SO47) dans les carottes de glace du Groenland (Bigler et al, 2002, en
rouge ; Mieding, 2005, en bleu) et de I’ Antarctique (Traufetter et al, 2004, pointillés violets) au cours du dernier
millénaire. Les estimations des rejets anthropogéniques de soufre (S) pour ’hémisphére nord figurent en
pointillés noirs (Stern, 2005). Les données des carottes de glace ont été lissées avec un filtre médian glissant sur
10 ans, supprimant donc les pics des éruptions volcaniques majeures. L’encadré illustre I’ influence des
émissions volcaniques au cours du dernier millénaire et montre les données mensuelles de sulfates en ppm telles
qu’elles sont mesurées (en vert) avec les pics volcaniques identifiés supprimés (en noir ; les événements
volcaniques les plus récents n’ont pas été identifiés ni enlevés), et lissées avec un filtre & 10 ans (en rouge)
(Bigler et al, 2002). Ces enregistrements sont montrés a titres d’exemples caractéristiques et peuvent étre
influencés par des épisodes de dépots locaux.

6.4 Cohérence entre les températures, les enregistrements de gaz a effet
de serre et les forcages ; et compatibilité des modéles couplés climat-
carbone avec les enregistrements paléoclimatiques

\

Il est difficile de déterminer la sensibilité climatique a partir des reconstructions
paléoclimatiques du dernier millénaire (voir Chapitre 9). Comme décrit ci-dessus, aussi bien
I’ampleur des changements hémisphériques de température déduits des différents indicateurs
paléoclimatiques que les forcages liés aux gaz a effet de serre, et les estimations des forcages
solaire et volcanique sont entachées d’incertitudes, de niveaux variables. Les reconstructions
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de température disponibles suggérent que la moyenne décennale des températures de
I’hémisphere nord a vari¢ dans une gamme de moins de 1°C au cours des deux millénaires
précédent le 20°™° siécle (Figure 10), mais I’ampleur des variations de basse fréquence peut
varier du simple au double selon les reconstructions. Les estimations des forgcages naturels
(solaire et volcanique) sont €galement incertaines pour cette période. Si ces forcages naturels
ont généré des bilans d’énergie suffisamment négatifs (moins d’ensoleillement, augmentation
de I’activité volcanique), alors une estimation basse a moyenne de la sensibilité climatique est
compatible avec les reconstructions des variations de température (Figure 10) ; a ’inverse, si
les forcages solaire et volcanique n’ont vari¢ que faiblement, alors une sensibilit¢é moyenne a
haute serait cohérente avec les reconstructions de température, et particulicrement avec les
reconstructions montrant des refroidissements plus intenses (voir aussi le Chapitre 9), en
supposant que la sensibilité du systéme climatique aux changements d’irradiance solaire et au
volcanisme explosif n’est pas différente de la sensibilité aux changements de gaz a effet de
serre ou a d’autres agents de forcages.

L’enregistrement des gaz a effet de serre fournit une indication indirecte témoignant
que les variations climatiques de basse fréquence sont restées modestes au cours des deux
millénaires précédent la période industrielle (entre 1 et 1750 AD). L histoire des gaz a effet de
serre que sont le CO,, le CHy et le N,O montrent seulement de faibles variations pendant cette
période (Mac Farling Meure et al, 2006 ; Figure 4), bien que les enregistrements des carottes
de glace (Figures 3 et 7) et les modeles montrent que les concentrations des gaz a effet de
serre réagissent nettement aux variations climatiques.

