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Résumé

L’océan côtier subit la convergence de nombreuses perturbations anthropiques, avec

le changement climatique en première ligne. Le réchauffement, l’acidification de l’océan,

l’eutrophisation et la désoxygénation se combinent en menaçant les écosystèmes côtiers

et les activités humaines associées. Malheureusement, la très forte hétérogénéité spatiale

et temporelle de l’océan côtier limite la compréhension des processus biogéochimiques

impliqués et leurs réponses face aux perturbations anthropiques. Les bases de données

actuelles d’observations côtières sont encore insuffisantes et les modèles biogéochimiques

océaniques globaux ont longtemps été inadaptés à l’étude de l’océan côtier global. En

effet, la résolution spatiale de ces modèles était trop grossière pour résoudre de manière

pertinente les processus de petites échelles. L’augmentation de la puissance de calcul des

supercalculateurs permet l’utilisation de grilles de modèle plus fines adaptées à l’étude

de l’océan côtier. Dans cette thèse, nous proposons d’étudier l’évolution au cours des der-

nières décennies de la biogéochimie de l’océan côtier à l’échelle globale à l’aide du modèle

couplé physique-biogéochimie NEMO-PISCES. Après une évaluation de la représenta-

tion globale de la biogéochimie côtière et du cycle du carbone côtier dans notre modèle

océanique, nous estimons le rôle actuel de l’océan côtier dans l’absorption océanique

de carbone anthropique et nous étudions l’impact de la perturbation anthropique des

apports fluviaux sur la biogéochimie côtière. En utilisant 3 grilles de résolutions spatiales

différentes (200 km, 50 km et 25 km), il a été estimé que l’utilisation de la grille de 50 km

représente le meilleur compromis entre les trois résolutions testées et que le passage à

25 km ne montre pas d’améliorations significatives des champs biogéochimiques côtiers

évalués. Après cette première évaluation, le puits de carbone anthropique de l’océan côtier

a été estimé pour la première fois à partir d’un modèle 3D global. L’océan côtier absorberait

ainsi seulement 4,5 % du carbone anthropique absorbé par l’océan global pour la période

1993-2012 alors qu’il représente 7,5 % de la surface océanique globale. L’absorption côtière

est réduite par l’export limité du carbone anthropique vers l’océan ouvert ne permettant

pas de réduire la concentration moyenne de carbone anthropique des eaux côtières au ni-

veau de celle de la couche de mélange de l’océan ouvert. Enfin, les effets de la perturbation

anthropique des apports fluviaux sur la biogéochimie côtière ont été jugés limités quant

intégrés à l’échelle côtière globale. Cependant, ces perturbations sont très contrastées

régionalement . La mer du Nord présente des variations biogéochimiques mineures du

fait de la tendance locale modérée appliquée aux apports fluviaux en nutriments, com-
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Résumé

parée à la mer de Chine de l’Est où la forte augmentation des apports fluviaux provoque

d’importants phénomènes de désoxygénation et d’acidification.
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Abstract

The coastal ocean suffers from the convergence of multiple anthropogenic stressors

with the climate change at the forefront. Combined stresses from global warming, ocean

acidification, eutrophication and deoxygenation threaten coastal ecosystems and thus

their services that humans rely on. Unfortunately, the coastal ocean’s large spatiotemporal

heterogeneity limits our understanding of the biogeochemical processes involved and their

responses to anthropogenic perturbations. The current database of coastal observations

remains insufficient, and global biogeochemical ocean models have long been inadequate

to the study of the global coastal ocean. Indeed, the spatial resolution of these models

has been too coarse to resolve key small-scale coastal processes. However, continual

improvements in computational resources now allow global simulations to be made with

sufficiently high model resolution that begins to be suitable for coastal ocean studies. In

this thesis, we propose to study the evolution of the coastal ocean biogeochemistry at the

global scale over recent decades using higher resolution versions of the global physical-

biogeochemical model NEMO-PISCES. After evaluating of the global representation of

the coastal biogeochemistry in this ocean model, we estimate the current role of the

coastal ocean in the ocean uptake of anthropogenic carbon and we study the impact of

the anthropogenically driven changes in riverine inputs on the coastal biogeochemistry.

From simulations made at 3 different spatial resolutions (200 km, 50 km, 25 km), we

esteem that the 50-km model grid offers the best compromise between quality of results

and computational cost. The upgrade to 25 km does not appear to provide significant

improvement in model skill of simulating coastal biogeochemical fields. After evaluating

the model, we provide an estimate of the coastal-ocean sink of anthropogenic carbon, the

first study to do so with a global 3-D model. In our simulation, the coastal zone absorbs

only 4.5% of the anthropogenic carbon taken up by the global ocean during 1993-2012,

less than the 7.5% proportion of coastal-to-global-ocean surface areas. Coastal uptake is

weakened due to a bottleneck in offshore transport, which is inadequate to reduce the

mean anthropogenic carbon concentration of coastal waters to the average level found in

the open-ocean mixed layer. Finally, the anthropogenic perturbation in riverine delivery

of nutrients to the ocean has limited impact on the coastal carbon cycle when integrated

across all coastal regions, but locally it can induce sharp biogeochemical contrasts. For

example, the North Sea shows minor biogeochemical changes following the moderate

local trend in nutrient riverine inputs, which is in dramatic contrast to the East China Sea

15
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where extensive deoxygenation and acidification are driven by sharp increases in riverine

nutrient inputs.
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CHAPITRE 1. INTRODUCTION

Cette thèse s’inscrit dans le contexte actuel communément appelé Anthropocène. Bien

que son admission et sa définition soient discutées (Finney et Edwards, 2016; Lewis et

Maslin, 2015; Zalasiewicz et al., 2015), cette nouvelle époque géologique initialement

proposée par Crutzen et Stoermer (2000) détermine la période à partir de laquelle l’activité

humaine a eu un impact global significatif sur la géologie terrestre. Trois modifications

induite par l’Homme perturbent fortement l’océan, et en particulier l’océan côtier : (1)

le changement climatique et ses impacts associés, (2) l’acidification des océans et (3) la

perturbation des apports fluviaux.

1.1 Contexte

Clairement identifié par le Groupe d’experts intergouvernemental sur l’évolution du

climat (GIEC) dans son cinquième rapport d’évaluation (GIEC, 2013), le changement cli-

matique actuel se manifeste par un réchauffement global de l’atmosphère et des océans.

Suivant les régions du globe, ce réchauffement induit une grande diversité de modifications

climatiques menaçant les équilibres écosystémiques : augmentation de la fréquence et in-

tensification des évènements extrêmes comme les inondations et les canicules, sécheresse,

désertification, élévation du niveau de la mer et fonte des glaces polaires, des glaciers et du

pergélisol. Les principaux responsables de ce dérèglement global sont les émissions an-

thropiques de gaz à effet de serre (GES), principalement constituées de dioxyde de carbone

(CO2). Les GES induisent un forçage radiatif positif dans l’atmosphère par un phénomène

communément appelé "effet de serre", se traduisant par une absorption du rayonnement

infrarouge terrestre. D’après la dernière évaluation disponible du Global Carbon Project 1

(Figure 1.1, Le Quéré et al., 2016), les activités anthropiques ont émises 565 ± 55 Pg de

carbone (C) sous forme de CO2 sur la période 1870-2016 (1 Pg = 1 pétagramme = 1015 g).

Sur la période 2006-2015, ces émissions ont atteint en moyenne 10,3 ± 1 Pg C a−1 dont

90 % sont attribuées à l’utilisation des combustibles fossiles et 10 % sont attribuées aux

changements d’utilisation des sols (c.-à-d. la déforestation et l’agriculture).

1.1.1 L’Océan : régulateur du changement climatique

L’océan joue deux rôles clés dans la régulation du changement climatique à l’échelle

globale : celui de pompe à chaleur et celui de pompe à carbone. Ces mécanismes dépendent

initialement de cycles océaniques naturels. Les perturbations anthropiques modifient ces

cycles soit en intensifiant, soit ralentissant les flux gouvernant ces cycles, parfois mêmes

jusqu’à l’interruption de ceux-ci.

La pompe à chaleur se manifeste par l’absorption océanique d’une partie de l’excédent

de chaleur générée dans l’atmosphère suite à l’augmentation de l’effet de serre. En effet,

1. www.globalcarbonproject.org/
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Figure 1. Surface average atmospheric CO2 concentration, de-
seasonalised (ppm). The 1980–2016 monthly data are from
NOAA/ESRL (Dlugokencky and Tans, 2016) and are based on
an average of direct atmospheric CO2 measurements from mul-
tiple stations in the marine boundary layer (Masarie and Tans,
1995). The 1958–1979 monthly data are from the Scripps Institu-
tion of Oceanography, based on an average of direct atmospheric
CO2 measurements from the Mauna Loa and South Pole stations
(Keeling et al., 1976). To take into account the difference of mean
CO2 between the NOAA/ESRL and the Scripps station networks
used here, the Scripps surface average (from two stations) was har-
monised to match the NOAA/ESRL surface average (from multiple
stations) by adding the mean difference of 0.542 ppm, calculated
here from overlapping data during 1980–2012. The mean seasonal
cycle is also shown from 1980 (in pink).

to changes in climate, CO2, and land-use-change drivers, and
the permissible emissions for a given climate stabilisation
target.

The components of the CO2 budget that are reported an-
nually in this paper include separate estimates for the CO2
emissions from (1) fossil fuel combustion and oxidation and
cement production (EFF; GtC yr−1) and (2) the emissions re-
sulting from deliberate human activities on land leading to
land-use change (ELUC; GtC yr−1), as well as their parti-
tioning among (3) the growth rate of atmospheric CO2 con-
centration (GATM; GtC yr−1), and the uptake of CO2 by the
“CO2 sinks” in (4) the ocean (SOCEAN; GtC yr−1) and (5) on
land (SLAND; GtC yr−1). The CO2 sinks as defined here in-
clude the response of the land and ocean to elevated CO2
and changes in climate and other environmental conditions.
The global emissions and their partitioning among the atmo-
sphere, ocean, and land are in balance:

EFF+ELUC =GATM+ SOCEAN+ SLAND. (1)

GATM is usually reported in ppm yr−1, which we con-
vert to units of carbon mass per year, GtC yr−1, using
1 ppm= 2.12 GtC (Ballantyne et al., 2012; Prather et al.,
2012; Table 1). We also include a quantification of EFF by

Fossil fuels & 
industry 

9.3 ± 0.5 
Land-use 
change

1.0 ± 0.5 

Land sink

3.1 ± 0.9 

Ocean sink

2.6 ± 0.5 

Atmospheric 
growth

4.5 ± 0.1 

Geological 
reservoirs

Global carbon dioxide budget 
(gigatonnes of carbon per year) 

2006-2015

© Global Carbon Project 2014

Designed by the IGBP

Figure 2. Schematic representation of the overall perturbation of
the global carbon cycle caused by anthropogenic activities, av-
eraged globally for the decade 2006–2015. The arrows represent
emission from fossil fuels and industry (EFF), emissions from de-
forestation and other land-use change (ELUC), the growth rate in
atmospheric CO2 concentration (GATM), and the uptake of carbon
by the “sinks” in the ocean (SOCEAN) and land (SLAND) reservoirs.
All fluxes are in units of GtC yr−1, with uncertainties reported as
±1σ (68 % confidence that the real value lies within the given in-
terval) as described in the text. This figure is an update of one pre-
pared by the International Geosphere-Biosphere Programme for the
Global Carbon Project (GCP), first presented in Le Quéré (2009).

country, computed with both territorial and consumption-
based accounting (see Sect. 2).

Equation (1) partly omits two kinds of processes. The first
is the net input of CO2 to the atmosphere from the chemical
oxidation of reactive carbon-containing gases from sources
other than the combustion of fossil fuels (e.g. fugitive anthro-
pogenic CH4 emissions, industrial processes, and biogenic
emissions from changes in vegetation, fires, wetlands), pri-
marily methane (CH4), carbon monoxide (CO), and volatile
organic compounds such as isoprene and terpene (Gonzalez-
Gaya et al., 2016). CO emissions are currently implicit in
EFF, while fugitive anthropogenic CH4 emissions are not
and thus their inclusion would result in a small increase in
EFF. The second is the anthropogenic perturbation to carbon
cycling in terrestrial freshwaters, estuaries, and coastal ar-
eas, which modifies lateral fluxes from land ecosystems to
the open ocean; the evasion of CO2 flux from rivers, lakes,
and estuaries to the atmosphere; and the net air–sea anthro-
pogenic CO2 flux of coastal areas (Regnier et al., 2013). The
inclusion of freshwater fluxes of anthropogenic CO2 would
affect the estimates of, and partitioning between, SLAND and
SOCEAN in Eq. (1) in complementary ways, but it would not

Earth Syst. Sci. Data, 8, 605–649, 2016 www.earth-syst-sci-data.net/8/605/2016/

FIGURE 1.1 – Représentation schématique de la perturbation anthropique du cycle global du
carbone pour la période 2006-2015. Les flux sont exprimés en Pg C a−1 avec une incertitude de
±1σ. Les flèches ascendantes représentent les émissions dues à (1) l’utilisation des combustibles
fossiles et l’industrie et (2) la déforestation et les changement d’utilisation des sols. Les flèches
descendantes représentent l’absorption de carbone par les océans et les écosystèmes terrestres.
L’accumulation de carbone anthropique dans l’atmosphère est aussi renseignée. Figure tirée de Le
Quéré et al. (2016).
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93 % de la chaleur générée par l’augmentation de l’effet de serre depuis 1971 a été absorbée

par l’océan global (Wijffels et al., 2016).

La pompe à carbone océanique se manifeste par l’absorption océanique du CO2 at-

mosphérique. Les 10,3 ± 1 Pg C a−1 de CO2 anthropique émis (aussi appelé carbone

anthropique, abrégé Cant ) amènent l’océan global à en absorber 2,6 ± 0,5 Pg C a−1 soit

1/4 des émissions anthropiques de la période 2006-2015. 30 % de ces émissions sont ab-

sorbées par les écosystèmes terrestres. Les 44 % restant sont stockés dans l’atmosphère et

contribuent à l’intensification du réchauffement climatique.

L’absorption océanique de Cant et de chaleur n’est pas sans conséquence : la structure

physique de l’océan et les cycles biogéochimiques marins se voient fortement altérés, ce

qui engendre de multiples effets néfastes sur les écosystèmes marins du globe (Bopp et al.,

2013). Ces effets deviendront irréversibles si des politiques d’importante réduction des

émissions de CO2 ne sont pas rapidement appliquées (Gattuso et al., 2015).

1.1.2 Pompes à carbone

La pompe à carbone des océans se manifeste par deux mécanismes distincts illustrés

sur la Figure 1.2 : la pompe physique, appelée aussi pompe de solubilité (solubility pump,

Volk et Hoffert, 1985) et la pompe biologique (Sarmiento et Gruber, 2006).
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UN CYCLE DU CARBONE 
OCÉANIQUE NATUREL IMPLIQUANT 
PHYSIQUE ET BIOLOGIE MARINE

Mais ce carbone anthropique absorbé à 
l’océan s’ajoute à un réservoir naturel de car-
bone considérable. L’océan contient près de 
40 000 milliards de tonnes de carbone, princi-
palement sous forme de carbone inorganique 
dissous dans l’eau de mer. Cette quantité re-
présente 50 fois le réservoir atmosphérique. 
Chaque année, l’océan échange de façon 
naturelle près d’une centaine de milliards de 
tonnes de carbone, sous forme de CO2, avec 
l’atmosphère.

Ce carbone dans l’océan, en grande majorité 
sous forme d’ions bicarbonates (HCO3

-), n’est 
pas réparti de façon homogène. Les concen-
trations sont plus élevées en profondeur qu’en 
surface et cette inégale répartition du carbone 
entre surface et fond exerce un contrôle sur le 
CO2 de l’atmosphère parce que seul le car-
bone inorganique de la couche de surface est 
au contact avec l’atmosphère et contribue aux 
échanges de CO2 avec l’atmosphére.

Ce gradient vertical de carbone dans l’océan 
s’explique à la fois par des processus physi-
co-chimiques et des processus biologiques.

Processus biologiques
Le phytoplancton océanique vit dans la couche 
éclairée de l’océan et utilise l’énergie du soleil 
pour effectuer la photosynthèse. Ces orga-
nismes utilisent les nutriments disponibles dans 
l’eau de mer, ainsi que le carbone inorganique 
dissous, pour produire de la matière organique. 
La production de cette matière organique est 
appelée production primaire. Elle représente la 
base des chaînes trophiques dans l’océan, socle 
à partir duquel d’autres organismes non photo-
synthétiques peuvent se nourrir. Cette activité 
photosynthétique est donc un mécanisme effi-
cace pour extraire le CO2 de l’atmosphère et le 
transférer vers les organismes vivants. Étonnam-
ment , les organismes marins qui contribuent à la 
production primaire ne représentent qu’une pe-
tite fraction du carbone organique (~ 3 milliards 
de tonnes de carbone) dans l’océan, mais ils 
sont capables de générer de grandes quantités 
de carbone organique chaque année (près de 
50 milliards de tonnes par an ou 50 PgC) pour 
soutenir les chaînes alimentaires, car leur taux 
de renouvellement est très rapide, de quelques 
jours à plusieurs semaines.

Avant d’être séquestré en profondeur, le car-
bone atmosphérique fixé par les organismes 
photosynthétiques subit une série de transfor-
mations : le phytoplancton peut être directe-
ment consommé par le zooplancton, ou indi-
rectement par des bactéries hétérotrophes, 

qui seront à leur tour 
mangées par les plus 
grands organismes. Au 
total, seule une fraction 
de la matière organique 
ainsi produite quitte 
la couche de surface 
sous forme de particules 
(cellules mortes, détri-
tus, pelotes fécales…), 
transférant ainsi le car-
bone de surface vers les 
couches profondes de 
l’Océan. Chaque an-
née, près de 10 milliards 
de tonnes de carbone 
sont ainsi exportées à 
partir de la couche de 

Cycle du carbone naturel et représentation des pompes biologique et physique 

(Bopp et al. 2002).
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FIGURE 1.2 – Représentation schématique de la pompe biologique et de la pompe physique, aussi
appelée "pompe de solubilité". Figure tirée de Bopp et al. (2002).

Pompe physique

La solubilité plus importante du CO2 dans les eaux froides favorise la dissolution du

CO2 à l’interface air-mer des hautes latitudes. A l’échelle régionale, l’absorption du CO2

atmosphérique est principalement pilotée par le transfert du carbone inorganique dissous
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(dissolved inorganic carbon, DIC) hors de la couche de mélange 2 et vers l’océan profond.

Ce processus, aussi appelé subduction du DIC, s’opère principalement par advection

verticale aux latitudes moyennes (Figure 1.3). L’obduction du DIC (c.-à-d. la remontée du

DIC dans la couche de mélange) se produit quant à elle au niveau des zones de divergence,

principalement en zone tropicale et dans une moindre mesure en océan austral. D’après la

Figure 1.3, la pompe physique expliquerait 90 % du transfert de carbone hors de la couche

de mélange (Levy et al., 2013).LEVY ET AL.: PHYSICAL CARBON FLUXES

Figure 5. Schematic of the main carbon transfers across the mixed-layer interface, averaged by latitude
bands, including the air-sea CO2 flux, the physical transfer of organic carbon (OC), the physical transfer
of DIC, and the biological transfer (sedimentation) in the ORCA2-PISCES preindustrial model simulation
(except for the numbers in brackets which refer to the data estimates, when available). The surface of the
arrows (length � thickness) are proportional to the fluxes. The black line shows the zonal annual mean
mixed-layer depth from the climatology of de Boyer Montégut et al. [2004].

fer (Figure 4d). At the scale of ocean gyres or less, there
is no systematic correspondence between these regions of
CO2 influx and regions of subduction. This ensues from the
important role of horizontal advection in the subduction of
DIC at the local scale revealed earlier. In fact, our analy-
sis reveals that the annual patterns of obduction/subduction
vary on a smaller scale than those of air-sea CO2 exchanges.
An illustrative example is the case of the temperate North
Atlantic. South of the Gulf stream, subduction and sedimen-
tation both promote the efficiency of carbon penetration.
But north of the Gulf Stream, strong obduction of DIC is
opposed to the biological transfer and opposed to the air-
sea flux. On the other hand, the main return pathways to
the atmosphere are in the equatorial and Southern Ocean
regions, both characterized by a large efflux (Figure 4c)
and large obduction (Figure 4a). But here again, there is
no systematic correspondence between efflux and obduc-
tion at subregional scale, as revealed by the presence of
localized subduction hot spots in these two regions. This
analysis thus reveals that carbon transfers across the mixed-
layer base involve much larger amounts of carbon than at
the air-sea interface; at the local scale, there are no system-
atic colocations between areas of large oceanic CO2 uptake
(resp. release) and/or areas of strong subduction of CO2
(resp. obduction), and this decorrelation is mostly due to
horizontal advection.

3.4. Regional Mixed-Layer Carbon Budget
[29] We now examine the carbon transfers in and out

of the mixed layer at the scale of large ocean regions
(Figure 5). First, at the regional scale, the air-sea CO2
flux and the DIC physical transfer are always of the same
sign (i.e., either upward or downward, light blue and dark
blue arrows in Figure 5). This ensues from the dominance
of vertical advection (and the canceling out of horizontal

advection) at regional scale mentioned before. One excep-
tion is north of 49ıN where both fluxes are small. Hence,
in temperate regions, where CO2 enters the ocean at the
air-sea interface, the physical transfer of DIC contributes to
the penetration of carbon toward the interior of the ocean
and thus adds to the biological transfer; actually, in these
regions, the penetration originating from physical processes
represents � 90 % of the total penetration of carbon below
the mixed layer. This physical transfer is also � 50 times
larger than the air-sea flux. Note also the agreement between
data and model estimates of DIC physical transfer at the
regional scale (with differences less than 20%, numbers in
brackets in Figure 5) which confirm the above results. This
large subduction is partly compensated by obduction of DIC
in the tropics and in the Southern Ocean, where the air-
sea flux is directed toward the atmosphere. We can estimate
that 75% of this net DIC obduction occurs in the tropical
band and the remaining 25% in the Southern Ocean. Sec-
ond, at temperate and high latitudes, the contribution of
organic carbon subduction to the total export of organic car-
bon is always significant (� 30%, red and green arrows in
Figure 5).

3.5. Global Mixed-Layer Carbon Budget
[30] Finally, these results are used to derive a revised

global preindustrial surface ocean carbon budget (Figure 6,
see also Table S1). Across the surface of the ocean, and
consistent with previous estimates [Sarmiento and Gruber,
2006], the riverine carbon input (0.8 PgC yr–1) is balanced
by CO2 efflux to the atmosphere (–0.5 PgC yr–1) and loss
to sediments (–0.3 PgC yr–1). The net preindustrial air-sea
efflux results from a balance between regions of influx where
the annual mean value of the air-sea CO2 flux is positive
(+1.9 PgC yr–1) and regions of efflux where it is negative
(–2.4 PgC yr–1). Note that the contribution of air-sea fluxes

1008

FIGURE 1.3 – Représentation schématique en fonction de la latitude des transferts simulés de
carbone naturel à travers la couche de mélange, exprimés en Pg C a−1, induit par (1) les processus
physiques impliquant le DIC et (2) les processus biologiques regroupant les transferts biologiques
et les transferts physiques de carbone organique (OC : organic carbon). Les valeurs simulées
issues d’un modèle océanique forcé en conditions préindustrielles sont accompagnées de valeurs
entre parenthèses, correspondant aux estimations basées sur des observations lorsqu’elles sont
disponibles. La courbe noire représente la moyenne annuelle zonale de la profondeur de la couche
de mélange issue de la climatologie de de Boyer Montégut (2004). Figure tirée de Levy et al. (2013).

Pompe biologique

Décrite sur la Figure 1.4, la pompe biologique à carbone correspond à l’ensemble

des processus physiques, chimiques et biologiques permettant le transfert du carbone

organique dissous et particulaire de la surface vers l’océan profond (Honjo et al., 2014).

Le premier acteur de ce mécanisme est le phytoplancton. Le phytoplancton est composé

2. Zone homogène de la colonne d’eau située en surface et séparée des masses d’eaux profondes par la
pycnocline. Cette dernière est une zone de transition brutale de densité, souvent due à un changement de
température, qui sépare la couche de mélange des masses d’eau froides plus profondes. Plus la couche de
mélange est profonde, plus les nutriments des eaux de fonds sont disponibles pour la production primaire et
moins cette dernière est concentrée en surface pour capter la lumière.
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d’organismes unicellulaires eucaryotes (p. ex. les diatomées et les coccolithophoridées)

et procaryotes (p. ex. les cyanobactéries) planctonique (c.-à-d. charriés par les courants)

qui synthétisent leur matière organique via la photosynthèse. Ce processus métabolique

permet la synthèse de la matière organique à partir d’énergie lumineuse et de composés

minéraux, principalement du CO2 et de l’eau. Cette synthèse s’accompagne d’une libéra-

tion de dioxygène (O2). La croissance phytoplanctonique dépend principalement de la

disponibilité en lumière, et des concentrations extérieures en macronutriments (p. ex. le

nitrate, NO –
3 et le phosphate, PO 3 –

4 ), et en micronutriments (p. ex. le fer et la vitamine

B12). Le phytoplancton absorbe donc, via la photosynthèse, le CO2 aqueux sous forme de

DIC dans la zone euphotique 3. Une partie de la matière organique générée par la morta-

lité, l’excrétion des organismes planctoniques, ainsi que la production de pelotes fécales

issues du broutage du phytoplancton par le zooplancton est reminéralisée en surface par

la boucle microbienne. La reminéralisation est opérée par un ensemble d’organismes

hétérotrophes (c.-à-d. pratiquant la respiration consommatrice d’O2 et productrice de

CO2) qui transforme la matière organique en composés inorganiques dissous pour le

fonctionnement de leur métabolisme. Les composés inorganiques dissous excrétés sont

ensuite directement disponibles pour le phytoplancton et contribuent à la production

primaire régénérée 4.

FIGURE 1.4 – Représentation schématique de la pompe biologique. Figure tirée de usjgofs.whoi.edu.

3. Zone de surface de la colonne d’eau où l’énergie lumineuse est suffisante pour permettre la photosyn-
thèse. La profondeur de cette zone peut atteindre plus de 100 m et dépend de la turbidité.