La sensibilit¢ du CO, atmosphérique aux changements climatiques, telle qu’elle est
simulée par les modeles couplés du climat et du cycle du carbone, est globalement cohérente
avec les enregistrements de CO, des carottes de glace et avec I’amplitude des variations de
température pré-industrielle, décennales, de I’hémisphere nord obtenue dans les
reconstructions paléoclimatiques (Joos et Prentice, 2004). La sensibilit¢ du CO, au climat
peut étre définie formellement comme le changement de CO, atmosphérique pour un
changement de température de I’hémisphere nord, et s’exprime en unités de ppm par °C. Cette
sensibilit¢ dépend de plusieurs facteurs, comme le changement de solubilit¢ du CO, dans
I’eau de mer, et la réaction de la productivité et de la respiration hétérotrophe sur les
continents lorsque la température et les précipitations sont modifiées (voir le Chapitre 7,
Section 7.3). Pour des variations modérées de température (changement dans I’hémisphere
nord inférieur a environ 1°C), cette sensibilité a été estimée a 1’aide du modele de Climat et de
Cycle du Carbone de Berne, forcé par les forcages solaire et volcanique du dernier millénaire
(Gerber et al, 2003), et a partir de simulations de 1’ensemble des mod¢les participants au
Projet CAMIP (Coupled Carbon Cycle — Climate Model Intercomparison Project) pour la
période industrielle (Friedlingstein et al, 2006). La gamme de la sensibilit¢ du CO, au climat
est de 4 a 16 ppm par °C pour les 10 modeles participant a I’intercomparaison C4MIP (elle est
évaluée comme la différence des concentrations en CO;, pour la décennie de 1990 entre les
simulations incluant et n’incluant pas le changement climatique, divisée par I’augmentation
des températures entre la décennie de 1860 et la décennie de 1990).Cette sensibilité est
comparable a une gamme de 10 a 17 ppm par °C obtenue pour des variations de CO, de 6 a
10 ppm (Etheridge et al, 1996 ; Siegenthaler et al, 2005b) et I’hypothése d’un changement des
températures moyennes de ’hémisphéere nord de 0,6°C a 1’échelle décennale.

6.5 Variabilité régionale d’autres paramétres que la température

6.5.1 Changements du systeme ENSO
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L’intérét considérable port¢ au systéme ENSO a motivé plusieurs tentatives de
reconstruire ses variations paléoclimatiques. Celles-ci incluent une reconstruction de I’Indice
d’Oscillation Australe (SOI pour Southern Oscillation Index) de 1’hiver boréal (Décembre-
Février) a partir d’indicateurs dendrochronologiques sensibles a ENSO (Stahle et al, 1998) ;
deux reconstructions de 1’indice Nifio 3 (anomalies de SST moyennes dans la zone de 5°N a
5°S et 150°W a 90°W), annuel et d’Octobre a Mars a partir de plusieurs indicateurs
paléoclimatiques (Mann et al, 2005a, b) et d’une reconstruction de ’indice de SST Nifio 3.4 a
partir de coraux tropicaux (Evans et al, 2002). Les enregistrements des coraux fossiles de I’1le
de Palmyra du Pacifique Tropical fournissent également des segments de variabilit¢ ENSO
pendant des intervalles de 30 a 150 ans, au cours des derniers 1,1 ka (Cobb et al, 2003). Enfin,
une nouvelle reconstruction des SST de Nifio 3 de Décembre a Février vient d’étre produite
pour les derniers 600 ans (D’Arrigo et al, 2005) ce qui est beaucoup plus long que les
reconstructions précédentes. Bien que ces reconstructions ne soient pas totalement
indépendantes (elles partagent un certain nombre de prédicteurs), ces enregistrements
paléoclimatiques ont une variance commune (typiquement plus de 30% pendant leurs
périodes de recoupement), ce qui suggere une histoire relativement cohérente d’El Nifio au
cours des derniers si¢cles (Jones et Mann, 2004). La plupart des séries coralliennes du
Pacifique Ouest et de I’Océan Indien montrent que le réchauffement de la fin du 20" siécle
est exceptionnel par rapport aux derniers 100 a 300 ans (Bradley et al, 2003b). Cependant,
une interprétation fiable et cohérente des enregistrements géochimiques des coraux reste
difficile (Lough, 2004). Les reconstructions des températures extra-tropicales et des
caractéristiques de la circulation atmosphérique (par exemple, 1’Indice Nord Pacifique)
montrent une forte corrélation avec les reconstructions tropicales, ce qui suggere la
persistance de liens entre le Pacifique tropical et extra-tropical au cours des derniers 300 a 400
ans (Evans et al, 2002 ; Linsley et al, 2004 ; D’ Arrigo et al, 2006).