4. Par opposition à la production primaire nouvelle puisant les nutriments remontés en surface par
mélange vertical.
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La matière organique particulaire (particulate organic matter, POM) non reminéra-

lisée peut s’agréger et descendre le long de la colonne d’eau par sédimentation. Ce flux

descendant de POM permet l’export de carbone organique particulaire (particulate or-

ganic carbon, POC) en dehors de la zone euphotique vers le fond des océans : c’est la

"pompe molle" ( ou "soft-tissue pump", Volk et Hoffert, 1985). Les capacités de certains

groupes fonctionnels de phytoplancton et de zooplancton à former des tests 5 calcaires

(p. ex. les coccolithophoridées et les foraminifères) ou siliceuses (p. ex. les diatomées)

participent à l’amélioration de l’export de POC. En effet, les tests alourdissent les particules

et augmentent la vitesse de sédimentation de celles-ci ce qui réduit leur exposition et leur

dissolution au contact des eaux profondes plus corrosives.

La nature carbonée des tests calcaires (CaCO3) améliore aussi l’export de carbone :

c’est la pompe des carbonates ("carbonate pump", Volk et Hoffert, 1985). Le processus de

calcification des tests (c.-à-d. de sécrétion du carbonate de calcium) qui peut être décrit

suivant l’équation (1.1) consomme l’ion calcium Ca2+ et deux ions bicarbonate HCO –
3

pour former le carbonate de calcium CaCO3(s) en larguant du CO2.

Ca2++2HCO −
3

Précipitation−−−−−−−−−⇀↽−−−−−−−−
Dissolution

CaCO3(s) +H2O+CO2 (1.1)

La formation de CO2 durant le processus de précipitation du CaCO3s vaut à ce processus

l’appellation de contre-pompe des carbonates.

La pompe molle et la pompe des carbonates forment ainsi la pompe biologique. La

particularité de la pompe biologique est sa capacité à fournir une forme de carbone séques-

trable de manière durable par enfouissement dans le sédiment. Cependant, Sarmiento

et Gruber (2006) estiment que moins de 5 % de la production primaire océanique nette

exportée au-delà de la zone euphotique atteint le sédiment et seulement 6 % du POC

déposé sur le sédiment y est enfoui. La majeur partie de la production exportée au-delà de

100 m est reminéralisée par la boucle microbienne le long de la colonne d’eau ou dans le

sédiment et remise en suspension si elle atteint ce dernier.

Perturbation anthropique

Les transferts de carbone à l’interface air-mer sont principalement pilotés par la diffé-

rence de pression partielle de CO2 de part et d’autre de l’interface. Ce gradient est actuelle-

ment modifié par les émissions anthropiques de CO2. Dans les zones où le CO2 est absorbé

de façon naturelle, on observe une augmentation du gradient et donc un renforcement

du puits de carbone. A l’inverse, dans les zones où le CO2 est libéré naturellement vers

l’atmosphère, cette perturbation atténue la source de carbone. Une fois dans l’océan, le

Cant s’accumule dans la couche de surface mais une partie est transférée dans les couches

de subsurface et dans l’océan profond.

5. Squelette externe fortement minéralisé soutenant et protégeant les parties molles de certains orga-
nismes.
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Les perturbations induites par l’excédent de CO2 atmosphérique absorbé par les océans

seraient actuellement négligeables au niveau de la pompe biologique (Sarmiento et Gruber,

2006). En effet, l’augmentation de la teneur en DIC des eaux de surface, due à l’ajout de

Cant inorganique dissous (DICant ), n’influerait pas sur la croissance phytoplanctonique

et l’export de POC car le CO2 n’est pas un élément limitant pour la croissance du phyto-

plancton. De plus, en terme de flux de Ctot al , le flux d’export de POC est sensiblement

équivalent au flux issu de la remontée de DIC en surface par mélange vertical.

La pompe physique à carbone est donc le principal responsable de l’absorption océa-

nique de Cant (Sarmiento et Gruber, 2006). La subduction du Cant , principalement effec-

tuée par diffusion verticale, a permis le stockage de 90 % du contenu océanique global de

Cant sous la couche de mélange (Bopp et al., 2015; Khatiwala et al., 2013; Ludicone et al.,

2016). Le taux de subduction du Cant représenterait 92 % du taux d’absorption océanique

de Cant atmosphérique, induisant une accumulation de Cant dans la couche de mélange.

D’après la Figure 1.5, les plus fortes accumulations de Cant se concentrent dans l’océan

Atlantique Nord, particulièrement au niveau des zones de formation d’eaux profondes.
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FIGURE 1.5 – Distribution globale de l’inventaire de carbone anthropique intégré le long de la co-
lonne d’eau pour l’année 2010, en mol C m−2, basée sur des observations. Figure tirée de Khatiwala
et al. (2013).

Acidification des océans

L’augmentation du stock de carbone de l’océan global modifie les propriétés chimiques

de l’eau de mer par le biais de la chimie des carbonates et provoque l’acidification des

océans (Feely et al., 2009; Mostofa et al., 2016). Dans l’eau de mer, le système des carbonates

se décrit par une série de réactions chimiques décrivant la dissolution du CO2 gazeux

(CO2(gaz)) en CO2 aqueux (CO2(aq)) et sa dissociation avec l’eau (H2O), présentées dans les

équations (1.2) et (1.3). Ces réactions mènent à la formation d’ions hydrogène (H+) ainsi

que de trois espèces carboniques : l’acide carbonique (H2CO3), l’ion bicarbonate (HCO –
3 )
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et l’ion carbonate (CO 2 –
3 ).

CO2(gaz) −−⇀↽−− CO2(aq) (1.2)

CO2(aq) +H2O −−⇀↽−− H2CO3 −−⇀↽−− HCO −
3 +H+ −−⇀↽−− CO 2−

3 +2H+ (1.3)

Ces réactions réversibles obéissent à un équilibre déterminé par la concentration en

ions hydrogène (H+) : plus cette concentration est importante, plus les espèces carboniques

de la partie gauche de l’équation (1.3) domineront le système des carbonates. Calculé à

partir de la concentration en ions hydrogène, le potentiel hydrogène (pH) permet d’identi-

fier le caractère alcalin (7 < pH < 14), neutre (pH ≈ 7), ou acide (pH < 7) d’une solution, ici

l’eau de mer, par la relation suivante : pH = -log10([H+]). Avec un pH moyen actuel des eaux

de surface environ égale à 8,1, la proportion d’espèces carboniques formant le DIC est la

suivante : 90 % d’ions bicarbonate, 9 % d’ions carbonate, et seulement 1 % de CO2 aqueux

et d’acide carbonique 6 (Doney et al., 2009). La dissolution massive de CO2 anthropique

dans l’océan global augmente donc la concentration en ions H+ ce qui diminue le pH et

la proportion d’ion carbonate. Le pH de surface de l’océan global a diminué d’environ

0,1 par rapport à la période préindustriel ; il diminue actuellement d’environ 0,002 a−1 et

pourrait encore diminuer de 0,3 d’ici 2100 selon le scénario d’émissions le plus pessimiste

du GIEC (Bates et al., 2014; Bopp et al., 2013; Orr et al., 2005). Cette diminution progressive

du pH se traduit par l’acidification des océans, connue comme "l’autre problème du CO2"

en parallèle au changement climatique ("The other CO2 problem", Turley, 2005).

L’acidification des océans présente une menace importante pour les organismes marins

calcifiants planctoniques (p. ex. les coccolithophoridés, les foraminifères) et benthiques

(p. ex. les mollusques à coquilles et les coraux) (Doney et al., 2009). L’équilibre chimique

de la précipitation et de la dissolution du carbonate de calcium peut aussi être écrit

suivant l’équation (1.4) : la calcification (c.-à-d. la précipitation du carbonate de calcium)

consomme l’ion carbonate et l’ion calcium (Ca2+) pour précipiter le CaCO3(s), composant

principal du squelette des organismes calcifiants.

Ca2++CO 2−
3

Précipitation−−−−−−−−−⇀↽−−−−−−−−
Dissolution

CaCO3(s) (1.4)

Or, comme expliqué précédemment, la disponibilité en ions carbonate diminue avec

l’acidification des océans. Ceci favorise la réaction de dissolution au détriment de la

calcification, vitale pour les organismes calcifiants (p. ex. Bednaršek et al., 2014).

La chimie des carbonates, en neutralisant le CO2 dissous, permet à l’océan d’atténuer

les changements de pH et de ralentir la saturation des eaux en CO2 avec sa capacité

tampon. Le pouvoir tampon de l’océan est lié au stock d’ions carbonate progressivement

consommé avec la dissociation du CO2 absorbé. Sachant que ce stock d’ions carbonate

6. Les espèces carbonatés non ionisées comme le CO2 aqueux et l’acide carbonique sont souvent regrou-
pées sous la notation CO2

∗ .
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est limité, la capacité tampon de l’océan est amenée à diminuer à l’échelle globale et

cette diminution a déjà été observée à l’échelle régionale, notamment en mer du Nord

(Doney et al., 2009; Thomas et al., 2007). La capacité tampon de l’océan est caractérisée par

le facteur de Revelle R f dont l’augmentation indique une diminution de la capacité des

eaux à absorber le CO2 additionnel (Revelle et Suess, 1957; Takahashi et al., 1993). Défini

comme R =
∂ ln pCO2

∂ ln DIC
, ce facteur décrit l’amplitude de changement de la pCO2

due à un

changement donné de DIC à température, salinité et alcalinité totale (Alk) 7 constantes

(Egleston et al., 2010). La variation de ce facteur à l’échelle globale présente principalement

une distribution latitudinale : 9 à 10 au niveau des tropiques, 12 à 13 aux hautes latitudes

et jusqu’à 15 dans l’océan Austral (Sabine et al., 2004).

1.1.3 Perturbation des apports fluviaux

En complément au changement climatique et à l’acidification des océans, un autre

phénomène également lié à l’Anthropocène se manifeste par la modification des apports

fluviaux (Mayorga et al., 2010; Seitzinger et al., 2010). Les barrages sont responsables d’une

part importante de ces modifications. Depuis la révolution industrielle, plus de 75 000

barrages présentant une retenue de plus de 0,1 km2 ont été construits pour la production

d’énergie, le contrôle des crues ainsi que la rétention d’eau en vue de sa consommation et

de l’irrigation des cultures (Van Cappellen et Maavara, 2016). A la fin du 20e siècle, plus

de 50 % de l’eau fluviale mondiale passait à travers un barrage avant de rejoindre l’océan

et cette fraction pourrait atteindre 90 % en 2030 (Grill et al., 2015). Cette rétention, en

réduisant et en homogénéisant le flux d’eau douce apporté à l’océan, réduit de manière

significative les apports en sédiments, azote (N), phosphore (P) et silicium (Si) (Maavara

et al., 2014, 2015).

Contrairement aux effets des barrages, les changements d’utilisation des sols et l’utili-

sation massive de fertilisants par l’agriculture conventionnelle ont contribué à hauteur de

50 % à l’augmentation des apports fluviaux en éléments azotés et phosphorés, transportés

par érosion et lessivage des sols fertilisés (Beusen et al., 2016; Quinton et al., 2010). Malgré

l’effet de rétention des barrages, Beusen et al. (2016) estiment que les apports fluviaux en

nutriments déversés dans l’océan global sont passés de 19 à 37 Tg N a−1 et de 2 à 4 Tg P a−1

durant le 20e siècle (1 Tg = 1 téragramme = 1012 g).

L’augmentation des apports fluviaux en nutriments et en matière organique terrigène

peut provoquer une eutrophisation des eaux côtières (Rabalais et al., 2014; Wang et al.,

2016). L’eutrophisation est caractérisée par des concentrations importantes en nutriments

dans l’eau stimulant fortement la production primaire. Associée à la matière organique

7. L’alcalinité totale (Alk) est une grandeur définissant la capacité d’une solution à neutraliser un acide.
Elle mesure l’excès de bases (accepteurs de protons) par rapport aux acides (donneurs de protons). En
négligeant les bases mineures, on peut la définir ainsi : Alk−− [HCO –

3 ]+ 2[CO 2 –
3 ]+ [B(OH) –

4 ]+ [OH – ]−
[H+] (Dickson, 1981). Cette grandeur est principalement pilotée par les apports de rivières, la calcification
biogénique, l’enfouissement et l’absorption de composés azotés (Sigman et Boyle, 2000).
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terrigène, une partie de la POM issue de la production primaire sédimente et stimule

la reminéralisation au niveau des eaux de fond, en consommant le dioxygène dissous

disponible. L’intensité de ces processus peut mener à une importante diminution de la

concentration en O2 dissous, et à l’inverse, une augmentation de la teneur en DIC. En des-

sous d’un certain seuil de concentration en O2 dissous, il en résulte la formation de zones

hypoxiques (c.-à-d. à faibles teneur en O2 dissous), appelées aussi "zone mortes" (dead

zones, Diaz et Rosenberg, 2008). Le seuil de concentration en O2 dissous à partir duquel

une zone est hypoxique varie d’une étude à l’autre en fonction des processus et des espèces

considérés, ainsi que de l’unité utilisée (Rabalais et al., 2010; Vaquer-Sunyer et Duarte,

2008). Les unités utilisées pour définir la concentration en O2 dissous diffèrent selon les

spécialités océanographiques : 2 mg O2 L−1 pour les biologistes équivaut à 63 µmol O2 L−1

pour les chimistes et 1,4 ml O2 L−1 pour les physiciens (Rabalais et al., 2010). Les principaux

seuil rencontrés sont souvent proches des 2 mg O2 L−1 ou des 2 ml O2 L−1 ou encore des

50 µ mol L−1 (Cocco et al., 2013; Diaz et Rosenberg, 2008; Rabalais et al., 2010). L’augmen-

tation de la teneur en DIC en zone hypoxique induit, en parallèle de l’eutrophisation et de

la désoxygénation, un processus d’acidification, aggravant celui provoqué par l’absorption

de Cant (Cai, 2011; Melzner et al., 2013).

Comme présenté sur la Figure 1.6, l’augmentation de la concentration en CO2 atmo-

sphérique participe à la propagation, l’intensification, et l’augmentation de l’occurence du

phénomène de désoxygénation jusqu’à l’apparition de zones anoxiques (c.-à-d. exempt

de dioxygène dissous). L’apparition de ces conditions dans des écosystèmes initialement

peuplés par des organismes aérobies provoque de profonds déséquilibres écosystémiques

où la disponibilité en lumière et en dioxygène est nulle, avec des eaux enrichies en DIC et

donc fortement acidifiées.

Un autre type de pollution est la contamination par les métaux lourds : l’augmenta-

tion des concentrations en cadmium, mercure, plomb, arsenic, cuivre et zinc des eaux

océaniques due aux rejets industriels des activités minières, métallurgiques et pétrochi-

miques est une menace sévère pour les écosystèmes côtiers. La toxicité de ces éléments

augmentent avec l’augmentation de leurs concentrations dans les organismes marins par

bioaccumulation. Le phénomène s’aggrave tout au long de la chaîne trophique et conta-

mine les ressources marines exploitées par l’Homme (Wang et al., 2013). Enfin, d’autres

composés rejetés par les activités anthropiques présentent une menace dont l’ampleur

et les conséquences sont parfois encore méconnues pour les organismes marins tels que

les microplastiques, les hydrocarbures aromatiques polycycliques (HAP) et les polluants

organiques persistants (POP), tous issus de l’industrie pétrochimique, de l’usage des com-

bustibles fossiles, des pesticides et de l’activité humaine en général (Farrington et Takada,

2014; Jambeck et al., 2015).

Les eaux fluviales et de ruissellements sont les vecteurs principaux de ces polluants

anthropiques qui se concentrent et se déversent dans les eaux côtières. De plus, la concen-

tration de près de 40 % de la population mondiale à moins de 100 km des côtes rajoute
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FIGURE 1.6 – Représentation schématique de l’effet du changement d’utilisation des sols et de
l’augmentation de la concentration en CO2 atmosphérique sur la désoxygénation océanique (Do-
mingues et al., 2014; Keeling et al., 2010; Melzner et al., 2013; Rabalais et al., 2014; Wallace et al.,
2014).
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une pression anthropique additionnelle générée par les nuisances du trafic maritime,

des activités halieutiques, du tourisme et plus généralement de l’urbanisation (Doney,

2010; Feist et Levin, 2016; Kummu et al., 2016). Les effets de l’ensemble de ces activités

anthropiques se propagent de l’océan côtier à l’océan ouvert, de la surface au fond des

océans, et du fond des océans à l’océan côtier en formant une boucle rétroactive complexe

animée par les processus biogéochimiques abordés précédemment (Figure 1.7).

REVIEW

The Growing Human Footprint on Coastal
and Open-Ocean Biogeochemistry
Scott C. Doney

Climate change, rising atmospheric carbon dioxide, excess nutrient inputs, and pollution in its many
forms are fundamentally altering the chemistry of the ocean, often on a global scale and, in some
cases, at rates greatly exceeding those in the historical and recent geological record. Major observed
trends include a shift in the acid-base chemistry of seawater, reduced subsurface oxygen both in near-
shore coastal water and in the open ocean, rising coastal nitrogen levels, and widespread increase
in mercury and persistent organic pollutants. Most of these perturbations, tied either directly or
indirectly to human fossil fuel combustion, fertilizer use, and industrial activity, are projected to grow in
coming decades, resulting in increasing negative impacts on ocean biota and marine resources.

The ocean plays a pivotal role in the global
biogeochemical cycles of carbon, nitro-
gen, phosphorus, silicon, and a variety of

other biologically active elements and chemical
compounds (1, 2). Human fossil-fuel combustion,
agriculture, and climate change have a growing
influence on ocean chemistry, both regionally in
coastal waters and globally in the open ocean (3–5)
(Fig. 1). Some of the largest anthropogenic im-
pacts are on inorganic carbon (6), nutrients (4, 7),
and dissolved oxygen (8, 9), which are linked
through and affect biological productivity. Sea-
water chemistry is also altered, some times quite
strongly, by the industrial production, transport,
and environmental release of a host of persistent
organic chemicals (10) and trace metals, in par-
ticular mercury (11), lead (12), and perhaps iron
(13).

Marine biogeochemical dynamics is increas-
ingly relevant to discussions of ecosystem health,
climate impacts and mitigation strategies, and
planetary sustainability. Human-driven chemical
perturbations overlay substantial natural biogeo-
chemical cycling and variability. Key scientific
challenges involve the detection and attribution
of decadal and longer trends in ocean chemistry
as well as more definitive assessments of the
resulting implications for ocean life and marine
resources.

The biogeochemical state of the sea reflects
both cycling and transformationswithin the ocean,
much of which are governed by biological dy-
namics, and fluxes across the ocean boundaries
with the land, atmosphere, and sea floor (2, 14).
For most chemical species, seawater concentra-
tions are governed more by kinetics—the rates of
net formation and transport processes—than by
chemical equilibrium with particles and sedi-

ments. Clear exceptions are dissolved gases such
as carbon dioxide (CO2) and oxygen (O2), which
are driven to solubility equilibriumwith the partial
pressure of gases in the atmosphere in the surface
ocean by air-sea gas exchange.

Phytoplankton in the ocean surface plays a
crucial biogeochemical role, converting CO2 and
nutrients into particulate organic and inorganic
matter via photosynthesis and releasing O2 in the
process. The rate of marine primary production
is governed by temperature, light (strongly in-
fluenced by surface turbulent mixing depths), and
limiting nutrients, most notably nitrogen, phos-

phorus, iron, and silicon for some plankton. Some
fraction of the biologically produced particulate
matter subsequently sinks into the subsurface
ocean and is consumed by microbes and macro-
fauna, releasing CO2 and nutrients and con-
suming subsurface O2. Export production thus
maintains strong vertical gradients in biogeo-
chemical tracers over the water column.

The global biologically driven export flux of
~10 Pg of C year−1 must be balanced by a supply
of “new” nutrients brought up from below by
ocean circulation, input by rivers, or deposited
from the atmosphere.With sufficient iron and phos-
phorus, some diazotrophic microbes can produce
“new” nitrogen in situ through nitrogen fixation
that converts inert nitrogen gas into biological
reactive nitrogen. Marine microbes produce and
consume a number of trace gases that can in-
fluence climate, for example CO2, nitrous oxide
(N2O), methane (CH4), and dimethylsulfide
(DMS).

Ocean upwelling and mixing bring water with
elevated CO2 and nutrients to the surface and
replenish subsurface O2, with ventilation time
scales of years to a few decades in the main
thermocline (upper 1 km of the water column) and
many centuries for deep waters. Natural ocean-
atmosphere climatemodes (e.g., El Nino–Southern
Oscillation and Pacific Decadal Oscillation) gen-
erate substantial interannual to interdecadal var-
iability in ocean biogeochemistry. The major
external source terms to the ocean are typically
river inputs and atmospheric deposition of dust,

Marine Chemistry and Geochemistry Department, Woods
Hole Oceanographic Institution, Woods Hole, MA 02543,
USA. E-mail: sdoney@whoi.edu

Carbon dioxide
Organic pollutants and trace metals

Reactive
nitrogen

Nutrients

Deforestation AgricultureFossil fuels
and industry Coastal eutrophication

and hypoxia
Altered primary

production
Ocean uptake

and acidification
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Climate change
(winds, temperature, sea 
ice, precipitation, runoff 
and ocean circulation)

Fig. 1. Schematic of human impacts on ocean biogeochemistry either directly via fluxes of material into
the ocean (colored arrows) or indirectly via climate change and altered ocean circulation (black arrows).
The gray arrows denote the interconnections among ocean biogeochemical dynamics. Note that many
ocean processes are affected by multiple stressors, and the synergistic effects of human perturbations is a
key area for further research.
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FIGURE 1.7 – Représentation schématique récapitulative des effets des activités anthropiques sur
la biogéochimie marine et du couplage entre les différents processus mis en jeu. Figure tirée de
Doney (2010).

1.2 Océan côtier

C’est la prise en compte de la convergence globale de l’ensemble de ces facteurs de

stress sur l’océan côtier, associée l’intérêt économique, touristique et alimentaire de cette

région, qui explique l’intérêt d’étudier l’océan côtier à l’échelle globale (Levin et al., 2015).

L’océan côtier est une interface reliant 4 milieux à la fois antagonistes et vulnérables au

changement climatique :

- L’océan ouvert, milieu liquide halin, source et puit d’énergie thermique et méca-

nique (courants, houles, vagues, ondes internes) où les concentrations et les flux

biogéochimiques sont faibles par rapport à l’océan côtier, milieu sujet au réchauffe-

ment et à l’acidification.

- L’atmosphère, milieu gazeux propice aux échanges air-mer de O2 et de CO2, source

et puits d’énergie thermique (irradiance solaire) et mécanique (vents), source d’élé-
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ments biogéochimiques clés pour la production primaire comme le fer (Fe) et sujet

aux multiples effets du changement climatique.

- Le continent qui dissipe l’énergie mécanique de l’océan, source d’eau douce qui

fertilise l’océan côtier par des apports terrigènes concentrés en éléments biogéo-

chimiques, sujet au changement d’usage des sols et à la pollution directe issue des

activités anthropiques.

- Le sédiment qui dissipe aussi l’énergie mécanique par frottement, participe aux

processus de reminéralisation et d’enfouissement de la matière organique, sujet à la

désoxygénation.

La complexité de l’océan côtier se retrouve dans la diversité des critères rencontrés

dans la littérature pour le définir. Sa forte hétérogénéité qui émerge avec l’enrichissement

de nos connaissances impose la segmentation de l’océan côtier global en régions ainsi que

la classification de ces dernières.

1.2.1 Définitions

Les définitions de l’océan côtier sont choisies en fonction du domaine d’étude et des

problématiques scientifiques posées (Borges, 2005; Liu et al., 2010a). D’un point de vue

tectonique, l’océan côtier peut être assimilé à la marge continentale définie comme la zone

de transition entre la croute continentale et la croute océanique (Kennett, 1982). La marge

continentale est composée – en partant de la terre vers l’océan ouvert – (1) du plateau

continental de largeur variable dont la pente bathymétrique douce descend de la surface à

une profondeur généralement comprise entre 150 et 350 m, (2) du talus continental dont

la pente bathymétrique abrupte peut atteindre les 4000 à 5000 m de profondeur et (3) du

glacis continental formé d’un amas de sédiments au pied du talus continental où débute la

plaine abyssale à une profondeur d’environ 5000 m (Figure 1.8).

En océanographie, les définitions de l’océan côtier sont très diversifiées. Elles sont

présentées ici de manière non exhaustive dans l’ordre décroissant suivant la surface consi-

dérée. Une des définitions les plus larges de l’océan côtier peut être celle appliquée aux

large marine ecosystems (LME, www.lme.noaa.gov) qui s’étendent au-delà de la marge

continentale et intègrent les courants marins côtiers dominants. Les LME segmentent

l’océan côtier en 66 régions qui s’étendent sur une surface totale de 84 106 km2, soit 23 %

de la surface océanique globale (360 106 km2). Les LME ont été principalement conçus

dans une perspective d’évaluation de grands écosystèmes et de gestion des ressources

marines exploitées.

La définition de Muller-Karger et al. (2005) utilise un seuil bathymétrique (c.-à-d. une

profondeur maximum) fixé à 2000 m qui réduit l’océan côtier à une surface de 48 106 km2.

La définition de Jahnke (2010) intègre des critères plus complexes en introduisant le

concept de "surface d’expression" ("expression surface") en intègrant les zones dominées

par les processus typiquement côtiers. Avec ces critères, la surface de l’océan côtier atteint
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4 K.-K. Liu et al.

extreme temporal and spatial variability as well as
intense human perturbation. This book is aimed at
describing the essential natural processes dominating
the biogeochemistry in continental margins and pro-
viding the assessments of the carbon fluxes enter-
ing the ocean interior via continental margins and
the nutrient fluxes as quantitative as possible. It also
touches on human impacts with a general discussion
and highlights of a few special cases. This chapter
gives the background and an overview of the book.

1.1 Dimensions of the Continental
Margin

The original definition of a continental margin
(Fig. 1.1) in a global tectonic setting is the transi-
tional zone between the continental and oceanic crusts,
including the continental shelf, slope and rise, and
coastal plains (Kennett 1982). In the context of global
biogeochemistry, a continental margin may be defined
as follows:

the region between the land and the open ocean that
is dominated by processes resulting from land–ocean
boundary interactions. The exact dimensions vary

depending on the research issue or chemical element
of interest but draw attention to the unique aspects
attributable to the boundary system and generally con-
sist of the continental shelf, slope, and adjacent marginal
seas.

This is a slightly modified version of that suggested
by Ducklow and McCallister (2005). As described
above, the continental margin may have a different spa-
tial domain or even different dimensions, depending
on different aspects of interest. In many box models,
continental margins are merely a 0-D partition divid-
ing the land and the ocean boxes. For example, in
IPCC’s Fourth Assessment Report, though coastal pro-
cesses have been mentioned briefly, the depiction of
the global carbon cycle does not provide any fluxes or
inventories of carbon in continental margins (Fig. 7.2.3
in Denman et al. 2007). Important processes, such as
carbon fixation induced by riverine nutrients, are lost in
this type of box models. In coarse-gridded global ocean
models, continental margins represent no more than
a 1-D coastline separating the land from the ocean.
In some cases, the coastline is replaced by the shelf
break. In such a capacity, continental margins may act
as a source or a series of point sources for discharge
of land-derived materials to the ocean by means of
river runoffs. Some of the more recent global ocean

Fig. 1.1 Transect of a 2-D continental margin (modified after
Pernetta and Milliman 1995). The continental margin addressed
in this book extends from the coastal zone to the continental
slope, where the boundary current often dominates the flow con-

dition, but not the continental rise, which is considered part of
the continental margin in the tectonic framework (Kennett 1982).
The 200 and 2000 m isobaths are taken as the upper and lower
boundaries of the slope, respectively

FIGURE 1.8 – Représentation schématique de la coupe verticale d’une marge continentale. Elle est
composée du plateau continental (continental shelf ), du talus continental (continental slope) et du
glacis continental (continental rise). La marge continentale sépare l’océan intérieur (interior ocean,
aussi appelé océan ouvert) des terres (continental interior). Figure tirée de Liu et al. (2010b).

43 106 km2, soit 12 % de la surface océanique globale. Simpson et Sharples (2012) utilisent

un seuil bathymétrique de 500 m et obtiennent un océan côtier de 33 106 km2 soit 9 % de

la surface océanique globale. Une autre définition, largement utilisée, est celle du seuil

bathymétrique fixé à 200 m (Borges, 2005; Borges et al., 2005; Cai, 2011; Cai et al., 2006;

Gattuso et al., 1998; Laruelle et al., 2010; Liu et al., 2000; Mackenzie et al., 2004; Rabouille

et al., 2001; Thomas et al., 2004; Tsunogai et al., 1999; Walsh, 1988; Wollast, 1998). Avec

ce seuil bathymétrique, l’océan côtier présente une surface de 25 à 29 106 km2, soit 7 à

8 % de la surface océanique globale. Cette variation de surface d’une étude à l’autre révèle

les diverses délimitations utilisées pour séparer l’océan côtier du continent (Tableau 1.1).

Suivant les études, la partie proximale de l’océan côtier (p. ex. les estuaires, les deltas, les

marais salants, les mangroves, les récifs, les baies, les lagons et les bancs) peut ne pas être

prise en compte, ou seulement partiellement suivant la problématique posée (Rabouille

et al., 2001). Le seuil bathymétrique des 200 m de profondeur est un critère simple qui

permet une inter-comparaison aisée des estimations de budgets biogéochimiques de

l’océan côtier. Cependant, il omet une part importante des régions côtières polaires et

subpolaires. En effet, ces dernières présentent un plateau continental qui peut atteindre

1000 m de profondeur. C’est pourquoi la définition de Liu et al. (2010a), présentée ci-

dessous, apparaît la plus adéquate.

La philosophie sous-tendant la définition de Liu et al. (2010a), inspirée de celle de

Ducklow et McCallister (2004), peut être traduite 8 par :

"la région entre le continent et l’océan ouvert qui est dominée par les

8. "the region between the land and the open ocean that is dominated by processes resulting from
land–ocean boundary interactions. The exact dimensions vary depending on the research issue or chemi-
cal element of interest but draw attention to the unique aspects attributable to the boundary system and
generally consist of the continental shelf, slope, and adjacent marginal seas", (Liu et al., 2010b).
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processus résultant des interactions continent-océan. Les dimensions exactes

varient selon la problématique scientifique ou l’élément chimique d’intérêt

mais soulignent l’aspect unique propre au système de frontière et intègrent

généralement le plateau continental, le talus continental, ainsi que les mers

marginales adjacentes."

Contrairement à Kennett (1982) et Ducklow et McCallister (2004), Liu et al. (2010a) excluent

le glacis continental et considèrent le talus continental comme la frontière séparant l’océan

côtier de l’océan ouvert. Ainsi, les plateaux continentaux profonds des régions polaires

et subpolaires sont pris en compte. La localisation du talus continental est déterminée

par un critère de pente bathymétrique. Il en résulte un océan côtier dont la surface est

de 30 106 km2, soit 8 % de la surface océanique globale. Cette définition de l’océan côtier,

reprise dans les études de Chen et Borges (2009), Chen et al. (2013), Laruelle et al. (2013)

et Laruelle et al. (2014), est celle qui a été choisie pour réaliser les études présentées dans

cette thèse.

TABLEAU 1.1 – Critères utilisés pour la définition de l’océan côtier sur une sélection d’étude traitant
du cycle du carbone à l’échelle globale.

Auteurs Surface (106 km2) Critère

Gattuso et al (1998) 26 < 200 m
Walsh (1988) 26 < 200 m
Liu et al. (2000) EOS 36 < 200 m
Rabouille et al. (2001) 29 < 200 m
Thomas et al. (2004) 25 < 200 m
Borges (2005) 26 < 200 m
Borges et al. (2005) 26 < 200 m
Muller-Karger et al. (2005) 48 < 2000 m
Cai et al. (2006) 26 < 200 m
Chen and Borges (2009) 30 < 200 m
Takhashi et al. (2009) n.c. 200 km de la côte
Jahnke et al. (2010) 43 Surface d’expression
Laruelle et al. (2010) 25 < 200 m
Liu et al. (2010a) 30 Pente bathymétrique
Simpson et al. (2012) 33 < 500 m
Chen et al. (2013) 30 Pente bathymétrique
Kang et al. (2013) 26 < 200 m
Laruelle et al. (2013, 2014) 30 Pente bathymétrique

1.2.2 Processus physiques et biogéochimiques

Processus physiques

L’océan côtier est la région la plus dynamique de l’océan global avec la convergence et

la dissipation d’une importante quantité d’énergie mécanique apportée par les vents, les
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marées, les courants de bord, la houle et le déferlement des vagues (Figure 1.9, Liu et al.,

2010a). Générant une forte turbulence, ces forçages extérieurs induisent des phénomènes

d’intrusion et d’export des masses d’eau charriant les éléments biogéochimiques. Des

intrusions sur le plateau continental de masses d’eau de fond s’opèrent avec les courants

de bord s’écoulant le long du talus continental, mais surtout avec les upwellings côtiers 9.

Altérées par la friction au fond, ces intrusions génèrent à leur tour un export efficace des

masses d’eau de surface vers le large sous forme de filaments s’écoulant par subduction.

L’export des masses d’eau peut aussi se produire par la dérive vers le large de tourbillons

de méso-échelle générés par des instabilités baroclines et par les méandres des courants

de bord. La formation, la plongée, et l’écoulement des eaux denses (dense water cascading)

le long des canyons sous-marins du talus continental peut également être un important

mécanisme d’export saisonnier pour les régions tempérées et de hautes latitudes. Ces

variations saisonnières se retrouvent aussi dans les processus d’upwellings induit par

les vents issus des moussons par exemple. L’apport en eau douce des rivières présente

également une forte saisonnalité suivant les latitudes et génèrent d’importants fronts de

densité par subduction des masses d’eau qui participent à la stratification de la colonne

d’eau : l’eau douce, moins dense que l’eau salée, reste confinée en surface. A une échelle

temporelle plus large, les oscillations interannuelles de grande échelle telles que l’El Nino-

southern oscillation (ENSO) influencent l’intensité et la localisation des courants de bord,

qui modulent à leur tour les échanges côte-large.

Couplage physique-biogéochimique

Plusieurs facteurs comme l’orientation de la côte, le régime de vent, les caractéristiques

de la colonne d’eau (profondeur et stratification), la morphologie côtière, l’intensité des

apports fluviaux et le temps de résidence des masses d’eau définissent la dépendance des

systèmes côtiers aux échanges côtes-large ou aux apports fluviaux. Ces caractéristiques

permettent l’émergence d’une importante diversité de systèmes biogéochimiques de

productivité et d’autonomie variables suivant la disponibilité en nutriments. Les systèmes

de production régénérée reposent sur une disponibilité en nutriments principalement

assurée par les processus de reminéralisation 10 en sein de la colonne d’eau et au niveau

du sédiment. Les courants de fond participent à la remise en suspension dans la colonne

d’eau des nutriments libérés par les processus benthiques de reminéralisation. A l’opposé,

les systèmes de production nouvelle voient leur production primaire alimentée par les

apports en nutriments des eaux de fond de l’océan ouvert avec les upwellings côtiers. Ces

systèmes présentent une forte capacité d’export, souvent facilitée par la présence d’un

plateau continental étroit (Chen et al., 2003b).

9. Courant marin côtier ascendant (par opposition au downwelling, descendant) induit par le vent par
pompage d’Ekman. En repoussant les masses d’eau de surface vers le large, le vent créé une dépression en
surface qui provoque la remontée des eaux de fond de l’océan ouvert.

10. Dégradation de la matière organique par respiration (consommation d’O2 et largage de CO2) par la
boucle microbienne.
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Fig. 1.5 Major physical processes in continental margins. The
topography depicts a continental margin with a continental
shelf bordered by a western boundary current. The boundary
current turns northeastward due to a bending isobath, which

turns from roughly S–N direction to nearly W–E direction
in the bending segment. Areas like this are noted for strong
interactions between the boundary current and the shelf sea
(see text)

The interaction between the boundary current and
the coastal zone is probably the most important process
responsible for margin–interior exchanges of materi-
als. The shoreward transport facilitated by processes,
such as coastal upwelling and bottom intrusion of
boundary current onto continental shelves, supplies
nutrients to continental margins. The seaward trans-
port facilitated by processes, such as filaments and
seaward eddy shedding, may carry carbon from the
shelf to the deep ocean. Winds play a critical role in
generating many modes of cross-shelf transports in
the boundary current systems. They are important for
exchange of biogeochemical materials, if the cross-
shelf transport reverses on timescales not much less
than those of biogeochemical processes, such as nutri-
ent uptake or sinking of biogenic particulates out of
the surface layer. The slope hugging boundary cur-
rent, if cyclonic around the ocean basin, may also

induce down-slope boundary layer transport, known
as Ekman drain, which has been demonstrated to be
important in transporting biogenic particles from the
shelf (Simpson 2007). As a result of all modes of
cross-shelf exchanges, the nutrient fluxes up conti-
nental slopes supplied by boundary currents are more
important than the riverine fluxes of nutrients to the
coastal ocean (e.g., Liu et al. 2008), while the sea-
ward injection of carbon at shelf break represents
an efficient shortcut to deliver carbon from the earth
surface to the deep ocean (Yool and Fasham 2001;
see also Chap. 13).

The exchange processes associated with the east-
ern boundary current systems are rather direct and effi-
cient (Brink and Cowles 1991). The coastal upwelling
characterizing most eastern boundary current sys-
tems provides an efficient shoreward transport. Coastal
upwelling is mainly induced by alongshore wind that

FIGURE 1.9 – Représentation schématique des principaux processus physiques rencontrés dans
l’océan côtier, avec ici une configuration typique d’une région côtière de courant de bord Ouest
(Liu et al., 2010a)

Processus biogéochimiques

D’un point de vue biogéochimique, l’intensité des processus physiques côtiers et la

quantité de nutriments charriés par les masses d’eau donne un rôle surdimensionné à

l’océan côtier par rapport à ses dimensions : seulement 7 à 8 % de la surface océanique et

moins de 0,5 % du volume océanique global (Liu et al., 2010b; Simpson et Sharples, 2012).

Suivant l’utilisation de la définition de l’océan côtier de Jahnke (2010) ou de Simpson et

Sharples (2012), la production primaire océanique côtière représenterait 13 à 20 % de la

production primaire océanique globale (égale à 56 Pg C a−1selon Buitenhuis et al., 2013).

Du fait de la dominance de la production nouvelle dans le système côtier, l’export dû à la

pompe biologique représenterait la moitié de l’export océanique global de carbone. Une

fois exporté, le POC déposé hors de l’océan côtier sur les sédiments du talus et du glacis

continental représenterait 47 % du POC déposé sur les sédiments de l’océan global (Jahnke,

2010).

Processus sédimentaires

L’importance des sédiments côtiers dans le cycle global du carbone, principalement

via son apport en DIC et en Alk est encore peu connue du fait de l’absence de données

représentatives de l’hétérogénéité de l’océan côtier (Krumins et al., 2013). Une partie de

la POM déposée sur le sédiment est dégradée par divers processus issus de la diagénèse

précoce dans les 50 premiers centimètres de profondeur du sédiment : (1) l’oxydation
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aérobie qui libère du DIC, des nutriments, de l’Alk et favorise la dissolution du CaCO3 en

augmentant l’acidité de l’eau (2) la dénitrification (oxydation anaérobie) en consommant

le NO –
3 disponible, qui libère du DIC, de l’Alk et du diazote (N2, pouvant être utilisé

notamment par les cyanobactéries diazotrophes 11) et (3) par réduction avec le manganèse,

le fer ou les sulfates (Chen, 2010; Schulz et Zabel, 2006). La méthanogénèse 12 est considérée

négligeable dans les sédiments marins (Krumins et al., 2013). Ainsi, l’ensemble de ces

processus participe à la reminéralisation de la POM en libérant le DIC et les nutriments (p.

ex. NH +
4 , NO –

3 et PO 3 –
4 ) nécessaires au développement de la production primaire.

Puits de carbone dans l’océan côtier

L’interface atmosphérique est propice aux échanges air-mer d’énergie thermique,

mécanique avec le vent, gazeux tels que l’O2 et le CO2, ainsi que de nutriments (Fe, PO 3 –
4 ,

NO –
3 ) via les dépôts atmosphériques. Ces derniers sont parfois cruciaux pour les systèmes

oligotrophes 13, plus fréquents dans l’océan ouvert que dans l’océan côtier. Concernant

les échanges gazeux, la solubilité de l’O2 et du CO2 est dépendante de la température de

la surface de la mer. Les eaux froides de surface et l’action mécanique du vent favorisent

leur dissolution. C’est par cette voie qu’une partie de l’oxygénation de la colonne d’eau est

assurée, en parallèle à la production d’oxygène issue de la photosynthèse réalisée par le

phytoplancton. La suite de cette section se focalise sur les échanges air-mer de CO2 qui

sont un processus clé du cycle du carbone global auquel cette thèse est dédiée.

Le flux air-mer de CO2, noté FCO2
, peut être défini selon les équations suivantes :

∆pCO2
= p sur f

CO2
− patm

CO2
(1.5)

FCO2
= α k ∆pCO2

(1.6)

avec ∆ pCO2
la différence de pression partielle de CO2 entre la surface de la mer (p sur f

CO2
)

et l’atmosphère (patm
CO2

), α la solubilité du CO2 en surface dépendante de la température

et de la salinité de surface de la mer et k le coefficient de transfert gazeux dépendant du

vent et de la couverture de glace. Ainsi, l’océan dégaze ou absorbe du CO2 lorsque FCO2
est

respectivement positif ou négatif.

Du fait de l’exceptionnelle variabilité spatiale et temporelle des variables pilotant

la chimie des carbonates dans l’océan côtier, l’intégration des flux de carbone côtier à

partir d’observations à l’échelle globale nécessite une couverture spatiale et temporelle

haute fréquence et homogène des observations côtières de pCO2
de surface. D’après la

Figure 1.10, ces critères ne sont pas encore atteints et restent un frein à la réalisation, à

11. Un organisme diazotrophe présente la capacité de synthétiser sa matière organique par fixation
biologique du diazote (N2).

12. La méthanogénèse, inclus dans les processus de diagénèse précoce, dégrade la POM par libération de
méthane (CH4).

13. Zones présentant de faibles concentrations en nutriment
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partir d’observations, d’estimations précises du flux air-mer actuel de CO2 de l’océan côtier

global (Regnier et al., 2013; Zscheischler et al., 2016).
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0.05–0.1 Pg C yr–1 is attributed solely to the seagrass meadows of 
shallow coastal seas18. In addition, the most probable repository for 
much of the recalcitrant terrestrial C related to physical weather-
ing (FR) is likely to be in coastal sediment C pools74,75. Furthermore, 
the net pumping of anthropogenic CO2 from the atmosphere into 
coastal waters may increase the dissolved inorganic carbon stor-
age in the water column76, by about 0.05 Pg C yr–1. Because of data 
paucity, a direct global estimate of lateral C fluxes at the bound-
ary between the coastal and open ocean, delineated by the shelf 
break62, is not at present achievable solely through observational 
means12,70,77. Thus, based on mass-balance calculations using the 
above flux estimates, we propose with a low confidence that the net 
inorganic and organic C export from the coastal ocean to the open 
ocean is ~0.75 Pg C yr–1 (F16) as shown in Fig. 1a. 

Anthropogenic perturbation of lateral carbon fluxes
As with the contemporary lateral C fluxes, we now trace sequentially 

the route of the perturbed C fluxes through the global system of 
inland waters to estuaries to coastal waters and beyond.

Inland waters. Reconstructions of the historical evolution (pre-
industrial, around the year 1750, to present) of the global aquatic 
C cycle and its fluxes have so far relied primarily on globally aver-
aged box models7,74. Increasing concentrations of atmospheric CO2, 
land-use changes, nitrogen and phosphorus fertilizer application, 
C, nitrogen and phosphorus sewage discharge and global surface 
temperature change drive these highly parameterized models. 
Model simulations suggest that the transport of riverine C (F9) has 
increased by about 20% since 1750, from ~0.75 Pg C yr–1 in 1750 to 
0.9–0.95 Pg C yr–1 at present. The existence of such an enhanced riv-
erine delivery of C is supported by the available literature data3,8,47,78, 
and has been attributed to deforestation and more intensive culti-
vation practices that have increased soil degradation and erosion. 
This leads to an increase in the export of organic and inorganic C 
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Figure 2 | Density of pCO2 data for the continuum of land–ocean aquatic systems. pCO2 values are shown for a, inland waters (Global River Chemistry 
database) and b, continental shelf seas (Surface Ocean Carbon Atlas database). The index reports the data density with respect to spatial coverage (using 
a 0.5° resolution) and seasonality. Inland waters are represented by 150 meta-watersheds100, and coastal waters by 45 continental shelf segments62. 
The surface area of inland waters within each segment is available at www.biogeomod.net/geomap. The index is calculated following the equation 
I = (∑n

i=1 ci )/(n×12) where I is the index itself, n is the number of 0.5° grid cells and ci is the count corresponding to the number of months for which at 
least one pCO2 value exists within the grid cell i. A value of 0 indicates a complete absence of data and a value of 1 indicates the presence of at least one 
pCO2 value every month in each of the grid cells of the considered area. The black lines in a represent the limits of hotspot areas for CO2 evasion to the 
atmosphere. All the inland water pCO2 values were calculated from alkalinity, pH and water temperature. 
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FIGURE 1.10 – Densité des mesures de pCO2
océaniques de surface pour l’océan côtier global

segmenté en 45 régions (voir la section 1.2.3 pour un détail de la segmentation) à partir de la
deuxième version de la base de données Surface ocean CO2 atlas (SOCAT, Bakker et al., 2014).
L’indice normalisé de densité est égale à 0 lors d’une absence totale de donnée, et égale à 1 quand il
y a au moins 1 mesure par mois sur toutes les mailles d’une région sur une grille globale de 0,5° de
résolution spatiale. Figure tirée de Regnier et al. (2013).

Ce manque d’observations a contraint les premières études à estimer globalement le

flux air-mer côtier à partir d’un nombre restreint d’estimations régionales, jugées repré-

sentatives de l’océan côtier global, par simple extrapolation de ces estimations régionales

à la surface océanique côtière globale (Fasham et al., 2001; Thomas et al., 2004; Tsunogai

et al., 1999). La première de ces estimations, celle de Tsunogai et al. (1999), montre une

absorption de 1 Pg C a−1, réalisée en extrapolant à l’échelle côtière globale une estimation

régionale de l’absorption de CO2 de la mer de Chine de l’Est. Tsunogai et al. (1999) propose

ainsi pour la première fois le terme de "pompe du plateau continental" ("continental

shelf pump") : Après la dissolution du CO2 atmosphérique à la surface facilitée par le

refroidissement des eaux côtières et la pompe biologique, la formation et la plongée d’eau

dense seraient alors considérées comme le principal mécanisme d’export. Il faut noter

que les mêmes auteurs utilisent une comparaison ambiguë pour appuyer l’importance de

l’océan côtier dans le cycle global du carbone : ils affirment que l’absorption de Cant de

l’océan global, estimée au moment de leurs recherches à 2 Pg C a−1 (Houghton et al., 1996)

pourrait présenter une erreur de 50 % du fait de leur estimation de 1 Pg C a−1 absorbé par

l’océan côtier global. Or, l’estimation de Tsunogai et al. (1999), réalisée à partir de mesures

contemporaines, fait référence au Ctot al . Cette comparaison inadéquate de l’absorption

océanique côtière de Ctot al avec l’absorption océanique globale de Cant (ou même avec

les émissions de Cant ) est une source d’ambiguité qui sera répétée et reprise dans de

nombreux travaux (Bauer et al., 2013; Cai et al., 2006; Fennel, 2010; Mackenzie et al., 2004;

Simpson et Sharples, 2012; Thomas et al., 2004; Yool et Fasham, 2001).

Grace à des programmes de coordination scientifique et de compilation de données à

l’échelle nationale et internationale, d’imposantes bases de données de mesures de CO2
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de surface ont vu le jour et se sont enrichies ces 10 dernières années comme celles du

Lamont-Doherty Earth observatory (LDEO, Takahashi et al., 2016) et de SOCAT (Bakker

et al., 2016). Cependant, la dernière version à ce jour de la base de données SOCAT, forte

de ses 14,7 millions de points de mesures de pCO2
de surface répartis sur l’océan global,

couvre encore de manière insuffisante la zone côtière (Bakker et al., 2016). Malgré cela,

un certain consensus émerge suite aux dernières estimations à partir d’observations du

flux air-mer de CO2 de l’océan côtier à l’échelle globale : l’océan côtier, partie proximale

exclue, serait un puits de Ctot al absorbant entre 0,2 et 0,5 Pg C a−1 avec une incertitude de

50 à 75 % (Bauer et al., 2013; Borges, 2005; Borges et al., 2005; Cai, 2011; Cai et al., 2006;

Chen, 2010; Chen et Borges, 2009; Chen et al., 2013; Jahnke, 2010; Laruelle et al., 2010, 2014;

Regnier et al., 2013; Wanninkhof et al., 2013).

D’après Mackenzie et al. (2004) et Andersson et Mackenzie (2004), ce puits de carbone

serait apparu lors de la période industrielle. En effet, en conditions pré-industrielles, ces

mêmes auteurs simulent, avec le modèle SOCM (Shallow-water ocean carbonate model,

Andersson et al., 2003), un océan côtier global dégazant du CO2, donc une source de

carbone d’environ 0,2 ± 0,1 Pg C a−1 (Bauer et al., 2013; Jacobson et al., 2007). Le flux moyen

de CO2 à l’interface air-mer de l’océan côtier global se serait donc inversé récemment.

Cette inversion serait principalement due à l’augmentation de la production primaire nette

(net ecosystem production, NEP) 14 avec l’augmentation des apports fluviaux en nutriments,

en parallèle de l’augmentation de la concentration atmosphérique en CO2. Selon Borges

(2005), la différence entre la source de carbone passée et le puits de carbone actuel de

l’océan côtier présentés par Mackenzie et al. (2004) et Andersson et Mackenzie (2004)

impliquerait donc un puits de Cant de 0,17 Pg C a−1.

Les estimations disponibles du puits de Cant de l’océan côtier global sont rares. Réali-

ser ces estimations à partir d’observations reste impossible à cause des problèmes cités

précédemment, mais aussi à cause de deux facteurs liés à la problématique de la perturba-

tion anthropique : (1) la longueur insuffisante des séries temporelles des mesures de CO2

ne permettant pas d’apprécier précisément la tendance provoquée par la perturbation

anthropique et (2) l’incertitude sur la correction du dégazage de CO2 naturel pré-industriel

dû aux apports fluviaux. La quantification de ce dégazage est nécessaire à la quantification

de la perturbation anthropique à partir d’une tendance observée. En complément de

l’estimation de Borges (2005) à partir des résultats de Mackenzie et al. (2004) et Andersson

et Mackenzie (2004), Wanninkhof et al. (2013) ont proposé une estimation similaire du

puits de carbone anthropique côtier de 0,2 Pg C a−1. Reprise par Regnier et al. (2013), cette

estimation a été réalisée par extrapolation du taux d’absorption océanique globale de

CO2 anthropique par unité de surface à la surface océanique côtière. Ceci implique donc

l’hypothèse d’une similarité d’absorption océanique du CO2 anthropique par unité de

surface entre l’océan côtier et les zones océaniques adjacentes, ainsi qu’un contrôle dans

un premier ordre de cette absorption par l’étendue de la surface d’échange.

14. NEP = Production primaire brute - Production hétérotrophe (respiration)
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La diversité des définitions utilisées pour l’océan côtier reflète la complexité des pro-

cessus côtiers et complique l’intercomparison des études (Laruelle et al., 2010). On assiste

même à l’usage de définitions différentes pour des études partageant un objectif commun

d’estimations de budgets biogéochimiques côtiers de tel ou tel élément, tant à l’échelle ré-

gionale que globale. Tant qu’un consensus scientifique ne sera pas établi sur une définition

commune de l’océan côtier, la comparaisons des estimations proposées de budget biogéo-

chimique restera délicate (Evans et al., 2015). Ces estimations divergeront d’autant plus

que leurs incertitudes associées diminueront avec l’augmentation des connaissances et

des bases de données d’observations ainsi que l’amélioration des modèles utilisés pour le

calcul des budgets globaux et régionaux. En complément de la détermination des frontières

de l’océan côtier, la nécessité d’apprécier les forts contrastes biogéochimiques en son sein

amène la communauté scientifique à segmenter l’océan côtier global en régions d’intérêt.

L’ identification de caractéristiques communes à ces régions permet de les regrouper en

classes et de déterminer les grands traits fonctionnels de l’océan côtier.

1.2.3 Classifications des régions côtières

Les méthodes utilisées pour segmenter l’océan côtier et classifier les régions côtières

s’appuient sur différents critères suivant les études et les problématiques scientifiques.

Une classification simple proposée par Jahnke (2010), et mise en parallèle avec les

travaux de Chen et al. (2003b), se base uniquement sur un critère morphologique de l’océan

côtier qui mène à la distinction entre deux cas typiques de région côtière océanique :

- Les régions dominées par le talus continental, souvent accompagnées d’un pla-

teau continental étroit (Figure 1.11.a). Cette topographie favorise la dominance des

échanges avec l’océan ouvert et réduit le temps de résidence des masses d’eau. Dans

le cas d’un upwelling côtier, ce système favorise l’intrusion côtière des eaux de fond

de l’océan ouvert, riches en DIC et en nutriments. Ces derniers vont donc alimenter

une production primaire nouvelle caractéristique d’un système d’export (export

system, Chen et al., 2003b). En effet, le courant de surface lié à l’upwelling déplace

la zone productive du plateau vers le talus et le glacis continental, et favorise ainsi

l’export de la POM hors de la zone côtière.