L’Oscillation Australe / El Nifio a pu étre affectée par les forgages radiatifs induits par
les variations solaire et volcanique au cours du dernier millénaire (Adams et al, 2003 ; Mann e
tal, 2005a). Les simulations climatiques montrent une réaction statistiquement significative
d’ENSO aux perturbations radiatives associées a une augmentation du forcage radiatif, des
conditions de type La Nifla étant entrainées par une augmentation du gradient zonal de SST
qui intensifie les alizés, et vice-versa (Mann et al, 2005a). La comparaison des observations et
des simulations du dernier millénaire suggere qu’un ¢état de base plus chaud est associé¢ a une
variabilité accrue (Cane, 2005). Des expériences numériques suggerent que la dynamique
d’ENSO a pu jouer un réle important dans la réaction du climat a des changements passés du
forgage radiatif (Mann et al, 2005b). En effet, les changements a basse fréquence de
I’amplitude de la variabilité et de 1’état moyen identifiés dans les reconstructions d’ENSO des
coraux de Palmyre (Cobb et al, 2003) correspondent bien avec la réaction du modele en
réponse aux variations du volcanisme tropical au cours du dernier 1 ka, avec un forcage
solaire jouant un rdle secondaire.

Les enregistrements paléoclimatiques suggerent que I’empreinte climatique globale
d’ENSO varie au cours du temps, ce qui en rend plus difficile les prévisions. Les
comparaisons d’ENSO et des indices de sécheresse montrent clairement des changements de
relation entre ENSO et le bilan hydrique des USA au cours des derniers 150 ans. Des
corrélations significatives entre ENSO et sécheresse sont observées systématiquement au sud-
ouest des USA, mais I’intensité de la pénétration de ’humidité vers I’intérieur du continent
varie de maniere importante selon les périodes (Cole et Cook, 1998 ; Cook et al, 2000). La
comparaison des SST Nifio 3 aux structures des températures globales suggere que certaines
caractéristiques sont tres stables au cours du temps. C’est aussi le cas du réchauffement du
Pacific Est Tropical et des cotes ouest de I’Amérique du Nord et du Sud, tandis que les
téléconnections avec I’ Amérique du Nord, 1’ Atlantique et I’Eurasie sont variables (Mann et al,
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2000). La structure spatiale des corrélations de la période 1801 a 1850 montre de maniére
flagrante la non stationnarité des téléconnections ENSO, en révélant I’absence notoire du
réchauffement typique du Pacifique tropical (Mann et al, 2000).

6.5.2 Les archives de la variabilité de I’Atlantique

Les variations climatiques de 1’ Atlantique Nord sont liées aux changements de la NAO
(North Atlantic Oscillation, Hurrell, 1995) et de I’Oscillation Multi-Décennale Atlantique
(Delworth et Mann, 2000 ; Sutton et Hodson, 2005). De 1980 a 1995, la NAO a eu tendance a
rester dans I'une de ses phases extrémes et a ¢ét¢ a 1’origine d’une partie substantielle du
réchauffement hivernal en Europe et au nord de I’Eurasie. La région de 1I’Atlantique Nord
dispose d’une combinaison unique d’observations instrumentales anciennes, de sources
historiques variées et d’une palette d’indicateurs paléoclimatiques. Cependant, il reste difficile
de caractériser les variations passées des modes dominants de la variabilité climatique dans
cette région (y compris la NAO) a cause de la difficulté de construire des indicateurs des
changements de pression atmosphérique, ainsi que du manque de stationnarit¢ dans la
fréquence de la NAO et des passages dépressionnaires. Plusieurs estimations des variations
passées de la NAO ont été construites (Cook et al, 2002b ; Cullen et al, 2002 ; Luterbacher et
al, 2002). Malgre de nombreuses différences, ces reconstructions montrent une tendance
générale commune avec des indices NAO plus négatifs au cours des 17" et 18°™ siecles
qu’au 20°™ siécle, indiquant ainsi que le refroidissement climatique moyen était caractérisé
par une structure atmosphérique davantage zonale que le 20°™ siécle. L hiver européen le
plus froid des reconstructions était en 1708-1709, et le réchauffement considérable entre 1684
et 1738 (+0,32°C par décennie) ; ces évenements ont été reliés respectivement a un indice
NAO négatif et a la réponse de la NAO a I’augmentation du forcage radiatif (Luterbacher et
al, 2004). Certaines simulations conduites a 1’aide de GCMs suggerent que les forcages
solaire et volcanique induisent un réchauffement continental associé a un décalage de 1’indice
NAO vers des valeurs €levees (Shindell et al, 2001, 2003, 2004 ; Stendel et al, 2006).
L’augmentation de I’irradiance solaire a la fin du 17°" siécle et au cours de la premicre
moitié du 18°™ siécle a pu induire un tel décalage vers un indice NAO élevé (Shindell et al,
2001 ; Luterbacher et al, 2004 ; Xoplanki et al, 2005).