- Les régions dominées par le plateau continental, induisant de faibles échanges

avec l’océan ouvert et un temps de résidence des masses d’eau plus long (Figure

1.11.b). Souvent associé à un plateau continental large, ce type de région repré-

sente 80 % de la surface de l’océan côtier global. La profondeur moyenne de la

colonne d’eau étant inférieure à 200 m au niveau du plateau continental, les proces-

sus benthiques (reminéralisation de la POM et remise en suspension du sédiment)

deviennent importants : le système est dit de recyclage (recycling system, Chen et al.,

2003b). La production primaire est donc principalement régénérée et, suivant les

régions, fertilisée par les apports fluviaux.
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FIGURE 1.11 – Représentation schématique en coupe verticale des processus issus des régions
côtières dominées (a) par le talus continental (b) par le plateau continental. Les flèches noires et
blanches représentent respectivement les flux biogéochimiques et les mouvements des masses
d’eau. Figure tirée de Jahnke (2010).

D’autres types de régions côtières ont été identifiés comme les "OceMar" (ocean-

dominated margins, Dai et al., 2013), dominés par les échanges avec l’océan ouvert, par

opposition aux "RiOMar" (river-dominated ocean margins, McKee et al., 2004) ou aux ROFI

(regions of freshwater influence, Simpson, 1997), dominées par les apports fluviaux. Les

OceMar partagent beaucoup de caractéristiques avec les régions dominées par le talus

continental alors que les RiOMar ou ROFI se retrouvent dans les deux types de régions

présentées par Jahnke (2010).

Une classification plus détaillée des régions côtières est celle de Liu et al. (2010b), qui

utilise un critère primaire basé sur l’interaction avec l’océan ouvert complété d’un critère

secondaire basé sur les interactions terrestres. Il en résultent 7 classes de régions :

- Les systèmes de Courant de bord Est (CBE) dominés par des courants froids dirigés

vers l’équateur. Ils sont localisés à l’Est des gyres subtropicales des bassins océa-

niques. Ils sont souvent associés à de puissants upwellings côtiers et aux écosystèmes

très productifs qui en découlent. Cette exceptionnelle productivité profitent aux acti-

vités de pèche mais mène à la formation de zone de minimum d’oxygène (oxygen

minimum zone, OMZ) entre 50 et 1000 m de profondeur due à la faible ventilation

des masses d’eau à ces profondeurs et aux forts taux de respiration alimentés par

la POM produite en surface. Dans ces régions, les concentrations d’O2 dissous en

subsurface sont typiquement inférieures à 20 µmol L−1 (Gilly et al., 2013).

- Les systèmes de Courant de bord Ouest (CBO), dominés par de forts courants

chauds dirigés vers les pôles où des upwellings ponctuels peuvent se produire. Les

courants dominants puissants et les tourbillons qu’ils génèrent favorisent l’intrusion

des eaux de l’océan ouvert sur le plateau continental de ces régions.

- Les marges polaires, localisées dans le cercle polaire arctique et autour du continent

antarctique, forcées par une saisonnalité extrême de la limitation de la disponibi-

lité en lumière et recouvert de glace sur une période plus ou moins importante de

l’année. La formation de polynies (c.-à-d. de zones libres de glace) participe au déve-

loppement d’écosystèmes très productifs. Ces régions présentent des profondeurs
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maximales souvent plus importantes, jusqu’à 1000 m pour les marges polaires aus-

trales contre environ 150 m pour l’océan côtier global. Ses profondeurs importantes

sont à mettre en parallèle avec la profonde couche de mélange typique des régions

polaires qui dispense la production primaire de la limitation en nutriment retrouvée

dans les régions de CBE et de CBO.

- Les marges subpolaires, situées en zone tempérée entre les latitudes des gyres sub-

tropicales et celles des marges polaires. La saisonnalité de la couche de mélange et

la disponibilité en lumière pilotent la variabilité de la production primaire de ces

régions. Les marges polaires et subpolaires représentent à elles seules près de 50 %

de la surface océanique côtière globale.

- Les mers marginales, semi-fermées à fermées, pouvant présenter des caractéris-

tiques physiques et biogéochimiques qui contrastent avec l’océan adjacent du fait

du confinement des masses d’eau.

- Les marges tropicales, localisées dans la zone tropicale à l’exception des régions de

CBE. Les eaux chaudes de ces régions limitent la solubilisation du CO2 et favorisent

le processus de respiration. Elles sont donc généralement une source de CO2 pour

l’atmosphère.

- Les marges indiennes parfois restreintes aux marges influencées par les moussons

suivant les chapitres de Liu et al. (2010b) considérés (Liu et al. (2010a) ou Jahnke

(2010)), forcées par des conditions atmosphériques et océaniques très spécifiques,

comme les régimes de mousson générant de puissants upwellings côtiers estivaux en

mer d’Arabie ou la circulation fortement tourbillonnaire des côtes africaines Sud-Est

issue de la rétroflection du courant des Aiguilles, ou encore la côte Ouest australienne

qui, malgré sa position de bord Est, présentent des caractéristiques contraires aux

CBE (courant chaud dirigé vers le pôle Sud avec une absence d’upwelling côtier

important).

La prise en compte des caractéristiques des bassins versants peut améliorer la seg-

mentation et la classification des régions côtières. Proposée par Laruelle et al. (2013), la

segmentation Margins and catchment segmentation (MARCATS) divise l’océan côtier en

45 régions groupées suivant les 7 classes de Liu et al. (2010b), avec les marges indiennes

restreintes aux marges influencées par les moussons. Présentée sur la Figure 1.12 et le

Tableau A1 en Annexes, la classification MARCATS est issue de l’agrégation de sous-régions,

elles-même issues de l’extension océanique de la segmentation globale des bassin versants

de Meybeck et al. (2006) appelée Coastal segmentation and related catchments (COS-

CAT). Les COSCAT segmentent les terres en 149 sous-régions aux propriétés lithologiques,

géographiques, morphologiques, climatiques et hydrologiques homogènes. L’extension

océanique et l’agrégation des COSCAT en MARCATS sont réalisées en prenant en compte

les caractéristiques de l’océan côtier (courants dominants, frontière des mers marginales,

échanges avec l’océan ouvert). La frontière avec l’océan ouvert est déterminée par la limite
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entre le plateau et le talus continental. Cette limite est définie à partir d’un critère de pente

bathymétrique inspiré de Liu et al. (2010b) et définie comme la limite à partir de laquelle

l’augmentation de la pente est maximale sur la zones de 0 à 1000 m de profondeur, avec

une limite maximale de 2 %. C’est la segmentation MARCATS qui est utilisée dans cette

thèse.G. G. Laruelle et al.: Global multi-scale segmentation of continental and coastal waters 2033

Fig. 2.Geographic limits of MARCATS and COSCAT segments with the typology of MARCATS.

occurrence or absence of EBC or WBC. Next, the presence
of a marginal sea is used and, finally, monsoonal influence
is applied. There is no overlap between the three remaining
classes (tropical, polar and sub-polar).

3 Results and discussion

3.1 MARCATS classification of continental shelves

Figure 2 presents the location and surface area of the 45
MARCATS units. Table 2 lists all the MARCATS and their
constitutive COSCATs for which the shelf break depth is also
given. The limits of the individual COSCATs are also repre-
sented by black lines in Fig. 2. The colour code corresponds
to the MARCATS classification, the continental shelves be-
ing highlighted in slightly darker colours. Note that the geo-
graphic projection used for this map over-represents the sur-
face area of high latitude regions – this has been corrected
for the surface area and volume calculations. EBC and WBC
(in orange and yellow, respectively) border most continents
at the mid-latitudes and account for a cumulative coastline
of over 70 000 km. The major upwelling regions (Califor-
nia, Morocco, Canary, Humboldt, etc.) are driven by EBC
or WBC; yet these currents generally follow the continents
over much larger distances than those corresponding to the
area where upwelling is intense (Longhurst, 1995; Xie and
Hsieh, 1975). In the Pacific, the MARCATS 2 (CAL) and 4
(HUM) exemplify this feature. They comprise five and three
COSCATs, respectively, while in reality, only one COSCAT
covers the high intensity upwelling area (COSCAT 805 for
the California Current and COSCAT 1114 for the Humboldt
Current, Table 2). The California Current, for instance, is a
part of the North Pacific Gyre, which extends up to the lat-
itude corresponding to British Columbia in Canada (Karl,
1999; Mann and Lazier, 2006), although the upwelling is

induced along the south-western coast of the United States.
In the Atlantic, Northern Hemisphere EBCs are located in
the zone along Senegal to the Iberian Peninsula, and pro-
duce the Morocco (MARCATS 22, MOR) and Portugal up-
wellings (MARCATS 19, IBE). In the Southern Hemisphere,
the EBC is located off the coast of Namibia (Benguela Cur-
rent, MARCATS 24, SWA). The only EBC in the Indian
Ocean is the Leeuwin Current, located along the western bor-
der of Australia (MARCATS 33, LEE). The distribution of
WBCs essentially mirrors that of EBCs on the opposite side
of the oceans. In the Pacific Ocean, South East Asia is bor-
dered by a WBC in the north (MARCATS 39, CSK) and the
south (MARCATS 35, EAC). In the Atlantic, the Brazilian
(MARCATS 6, BRA) and the Florida currents (MARCATS
10, FLO) are the pair of WBCs, one per hemisphere. Finally,
in the Indian Ocean, the southern tip of Africa is associated
with the Agulhas Current, which flows from Madagascar to
Cape Town (MARCATS 25, AGU).

Margins under monsoonal influence (green) account for
about half of the length of the shelves in the Indian Ocean,
forming a 20 000 km long arc running from the coast of So-
malia (MARCATS 27, WAS) to the Bay of Bengal (MAR-
CATS 31, BEN), which also includes all the coast of India
(MARCATS 30, EAS). The main characteristic of this re-
gion is the seasonal inversion of wind patterns, affecting the
climate as well as the direction and strength of coastal cur-
rents. As a consequence, the coast of Somalia is an area of
upwelling in the summer (Longhurst, 1998) as this region is
influenced by a seasonal boundary current which disappears
during wintertime.

Subpolar margins (light blue) are found on all conti-
nents but Africa. They are located at relatively high latitudes
(above 40–50 degrees) in regions where EBCs and WBCs
fade out or drift away from the coasts. In the North Pacific,
the subpolar margins lie along the western coast of Canada

www.hydrol-earth-syst-sci.net/17/2029/2013/ Hydrol. Earth Syst. Sci., 17, 2029–2051, 2013

FIGURE 1.12 – Carte décrivant les limites géographiques des régions issues de la classification
COSCAT (contour noirs) et MARCATS (traits noirs courts perpendiculaires aux côtes). Les couleurs
définissent les classes de régions MARCATS, inspiré de Liu et al. (2010b) et définies dans la légende.
Les couleurs pâles correspondent aux bassins versants alors que les couleurs foncées correspondent
à l’extension des bassins versants aux régions côtières océaniques. Abréviations : EBC (Courant de
bord Est) et WBC (Courant de bord Ouest). Figure tirée de Laruelle et al. (2013).

1.3 Modélisation globale de l’océan côtier

La prise de conscience de l’effet global des perturbations anthropiques sur l’océan et

la concentration de ces pressions sur l’océan côtier a fait émerger le besoin d’une repré-

sentation globale des systèmes écologiques de cette région océanique. Les perturbations

anthropiques de l’océan côtier ont été étudiées de manière extensive à l’échelle locale et

régionale mais peu d’études se sont intéressées à l’évaluation, l’intégration, et la quanti-

fication globale de ces perturbations sur l’océan côtier. Aussi, la prise de conscience des

interactions entre l’échelle locale et l’échelle globale peut être perçue comme une aide à la

prise de décisions pour faire face aux problématiques liées à ces perturbations (Swaney

et al., 2012). Enfin, la prise en compte de la caractéristique multi-échelle de l’océan côtier

ainsi que des interactions entres les grands systèmes océaniques côtiers et entre les dif-

férentes composantes du système Terre qui sont en lien direct avec ces régions côtières

permet une vision synoptique de la problématique. Pour répondre à ce besoin émergent,

la modélisation océanique peut apparaitre comme un outil adapté à la représentation de

l’océan côtier dans sa globalité.
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Un modèle océanique est une représentation mathématique d’un ou plusieurs pro-

cessus océaniques (mécanique des fluides, photosynthèse) permettant la simulation des

variables qui en découlent (température de l’eau, vitesse de courant, production primaire)

sur des champs de dimensions variables 15. Un modèle nécessite la disposition de condi-

tions initiales pour démarrer le modèle à partir d’un état pré-défini, généralement issu

d’atlas océanographiques dans le cas de simulations "réalistes" (c.-à-d. non-idéalisées).

L’évolution des variables aux frontières du modèle (c.-à-d. au fond, en surface et le long

des côtes) est contrainte par des conditions aux limites (p. ex. la friction au niveau du sédi-

ment) et des forçages 16. Ces derniers sont utilisés notamment pour définir les conditions

aux limites en surface de température, de vents, de précipitations et d’apports fluviaux.

On distingue souvent les composante des modèles : (1) le modèle physique, simulant

la physique, la dynamique et la thermodynamique océanique, (2) le modèle de glace

de mer simulant la physique, la dynamique et la thermodynamique de la glace de mer,

et (3) le modèle biogéochimique, simulant les flux d’éléments biogéochimiques à tra-

vers différents compartiments (p. ex. les nutriments dissous dans l’environnement, le

phytoplancton, le zooplancton et les détritus ; aussi appelé modèle NPZD ). Les modèles

couplés physique-biogéochimie 17 sont souvent nommés sous la forme [modèle physique]-

[modèle biogéochimique] ou [système de modélisation]-[modèle biogéochimique] comme

par exemple NEMO-PISCES.

Un des principaux défis de la modélisation en général est la conception d’expériences

permettant de répondre à la problématique scientifique posée en respectant un com-

promis entre 5 facteurs clés : (1) les dimensions considérées, (2) le domaine simulé (lo-

cal/régional/global), (2) la complexité du modèle (c.-à-d. la prise en compte ou non de tel

ou tel processus et la représentation implicite ou explicite de ceux-ci), (3) la longueur de la

période simulée, (4) la résolution spatiale (c.-à-d. la taille de la maille de grille discrétisant

le domaine modélisé), et (5) la quantité de ressources de calcul disponible.

Dans le cas d’une étude s’intéressant à la perturbation anthropique à l’échelle globale,

la période de simulation sera typiquement centennale afin d’initialiser le modèle global à

partir des conditions pré-industrielles et de capturer les effets de cette perturbation. Dans

le cadre d’une problématique côtière, la prise en compte de certains processus côtiers

clés, leur représentation implicite/explicite et la résolution spatiale appliquée dans les

configurations sont particulièrement déterminantes dans la réussite des expériences.

15. 0D (t ), 1D(z, t ), 2D(x, y, t ) ou 3D(x, y, z, t ) avec x la dimension horizontale parallèle à l’équateur, y la
dimension horizontale parallèle au méridien, z la dimension verticale et t la dimension temporelle.

16. Les forçages peuvent être issus d’observations in situ, d’images satellites, de modèles, ou de réanalyses
(produits réalisés à partir de modèles d’assimilation de données issues d’observations).

17. Modèle simulant à la fois les processus physiques et biogéochimiques ainsi que les interactions entre
ces deux types de processus. Au sens strict du terme, ces interactions s’opèrent dans les deux sens : la
physique océanique force la biogéochimie qui peut aussi rétroagir sur la physique (p. ex. atténuation de
la disponibilité en lumière le long de la colonne d’eau due à la présence du phytoplancton). Cependant,
les modèles sans rétroaction biophysique sont parfois qualifiés de couplés afin de souligner cette prise en
compte des processus physiques et biogéochimiques.
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1.3.1 Complexité des modèles

Les méthodes utilisées pour représenter l’océan côtier dans les modèles peuvent être

classées selon les dimensions considérées (Moisan, 2010) :

- Modèle en boîtes : L’océan côtier est soit considéré comme une unité homogène, soit

segmenté en un nombre restreint de compartiments (p. ex. Gordon et al., 1996; Mac-

kenzie et al., 2004; Rabouille et al., 2001). Suivant le design du modèle, les modèles

1D permettent une évaluation quantitive et conservative en terme de budget d’eau,

de salinité ou d’éléments biogéochimiques. Ils fournissent aussi un environnement

numérique simple adapté au test de nouvelles formulations mathématiques des

processus. Le cas d’un compartiment côtier unique peut être adapté à une problé-

matique globale. Les travaux du GIEC utilise par exemple cette représentation.

- Modèle 1D : Adapté à l’étude des processus s’opérant le long de la colonne d’eau

tels que la dynamique de la couche de mélange, la stratification de la colonne d’eau,

le transport et la diffusion des nutriments vers la surface à travers la pycnocline, la

pénétration de l’énergie lumineuse, l’export, la sédimentation et l’enfouissement de

la POM.

- Modèle 2D : Dans le cas d’une représentation 2D horizontale, les contrastes bio-

géochimiques entre différentes régions sont représentés. L’absence de dimension

verticale peut entraver la représentation fidèle de processus clés comme les échanges

côtes-large (Liu et al., 2010b). Dans le cas d’une représentation 2D verticale, les

contrastes biogéochimiques régionaux ne sont plus appréciés mais la colonne d’eau

est décomposée en compartiments d’intérêt comme dans le modèle SOCM avec

deux compartiments : la surface et le système eau interstitielle + sédiment.

- Modèle 3D : Il s’agit de la représentation la plus détaillée en terme de variabilité

spatiale et temporelle, en prenant en compte les contrastes biogéochimiques entre

régions, forcés par les processus physiques latéraux et verticaux. C’est ce type de

modèle qui va nous intéresser ici.

Les modèles biogéochimiques présentent des degrés de complexité très différents

suivant les objectifs et les problématiques posés. Certains modèles présentent des concep-

tions simples, peu couteuses et exportables à d’autres environnements comme le modèle

de type NPZD de Gruber et al. (2006) présenté sur la Figure 1.13. La base de la chaîne

alimentaire est représentée par un groupe fonctionnel de phytoplancton, brouté par un

groupe fonctionnel de zooplancton. Le plancton génère deux classes de taille de détritus

qui sont transformés en nutriments par un processus implicite de reminéralisation bacté-

rienne. Les nutriments générés peuvent ensuite être absorbés par le phytoplancton pour sa

croissance. La déduction des autres éléments comme le carbone est effectuée en utilisant

un rapport C/N fixe (106/16) inspiré du rapport de Redfield (Redfield, 1934; Takahashi

et al., 1985).
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The full set of source and sink terms, JðBÞ, for
each of the seven biogeochemical model compo-
nents are written as
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where symbols with parentheses, such as mmax
P ðT ; IÞ

represent functions of the respective variables, while
all other symbols represent parameters. Subscripts
in the parameters and functions refer to the state
variable this parameter/function is associated with,
while superscripts refer to the process. A complete
list of the values and explanation of all parameters
is given in Table 1. In choosing these parameters, we
aimed at representing correctly the diatom-domi-
nated, eutrophic coastal ecosystems and put less
emphasis on the oligotrophic offshore environ-
ments. A description of the functions and the basis
for our choice of parameters is presented in the
online supplementary material, including a deriva-
tion of the source and sink term for the chlorophyll-
to-carbon ratio, JðyÞ. We describe next solely the
growth parameters for phytoplankton, as their role
in regulating the phytoplankton distribution is
discussed in detail in the results section.

Phytoplankton growth is limited in our model by
the amount of photosynthetically available radia-
tion (PAR), I, and the concentrations of nitrate and
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Fig. 2. Flow diagram of the ecological-biogeochemical NPZD-type model. Boxes represent the state variables of the model, expressed in

terms of nitrogen concentration, while the arrows show the processes that transform nitrogen from one state variable to another. Not

shown is the dynamic chlorophyll-to-carbon ratio, y, of phytoplankton.

N. Gruber et al. / Deep-Sea Research I 53 (2006) 1483–15161488

FIGURE 1.13 – Représentation schématique d’un modèle biogéochimique de type NPZD (Nitrogen-
Phytoplankton-Zooplankton-Detritus), développé par Gruber et al. (2006). La devise du modèle est
l’azote (N). Les encadrés représentent les variables d’états, exprimés en concentration d’azote. Les
flèches représentent les processus de transformation de l’azote d’une variable d’état à une autre.
Figure tirée de Gruber et al. (2006).

D’autres modèles présentent des conceptions plus complexes comme le modèle bio-

géochimique ERSEM (European regional seas ecosystem model) de Wakelin et al. (2012).

Présenté sur la Figure 1.14, ce modèle a initialement été développé pour simuler les proces-

sus biogéochimiques de la mer du Nord. Il a ensuite été transformé en un outil modulaire

et générique (Blackford et al., 2004). La conception du modèle présente un degré de dé-

tail important. Le phytoplancton et le zooplancton sont respectivement divisés en 4 et 3

groupes distincts. Les activités bactériennes et benthiques sont explicitement détaillées. La

simulation des flux des différents éléments C, N, P et Si est explicitement découplée ce qui

permet la prise en compte de l’aspect variable des rapports stoechiométriques C/N/P/Si

observés dans le monde réel. Un module de chimie des carbonates est inclus. Cependant,

la complexité du modèle peut compliquer l’étude de son comportement compte tenu des

nombreux processus en jeu.

Comme écrit précédemment, l’océan côtier a été étudié de manière extensive à l’échelle

régionale (voir les reviews de Moisan (2010) et Hofmann et al. (2011)). Voici une liste non

exhaustive d’étude de cas utilisant des modèles 3D couplés physique-biogéochimie et

appliqués à l’échelle régionale :

- les modèles ROMS-NPZD (Lachkar et Gruber, 2013; Turi et al., 2014) et ROMS-

NEMURO (Fiechter et al., 2014) appliqué à la côte Ouest de l’Amérique du Nord

et son système d’upwelling californien;

- le modèle NENA appliqué à la côte Est de l’Amérique du Nord avec les South and

Middle Atlantic Bights et le golfe du Maine (Cahill et al., 2016; Hofmann et al., 2008) ;
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Global , Regional and Coastal Ecosystem Models 
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FIGURE 1.14 – Représentation schématique du modèle biogéochimique ERSEM (European regional
seas ecosystem model) utilisé par Wakelin et al. (2012). Figure tirée de imarnet.org.

- le modèle ROMS-CoSiNE appliqué à la mer de Chine (Chai et al., 2009; Liu et Chai,

2008) ;

- le modèle ROMS-BioEBUS appliqué au système d’upwelling du Benguela (Gutknecht

et al., 2013) ;

- le modèle MITgcm-AdriBIO (Cossarini et al., 2015) appliqué à la mer Adriatique ou

le modèle POLCOMS-ERSEM (Artioli et al., 2014; Phelps et al., 2015; Wakelin et al.,

2012) appliqué aux côtes européennes Nord-Ouest.

Du fait de la taille réduite du domaine modélisé, ces modèles régionaux présentent des

résolutions spatiales adaptées à l’échelle des processus côtiers. Ils présentent aussi parfois

des modèles biogéochimiques complexes incluant des processus spécifiques à l’océan

côtier, le tout en consommant une quantité de ressources de calcul raisonnable.

1.3.2 Résolution spatiale

La problématique côtière et globale de cette thèse nécessite la consommation d’une

quantité importante de ressources de calcul. En effet, les échelles spatiales côtières étant

plus petites que les échelles typiques de l’océan ouvert, la résolution horizontale appliquée

au modèle doit être plus fine pour permettre une simulation pertinente des processus
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côtiers (p. ex. les upwellings côtiers, les tourbillons de méso-échelles 18 et les marées

internes). La résolution spatiale est fine ou grossière lorsque la taille des mailles de la grille

du modèle est respectivement petite ou grande. Plus la résolution est fine, plus les mailles

à résoudre sur un domaine donné sont nombreuses. Dans le cas d’un raffinement de la

résolution spatiale uniquement dans le plan horizontal, la relation entre résolution et coût

de calcul est exponentielle.

La capacité d’un modèle à résoudre les processus de méso-échelle peut être déterminée

en comparant la résolution horizontale de la grille du modèle avec le premier rayon

de déformation de Rossby R1, qui est l’échelle locale caractéristique du diamètre des

tourbillons océaniques (Chelton et al., 1998; Holt et al., 2014) :

R1 =

∫ 0
−H N(g ,ρ, z)d z

π f
(1.7)

avec H la profondeur de la colonne d’eau, N la fréquence de Brunt-Väisälä, g l’accélération

gravitationnelle, ρ la masse volumique, z la dimension verticale et f le paramètre de

Coriolis dépendant de la latitude. La variation de R1 à l’échelle du globe est principalement

corrélée positivement à la profondeur de la colonne d’eau et négativement au paramètre

de Coriolis f . Ainsi, R1 présentent les valeurs les plus faibles au niveau de l’océan côtier

où H est minimale et au niveau des pôles où f est maximal. Au niveau de l’océan côtier,

la variation du premier rayon de déformation de Rossby est dominée par la bathymétrie

comme le montre la Figure 1.15 : R1 chute en dessous de 10 km sur le plateau continental.

Il faut au moins deux mailles de modèle par rayon de déformation pour résoudre un

tourbillon ("eddy-resolving") et une maille de modèle par rayon pour les "permettre"

("eddy-permitting") (Hecht et Smith, 2008). Les résolutions spatiales typiques des grilles

globales utilisées dans les modèles 3D océaniques étant de l’ordre de 100 km, l’étude de

l’océan côtier à l’échelle globale à partir de modèles 3D a longtemps été mise de côté. Avec

l’augmentation récente de la puissance de calcul mise à disposition de la communauté

scientifique, la résolution spatiale des grilles de ces modèles a pu être raffinée.

La représentation globale de l’océan côtier impose naturellement une explosion des

ressources de calcul nécessaires, du fait de la taille importante du domaine à modéliser

et de la nécessité d’une résolution fine adaptée à la modélisation des processus côtiers.

Cette importante quantité de ressources de calcul nécessaire est longtemps restée inattei-

gnable. Ces dernières années, la forte augmentation de la quantité de ressources de calcul

disponible a permis à la communauté scientifique d’envisager cette représentation globale

des processus côtiers physiques et biogéochimiques dans les modèles 3D. Les travaux de

Cotrim da Cunha et al. (2007) sont un exemple d’effort de l’étude de la représentation

globale des processus biogéochimiques côtiers dans un modèle 3D océanique global, mal-

gré la résolution spatiale grossière utilisée (de 50 à 200 km), les simplifications utilisées

18. Echelle de l’ordre de 100 km
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Fig. 2. The first baroclinic Rossby Radius (log10 km) from the ORCA083 model. This is calculated using a shooting method from an average annual cycles of monthly mean
density values. The maximum value is shown here.

Fig. 3. Mean surface current for 2006 in 3 global NEMO simulations: (a) 1�, (b) 1/4�, (c) 1/12�, (d) observations (CTOH; Sudre and Morrow, 2008).

J. Holt et al. / Progress in Oceanography 129 (2014) 285–313 289

FIGURE 1.15 – Premier rayon de déformation de Rossby (log10 km) dans l’océan Atlantique Nord
calculé par Holt et al. (2014) avec des champs moyens de densité simulés à partir d’une configuration
régionale NEMO avec une grille de modèle de résolution horizontale d’environ 5 à 10 km (grille
ORCA083, 1/12°). Figure tirée de Holt et al. (2014).

pour le forçage fluviale et le modèle biogéochimique. Un projet ambitieux proposé par

Holt et al. (2009), nommé Global coastal ocean modelling system (GCOMS), est l’utilisation

de la méthode d’emboitement de grille (grid-nesting) pour simuler l’océan côtier dans

sa globalité. Le GCOMS est composé du modèle océanique global NEMO appliqué à une

grille "mère" de faible résolution (1/4°) fournissant les conditions physiques aux frontières

de 42 modèles régionaux POLCOMS-ERSEM à la résolution spatiale affinée (1/10°). Ces 42

modèles présentent des domaines agencés suivant les LME, de manière à couvrir l’océan

côtier dans sa globalité. La conception de ce système est intéressante si on considère

l’affinement de la résolution spatiale seulement au niveau de la région d’intérêt qui est

l’océan côtier global. Cependant ce système apparaît encore très couteux en ressources de

calcul.

1.3.3 Objectifs et plan

L’objectif principal de cette thèse est donc d’évaluer et d’étudier la représentation

globale du cycle du carbone côtier dans un modèle océanique dans le contexte de l’ère

industrielle. Pour satisfaire cet objectif, le système de modélisation NEMO (Nucleus for

european modelling of the ocean, Madec, 2008) a été choisi, associé à sa composante

biogéochimique PISCES (Pelagic interaction scheme for carbon and ecosystem studies,

Aumont et Bopp, 2006) et appliqué à un panel de grilles globales de différentes résolutions

spatiales allant de l’ordre de 10 à 200 km de résolution. Cet outil de modélisation, les

stratégies de simulation adoptées et la méthode choisie pour l’étude de l’océan côtier

global sont décrits dans le Chapitre 2. Trois axes de recherches ont émergé de ces travaux :

47



CHAPITRE 1. INTRODUCTION

- Le premier axe de recherche consiste en l’évaluation des résultats du modèle global

utilisé, selon les différentes résolutions spatiales appliquées. L’évaluation est réalisée

à partir de compilations globales d’observations côtières de variables liées au cycle

du carbone telles que la pression partielle de CO2 océanique de surface, le flux air-

mer de CO2, et la concentration en chlorophylle (Chl). Cette étude est présentée

dans le Chapitre 3.

- Le deuxième axe de recherche s’intéresse à la simulation du flux air-mer de CO2 à

la surface de l’océan côtier, et plus particulièrement à la composante anthropique

de ce flux, induite par l’augmentation de la concentration atmosphérique en CO2.

Cette étude présente pour la première fois une estimation d’absorption de carbone

anthropique de l’océan côtier à partir d’un modèle 3D océanique global. Les esti-

mations d’absorption océanique côtière de carbone anthropique sont actuellement

impossibles à partir des observations disponibles de flux air-mer de CO2. Ces der-

nières présentent des séries temporelles trop courtes (< 15 ans) pour distinguer

le signal anthropique de la forte variabilité naturelle inhérente au système côtier

(Bates et al., 2014; Duarte et al., 2013; Henson et al., 2016). Les rares estimations

disponibles résident actuellement sur 3 méthodes principales : (1) l’utilisation de

modèles en boite, (2) l’extrapolation d’une estimation d’absorption océanique glo-

bale à la surface océanique côtière et (3) la fermeture résiduelle de budgets côtiers

de carbone (Borges et al., 2005; Liu et al., 2010a; Mackenzie et al., 2004; Wanninkhof

et al., 2013). Cet axe de recherche, qui a fait l’objet d’une publication en 2016 dans la

revue scientifique Biogeosciences, est présenté dans le Chapitre 4.

- Le troisième axe de recherche repose sur l’étude des effets globaux du changement

des apports fluviaux sur le cycle du carbone côtier. Les conséquences de la pertur-

bation anthropique des apports fluviaux ont été étudiées de manière extensive à

l’échelle régionale. Cependant, les phénomènes de désoxygénation, d’eutrophisa-

tion et d’acidification issus de ces perturbations ont rarement été étudiés à l’échelle

globale. Pour réaliser cette étude, un nouveau forçage fluvial a été produit. En effet,

les précédentes simulations incluent une version simplifiée de ce forçage avec des

apports fluviaux en nutriments constants au fil des années et avec un rapport stoe-

chiométrique C:N:P constant dans l’espace et dans le temps. Or, comme décrit dans

ce chapitre d’introduction, les apports fluviaux ont connu d’importantes modifica-

tions dues aux activités anthropiques. Dans ce chapitre, les résultats de simulations

issues d’une nouvelle configuration développée pour ces travaux sont étudiés. Les

simulations ont ainsi permis d’évaluer à l’échelle globale les effets du changement

des apports fluviaux en nutriments sur le cycle du carbone côtier. Cette étude, qui

fait l’objet d’un article en préparation, est présentée dans le Chapitre 5.

Enfin, la dernière section de ce manuscrit consiste en la récapitulation des principales

conclusions des différentes études présentées dans cette thèse et expose les perspectives
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générées par cette dernière.

1.4 Synthèse

- L’Océan est le régulateur du changement climatique de part son rôle de

pompe à chaleur et de pompe à carbone anthropique. Cette dernière en-

gendre l’acidification des océans alors que les activités humaines participent

à la perturbation des apports fluviaux.

- L’océan côtier subit la convergence de ces perturbations anthropiques alors

qu’il représente un fort intérêt économique, social et environnemental. Les

définitions de l’océan côtier sont multiples, tout comme les classifications

qui le segmentent mais convergent vers une délimitation commune au plateau

continental. La complexité et l’hétérogénéité spatio-temporelle des proces-

sus physiques et biogéochimiques côtiers compliquent la compréhension

de ceux-ci avec les observations disponibles. Ces dernières ne permettent

pas de déterminer la réponse biogéochimique de l’océan côtier mondial aux

perturbations anthropiques.

- La modélisation apparaît donc comme un moyen complémentaire aux ob-

servations pour l’étude de la réponse de l’océan côtier à ces perturbations.

La représentation des processus côtiers dans les modèles à l’échelle globale

reste un défi pour la communauté scientifique. De tels modèles doivent pré-

senter une résolution spatiale fine pour représenter les processus physiques

de petites échelles dominants dans l’océan côtier, et doivent tendre vers une

description explicite des spécificités biogéochimiques des systèmes côtiers.

- Cette thèse a pour objectif de déterminer la réponse biogéochimique de

l’océan côtier mondial face aux perturbations anthropiques. Après une des-

cription du modèle et des méthodes utilisées, cette thèse évalue la représenta-

tion de la biogéochimie simulée par le modèle au travers de trois résolutions

spatiales différentes. Ensuite, cette étude de modélisation s’intéresse à deux

perturbations anthropiques contemporaines majeures : l’augmentation de

la concentration atmosphérique en CO2 et le changement des apports flu-

viaux en nutriments.
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2.1 Introduction

Cette thèse a pour objectif de déterminer la réponse biogéochimique de l’océan côtier

mondial face aux perturbations anthropiques. L’étude se porte sur les effets de deux per-

turbations majeures : l’augmentation de la concentration atmosphérique en CO2 et les

changements d’apports fluviaux en nutriments. Pour répondre à cet objectif, la modélisa-

tion a été choisie comme méthode permettant de compléter les informations recueillies

par les bases de données basées sur les observations. Les simulations étudiées dans ces

travaux sont issues de la plateforme de modélisation NEMO présentée dans la section 2.2,

à partir de configurations issues de la communauté scientifique DRAKKAR. La probléma-

tique côtière de ces travaux, ainsi que les caractéristiques des configurations du modèle ont

nécessité l’utilisation de méthodes d’analyse adaptées décrites dans la section 2.3. Ces

travaux ont bénéficié d’un accès aux moyens de calcul de l’Institut du développement et

des ressources en informatique scientifique (IDRIS) au travers de diverses allocations de

ressources attribuées par le Grand équipement national de calcul intensif (GENCI).

2.2 Plateforme de modélisation NEMO

NEMO est une plateforme de modélisation numérique de l’océan, partagée et évolutive,

développée par le consortium européen du même nom, composé du CNRS, de Mercator

Océan, du Met Office, du Centro euro-mediterraneo sui cambiamenti climatici (CMCC),

de l’Istituto nazionale di geofisica e vulcanologia (INGV) et du National environmental re-

search council (NERC). NEMO est utilisée en tant que composante océanique des modèles

climatiques de l’IPSL et de Météo France, utilisés par le GIEC. Codé en FORTRAN 90, c’est

un outil modulaire organisé en 3 composantes : (1) le modèle de circulation océanique

OPA (Océan parallélisé, Madec et al., 1998), (2) le modèle de glace de mer LIM (Louvain-

la-Neuve ice model, Fichefet et Maqueda, 1997) et (3) le modèle de traceurs passifs TOP

(Tracer in the ocean paradigm), qui inclut notamment le modèle de biogéochimie marine

PISCES. Ces travaux utilisent la version 3.2 de NEMO disponible sous Licence CeCILL sur

le site de NEMO : www.nemo-ocean.eu.

2.2.1 Modèle de circulation océanique OPA

Le modèle OPA simule l’évolution temporelle et tridimensionnelle de la circulation

océanique régionale et globale. La version d’OPA utilisée dans cette étude (NEMO/OPA

v3.2) a pour origine la version 8.2 du modèle OPA (Madec et al., 1998). Ce modèle résout

les équations primitives issues des équations de Navier-Stokes qui décrivent la dynamique

des fluides newtoniens dans un milieu continu.
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Approximations et équations

Compte-tenu des échelles caractéristiques de l’océan, des simplifications sont appli-

quées aux équations de Navier-Stokes afin de permettre leur résolution :

- L’approximation sphérique : les surfaces géopotentielles sont supposés sphériques

donc le vecteur local de l’accélération gravitationnelle est parallèle au rayon terrestre.

- L’approximation de couche mince : considérant que l’épaisseur de l’océan est né-

gligeable par rapport au rayon de la Terre, les effets de courbure de la Terre sont

négligés.

- L’approximation hydrostatique : considérant que les échelles verticales dans l’océan

sont très inférieures aux échelles horizontales, l’expression de la composante verti-

cale du champ de vitesse est réduite à un équilibre entre la force de flottabilité et le

gradient vertical de pression.

- L’hypothèse d’incompressibilité : en négligeant les faibles variations de densité de

l’eau de mer, la divergence tridimensionnelle du champ de vitesse est considérée

nulle.

- L’approximation de Boussinesq : basée sur le même constat que la précédente ap-

proximation, la variabilité de la densité de l’eau mer n’est considérée que dans la

force de flottabilité.

- L’hypothèse de fermeture turbulente : les flux turbulents (processus sous-mailles

non résolus) dépendent des propriétés de la grande échelle.

Grace à ces approximations, les équations de Navier-Stokes sont réduites à un système

d’équations primitives qui résout les variables prognostiques suivantes : la température

potentielle T , la salinité S et le champ de vitesse horizontale Uh . Ces équations primitives

expriment la conservation de la quantité de mouvement (2.1), l’équilibre hydrostatique

(2.2), l’incompressibilité (2.3), la conservation de la chaleur (2.4) et du sel (2.5), et l’équation

d’état de Jackett et McDougall (1995) (2.6). Dans un repère orthonormé (O, i, j,k) :

∂Uh

∂t
= −

[
(∇×U)×U+ 1

2
∇(U2)

]
h
− f k×Uh − 1

ρ0
∇h p +DU (2.1)

∂p

∂z
= −ρg (2.2)

∇·U = 0 (2.3)

∂T

∂t
= −∇.(T U)+DT (2.4)

∂S

∂t
= −∇.(S U)+DS (2.5)

ρ = ρ(T ,S, p) (2.6)

avec U le vecteur vitesse défini par (u, v, w) et h l’indice de vecteur horizontal local dans

le plan (i, j) (U = Uh + w k), T la température potentielle, S la salinité, ∇ l’opérateur de
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dérivation vectorielle nabla, t le temps, z la profondeur, ρ la densité in situ donnée par

l’équation d’état (2.6), ρ0 la densité de référence, g l’accélération gravitationnelle, p la

pression et f l’accélération de Coriolis ( f = 2Ω .k, oùΩ est le vecteur vitesse de rotation

de la Terre). DU, DT et DS sont les termes de paramétrisation sous-maille associés aux

processus turbulents non résolus.

Discrétisations

La méthode des différences finies utilisée pour la résolution des équations du modèle

nécessite un découpage de l’espace selon un maillage via l’utilisation des grilles ORCA

présentées dans la section 2.2.4.

L’arrangement des variables sur les grilles ORCA suit celui de la grille Arakawa de type

C. Les mailles de la grilles sont centrées sur les grandeurs scalaires (T , S, ρ, p) alors que

les grandeurs vectorielles (U) sont placées sur les faces des mailles (Arakawa et Lamb,

1977; Madec, 2008). En surface, l’élévation de la surface de la mer est variable et dépend

de la dynamique océanique : le modèle est dit de surface libre. Au fond, la bathymétrie

est dérivée du fichier de bathymétrie ETOPO2 (résolution de 2 minutes) issu du National

Geophysical Data Center (Smith, 1997) et des données du Bedrock Mapping Project (Lythe

et Vaughan, 2001) pour les régions au Sud du parallèle 72°S. Le système de coordonnées

z utilisé impose une représentation discontinue des pentes bathymétriques, sous forme

d’escalier. La représentation de la bathymétrie suit la méthode dite partial step (Adcroft

et al., 1997). La méthode partial step permet l’ajustement de l’épaisseur des mailles de fond

en fonction de la bathymétrie réelle afin de mieux représenter les pentes bathymétriques

faibles par rapport à la méthode dite full step. Dans cette dernière, l’épaisseur des mailles

de fond est imposée par les niveaux verticaux.

La discrétisation temporelle suit un schéma centré dit leap-frog associé à un filtre

d’Asselin qui réduit le bruit numérique engendré par le schéma leap-frog (Asselin, 1972).

Un schéma décentré est utilisé pour les processus diffusifs compte tenu de l’instabilité du

schéma centré appliqué à ces processus. Pour les traceurs actifs (température et salinité),

le schéma d’advection TVD est utilisé associé à un schéma de diffusion latéral laplacien.

2.2.2 Modèle de glace de mer LIM

Le modèle de glace de mer LIM permet une représentation temporelle et bidimension-

nelle de la dynamique et de la thermodynamique de la glace de mer (Fichefet et Maqueda,

1997). Dans ce modèle, la glace de mer est considérée comme un matériau visco-plastique

à 2 couches recouvert d’une couche de neige en cas de précipitations et si la température

de surface de la glace est inférieure au point de fusion de la neige. Pour chaque maille,

la proportion de zone englacée fi ce et l’épaisseur de glace de mer et de neige sont simu-

lées. Le modèle reproduit la transformation de la neige sus-jacente en glace, l’extension

horizontale de la glace, la formation de chenaux et de polynies ainsi que la dérive de la
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banquise. Le lecteur est invité à se référer à l’étude de Fichefet et Maqueda (1997) pour

une description plus détaillée du modèle LIM.

2.2.3 Modèle biogéochimique PISCES

Le modèle de biogéochimie marine PISCES permet une représentation temporelle et

tridimensionnelle des cycles biogéochimiques du carbone (C), de l’oxygène (avec le dioxy-

gène O2), de l’azote (N, avec le nitrate NO –
3 et l’ammonium NH +

4 ), du phosphore (P avec

les phosphate PO4), du fer (Fe) et du silicium (Si) (Aumont et Bopp, 2006). Schématisée

sur la Figure 2.1, la représentation de ces éléments est organisée en 24 compartiments de

différents types : les nutriments inorganiques dissous, les détritus organiques (dissous et

particulaires), deux classes de phytoplancton (le nanophytoplancton et les diatomées), et

deux classes de zooplancton (le microzooplancton et le mésozooplacton). Les diatomées

se distinguent par leurs apports nécessaires en silice et leur forte dépendance au fer. Les

concentrations en azote, phosphore, et oxygène sont déduites de celles du carbone à partir

d’un rapport stoechiométrique O:C:N:P de Redfield, constant et fixé à 172:122:16:1 (Taka-

hashi et al., 1985). Cependant, compte tenu des fortes variations observées des rapports

intracellulaires Fe/C, Si/C et chlorophylle a (Chl a)/C notamment suivant la disponibilité

en lumière et en nutriments, ces derniers sont calculés de manière prognostique suivant

une approche similaire aux modèles à quotas (Droop, 1968; Geider et al., 1998).

De manière similaire aux traceurs actifs, les traceurs passifs simulés par PISCES suivent

une équation de transport forcée par les modèles de dynamique océanique et de glace.

Le modèle PISCES est dit couplé aux – ou forcé par les – modèles OPA et LIM : la bio-

géochimie est forcée par ces modèles mais la rétroaction biophysique n’est pas activée.

Un terme de sources et puits complète l’équation de transport. Concernant la biomasse

phytoplanctonique, l’évolution du terme de sources et puits est définie par :

- la croissance phytoplanctonique µ, définie à partir du modèle photo-adaptatif de

Geider et al. (1998) :

µ =µt

(
1−e

α

(
Chl

C

)
RPA

µt Ll i m

)
Ll i m (2.7)

Ll i m = mi n(LNO3
,LNH4

,LPO4
,LFe) et LSi pour les diatomées. (2.8)

avecµt le taux de croissance maximal fonction de la température T, α l’efficacité d’ab-

sorption photosynthétique du rayonnement photosynthétiquement actif, et Ll i m

le terme de limitation déterminant la fonction de Michaelis-Menten Lx minimum

traduisant l’élément limitant (Monod, 1949).

- la mortalité du phytoplancton définie à partir d’une fonction de Michaelis-Menten

dépendante de la concentration en phytoplancton et d’un taux de mortalité. Une

fonction quadratique intervient aussi pour le calcul de la vitesse de mortalité.
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FIGURE 2.1 – Schéma présentant l’architecture de PISCES. La matière organique dissoute (DOM)
est constituée du réservoir de carbone organique dissous (DOC). La matière détritique particulaire
PM est divisée en deux classes de taille : les petites (sPM) et les grosses particules (bPM). Les
compartiments du DIC et des nutriments sont alimentés de manière externe par les apports
fluviaux et les dépôts atmosphériques. Certains processus ne sont pas inclus par soucis de clarté
comme la source de Fer du sédiment. Figure inspirée de Dufour (2011).
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- le broutage par le zooplancton qui dépend de la biomasse zooplanctonique et phyto-

planctonique ainsi que d’un taux de broutage.

- la sédimentation du phytoplancton due à son agrégation, dépendante du mélange

vertical simulé par le modèle OPA.

La description qui suit est focalisée sur la représentation du cycle du carbone compte

tenu de la problématique de cette thèse. Pour une description exhaustive du modèle

PISCES, le lecteur est invité à se référer au descriptif attaché à l’étude de Aumont et Bopp

(2006).

Pour simuler la chimie des carbonates, le modèle suit le protocole de la phase 2 du

Ocean-Carbon Cycle Model Intercomparison Project (OCMIP, Najjar et Orr, 1999). L’évolu-

tion temporelle des sources et puits du DIC et de l’Alk est décrite de la manière suivante :

∂DIC

∂t
= Jb

DIC + J f w
DIC + Jg

DIC (2.9)

∂Alk

∂t
= Jb

Alk + J f w
Al k (2.10)

avec Jb , J f w et Jg les termes sources et puits relatifs respectivement aux processus biochi-

miques, aux processus liés aux flux d’eau douce et au processus d’échanges gazeux avec

l’atmosphère.

Le terme Jb
DIC est formulé de manière à augmenter avec la reminéralisation, le broutage

par le zooplancton et la dissolution de la calcite alors qu’il est diminué avec la croissance

phytoplanctonique et la calcification. Jb
DIC traduit donc la pompe à carbone organique

alors que Jb
Alk traduit la contre-pompe des carbonates : Jb

Alk augmente avec la croissance

phytoplanctonique et la dissolution de la calcite et diminue avec le broutage, la reminéra-

lisation et la calcification. Cependant, la calcification/dissolution d’une mole de CaCO3

diminue/augmente de deux équivalents l’Alk comparé au DIC qui ne varie ici que d’une

unité. Ainsi, le DIC varie principalement en fonction des processus de respiration et de

photosynthèse alors que l’Alk peut varier davantage avec la précipitation et la dissolution

du carbonate de calcium.

Les termes J f w expriment l’évolution de la concentration et de la dilution du DIC et de

l’Alk sous l’effet de l’évaporation, des précipitations et du flux d’eau douce apporté par les

rivières.

Le terme Jg
DIC relatif aux échanges gazeux avec l’atmosphère représente le flux air-mer

de CO2 noté FCO2
qui est calculé suivant l’équation :

FCO2 = αk∆pCO2
(2.11)

avec α la solubilité du CO2 calculée à partir de Weiss (1974) en fonction de la température

et de la salinité de surface et ∆pCO2
la différence de pression partielle de CO2 entre la

surface de la mer et l’atmosphère. Ainsi, FCO2
est positif lors du dégazage de CO2 de l’océan
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vers l’atmosphère et négatif lors de l’absorption océanique de CO2 atmosphérique. Le

coefficient de transfert gazeux k est basé sur l’équation suivante de Wanninkhof (1992) :

k = 0.30 u2
w

√
660

Sc
(1− fi ce ) (2.12)

avec uw la vitesse du vent à 10 m fournie par le jeu de forçage DRAKKAR, Sc le nombre de

Schmidt pour le CO2, et fi ce la fraction englacée de la maille (0 < fi ce < 1).

2.2.4 Configurations DRAKKAR

Les configurations utilisées dans cette thèse ont été initialement développées par la

communauté DRAKKAR. Les caractéristiques des configurations utilisées dans cette thèse

sont décrites dans l’étude de Barnier et al. (2006). Les mêmes auteurs présentent aussi une

validation de la dynamique océanique simulée par la configuration ORCA025. Cependant,

certains paramètres de viscosité et de diffusion ont été adaptés à la résolution des grilles

utilisées dans cette thèse. Les différences de paramétrisation sont décrites dans le tableau

2.1.

TABLEAU 2.1 – Principales différences de paramétrisation entre les configurations ORCA05/ORCA025
et la configuration ORCA2. Les abréviations suivantes sont incluses : Friction au fond (bottom
friction, FF) et couche limite au fond (bottom boundary layer, CLF).

ORCA05/ORCA025 ORCA2

Diffusion horizontale pour les traceurs (m2s−1) ORCA05 = 600 2000
ORCA025 = 300

Diffusion verticale "background" (m2s−1) 1.0e-05 1.2e-05
Schéma de diffusion latérale pour les traceurs Laplacien Laplacien
Paramétrisation GM (Gent et McWilliams, 1990) ORCA05 = oui oui

ORCA025 = non
Viscosité tourbillonnaire si GM (m2s−1) ORCA05 = 1000 2000
Schéma de viscosité latérale pour la dynamique Bilaplacien Laplacien
Viscosité horizontale (m2s−1) ORCA05 = -4.0e-11 40000

ORCA025 = -1.5e11
Viscosité verticale "background" (m2s−1) 1.0e-04 1.2e-04
Friction au fond (FF) non linéaire linéaire
Coefficient de trainée au fond 1e-3 4e-4
Variation horizontale du coefficient de FF oui non
Multiplicateur local du coefficient de FF 10 -
Flux géothermal au fond désactivé activé

variable
Schéma de couche limite au fond (CLF) ORCA05 = oui oui

ORCA025 = aucun
Coef. de mélange latéral si schéma CLF (m2s−1) ORCA05 = 1000 10000
Critère de la CLF depth k
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Grilles ORCA

Les grilles ORCA sont :

- orthogonales : les vecteurs i, j et k sont orthonormaux.

- isotropes : la grille étant construite à partir de la projection de Mercator, l’espacement

méridien varie avec le cosinus de la latitude. La résolution horizontale est donc

raffinée (c.-à-d. le pas de grille∆x diminue) de l’équateur vers les pôles.

- tripolaires : le critère de stabilité CFL impose une diminution du pas de temps∆t

suivant la diminution de∆x (Courant et al., 1928). Les échelles minuscules de∆x

rencontrées au voisinage des pôles engendrent une explosion des coûts de calcul

et la formation aux pôles Nord et Sud d’instabilités numériques appelées points de

singularité. En réalité, seul le pôle Nord présente cette instabilité car la présence

du continent Antarctique au niveau du pôle Sud dispense le modèle de résoudre

cette région. Madec et Imbard (1996) ont surmonté le problème rencontré au pôle

Nord en divisant le point de singularité du pôle Nord en deux pôles : l’un placé

sur le continent Nord-américain et l’autre sur le continent asiatique. Ainsi, cette

configuration tripolaire évite la résolution des points de singularité par le modèle.

Les fonctions analytiques présentées par Madec et Imbard (1996) permettent la création

d’un jeu de grilles de modèle de différentes résolutions horizontales. Dans ces travaux, les

grilles ORCA2, ORCA05 et ORCA025 ont été utilisées. Leurs caractéristiques sont présentées

dans le tableau 2.2. La grille ORCA2 a la particularité de présenter un raffinement de la

résolution sur la bande tropicale avec un ∆x de 111 km à l’équateur par rapport au ∆x

de 210 km au niveau des parallèles 20°N et 20°S. Les 3 grilles présentent un raffinement

de la résolution verticale (diminution de∆z) à l’approche de la surface. Les 10 premiers

niveaux décrivent les 100 premiers mètres. Ainsi, la résolution accrue en surface permet de

mieux représenter l’hétérogénéité des processus à ce niveau.

TABLEAU 2.2 – Description des grilles ORCA utilisées avec nmai l les le nombre de mailles (longitude
x latitude), rnom la résolution nominale de la grille définie par la résolution horizontale au niveau
de l’équateur (1° = 111 km), nmai l les le nombre de mailles sur le plan horizontal, r60°S la résolution
horizontale à la latitude 60°S, nver t le nombre de niveaux verticaux, rsur f et r f ond les résolutions
verticales en surface et au fond.