Il est bien connu que la NAO exerce une influence prépondérante sur les températures
et précipitations hivernales en Europe ; mais I’intensité de cette relation peu changer selon les
époques et les régions (Jones et al, 2003). L augmentation de 1’indice NAO vers des valeurs
positives observée dans la reconstruction de Luterbacher et al (2002) semble liée a des
augmentations des précipitations hivernales au nord ouest de I’Europe et une expansion nette
des glaciers maritimes, de la manicre similaire a ’effet de ’augmentation des précipitations
hivernales au cours des dernieres décennies pour les mémes glaciers (Nesje et Dahl, 2003 ;
Pauling et al, 2006).

6.5.3 La variabilité de la mousson asiatique

Quinze sécheresses graves (d’une durée minimale de trois années) se sont produites au
cours du dernier millénaire dans la région de la Chine sous I’influence de la mousson est-
asiatique (Zhang, 2005). Ces paléosécheresses ont généralement été plus intenses que les
sécheresses que cette méme région a subies au cours des derniers 50 ans. A I’'inverse, la
mousson sud-asiatique (indienne) a récemment renvers¢ sa tendance lente, orbitale, vers une
diminution des précipitations dans les zones les plus seches ou elle est perceptible. Ce
basculement des pluies de mousson semble coincider avec une augmentation simultanée des
vents de mousson sur I’ouest de la Mer d’Arabie (Anderson et al, 2002), une modification qui
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pourrait étre liée au réchauffement d’été se produisant sur et autour du Plateau Tibétain
(Bratining et Mantwill, 2004 ; Morrill et al, 2006).

6.5.4 La variabilité hydrologique en Afrique du Nord et de I’Est

Les sédiments lacustres et les archives historiques montrent que 1’Afrique du Nord et
la région sahélienne ont subi depuis longtemps des sécheresses intenses, durant pendant des
décennies ou des si¢cles (Kadomura, 1992 ; Verschuren, 2001 ; Russell et al, 2003 ; Stager et
al, 2003 ; Nguetsop et al, 2004 ; Brooks et al, 2005 ; Stager et al, 2005). Les tentatives
déployées pour relier ces périodes seches aux variations solaires ne sont pas concluantes
(Stager et al, 2005), en particulier parce que la relation entre les indicateurs d’activité solaire
et les variations d’irradiance totale restent incertaines (voir la Section 6.3). L’enregistrement
paléoclimatique montre que les sécheresses persistantes sont une caractéristique du climat en
Afrique du Nord et de I’Est. Cependant, les modeles de climat couplés océan-atmosphéere
n’ont pas fait la preuve qu’ils sont capables de simuler de telles sécheresses.

6.5.5 Les enregistrements de la variabilité hydrologique dans les Amériques

De nombreux indicateurs paléoclimatiques, tels que les cernes d’arbres, les sédiments
lacustres et les archives historiques montrent clairement que les deux derniers millénaires ont
inclus des periodes ou les sécheresses ont €té plus fréquentes, plus longues ou ont atteint des
régions plus vastes qu’au cours du 20°™ siécle, en Amérique du Nord (Stahle et Cleaveland,
1992 ; Stahle et al, 1998 ; Woodhouse et Overpeck, 1998 ; Forman et al, 2001 ; Cook et al,
2004b ; Hodell et al, 2005; MacDonald et Case, 2005). Les sécheresses passées et
spécifiquement les « méga-sécheresses » (Woodhouse et Overpeck, 1998) sont probablement
dues a des anomalies prolongées des températures de surface des océans (Hoerling et Kumar,
2003 ; MacDonald et Case, 2005 ; Seager et al, 2005) mais restent difficile a simuler dans les
modeles couplés océans-atmosphere. Les données paléoclimatiques suggeérent donc que des
périodes seches de plusieurs années, de la décennie au siccle, devraient rester une
caractéristique du climat de I’Amérique du Nord, en particulier a 1’ouest du Fleuve Mississipi.