Grille ORCA2 ORCA05 ORCA025

rnom (° (km)) 2 (222) 0.5 (56) 0.25 (28)
nmai l les 182 x 149 722 x 511 1442 x 1021
r60°S (km) 110 28 14
nver t 45 45 45
rsur f (m) 6 6 6
r f ond (m) 250 250 250

Le choix des résolutions spatiales utilisées dans cette étude est le fruit d’un compromis

entre le degré de réalisme des simulations et leurs coûts de calculs associés. En effet, le
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coût de calcul nécessaire à la réalisation de simulations centennales utilisant le modèle

couplé NEMO-PISCES à partir de la configuration globale ORCA05 est très important :

Pour chaque année simulée par NEMO-PISCES à partir de la configuration ORCA05, un

temps "machine" d’environ 1500 h de calcul est consommé et lancé en parallèle sur 256

processeurs de la machine de calcul intensif Ada de l’IDRIS. Le temps réel de calcul est

ainsi réduit à environ 6 h. Pour une simulation avec la configuration ORCA05 lancée

pour une période simulée de 143 ans (1870 à 2012), c’est donc un temps "machine" de

minimum 200 000 heures de calcul qui est consommé, équivalent à un temps réel de

calcul minimum d’une trentaine de jours, sans compter les soucis d’ordre technique et

informatique, dépendants ou non du modèle.

Les grilles ORCA05 et ORCA025 sont qualifiées d’eddy-permitting ou permettant une

résolution partielle de la variabilité de méso-échelle de l’océan global alors que la grille

ORCA2 est qualifiée de basse résolution ou eddy-excluding. L’isotropie des grilles ORCA

permet à la résolution horizontale de suivre la diminution de R1 avec la latitude (voir

section 1.3.2). Il faut au moins deux points de grille par rayon de déformation pour ré-

soudre un tourbillon (eddy-resolving) et un point de grille par rayon pour les "permettre"

(eddy-permitting) (Hecht et Smith, 2008). La figure 2.2 permet, suivant la grille ORCA

utilisée, d’identifier les bandes de latitude où le modèle est eddy-resolving (2∆x ≤ R1),

eddy-permitting ( 1
2 R1 <∆x ≤ R1), ou eddy-excluding (∆x > R1) pour l’océan global. Dans

le cas de la grille ORCA05, pour l’océan ouvert uniquement, le modèle est eddy-resolving

entre les parallèles 10°S et 10°N et eddy-permitting entre les parallèles 10° et 20° pour les

deux hémisphères.T. Penduff et al.: Sensitivity of sea-surface height features to resolution 271
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Fig. 1. Zonally-averaged zonal (dashed) and meridional (plain) resolution of the four model grids (km, log scale). The meridional resolution
is enhanced near the equator in the 2◦ and 1◦ models. Dots indicate the zonally-averaged first Rossby radius (Chelton et al., 1998).

moderate (60-day timescale over the upper 10m, i.e. 600-day
over 100 m mixed layers) relaxation of sea-surface salinity
toward the monthly Levitus et al. (1998) climatology. The
technical report by Molines et al. (2006) describes the pa-
rameterizations and numerical choices made in the1

4
◦

simu-
lation2. Timmermann et al. (2005) and Cravatte et al. (2007)
provide complementary information on the 2◦ model (de-
spite a different vertical resolution and forcing); the same
2◦ model is compared to other ocean/sea-ice components of
climate models by Griffies et al. (2009).

In all runs, the bottom topography is discretized as partial
steps for an accurate represention of topographic slopes and
f
H

contours. The momentum advection scheme (Arakawa
and Lamb, 1981) conserves both energy and potential enstro-
phy. These latter two choices were shown to yield a remark-
ably realistic1

4
◦

global model solution in preliminary clima-
tological simulations, thanks to improved numerical schemes
and subsequent eddy-topography interactions (Penduff et al.,
2007; Le Sommer et al., 2009). We do not expect such a
benefit at coarser resolutions where weak or parameterized
mesoscale turbulence cannot drive realistic topographically-
rectified mean flows. The same quadratic bottom friction pa-
rameterization is used in all simulations (see Penduff et al.,
2007).

Although as many numerical and physical parameters as
possible (e.g. initial states, surface forcing, bulk formulae,
vertical physics, bottom friction, etc) were kept identical in
the four configurations, certain parameters needed to be ad-
justed according to the numerical and physical requirements
of each configuration, in order to yield the most consistent
and realistic solution in their specific dynamical regimes. In
both eddy-admitting simulations, temperature and salinities
are mixed along isopycnals through a laplacian operator; the
associated diffusion coefficients at the equator equal 300 and
600 m2s−1 in the 1

4
◦

and 1
2
◦

models respectively, and de-

2For clear reference, the14
◦
, 1

2
◦
, 1◦, and 2◦ simulations in-

vestigated in the present study are referred to as ORCA025-
G70, ORCA05-G70.113, ORCA1-R70, and ORCA246-G70 in the
DRAKKAR simulation ensemble, respectively

crease proportionally to the grid size. Horizontal viscosity is
achieved by bilaplacian operators at1

4
◦

and 1
2
◦

resolutions;
associated coefficients at the equator equal 1.5× 1011 and
12×1011 m4s−1 respectively, and vary as the cube of the
gridsize. A free-slip sidewall boundary condition is used in
the 1

4
◦

and 1
2
◦

models.
In the 2◦ and 1◦ simulations, the isopycnal laplacian tracer

mixing is complemented by a GM90 parameterization, and
momentum mixing is performed by a horizontal laplacian op-
erator. Details about the spatial distribution of the associated
coefficients may be found in Cravatte et al. (2007) for the
2◦ model; these coefficients were simply divided by two in
the 1◦ simulation. The sidewall boundary condition is free-
slip at 1◦ resolution, but no-slip at 2◦ resolution, as is usually
done in climate-oriented simulations with this configuration.

All simulations are started from rest in 1958 on the first of
January, and are archived on their native grids over the 47-
year (1958–2004) model runs as successive 5-day averages
labeled by the central date (e.g. the 5-day average between
January first and fifth is dated January thrid at noon). The
present study focuses on the last 12 years (1993–2004) when
altimeter observations are available; this ensures a relatively
long (35-year) and identical period of spinup in the four in-
tegrations.

2.2 Model-observation and model-model comparison
methodology

2.2.1 Collocation and filtering

The series of simulated SSH 5-day averages are first linearly
interpolated in time and space at the resolution of AVISO
SLA fields (weekly and on a 1/3◦ × 1/3◦ Mercator grid)3

on the same space-time domain (1993–2004 period between
both polar circles). Each pair of collocated maps (simulated

3To ensure consistency over the period 1993–2004, we used
delayed-time SLA maps generated from two simultaneously oper-
ating altimeters (Topex/Poseidon or Jason-1+ERS1/2 or Envisat).
These maps resolve spatials scales as short as 100 km at mid-
latitudes, according to AVISO.

www.ocean-sci.net/6/269/2010/ Ocean Sci., 6, 269–284, 2010

FIGURE 2.2 – Moyennes zonales (tirets) et méridionales (traits pleins) de la résolution horizontale
(km) pour les grilles ORCA2, ORCA1, ORCA05 et ORCA025. Les pointillés indiquent la moyenne
zonale du premier rayon de déformation de Rossby pour l’océan global, calculé par Chelton et al.
(1998) à partir de densités issues d’observations. Figure tirée de Penduff et al. (2010).

Au niveau de l’océan côtier, la variation du premier rayon de déformation de Rossby

est dominée par la bathymétrie comme le montre la Figure 2.3 : R1 chute en dessous de

10 km sur les plateaux continentaux (voir équation (1.7) section 1.3.2). Cependant, aucun

raffinement n’est réalisé en fonction de la profondeur sur les grilles ORCA. Sachant que

l’océan côtier présente de faibles profondeurs, les grilles ORCA2, ORCA05 et ORCA025
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sont donc considérées comme eddy-excluding pour la plupart de l’océan côtier, voire

eddy-permitting pour les régions côtières polaires les plus profondes (Holt et al., 2017).

Fig. 2. The first baroclinic Rossby Radius (log10 km) from the ORCA083 model. This is calculated using a shooting method from an average annual cycles of monthly mean
density values. The maximum value is shown here.

Fig. 3. Mean surface current for 2006 in 3 global NEMO simulations: (a) 1�, (b) 1/4�, (c) 1/12�, (d) observations (CTOH; Sudre and Morrow, 2008).

J. Holt et al. / Progress in Oceanography 129 (2014) 285–313 289

FIGURE 2.3 – Premier rayon de déformation de Rossby (l og10 km) dans l’océan Atlantique Nord
calculé par Holt et al. (2014) avec des champs moyens de densité simulés à partir d’une configuration
régionale NEMO avec une grille de modèle de résolution horizontale d’environ 5 à 10 km (grille
ORCA083). Figure tirée de Holt et al. (2014).

Dans les configurations ORCA2 et ORCA05, la problématique de l’absence de résolu-

tion des tourbillons est en partie compensée par l’usage de la paramétrisation de Gent et

McWilliams (1990) qui simule de manière implicite l’aplanissement des surfaces isopyc-

nales provoqué par les tourbillons méso-échelle. Cette paramétrisation associe une vitesse

induite par les tourbillons aux termes de diffusion. Il en résulte une réduction de l’énergie

potentielle moyenne de l’océan. Cette paramétrisation a initialement été développée pour

les modèles de basse résolution en vue de simuler l’océan ouvert. Cependant, la pertinence

de l’utilisation de cette paramétrisation pour la zone côtière reste à vérifier.

2.2.5 Stratégies de simulation

Les conditions initiales de la configuration "mère" ORCA05 et les forçages utilisés pour

les trois configurations ORCA sont décrits dans le Tableau 2.3. L’initialisation de la configu-

ration ORCA05 a été réalisée à partir de vitesses de courants nulles. Une période de spin-up

(équilibrage du modèle) de 50 ans a été réalisée avec ORCA05 avant de lancer la simulation

sur la période 1870-2012. Pour forcer le modèle, le jeu de forçage DRAKKAR Forcing Set

DFS4.2 (Brodeau et al., 2010) a été utilisé pour couvrir la période simulée 1958-2007 et

a aussi été bouclé dans le temps pour couvrir la période 1870-1957. Sur cette période,

l’absence de forçage disponible est donc compensée par la répétition du forçage DFS4.2

de manière à simuler une variabilité pertinente. La simulation ORCA05 est prolongée

jusqu’en 2012 avec DFS4.4 en opérant une jonction DFS4.2 - DFS4.4 entre l’année 2001 et
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2002. Ces années correspondent à la jonction entre les réanalyses ERA40 et ERA-Interim

où les données ont été lissées de manière à éviter des sauts brutaux générant des erreurs

dans le modèle (communication personnelle de Jean-Marc Molines en Décembre 2013).

Les configurations ORCA2 et ORCA025 sont initialisées à partir du début de l’année 1958

simulée par ORCA05. ORCA2 et ORCA025 sont ensuite lancées sur la période 1958-2012

avec la même jonction des forçages DFS4.2 - DFS4.4 entre l’année 2001 et 2002.

Les simulations issues des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 partagent donc

le même état initial à partir de 1958 et ces configurations présentent des caractéristiques

identiques, à l’exception de quelques ajustements de paramétrisations dépendants de

la résolution spatiale. Ces similarités sont nécessaires, de manière à réaliser une étude

de sensibilité du modèle à la résolution spatiale, avec les résultats simulés par les trois

configurations sur la période 1958-2012.

TABLEAU 2.3 – Conditions initiales, forçages atmosphériques et fluviaux appliquées aux simulations.
Les abréviations suivantes sont incluses : WOA (World Ocean Atlas), GLODAP (Global Ocean Data
Analysis Project) et DFS (Drakkar Forcing Set).

Conditions Température Levitus et al. (1998)
initiales Salinité "

NO3, PO4, Si, O2 WOA2001 (Conkright et al., 2002)
DOC, Fer 3000 ans de spin-up ORCA2

(Aumont et Bopp, 2006)
DIC, Alcalinité GLODAP (Key et al., 2004)

Forçages Vents à 10 m DFS (Brodeau et al., 2010)
atmosphériques Humidité spécifique "

Irradiance solaire "
Précipitations "
Dépots de Fer Tegen et Fung (1995)

Forçages Eau douce DFS (Brodeau et al., 2010)
fluviaux Nutriments Chap. 3 et 4 : à partir de Ludwig et al. (2011)

Chap. 5 : à partir de Seitzinger et al. (2010)

Apports externes en nutriments

Les apports externes en nutriments sont de trois types : les dépôts atmosphériques,

le sédiment et les apports fluviaux. Les apports atmosphériques en Fer sont issues de la

climatologie du modèle de Tegen et Fung (1995) et pilotent les apports atmosphériques en

silicium par le biais d’un rapport Si/Fe (Moore et al., 2002).

Au niveau du sédiment, le sédiment est aussi une source de Fer avec une formulation

similaire à celle de Moore et al. (2004) en modulant cette source suivant les conditions

aérobies au fond. A l’exception de l’azote et du Fer, les sources externes en nutriments dont

le DIC et l’Alk sont équilibrées par une perte équivalente dans le sédiment. Cette perte

représentant l’enfouissement géologique est proportionnelle au taux de sédimentation.

Pour l’azote, cette perte est égale aux dépôts atmosphériques et aux apports fluviaux
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(la diazotrophie compensant la dénitrification). Pour le Fer, les particules atteignant le

sédiment sont définitivement enfouies.

Deux types d’apports fluviaux en nutriments sont utilisés dans les configurations

présentées de cette thèse.

Le premier forçage fluvial en nutriment est utilisé dans les configurations ORCA2,

ORCA05 et ORCA025 dont les résultats sont présentés dans les chapitre 3 et 4. Dans ces

configurations, les apports fluviaux en carbone sont issus du Global erosion model (GEM,

Ludwig et al., 2011), sans prendre en considération le POC qui est considéré piégé dans le

filtre estuarien. Le carbone organique dissous (dissolved organic carbon, DOC) fourni par

le GEM est aussi considéré labile, directement reminéralisé dans le système estuarien et

fourni sous sa forme inorganique (DIC). Ainsi, le DIC fluvial soumis au modèle est égal à

DIC+DOC. Les apports en Fer, NO 2 –
3 , PO 3 –

4 et SiO2 sont dérivés d’un rapport constant

C:N:P:Si:Fe de 320:16:1:53.3:3.64x10−3 suivant les rapports C:N de Meybeck (1982), N:P de

Takahashi et al. (1985), Fe:C de de Baar et de Jong (2001) et Si:C de Treguer et al. (1995).

Dans ces configurations, les apports fluviaux en nutriments ne présentent pas de variation

saisonnière.

Le deuxième forçage fluvial en nutriment est utilisé dans le chapitre 5 avec la configu-

ration ORCA05-GN . Ce forçage est basé sur la base de donnée de Global nutrient export

watersheds 2 (Global NEWS 2, abrégé GN) présenté par Mayorga et al. (2010). GN est

un modèle hydrologique permettant la génération d’apports fluviaux multi-éléments (C,

N, P, Si), multiformes (organique, inorganique, particulaire, dissoute) et dépendants des

caractéristiques spécifiques des bassins versants à l’échelle globale. Il permet donc de

s’affranchir du rapport stoechiométrique constant et uniforme appliqué aux apports flu-

viaux des configurations précédentes. La base de données GN ne présente cependant pas

de variation saisonnière des apports en nutriments. Sachant que seul le DOC est fourni

par GN, le DIC apporté par les rivières dans cette configuration est égale au DIC du GEM

complété du DOC de GN. La même stratégie que les configurations précédentes est appli-

quée, à savoir l’absence d’apports fluviaux particulaires piégés dans le filtre estuarien et la

reminéralisation totale des formes organiques dans le système estuarien.

L’utilisation de ce nouveau jeu de données de forçage fluvial a nécessité une adap-

tation de la base de données GN. De manière à conserver la dynamique océanique des

précédentes configurations, le débit d’eau douce fluvial des précédentes configurations

est conservé et seul l’apport en nutriment est modifié. Il apparaît donc une problématique

de découplage dans l’espace et en intensité entre le débit d’eau douce fourni par le jeu

de forçage DRAKKAR et l’apport massique en nutriments de GN. Ce soucis peut générer

des instabilités dans le modèle avec par exemple un apport externe en nutriment sur une

maille ne présentant pas d’apport en eau douce. Pour résoudre ce problème, les apports

massiques GN ont été convertis en concentrations en utilisant le débit d’eau douce associé

de la base de données GN. Les concentrations GN ont ensuite été co-localisées sur les

mailles d’apports en eau douce du modèle et multipliées par les débits issus de DRAK-
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KAR pour obtenir un apport massique en nutriments. Il en résulte une modification des

apports massiques fournis dans le modèle par rapport à ceux de GN. Comme les débits

d’eau douce DRAKKAR présentent une variation saisonnière, cette variation est reproduite

artificiellement sur les apports massiques en nutriments alors que les apports GN initiaux

ne présentent pas ces variations.

Pour les configurations ORCA05-GN, deux états d’apports fluviaux correspondant aux

années 1970 et 2000 ont été générés à partir de la version 1.0 2014-11-12 de la base de

données GN disponible à cette adresse : nutrientchallenge.org (Seitzinger et al., 2010). Ces

états permettent, via une interpolation linéaire simple, de générer un forçage fluvial de 31

ans pour alimenter avec le modèle NEMO-PISCES et simuler le changement global d’apport

fluvial en nutriment sur la période 1970-2000. De manière à conserver l’information de la

tendance locale issue des apports massiques GN dans les concentrations GN calculées, les

concentrations GN pour l’année 2000 sont calculées à partir du débit d’eau douce GN de

l’année 1970. Il en résulte une modification des rapports stoechiométriques GN de l’année

2000.

Simulation historique et simulation de contrôle

Pour chacune des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025, deux simulations sont

réalisées : (1) Une simulation historique forcée uniformément dans l’espace par une

augmentation temporelle de la fraction molaire de CO2 atmosphérique correspondant aux

enregistrements issus des carottes de glace et des mesures atmosphériques (Le Quéré et al.,

2014), et (2) une simulation de contrôle identique mais forcée avec une fraction molaire

de CO2 atmosphérique constante équivalente aux conditions pré-industrielles de l’année

1870 (287 ppm). Les flux de carbone issus de la simulation historique correspondent aux

flux de carbone total (naturel+anthropique) alors que la simulation de contrôle simule

seulement les flux de carbone naturel. La différence entre les flux de carbone total et les

flux de carbone naturel permet de déduire les flux de carbone anthropique simulé par le

modèle. Ces derniers sont l’objet du Chapitre 4.

De la même manière, les effets de la perturbation anthropique des apports fluviaux en

nutriments sur la biogéochimie côtière seront déduits de deux simulations : une simulation

"historique" avec une tendance appliquée aux apports fluviaux et une simulation de

contrôle sans tendance sur ces apports externes. Les résultats de ces simulations sont

étudiées dans le chapitre 5.

2.3 Méthode d’analyse de l’océan côtier

Dans ces travaux, deux approches principales sont utilisées pour l’étude de l’océan

côtier simulé par le modèle.

La première est une approche globale permettant l’intégration des quantités et des flux
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biogéochimiques simulés de l’océan côtier global. Du fait du manque de données d’obser-

vations en régions côtières, les estimations côtières globales basées sur des observations

sont souvent réalisées en extrapolant un nombre restreint d’observations locales à l’océan

côtier global, en supposant que les données utilisées sont représentatives de l’océan côtier

global (e.g. Thomas et al., 2004; Tsunogai et al., 1999). Contrairement à ces méthodes, notre

approche permet d’intégrer de manière cohérente les flux biogéochimiques en prenant en

compte l’hétérogénéité de l’océan côtier simulé.

En complément de l’approche globale utilisée pour l’étude de l’océan côtier, une ap-

proche permettant un compromis entre l’échelle locale et globale a été choisie : l’approche

régionale de l’océan côtier, qui permet d’apprécier la diversité biogéochimique de l’océan

côtier simulé, tout en conservant un recul pertinent imposé par les limites du modèle. En

effet, les résolutions spatiales des configurations utilisées pour le modèle et le manque

de représentations explicites de processus côtiers spécifiques (p. ex. les processus sédi-

mentaires ou estuariens) ne permettent pas d’étudier l’océan côtier à l’échelle locale (p. ex.

une baie ou un estuaire). L’approche régionale est conçue en segmentant l’océan côtier

global en 45 régions côtières suivant la classification MARCATS, issue de la segmentation

multi-échelle de Laruelle et al. (2013) (Tableau A1 en Annexes).

Les segmentations COSCAT et MARCATS sont définies dans les données Système

d’information géographique (SIG) 1 jointes à l’étude de Laruelle et al. (2013). Ces données

ont été exploitées avec l’outil "Joindre les attributs par localisation" de QGIS pour relier les

données SIG aux points des grilles ORCA, préalablement définies dans un fichier Comma-

separated values (CSV). Les données créées ont été ensuite exportées avec QGIS au format

CSV et converties avec le logiciel Ferret en format Network common data format (NetCDF).

L’étape de grillage des données SIG par QGIS induit des modifications de la délimitation des

régions du fait de la dégradation des coordonnées géographiques des frontières MARCATS

en coordonnées suivant les mailles des grilles ORCA. Il en résulte une modification jugée

négligeable des surfaces de chacun des MARCATS (Tableau A1).

Trois erreurs ont été identifiées et corrigées dans les données SIG utilisées :

- Inversion des identifiants MARCATS de la mer Baltique et du bassin norvégien

- Association du COSCAT 417 des côtes tyrrhéniennes avec le COSCAT 829 centré sur

l’archipel des Petites Antilles.

- Association du COSCAT 826 de la Terre-Neuve avec le MARCATS 10 de l’upwelling de

Floride au lieu du MARCATS 11 de la mer du Labrador.

1. Les données SIG de Laruelle et al. (2013) sont disponibles à l’adresse suivante : www.hydrol-earth-syst-
sci.net/ 17/2029/2013/hess-17-2029-2013-supplement.zip

65

http://www.hydrol-earth-syst-sci.net/ 17/2029/2013/hess-17-2029-2013-supplement.zip
http://www.hydrol-earth-syst-sci.net/ 17/2029/2013/hess-17-2029-2013-supplement.zip


CHAPITRE 2. MODÈLE ET MÉTHODES

2.4 Synthèse

- Le modèle NEMO-PISCES initialement développé pour simuler les processus

de l’océan ouvert est utilisé dans cette thèse.

- Un test de sensibilité est réalisé à partir de trois grilles globales ORCA de ré-

solutions spatiales horizontales différentes (200 km , 50 km et 25 km) afin

d’apprécier les effets de l’amélioration de la résolution spatiale sur la biogéo-

chimie marine côtière simulée.

- Un forçage fluvial en nutriments a été développé à partir de la base de données

Global NEWS 2, décrivant des rapports stoechiométriques variables suivant

les bassins versants et une tendance sur la période 1970–2000.

- Deux perturbations anthropiques sont considérées séparément : (1) l’augmen-

tation de la concentration en CO2 atmosphérique abordée dans le chapitre

4 et (2) les changements globaux d’apports fluviaux en nutriments abordés

dans le chapitre 5.

- Pour estimer les effets de ces perturbations anthropiques, deux types de si-

mulations sont exploités : les simulations historiques avec un forçage anthro-

pique et les simulations de contrôle avec un forçage naturel. La différence

entre ces deux simulations permet l’extraction de l’effet des perturbations

anthropiques.

- La définition utilisée de l’océan côtier est celle de Laruelle et al. (2013).

- Les résultats simulés sont étudiés selon deux approches : une approche par

intégration globale et une approche par régionalisation avec la segmentation

MARCATS (Laruelle et al., 2013).

- Les limites du modèles sont principalement liées aux processus physiques

côtiers partiellement résolus (résolution spatiale insuffisante) et à la formula-

tions simplifiées/absentes de processus biogéochimiques côtiers clés (p. ex.

la diagénèse précoce, les rétroactions biophysiques et les apports fluviaux en

nutriments).

66



Chapitre 3

Comparaison modèle – observations : de

l’océan ouvert à l’océan côtier

Sommaire

3.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 68

3.2 A l’échelle globale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 68

3.2.1 Nitrate et phosphate . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 69

3.2.2 Chlorophylle a et production primaire . . . . . . . . . . . . . . . . . 72

3.2.3 Dioxygène dissous en subsurface . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78

3.2.4 Flux air-mer de CO2 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 79

3.2.5 Discussions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 81

3.3 A l’échelle de l’océan côtier . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84

3.3.1 Définition de l’océan côtier . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84

3.3.2 Chlorophylle a . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 85

3.3.3 Flux air-mer de CO2 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87

3.3.4 Dioxygène dissous des eaux de fond . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 90

3.4 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 94

3.5 Synthèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96

67



CHAPITRE 3. COMPARAISON MODÈLE – OBSERVATIONS : DE L’OCÉAN OUVERT À
L’OCÉAN CÔTIER

3.1 Introduction

L’évaluation est une étape essentielle pour déterminer la pertinence de l’utilisation

du modèle pour étudier l’océan côtier et aussi une étape préliminaire nécessaire à la

réalisation de projections ou de tests de sensibilité (Flato et al., 2013; Séférian et al., 2013).

L’évaluation est ici réalisée en deux parties s’intéressant aux processus biogéochimiques

de l’océan global dans la première, et de l’océan côtier dans la deuxième. Comme expliqué

dans le précédent chapitre, 3 configurations globales de résolutions spatiales différentes

(200 km, 50 km et 25 km) sont évaluées

L’évaluation de résultats simulés par les modèles globaux de biogéochimie marine est

généralement réalisée à partir de données d’observations globales de paramètres biogéo-

chimiques issues soit de l’interpolation d’un maillage large de points d’échantillonnage

in situ, soit de données satellitaires. Pour l’évaluation de l’océan ouvert présentée dans la

section 3.2, les données in situ issues d’un maillage large sont adaptées à l’évaluation des

caractéristiques homogènes de cette région océanique. Les variables sont généralement

conditionnées par la physique océanique de grande échelle comme les courants marins,

la température et les provinces biogéochimiques (Longhurst et al., 1995). Les champs

biogéochimiques issus de données satellitaires, tels que la concentration en chlorophylle

et la production primaire, sont obtenus en mesurant le spectre de reflectance de la surface

océanique à l’aide de spectromètres embarqués par des satellites et en analysant ce spectre

à partir d’algorithmes typiquement adaptés aux eaux claires de l’océan ouvert (eaux de

type I).

La forte hétérogénéité de l’océan côtier, expliquée par les apports fluviaux locaux et les

processus typiques des systèmes de frontières, limite l’utilisation de telles bases de données

et nécessite un maillage affiné des points d’échantillonnage. Concernant les données

satellitaires, la turbidité et la présence de substance jaune (colored dissolved organic matter,

ou CDOM) dans les eaux côtières engendrent une surestimation de la concentration en

chlorophylle et de la production primaire à partir des algorithmes typiquement utilisés

pour l’océan ouvert (eaux de type I). Cet artefact limite l’utilisation de tels algorithmes

pour les eaux côtières de type II. L’émergence et l’utilisation récente à l’échelle globale

d’algorithmes adaptés aux eaux turbides (eaux de type II), tels que l’algorithme OC5 (Gohin

et al., 2002) permet l’utilisation des données satellitaires pour les observations côtières.

3.2 A l’échelle globale

L’évaluation globale des variables biogéochimiques simulées dans l’océan ouvert pré-

sentée ici n’est pas exhaustive et est réalisée au travers de simples champs biogéochimiques

moyens. Comme expliqué par Giraud et al. (2008), la problématique côtière de cette étude

et l’intérêt porté ici aux zones peu profondes permet de s’affranchir d’une évaluation

complète des résultats biogéochimiques simulés dans l’océan ouvert. Les résultats simulés
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dans ce dernier par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sont premièrement

comparés à différents jeux de données d’observations. Les données du World Ocean Atlas

(WOA) 2013 version 2 (Garcia et al., 2013a,b) sont utilisées pour les observations globales

de nitrate et de phosphate en surface et de dioxygène dissous en subsurface (moyenne

sur l’intervalle de profondeur entre 200 et 600 m). Pour évaluer les champs globaux si-

mulés de Chl a, une climatologie annuelle sur la période 2003-2011 créée à partir d’un

assemblage d’observations satellitaires (Medium-resolution imaging spectrometer (MERIS),

Moderate-resolution imaging spectrometer (MODIS) et Sea-viewing wide field-of-view sen-

sor (SeaWiFS)) issues du projet GlobColour est utilisée. Concernant la production primaire,

une climatologie sur la période 1997-2007 de production primaire nette compilée par

Guillaume Maze (disponible à l’adresse : data.guillaumemaze.org) à partir d’estimations

globales de production primaire nette de l’université de l’Oregon (disponible à l’adresse :

science.oregonstate.edu). Ces estimations de production primaire ont été réalisées à partir

de différents jeux de données de forçage radiatif, de température de surface de la mer (sea

surface temperature, SST) et de Chl a de SeaWiFS. L’analyse de ces jeux de données avec le

modèle Vertically generalized production model (VGPM, Behrenfeld et Falkowski, 1997)

permet une estimation de la production primaire nette intégrée sur la colonne d’eau.

3.2.1 Nitrate et phosphate

Sur la Figure 3.1, la distribution observée de la concentration en nitrate de surface

pour l’océan ouvert est principalement latitudinale et suit la distribution de la température

de surface qui pilote la couche de mélange. Une bande oligotrophe apparaît entre les

latitudes 30°S - 30°N et les concentrations augmentent à partir de 45°S, induite par un

approfondissement de la couche de mélange à l’entrée de l’Océan Austral. Atteignant 26 à

28 µmol NO –
3 L−1, les fortes concentrations de surface de l’Océan Austral sont dues à la

couche de mélange profonde dans cette zone, qui permet d’entretenir des concentrations

élevées en nutriments en surface, en l’absence de stratification marquée. Une exception

à cette distribution latitudinale concerne l’océan Pacifique équatorial Est où les concen-

trations atteignent 10 à 12 µmol NO –
3 L−1. Dans cette région, la divergence équatoriale

induit un upwelling par pompage d’Ekman et remonte les eaux riches en nutriments

de la subsurface vers la surface. Entre 45°N et 60°N, les concentrations atteignent 22 à

24 µmol NO –
3 L−1 en zone Pacifique et 10 à 12 µmol NO –

3 L−1 en zone Atlantique. Les

concentrations augmentent aussi au voisinage des côtes, et particulièrement le long des

systèmes d’upwellings de bord Est avec des concentrations qui atteignent par exemple

12 à 14 µmol NO –
3 L−1 au niveau de l’upwelling du Benguela. En Océan Arctique, les

concentrations sont modérées et atteignent jusqu’à 10 µmol NO –
3 L−1 entre le Groenland

et la Norvège.

Les résultats simulés pour les 3 résolutions présentent une distribution des concentra-

tions en nitrates de surface en phase avec les observations. La bande tropicale oligotrophe
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est présente pour les 3 résolutions, malgré une surestimation des concentrations dans

les gyres subtropicaux Nord pour ORCA025. Similaires aux observations, les concentra-

tions simulées augmentent en dessous de 45°S. A cette latitude, les valeurs simulées ont

d’ailleurs tendance à être surestimées. Ceci peut être expliqué par un approfondissement

de la couche de mélange située trop proche des tropiques dans le modèle. En dessous de

45°S, les concentrations sont sous-estimées, particulièrement pour ORCA025. Les résultats

d’ORCA05 sont les plus fidèles dans cette région. La signature de la divergence équato-

riale Pacifique apparaît dans les résultats simulés bien que les concentrations soient aussi

sous-estimées, particulièrement pour ORCA2. Entre 45°N et 60°N, ORCA025 présentent

les concentrations simulées les plus fidèles bien qu’elles soient sous-estimées. En Océan

Arctique, ORCA2 présentent les concentrations les plus réalistes alors que ORCA05 et

ORCA025 présentent des concentrations aberrantes expliquées par les apports fluviaux

au voisinage des côtes russes. Concernant les côtes, les résultats simulés sont très hété-

rogènes. Les zones d’upwellings africaines et omanaises présentent des concentrations

sous-estimées traduisant des processus de remontées des eaux trop faibles ou une ab-

sorption du nitrate par la production primaire trop importante. Les concentrations le long

de l’upwelling chilien sont très variables suivant la résolution : les concentrations sont

correctes pour ORCA2, alors qu’elles sont sur-estimées pour ORCA05 et ORCA025. Enfin, la

baie d’Hudson présentent des concentrations aberrantes pour les 3 résolutions. En effet,

ces configurations globales n’ont pas été mises au point pour simuler de telles régions

enclavées.

Les scores du modèle issus de la comparaison globale avec les observations montrent

que la distribution des champs simulés est bien corrélée (R= 0,9) malgré une surestimation

moyenne des concentrations (Tableau 3.1). Ces scores ne montrent pas d’améliorations

des résultats du modèle avec le raffinement de la résolution spatiale.

TABLEAU 3.1 – Métriques décrivant la comparaison des champs de concentration en nitrate de
surface simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la période 1990-1999 et les
concentrations observées de la base de données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b). Moyennées en
pondérant par l’aire de chaque maille, les métriques présentées sont la corrélation spatiale, l’erreur
quadratique moyenne (RMSE, mg m−3), l’erreur moyenne (µmol L−1) et l’écart-type spatial moyen
normalisé par rapport à celui des données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b) (σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.93 0.92 0.92
RMSE 2.54 2.47 2.83
Erreur moyenne 0.86 0.92 0.17
σnor m 0.86 0.87 0.82

La Figure 3.2 présentent les distributions observées des concentrations de surface en

phosphate issues de la base de données WOA 2013, comparées à celles simulées à partir

des trois configurations ORCA2, ORCA05, ORCA025. La distribution observée est similaire

à celle des nitrates bien que les concentrations présentent des amplitudes plus faibles. Les
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FIGURE 3.1 – Concentration en nitrates (µmol NO –
3 L−1) en surface. Les concentrations simulées

sont issues des climatologies 1990-1999 des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025. Les
concentrations observées sont issues de la base de données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b).
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concentrations augmentent à partir de 45°S et atteignent 2 µmol PO 3
4

– L−1 dans l’Océan

Austral. Entre les parallèles 45°N et 60°N, les concentrations atteignent 1,8 µmol PO 3
4

– L−1

dans l’Océan Pacifique et 1 µmol PO 3
4

– L−1 pour l’Océan Atlantique. La zone de di-

vergence équatoriale Pacifique est aussi visible avec des concentrations dépassant les

0,8 µmol PO 3
4

– L−1 qui s’étendent des côtes péruviennes jusqu’à 120°W. En Arctique, les

concentrations sont modérées, comprises entre 0,2 et 1,4 µmol PO 3
4

– L−1.

Les résultats simulés pour les 3 résolutions présentent une distribution des concen-

trations en phosphate de surface en phase avec les observations. Les principales lacunes

des modèles par rapport aux observations de phosphate en surface sont similaires à celle

des nitrates. Les gyres subtropicaux Nord présentent des valeurs simulées sur-estimées,

particulièrement dans le Pacifique pour ORCA05 et ORCA025. Comme précédemment, les

valeurs simulées sont sur-estimées le long du parallèle 45°S et sous-estimées pour l’Océan

Austral, surtout au niveau de la péninsule Antarctique. Pour l’Océan Austral, c’est encore

ORCA05 qui reproduit le mieux les observations. Au dessus de 45°N, les concentrations en

phosphate de surface sont généralement fortement sous-estimées pour les 3 simulations

au large des côtes. Les côtes Nord de la Russie et la baie d’Hudson présentent aussi une

forte surestimation des concentrations en phosphate simulées en surface, similaires au

nitrate.

Les scores du modèle issus de la comparaison globale avec les observations montrent

que la distribution des champs simulés est bien corrélée (R= 0,9) et accompagnée de

faibles erreurs moyennes (Tableau 3.2). Les RMSE et les erreurs moyennes sont faiblement

réduites avec le raffinement de la résolution spatiale.

TABLEAU 3.2 – Métriques décrivant la comparaison des champs moyens de concentration en
phosphate de surface simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la période
1990-1999 et les concentrations observées de la base de données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b).
Moyennées en pondérant par l’aire de chaque maille, les métriques présentées sont la corrélation
spatiale, l’erreur quadratique moyenne (RMSE, mg m−3), l’erreur moyenne (µmol L−1) et l’écart-
type spatial moyen normalisé par rapport à celui des données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b)
(σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.89 0.90 0.91
RMSE 0.21 0.19 0.19
Erreur moyenne 0.08 0.02 0.00
σnor m 0.88 0.85 0.83

3.2.2 Chlorophylle a et production primaire

La Chl a est un indicateur de biomasse phytoplanctonique pilotée par la limitation

en nutriment et en lumière de la croissance du phytoplancton. Comme expliqué précé-

demment, l’algorithme utilisé pour générer ces données à partir de données satellitaires
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FIGURE 3.2 – Concentration en phosphate (µmol PO 3
4

– L−1) en surface. Les concentrations simu-
lées sont issues des climatologies 1990-1999 des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025. Les
concentrations observées sont issues de la base de données WOA 2013 (Garcia et al., 2013b).
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est adapté aux eaux de type I, à savoir l’océan ouvert. Les concentrations en chlorophylle

présentées ici au voisinage des côtes sont donc généralement surestimées. Sur la Figure 3.3,

les concentrations en Chl a sont maximales au voisinage des côtes et dépassent fréquem-

ment les 1 µg Chl L−1, particulièrement sur les plateaux continentaux arctique, alaskain,

antarctique et argentin. Les gyres oligotrophes précédemment identifiés sont faiblement

concentrés en Chl a alors que les hautes latitudes présentent des concentrations qui dé-

passent régulièrement les 0,6 µg Chl L−1. Les concentrations en chlorophylle dépassent

les 0.2 µg Chl L−1 le long de la divergence équatoriale Pacifique précédemment identifiée.

Cette dernière participe donc bien à la fertilisation de la biomasse phytoplanctonique

en surface. Le même phénomène est d’ailleurs observé à la même latitude dans l’Océan

Atlantique. La signature des systèmes d’upwellings de bord Est est aussi bien visible sur les

côtes Ouest américaines et africaines. Les fortes concentrations en nutriments dans ces

zones favorisent le développement du phytoplancton.

Les concentrations simulées de chlorophylle de surface présentent une distribution

similaire aux observations satellitaires avec des valeurs qui dépassent 1 µg Chl L−1 au

voisinage des côtes. Cependant les trois simulations sous-estiment ces valeurs le long

des côtes antarctiques et arctiques. Moyennées sur l’Océan Arctique, les concentrations

simulées dans ORCA025 sont les plus fidèles aux observations mais les trois simulations

échouent à représenter la distribution spatiale des zones productives dans cet océan. La

distribution au niveau des zones oligotrophes est respectées à l’exception du gyre subtro-

pical de l’Océan Atlantique Nord où la chlorophylle de surface est surestimée pour les 3

simulations. Cette remarque confirme les surestimations des concentrations en nutriments

observées en surface dans cette région. Les concentrations au niveau de la divergence

équatoriale Pacifique sont en accord avec les données GlobColour, bien qu’elles soient

légèrement sous-estimées pour ORCA2. Cependant les concentrations au niveau de la

divergence équatoriale Atlantique sont surestimées de plus de 0,3 µg Chl L−1 pour ORCA05

et ORCA025. Au niveau des côtes Ouest africaines, les concentrations sont sous-estimées

de plus de 0,3 µg Chl L−1 pour les trois simulations, confirmant la trop faible intensité des

upwellings simulés. Suivant les régions d’upwellings, les simulations reproduisent plus ou

moins bien la fertilisation du phytoplancton : la fertilisation au niveau des côtes omanaises

est la mieux représentée dans ORCA025 alors que celle au niveau de l’upwelling chilien est

la plus réaliste dans ORCA2.

Les scores du modèle issus de la comparaison globale avec les observations montrent

que la corrélation des concentrations en chlorophylle est améliorée avec le raffinement

de la résolution spatiale : le coefficient R passe de 0,27 pour ORCA2 à 0,60 pour ORCA025

(Tableau 3.3). Il en est de même pour l’amplitude des valeurs simulées qui représente 37 %

de l’amplitude observée dans ORCA2 contre 52 % dans ORCA025. Les erreurs moyennes

sont aussi réduites avec le raffinement de la résolution.

Similaire à la chlorophylle dans un première ordre, la distribution de la production

primaire nette issue des données SeaWiFS+VGPM est présentée sur la Figure 3.4. La produc-
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FIGURE 3.3 – Concentration en chlorophylle a (µg Chl L−1) en surface. Les concentrations simulées
sont issues des climatologies 2000-2009 des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025. Les
concentrations observées sont issues de la base de données GlobColour (disponible à l’adresse
hermes.acri.fr) en utilisant la variable CHL1 moyennée sur la période 2000-2009.
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TABLEAU 3.3 – Métriques décrivant la comparaison des champs moyens de concentration en
chlorophylle de surface simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la pé-
riode 2000-2009 et les concentrations observées issues de la base de données GlobColour sur la
même période. Moyennées en pondérant par l’aire de chaque maille, les métriques présentées
sont la corrélation spatiale, l’erreur quadratique moyenne (RMSE, µg Chl L−1), l’erreur moyenne
(µg Chl L−1) et l’écart-type spatial moyen normalisé par rapport à celui des données GlobColour
(σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.27 0.47 0.60
RMSE 0.46 0.42 0.41
Erreur moyenne 0.08 0.08 0.06
σnor m 0.37 0.48 0.52

tion primaire nette présente des maximums supérieurs à 30 mol C m−2 a−1 principalement

le long des côtes européennes, russes, alaskaines et des systèmes d’upwellings. La mer de

Chine orientale présente aussi des concentrations similaires sur son plateau continental.

Les valeurs de production primaire les plus faibles (< 6 mol C m−2 a−1) sont situées au

niveau des zones oligotrophes au centre des gyres subtropicaux ainsi que sur la totalité de

l’Océan Austral. Les zones de divergence équatoriale Pacifique et Atlantique présentent

des zones faiblement étendues de production primaire limitée à 20 mol C m−2 a−1.

La distribution de la production primaire simulée par les configurations ORCA est

sensiblement différente de celle issue du VGPM, à l’exception de l’Océan Austral. Les trois

résolutions ne reproduisent pas les maximums de production primaire le long des côtes au

dessus du parallèle 45°N. De la même manière que la chlorophylle, la capacité des configu-

rations ORCA à reproduire la fertilisation observée dans les systèmes d’upwellings diffère

selon les régions : les trois simulations sous-estiment la production primaire au niveau des

principaux systèmes d’upwellings , à l’exception de ORCA2 qui surestime ces valeurs pour

l’upwelling péruvien. Les trois simulations surestiment fortement l’étendue de la zone

fertilisée par l’upwelling de la mer d’Arabie, jusqu’à descendre au niveau de l’équateur

pour ORCA025. Seule ORCA2 reproduit des valeurs similaires au VGPM pour la produc-

tion primaire au niveau des zones de divergences équatoriales Pacifique et Atlantique;

ORCA05 et ORCA025 surestiment fortement ces valeurs dans ces régions, particulièrement

pour l’Océan Atlantique équatorial dans ORCA025. Enfin, les trois configurations ORCA

reproduisent des concentrations dépassant les 22 mol C m−2 a−1 au Nord de l’Indonésie

alors que les concentrations présentées par le modèle VGPM reste ici inférieures à 12

mol C m−2 a−1.

Les scores du modèle issus de la comparaison globale avec les observations montrent

qu’ils s’améliorent tous avec le raffinement de la résolution spatiale avec par exemple le

coefficient de corrélation R qui passe de 0,21 pour ORCA2 à 0,44 pour ORCA025 (Tableau

3.4). La surestimation de la production primaire pour ORCA2 est réduite de 60 % au passage

à ORCA025.
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FIGURE 3.4 – Production primaire nette (mol C m−2 a−1) moyennée sur la période 1997-2007 pour
les configurations ORCA2, ORCA05, ORCA025 comparées aux données estimées par le modèle
VGPM en utilisant les produits SeaWiFS.
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TABLEAU 3.4 – Métriques décrivant la comparaison des champs moyens de production primaire
simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la période 1997-2007 et les données
estimées par le modèle VGPM en utilisant les produits SeaWiFS sur la même période. Moyennées en
pondérant par l’aire de chaque maille, les métriques présentées sont la corrélation spatiale, l’erreur
quadratique moyenne (RMSE, mol C m−2 a−1, l’erreur moyenne (mol C m−2 a−1) et l’écart-type
spatial moyen normalisé par rapport à celui des données VGPM+SeaWiFS (σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.21 0.40 0.44
RMSE 9.99 9.86 9.62
Erreur moyenne 2.00 1.50 0.77
σnor m 0.60 0.69 0.69

Il est important de noter ici la forte incertitude associée aux estimations de production

primaire réalisées à partir de modèle "couleurs de l’eau" comme le modèle VGPM (Saba

et al., 2010). Cependant, les données basées sur des observations satellitaires restent

particulièrement adaptées pour la validation des modèles globaux (Séférian et al., 2013).

3.2.3 Dioxygène dissous en subsurface

Les concentrations en dioxygène dissous (O2) moyennées en subsurface entre 200 et

600 m de profondeur, permettent d’évaluer l’étendue des OMZ où les concentrations sont

typiquement inférieures à 20 µmol L−1 (Garcia et al., 2013a). Ici, le seuil des 30 µmol L−1

sera considéré du fait des moyennes considérées sur l’intervalle 200 – 600 m. Les données

WOA 2013 présentent deux OMZ principales : la première dans le Pacifique central Est

qui s’étend des latitudes 25°S à 30°N et jusqu’à la longitude 170°, la deuxième au Nord

de l’Océan Indien dans la mer d’Arabie et au golfe du Benga le. Enfin, deux zones hy-

poxiques (< 60 µmol L−1) sont centrées au niveau des systèmes d’upwelling africains mais

les concentrations moyennes observées restent supérieures à 30 µmol L−1.

Les configurations ORCA reproduisent ces deux OMZ mais leurs étendues diffèrent

par rapport aux données observées. Les OMZ simulées dans le Pacifique s’étendent peu,

jusqu’à 120°W dans ORCA05. Concernant l’OMZ de l’Océan Indien, la reproduction de son

étendue s’améliore avec le raffinement de la résolution spatiale utilisée : ORCA2 reproduit

l’OMZ seulement dans le golfe du Bengale alors qu’ORCA025 simule bien l’OMZ de part

et autre de l’Inde. Au niveau des côtes Ouest africaines, la zone hypoxique est centrée

sur le golfe de Guinée dans les configurations ORCA. Malgré l’absence d’OMZ reportée

dans l’Océan Atlantique, ORCA05 et ORCA025 en reproduisent une, centrée entre les deux

systèmes d’upwelling africains.

Les scores du modèle issus de la comparaison globale avec les observations montrent

que les concentrations simulées en O2 de subsurface sont particulièrement éloignées des

observations mais les erreurs se réduisent avec le raffinement de la résolution : les erreurs

moyennes atteignent -24 µmol L−1 pour ORCA2 et -13 µmol L−1 pour ORCA025 (Tableau
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3.5). De même, la RMSE est réduite à 40 µmol L−1 dans ORCA025 contre 49 µmol L−1

dans ORCA2. Concernant les autres métriques, l’amélioration due au raffinement de la

résolution n’apparaît pas clairement.

TABLEAU 3.5 – Métriques décrivant la comparaison des champs moyens de concentration en
dioxygène dissous (µmol L−1) en subsurface moyennée entre 200 m et 600 m de profondeur
simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la période 1990–1999 et les données
WOA 2013 (Garcia et al., 2013a) sur la même période. Moyennées en pondérant par l’aire de
chaque maille, les métriques présentées sont la corrélation spatiale, l’erreur quadratique moyenne
(RMSE, µmol L−1, l’erreur moyenne (µmol L−1) et l’écart-type spatial moyen normalisé par rapport
à celui des données WOA 2013 (Garcia et al., 2013a) (σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.60 0.62 0.63
RMSE 49.03 43.33 40.48
Erreur moyenne -24.33 -16.15 -13.49
σnor m 0.94 0.97 0.93

3.2.4 Flux air-mer de CO2

Dans cette section, l’évaluation des flux air-mer de CO2 simulés (FCO2
) à l’échelle glo-

bale pour l’océan ouvert est réalisée à partir des simulations historiques qui reproduisent

les flux de carbone total. Les données présentées sur la Figure 3.6 grâce au produit de

Landschützer et al. (2014) montrent que le dégazage de CO2 se produit principalement au

niveau de la bande équatoriale et des zones d’upwellings. Le dégazage est maximum au

niveau de la zone de divergence équatoriale Pacifique avec des valeurs comprises entre 3

et 4 mol C m−2 a−1 et le long de l’upwelling somalien et omanais avec un flux qui dépasse

les 2 mol C m−2 a−1. Un faible dégazage inférieur à 1 mol C m−2 a−1 est aussi observé le

long du parallèle 60°S dans l’Océan Austral et inférieur à 2 mol C m−2 a−1 au niveau du

gyre subpolaire Pacifique Nord. L’absorption océanique de CO2 atmosphérique est centrée

au niveau des parallèles 45° Nord et Sud et au niveau des zones de formations d’eaux

profondes en mer du Labrador, en mer de Norvège et en mer du Groenland. Dans cette

dernière, l’absorption y est maximale et dépasse les -4 mol C m−2 a−1. Les données sont

absentes pour l’Océan Arctique.

Globalement, les simulations ORCA reproduisent les principales caractéristiques de la

distribution du FCO2
présentée dans les données de Landschützer et al. (2014). Les régions

équatoriales et les zones d’upwellings présentent des flux positifs induisant un dégazage

de CO2 vers l’atmosphère. Les régions centrées sur les parallèles 45° Nord et Sud sont les

principales régions d’absorption de CO2 avec les zones de formations d’eaux profondes

aux hautes latitudes de l’océan Atlantique Nord. Cependant, les trois configurations ORCA

simulent une absorption océanique moyenne de CO2 dans l’Océan Austral de l’ordre de 1

mol C m−2 a−1 contrairement à la faible source observée précédemment dans cet océan.
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FIGURE 3.5 – Concentration en dioxygène dissous (µmol L−1) en subsurface moyennée entre 200 m
et 600 m de profondeur. Les concentrations simulées sont issues des climatologies 1990-1999 des
configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025. Les concentrations observées sont issues de la base
de données WOA 2013 (Garcia et al., 2013a).
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Le dégazage de CO2 au niveau de la divergence équatoriale Pacifique est aussi sous-estimé

pour les trois configurations, où les flux simulés ne dépassent pas les 3 mol C m−2 a−1.

Concernant l’absorption océanique induite par la formation d’eau profonde, le puits de

carbone moyenné sur les zones polaires de l’Atlantique Nord entre 45°N et 60°N présente

des valeurs similaires aux observations et s’intensifie avec le raffinement de la résolution

spatiale. Cependant, l’absorption de carbone est sous-estimée de plus de 3 mol C m−2 a−1

en mer du Groenland dans les trois configurations.

Intégré à l’échelle globale, Le Quéré et al. (2016) estime que l’océan a absorbé 2,6

± 0,5 Pg C a−1 sur la période 2006-2015. Les configurations ORCA simulent sur la période

1993-2012 une absorption océanique de carbone total similaire à Le Quéré et al. (2016)

avec 2,9 Pg C a−1 pour ORCA2, 2,6 Pg C a−1 pour ORCA05 et 2,4 Pg C a−1 pour ORCA025. Le

raffinement de la résolution provoque donc une diminution de l’absorption océanique de

carbone total pour l’océan ouvert.

3.2.5 Discussions

L’évaluation des champs simulés par les configuration ORCA pour l’océan ouvert est

résumée avec le diagramme de Taylor présenté sur la Figure 3.7. Il permet une vision

synoptique de l’évaluation présentée dans cette section dédiée à l’océan ouvert, consis-

tant en la comparaison des champs biogéochimiques moyens simulés avec les champs

observés ou basés sur des observations. Les métriques issues de cette évaluation sont

similaires à celles obtenues dans l’étude de Séférian et al. (2013) qui a évalué la biogéo-

chimie marine simulée par les modèles Systèmes Terre de l’IPSL et du Centre national

de la recherche météorologique (CNRM) utilisés par le GIEC. Les corrélations spatiales

obtenues pour les concentrations moyennes en nutriments en surface atteignent 0,9 et les

erreurs quadratiques moyennes sont inférieures à 3 µmol NO –
3 L−1 et 0,3 µmol PO 3

4
– L−1.

Pour la chlorophylle de surface, les scores s’améliorent avec la résolution : la corrélation

spatiale passe de 0,3 pour ORCA2 à 0,6 pour ORCA025, à comparer aux corrélations de

0,4 obtenues par Séférian et al. (2013) pour les modèles climatiques de lIPSL et du CNRM.

L’erreur quadratique moyenne de la chlorophylle simulée dans nos configurations ORCA

varie de 0,5 à 0,4 au lieu des 0,2 obtenues par Séférian et al. (2013).

Le raffinement de la résolution spatiale est donc principalement bénéfique pour la

reproduction des champs liés à la biomasse phytoplanctonique (production primaire et

chlorophylle) et aux flux air-mer de carbone total, particulièrement au passage de 2° à 0.5°

de résolution spatiale nominale. Pour les autres variables, le bénéfice du raffinement est

moins évident. Les configurations ORCA05 et ORCA025 présentent des scores similaires.