Certains ¢léments montrent que la sécheresse nord-américaine a été plus étendue, plus
intense et plus fréquence pendant les périodes passées ou la température d’ét¢ de I’hémisphere
nord était plus chaude (par exemple, pendant I’époque médiévale ou au Moyen-Holocéne ;
Forman et al, 2001 ; Cook et al, 2004b). Ces reconstructions montrent que les changements du
régime hydrologique de I’ Amérique du Nord peuvent se produire brutalement, par rapport au
rythme de changement des forcages climatiques et la durée de ces régimes hydrologiques. Des
changements abrupts de la fréquence des sécheresses et dans leur durée ont ¢té identifiés dans
les enregistrements paléohydrologiques de 1’ouest de I’Amérique du Nord (Cumming et al,
2002 ; Laird et al, 2003 ; Cook et al, 2004b). De méme, le bassin supérieur du Fleuve
Mississipi et d’autres régions ont subi des changements abrupts dans la fréquence et
I’extension des épisodes de tres fortes crues (Knox, 2000). Des études récentes portant sur
I’activité des ouragans de forte intensité suggerent que la fréquence régionale des ouragans de
forte intensité peut changer de manicre brutale dans le sud-est des USA, en réaction a un
forgage plus progressif (Liu, 2004). Malgré ces indications paléohydrologiques, qui suggerent
que les sécheresses, les crues et les ouragans ont subi des changements abrupts (en quelques
années), ce type de changements abrupts passés n’est pas simulé par les modeles couplés
atmosphére-océan. La variabilit¢ décennale des precipitations du centre du Chili a éte plus
forte avant le 20°™ siécle, avec des données paléoclimatiques montrant des épisodes secs plus
intenses et prolonges. Les reconstructions dendrochronologiques des precipitations portant sur
les derniers huit siécles ont révélé des épisodes de sécheresse pluri-annuelle aux 14", et du
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16°™ au 18°™ siécles, plus intenses que les estimations des sécheresses décennales du 20°™
siecle (LeQuesne et al, 2006).

7. Remarques finales et incertitudes majeures

Chaque échelle de temps paléoclimatique incluse dans ce chapitre participe a la
compréhension de la variabilité naturelle du systéme climatique, et de sa réaction a différents
forgages climatiques. Le niveau actuel des connaissances est suffisant pour permettre d’établir
les points forts de ce chapitre. En méme temps, il reste des incertitudes majeures, et une
meilleure compréhension pourrait étre obtenue si ces incertitudes €taient réduites.

Malgré les informations multiples disponibles sur les variations du climat et des gaz a
effet de serre a 1’échelle glaciaire-interglaciaire, il reste a construire une explication
mécanistique de ces variations. De méme, les mécanismes des changements climatiques
abrupts (par exemple pour la circulation océanique et pour les fréquences des sécheresses) ne
sont pas encore suffisamment bien compris ; c’est €également le cas pour les seuils critiques
qui, lorsqu’ils sont franchis, peuvent provoquer une accélération de 1’augmentation du niveau
des mers ou du changement climatique régional. De plus, la capacité des modeles de climat a
simuler de mani¢re réaliste les changements abrupts de la circulation océanique, la fréquence
des sécheresses et des crues, le comportement d’ENSO et I’intensité des moussons demeure
incertaine. Ni la vitesse ni les processus ayant entrainé la croissance et la désintégration des
calottes de glace ne sont suffisamment bien connus.

La variabilité climatique des derniers 1 a 2 ka reste mal connue dans I’hémisphere sud
et les tropiques, faute de données paléoclimatiques en nombre suffisant. Dans 1’hémisphére
nord, la situation semble meilleure mais il reste des faiblesses majeures a cause de 1’absence
d’enregistrements paléoclimatiques dans les tropiques et dans les océans. Les différences
d’amplitude et de variabilité entre les différentes reconstructions de température dans
I’hémisphere nord doivent étre comprises, ce qui nécessite de comprendre dans quelle mesure
ces différences sont liées au choix des indicateurs paléoclimatiques, et aux méthodes
statistiques de calibrations. De méme, notre connaissance de la mani¢re dont les extrémes
climatiques (par exemple en terme de température et de variables hydro-climatiques) ont varié
dans le passé reste incomplete. Enfin, 1’état des connaissances serait amélioré par 1’utilisation
de réseaux extensifs d’enregistrements paléoclimatiques qui s’étendraient jusqu’a la période
actuelle. Ceci permettrait de mesurer comment les indicateurs paléoclimatiques ont réagi au
réchauffement global rapide observé au cours des derniers 20 ans, et pourrait également
permettre d’étudier comment d’autres changements environnementaux que les températures
ont pu biaiser la réaction des indicateurs paléoclimatiques au changement climatique des
dernieres décennies.
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