L’important coût de calcul associé aux simulations centennales issues de la configuration

globale ORCA025 couplé à PISCES n’engendre pas de bénéfices significatifs. La configu-

ration ORCA05 apparaît donc ici comme le meilleur compromis entre coûts de calcul

associés et bénéfices apportés.
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FIGURE 3.6 – Flux air-mer de CO2 (mol C m−2 a−1) issus de Landschützer et al. (2014) et basés sur
les observations de la base de données SOCAT moyennées sur la période 1998-2011 comparé aux
flux moyens simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 sur la période 1993-2012.
Le flux positif exprime un dégazage de CO2. Pour plus de clarté dans les cartes de différences
modèle-donnée, seules les zones où les flux simulés présentent le même signe que les données de
Landschützer et al. (2014) sont affichées. Ainsi, sur les cartes de différences, les zones d’absorption
où celle-ci est surestimée par le modèle apparaissent en nuance de bleu (et inversement) et les
zones de dégazage où celui-ci est surestimé apparaissent en nuance de rouge (et inversement).
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ORCA2
ORCA05
ORCA025

FIGURE 3.7 – Diagramme de Taylor résumant la comparaison modèle-données pour l’océan global.
L’écart-type normalisé est défini par : σnor m = σmodel /σobs . Les abréviations suivantes sont in-
cluses : Cflx (flux air-mer de carbone total), O2 (concentration en dioxygène dissous en subsurface),
N (concentration en NO 2 –

3 en surface), P (concentration en PO 3 –
4 en surface), Chl (concentration

en chlorophylle a en surface). Le point OBS est la cible correspondant à une corrélation et un
écart-type normalisé égaux à 1.
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3.3 A l’échelle de l’océan côtier

Cette section présente l’évaluation des champs biogéochimiques côtiers simulés par

les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025. Comme expliqué précédemment, la

forte hétérogénéité de l’océan côtier complique l’utilisation des données d’observations

précédemment utilisées pour l’océan ouvert. Les compilations d’observations globales des

champs biogéochimiques côtiers sont encore rares. Concernant les données satellitaires,

des modèles spécifiquement développés pour les eaux côtières (type II) sont nécessaires.

Dans cette partie, la définition de l’océan côtier utilisée dans cette thèse est comparée à

la définition de Laruelle et al. (2013) et à la base de données topographiques ETOPO2v2

(NGDC, 2006). Ensuite les concentrations en Chl a côtière sont évaluées à l’échelle globale

à partir de données satellitaires issues du projet GLOBCOAST. Enfin, une évaluation des

flux air-mer de CO2 est présentée à partir d’estimations côtières régionalisées de Laruelle

et al. (2014) basées sur des observations côtières SOCAT.

3.3.1 Définition de l’océan côtier

La définition admise de l’océan côtier dans cette thèse se base sur la définition de

Laruelle et al. (2013) en utilisant la classification MARCATS décrite en format SIG. Ces

données SIG ont été regrillées sur les grilles curvilinéaires ORCA. Le regrillage implique

une dégradation des frontières côtières qui est d’autant plus importante que la résolution

spatiale horizontale des grilles ORCA est grossière. De plus, les différentes résolutions

spatiales utilisées dans cette thèse impliquent aussi une représentation différente de la

bathymétrie qui est d’autant plus lissée que la résolution spatiale horizontale est grossière.

Enfin, deux régions MARCATS de dimensions trop petites pour être considérées ne sont

pas définies dans ORCA2 : la mer Noire (MARCATS 21) et le golfe Persique (MARCATS 29).

Ces éléments justifient le fait de s’intéresser à la définition de l’océan côtier par le biais de

la surface des régions côtières et de leur bathymétrie.

Le respect de l’étendue initiale des régions MARCATS pour échantillonner les résultats

simulés permet de comparer les résultats de manière pertinente avec les flux observés

et régionalisés. La Figure 3.8 compare les surfaces des régions MARCATS utilisées sur

les grilles ORCA2, ORCA05 et ORCA025 par rapport aux surfaces définies par Laruelle

et al. (2013). Les surfaces originales des régions MARCATS sont bien reproduites sur les

grilles ORCA. Les coefficients de corrélation R2 sont supérieurs à 0,97 pour les trois grilles

de modèles. Les régions de petites surfaces sont fortement dégradées et présentent des

surfaces sous-estimées dans ORCA2. Deux régions présentent des différences importantes.

La première couvre les côtes antarctique (MARCATS 45) initialement étendue sur 2936

103 km2, qui atteint 2549 103 km2 dans ORCA2, 2462 103 km2 dans ORCA05 et 2572 103 km2

dans ORCA025. La deuxième région est l’archipel canadien (MARCATS 13). Sa topographie

complexe est mal représentée dans ORCA2 : la surface initiale de cette région de 1145
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103 km2 est réduite dans ORCA2 à 537 103 km2. Cette dégradation n’est pas présente pour

les grilles ORCA05 et ORCA025.

FIGURE 3.8 – Diagramme de dispersion de la surface (103 km2) des régions MARCATS considérées
dans les grilles ORCA par rapport à celles définies par Laruelle et al. (2013). L’échelle des axes
est logarithmique. Les droites noires sont issues des régressions linéaires dont les équations sont
renseignées sur chaque graphique. Les droites grises sont les droites x = y .

La bathymétrie représente une contrainte importante pour la dynamique océanique.

Comme pour les surfaces, la Figure 3.9 montre que la représentation de la bathymétrie des

régions MARCATS est fortement affectée par le raffinement de la résolution spatiale. La

bathymétrie moyenne est systématiquement sur-estimée dans la configuration ORCA2

et aucune corrélation n’apparaît entre les données issues d’ORCA2 et celles calculées à

partir de la base de données topographique ETOPO2. Le passage à ORCA05 et ORCA025

améliore fortement le coefficient de corrélation R2 qui atteint respectivement 0.4 et 0.9. De

la même manière, les bathymétrie maximales pour chacune des régions MARCATS sont

mal représentées dans ORCA2 (R2 = 0,1). Les grilles ORCA05 et ORCA025 peinent aussi à

représenter ces valeurs maximales, avec des coefficients R2 respectivement de 0,3 et 0,5.

La grille du modèle présentant la meilleure topographie en terme de surface et de

bathymétrie est donc bien sûr la grille ORCA025. La qualité de la topographie est principa-

lement améliorée au passage de ORCA2 à ORCA05 car les différences de résolution spatiale

sont moins marquées entre les grilles ORCA05 et ORCA025.

3.3.2 Chlorophylle a

Avec l’émergence et l’utilisation récente à l’échelle globale d’algorithmes de traitement

des données satellitaires adaptés aux eaux turbides (eaux de type II), tels que l’algorithme

OC5 (Gohin, 2011; Gohin et al., 2002), l’utilisation des données satellitaires pour étudier

les champs biogéochimiques côtiers est possible. Les données utilisées ici sont basées sur

des données satellitaires MERIS analysées par l’algorithme OC5 dans le cadre du projet

GLOBCOAST (Dessailly et al., 2016).

Les simulations ORCA décrivent des concentrations en chlorophylle inférieures à 0,5

mg Chl m−3 pour la majorité de l’océan côtier (Figure 3.10). Dans ces simulations, les

spots de fortes concentrations qui dépassent parfois 1 mg Chl m−3 sont principalement
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FIGURE 3.9 – Diagramme de dispersion de (haut) la bathymétrie moyenne et (bas) la bathymétrie
maximale par régions MARCATS considérées dans les grilles ORCA comparées à celles retrouvées
dans la base de données ETOPO2v2 (NGDC, 2006). Les droites noires sont issues des régressions
linéaires dont les équations sont renseignées sur chaque graphique. Les droites grises sont les
droites x = y .

situés le long des côtes au dessus de 40°N, en mer de Chine orientale, dans l’archipel

indonésien, sur le plateau argentin. La différence avec les données GLOBCOAST montre

que les concentrations simulées de chlorophylle sont généralement faiblement sous-

estimées de moins de 0,5 mg Chl m−3 sur la bande 60°S-50°N et fortement sous-estimées

de 1,5 à 2 mg Chl m−3 au delà de 60°S et de 50°N. Les régions où les concentrations simulées

sont sur-estimées sont rares, avec des surestimations dépassant rarement les 1 mg Chl

m−3. Ces régions sont localisées le long des côtes de l’Asie du Sud-Est.

Les cartes de coefficient de corrélation R entre la variabilité saisonnière de la concentra-

tion en chlorophylle de GLOBCOAST et celle simulée indique une corrélation supérieure

à 0,5 pour la majorité des régions de basses et moyennes latitudes. D’ailleurs, les corré-

lations à ces latitudes dépassent plus fréquemment le seuil de 0,75 dans les simulations

ORCA05 et ORCA025. Cependant, pour les trois configurations, les corrélations sont néga-

tives le long des côtes arctiques. Quelque soit la résolution, le modèle ne reproduit donc

pas correctement la dynamique saisonnière décrite dans les données GLOBCOAST de la

concentration en chlorophylle contrainte par la dynamique saisonnière de la glace. Concer-

nant les régions d’upwellings, la reproduction de la dynamique saisonnière observée de

la chlorophylle est très variable : au niveau de l’upwelling péruvien, les corrélations sont

fortement négatives (< 0,5) sur les 3 simulations alors que ces corrélations sont supérieures

à 0,5 pour l’upwelling sénégalais.

Concernant la reproduction de l’amplitude saisonnière de la chlorophylle de surface,
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l’amplitude est sous-estimée aux hautes latitudes et au niveau des zones d’upwellings avec

des écarts-types saisonniers simulés représentant généralement moins de 25 % de l’écart-

type observé. Entre 30°N et 50°N, les amplitudes sont les plus fidèles aux observations,

avec des valeurs comprises entre 75 et 150 % de la variabilité observée. Au niveau des

basses et moyennes latitudes (upwellings exclus), les amplitudes saisonnières simulées

sont souvent surestimées de 300 %, principalement autour de l’île de Madagascar, des

côtes australiennes, de l’archipel indonésien, de la mer Méditerranée orientale et du golfe

du Mexique.

Intégrées globalement, les métriques issues de la comparaison entre les champs de

concentrations en chlorophylle simulés avec ceux issus de la base de données GLOBCOAST

sont présentées sur le Tableau 3.6. La corrélation spatiale est faiblement améliorée avec le

raffinement de la résolution, passant de 0,42 pour ORCA2 à 0,45 pour ORCA025. Moyennées

par régions MARCATS, les concentrations en chlorophylle simulées par ORCA05 présente

une corrélation spatiale supérieure à 0,5 avec les données GLOBCOAST. De la même ma-

nière, l’intérêt du raffinement de la résolution spatiale de ORCA05 vers ORCA025 apparaît

faiblement sur les autres métriques. En effet, les erreurs moyenne et quadratique sont les

plus importantes avec ORCA025 bien que la dispersion des valeurs soit légèrement mieux

représentée (29 % de l’écart-type observée pour ORCA025 contre 27 % pour ORCA05).

TABLEAU 3.6 – Métriques décrivant la comparaison entre les champs de concentration en chloro-
phylle simulés par les configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025 moyennés sur les 100 premiers
mètres et sur la période 2000-2009 et le champs de concentration en chlorophylle côtière issu de
GLOBCOAST moyenné sur la période 2003-2011. Moyennées en pondérant par l’aire de chaque
maille, les métriques présentées sont la corrélation spatiale (corrélation par MARCATS entre paren-
thèses), l’erreur quadratique moyenne (RMSE, mg m−3), l’erreur moyenne (mg m−3) et l’écart-type
spatial moyen normalisé par rapport à celui des données GLOBCOAST (σnor m =σmodel /σobs).

Métrique ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation (par MARCATS) 0,42 (0,37) 0,43 (0.51) 0,45 (0,48)
RMSE (mg m−3) 1,27 1,27 1,38
Erreur moyenne (mg m−3) -0,44 -0,45 -0,47
σnor m 0,21 0,27 0,29

3.3.3 Flux air-mer de CO2

- Validation des résultats simulés issue de la configuration ORCA05 avec les estima-

tions de Laruelle et al. (2014)

Les flux air-mer de carbone total simulés par la configuration ORCA05 sont moyennés

par MARCATS afin de les comparer aux estimations de Laruelle et al. (2014) basées sur

des observations. La Figure 3.11 issue de l’étude de Bourgeois et al. (2016) présente cette

comparaison sous forme d’un diagramme de dispersion. Le coefficient de corrélation R

entre les deux jeux de données atteint 0,8 (mer d’Okhotsk exclue). Alors que Laruelle et al.
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FIGURE 3.10 – Cartes décrivant la comparaison entre la climatologie saisonnière mensuelle de
concentration en chlorophylle (mg Chl m−3) moyennées sur les 100 premiers mètres et simulées
par les configurations ORCA2, ORCA05-GEM et ORCA025 pour la période 2003-2011 et les champs
mensuels moyens de concentration en chlorophylle calculés par GLOBCOAST à partir des données
MERIS de 2003-2011. Les métriques présentées sont le champs moyen annuel simulé, la différence
entre ce champs et celui des données GLOBCOAST, la corrélation de la variabilité saisonnière entre
ces deux champs et l’écart-type saisonnier normalisé par rapport à celui des données GLOBCOAST
(σnor m =σmodel /σobs). L’échelle pour les moyennes annuelles démarre avec un pas de 0,5 et pour
σnor m avec un pas de 0,25.
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(2014) estime que 64 % des région MARCATS sont des puits de carbone, cette proportion

atteint 79 % pour les régions simulées par ORCA05 sur la période 1993-2012. L’agrégation

des flux suivant les classes de régions MARCATS augmente le coefficient de corrélation à

0,9 (Bourgeois et al., 2016). Cependant le modèle surestime l’absorption et sous-estime

le dégazage de CO2 pour 76 % des régions. Il en résulte une inversion des signes des flux

(c.-à-d. une inversion de la direction du flux) pour les côtes indiennes (-0,06 mol C m−2 a−1

simulé contre 0,19 mol C m−2 a−1 observé) et les régions de CBE (-0,12 mol C m−2 a−1

simulé contre 0,12 mol C m−2 a−1 observé). Au sein des CBE, les régions d’upwelling du

Maroc et du Sud-Ouest africain présentent les flux simulés les plus éloignés estimations

de Laruelle et al. (2014). Enfin, l’absorption de carbone intégrée sur les régions côtières

arctiques, évaluée à 86 Tg C a−1 de Laruelle et al. (2014), est aussi sous-estimée par le

modèle. Ce dernier limite le puits de carbone côtier arctique à 52 Tg C a−1.
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FIGURE 3.11 – Flux air-mer de carbone total par régions MARCATS simulés par la configuration
ORCA05 par rapport aux flux estimés par Laruelle et al. (2014) à partir d’observations. Ces flux
exprimés en mol C m−2 a−1 sont moyennés par régions MARCATS. Les barres d’erreur verticales
correspondent à l’écart-type de la variabilité interannuelle du flux air-mer de carbone total sur la
période 1993-2012 pour la configuration ORCA05. Les barres d’erreur horizontales correspondent à
la variabilité issue des méthodes de calcul du flux par Laruelle et al. (2014). La droite de régression
linéaire qui en résulte est présentée avec la droite grise dont l’ordonnée à l’origine est forcée à 0.
Figure tirée de Bourgeois et al. (2016).

- Comparaison ORCA2 / ORCA05 / ORCA025

A l’échelle globale, le raffinement de la résolution affecte peu l’absorption simulée

de carbone total pour l’océan côtier global, qui est comprise entre 0,27 et 0,29 Pg C a−1

(Tableau 3.7). Ces estimations sont en accord avec les dernières estimations de ce flux

comprises entre 0,2 et 0,4 Pg C a−1 (Borges et al., 2005; Cai, 2011; Cai et al., 2006; Chen

et Borges, 2009; Chen et al., 2013; Laruelle et al., 2010, 2014). Il en est de même pour

l’absorption de carbone anthropique avec des valeurs simulées qui convergent pour les

trois résolutions vers une absorption de 0,1 Pg C a−1. Cette estimation est discutée dans le
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chapitre 4.

TABLEAU 3.7 – Absorptions simulées de carbone total et anthropique, exprimées en Pg C a−1, par
l’océan côtier global par les configurations ORCA2, ORCA05, et ORCA025.

Absorption (Pg C a−1) ORCA2 ORCA05 ORCA025

Carbone total -0.27 -0.27 -0.29
Carbone anthropique -0.093 -0.102 -0.100

Les flux simulées par régions MARCATS présentent quant à eux une forte dépendance à

la résolution spatiale, bien que cela ne se traduise pas par une amélioration de la corrélation

avec le degré de résolution appliqué (Figure 3.12). Avec le raffinement, les flux simulés sont

parfois inversés (régions 2, 16, 18, 23, 24 et 27), se rapprochent clairement des estimations

basées sur les observations (régions 6, 10, 32 et 37), ou s’en éloignent (régions 35, 1, 13).

L’agrégation des régions MARCATS par classes de régions permet un aperçu plus pertinent

des scores attribués à la représentation des flux air-mer de carbone suivant les 3 résolutions

et par rapport aux observations (Figure 3.13). Le raffinement de la résolution de ORCA2

vers ORCA025 bénéficie principalement aux régions de CBO où le coefficient de corrélation

R passe de 0,4 à 0,9 et l’erreur moyenne quadratique de 1,09 à 0,69 mol C m−2 a−1. Pour

les autres classes de régions, cette tendance n’est pas reproduite. ORCA2 est d’ailleurs la

configuration la plus fidèle aux données de Laruelle et al. (2014) en terme de corrélation

spatiale pour les régions CBE et tropicales et en terme de RMSE pour les mers marginales

ainsi que les régions polaires et subpolaires.

A l’échelle globale, le raffinement de la résolution améliore la représentation des flux

seulement au passage de ORCA2 à ORCA05 (Tableau 3.8). En excluant les régions présen-

tant une forte incertitude (Laruelle et al., 2014), la corrélation spatiale des estimations de

flux par MARCATS entre les valeurs simulées et celles basées sur les observations atteint

0,62 pour ORCA2, 0,74 pour ORCA05 et 0,55 pour ORCA025 (Tableau 3.8). Concernant

l’erreur quadratique moyenne, ORCA05 est aussi le plus fidèle aux observations avec une

erreur de 0,89 mol C m−2 a−1 alors que ORCA2 et ORCA025 présentent respectivement des

erreurs quadratiques moyennes de 1,00 et 1,14 mol C m−2 a−1. L’amplitude des valeurs de

flux air-mer de CO2est améliorée principalement au passage de ORCA2 à ORCA05. Les flux

simulés dans ORCA05 représentent 89 % de la variabilité spatiale observée contre 74 %

pour ORCA2. Ces scores indiquent donc que les résultats de la configuration ORCA05 sont

les plus fidèles aux estimations basées sur les observations de Laruelle et al. (2014).

3.3.4 Dioxygène dissous des eaux de fond

Une simulation correcte de la concentration en dioxygène dissous des eaux de fond

côtières est importante avec l’émergence des problématiques de désoxygénation côtière et

d’extension des zones mortes. Des données régionalisées par MARCATS de concentration

en dioxygène dissous des eaux de fond ont été calculées à partir de l’étude de Reed et
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FIGURE 3.12 – Diagramme de comparaison des estimations par régions MARCATS des flux air-
mer de CO2 total simulés par rapport aux estimations de Laruelle et al. (2014) basées sur des
observations. Les estimations associées à une forte incertitude sont exclues. Les numéros en
abscisses correspondent aux identifiants des régions MARCATS. Les flux simulés correspondent
aux climatologies de la période 1993-2012 issues des configurations ORCA2, ORCA05 et ORCA025.
Les barres d’erreur pour les flux simulés correspondent à l’écart-type de la variabilité interannuelle
du flux air-mer de carbone total sur la période 1993-2012 pour chaque configuration. Les barres
d’erreur des flux basés sur des observations correspondent à l’écart-type issu des méthodes de
calcul du flux air-mer par Laruelle et al. (2014).
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FIGURE 3.13 – Récapitulatif des données de la Figure 3.12 agrégées par classes de régions avec
l’erreur quadratique moyenne et la corrélation des flux air-mer de carbone simulés par rapport à
ceux basés sur les observations.

TABLEAU 3.8 – Corrélation spatiale et erreur quadratique moyenne (RMSE, mol C m−2 a−1) et écart-
type normalisé (σnor m =σmodel /σobs) calculées pour l’océan côtier global à partir des estimations
de flux par MARCATS entre les valeurs simulées et celles basées sur les observations de Laruelle
et al. (2014).

ORCA2 ORCA05 ORCA025

Corrélation 0.62 0.74 0.55
RMSE (mol C m−2 a−1) 1,00 0.89 1,14
σnor m 0,74 0,89 0,90

Harrison (2016) pour évaluer la configuration ORCA05. Reed et Harrison (2016) ont dé-

terminé la sensibilité des régions côtières du globe à la désoxygénation en simulant un

scénario idéalisé de forçage fluvial. La validation de leur modèle a été réalisée à partir des

concentrations d’O2 des eaux de fond issues de la base de données WOA2013 régionalisées

par COSCAT. Sachant que les régions COSCAT sont des sous-unités de régions MARCATS,

les estimations d’O2 calculées par Reed et Harrison (2016) ont été agrégées par MARCATS

pour obtenir les estimations de concentrations en O2 des eaux de fond présentées sur la

Figure 3.14. Sur cette Figure, les concentration en O2 de fond de la simulation ORCA05

pour la période 1990-1999 sont donc comparées aux mêmes concentrations basées sur les

données calculées par Reed et Harrison (2016) à partir de WOA2013. Il a été choisi ici de

présenter seulement les résultats de la configuration ORCA05 car les chapitre 4 et 5 sont

basés sur cette configuration.

Les régions présentant les concentrations en dioxygène dissous les plus faibles (<

100 µmol L−1) sont localisées le long des OMZ alors que les concentrations les plus fortes

sont concentrées au niveau des régions arctiques et dépassent les 300 µmol L−1. La région

de l’Est de la mer d’Arabie (MARCATS 30) présente la concentration observée la plus faible

avec 59 µmol L−1 alors que le modèle simule une concentration de 123 µmol L−1 dans cette

région. La région du Pacifique Tropical Est (MARCATS 3) présente la concentration simulée

la plus faible avec 40 µmol L−1 alors que la concentration observée atteint 95 µmol L−1. Les

régions les mieux représentées sont celles présentant de forte teneur en oxygène de fond,
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FIGURE 3.14 – Concentrations moyennes en dioxygène dissous (µmol O2 L−1) au fond par MARCATS
simulées par ORCA05 sur la période 1990-1999 en fonction des concentrations observées au fond
par MARCATS calculées par Reed et Harrison (2016) à partir de la base de données WOA2013. La
droite noire correspond à la régression linéaire des deux jeux de données. L’équation et le coefficient
R2 issus de la régression linéaire sont renseignés sur le graphique.
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avec des concentrations supérieures à 200 µmol L−1. Les régions où le modèle s’écarte le

plus des observations sont des régions sous l’influence d’une OMZ comme l’Est de la mer

d’Arabie (MARCATS 30), la Mer Rouge (MARCATS 28) ou la baie du Bengale (MARCATS

31) . Cependant, d’autres régions similaires sont bien représentées comme les côtes du

courant de Californie (MARCATS 2), de l’upwelling péruvien (MARCATS 4) ou l’Ouest de la

mer d’Arabie (MARCATS 27).

3.4 Conclusion

Cette évaluation globale a présenté de manière non exhaustive les capacités des configu-

rations ORCA à simuler la biogéochimie marine dans l’océan ouvert et dans l’océan côtier.

Les champs biogéochimiques observés suivent principalement une distribution en fonc-

tion de la latitude ou en fonction des phénomènes physiques régionaux (upwellings côtiers,

formation d’eaux profondes, divergence équatoriale). Ces distributions sont généralement

correctement reproduites. Les ordres de grandeur sont respectés malgré des différences

parfois marquées entre les observations et les variables simulées. Le raffinement de la

résolution spatiale améliore la reproduction de certains champs biogéochimiques comme

la biomasse phytoplanctonique en Océan Arctique, l’étendue de l’OMZ indienne ou le

dégazage de CO2 au niveau de l’upwelling de Somalie-Oman. Cependant, les observations

côtières sont encore insuffisantes pour réaliser une évaluation exhaustive des différentes

variables biogéochimiques simulées. L’évaluation des résultats simulés pour l’océan côtier

global nécessite des compilations d’observations à l’échelle globale, réalisées de manière

homogène et à haute fréquence dans le temps et dans l’espace pour décrire l’état moyen de

l’océan côtier. La rareté de ce type de compilation d’observations côtières induit que l’éva-

luation des résultats simulés pour l’océan côtier ne peut être réalisée que sur un nombre

restreint de variables. En effet, l’utilisation de données ponctuelles dans le temps et dans

l’espace est difficile pour évaluer ce type de modèle qui a été initialement développé pour

simuler les processus de l’océan ouvert. C’est pourquoi la méthode d’évaluation choisie ici

s’est principalement basée sur l’appréciation de l’état moyen biogéochimique de l’océan

simulé.

La comparaison des résultats simulés en fonction de la résolution et par rapport aux ob-

servations a permis de souligner l’intérêt d’utiliser la configuration ORCA05. Cette dernière

présente des résultats fortement améliorés par rapport à ORCA2. Les résultats d’ORCA05

présentent des scores similaires à ORCA025 alors que l’usage de la grille ORCA025 nécessite

8 fois plus de ressources de calcul. En effet, la division par deux de la taille des mailles

impose aussi une division par deux du pas de temps (critère CFL, voir section 2.2.4). L’utili-

sation de la configuration ORCA05 permet d’envisager de réaliser des tests de sensibilité à

l’échelle centennale associés à un coût de calcul raisonnable. Aussi, la simulation utilisant

ORCA05 est la seule à disposition couvrant une période centennale complète de la période

pré-industrielle (1870) à la période actuelle (2012). Les autres configurations ont été initia-
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lisées à partir de l’année 1958 de la simulation ORCA05. La configuration ORCA05 a donc

été choisie pour réaliser les études qui sont présentées dans les chapitres 4 et 5 de cette

thèse.

Ces résultats ont montré que l’augmentation de la résolution spatiale appliquée au

modèle permet une amélioration de la reproduction de certains champs biogéochimiques

côtiers. Cependant, les faibles améliorations apportées par l’utilisation de la grille ORCA025

par rapport au passage de ORCA2 à ORCA05 pose la question de l’utilisation de grilles

encore plus fines comme la grille ORCA12 de résolution nominale 1/12° ( 9 km). Les

performances du modèle pour simuler la biogéochimie avec la grille ORCA12 sont difficiles

à prévoir tant les scores diffèrent en fonction des variables et des résolutions. Comme

montré précédemment, il peut être attendue une meilleure représentation du trait de

côte, de la bathymétrie et surtout de la dynamique océanique. Un des objectifs finaux du

raffinement de la résolution spatiale étant la capacité à résoudre les tourbillons côtiers. Holt

et al. (2017) ont évalué les capacités des grilles ORCA à résoudre ces derniers : ORCA025 et

ORCA12 sont eddy-resolving pour respectivement 27 % et 52 % de l’océan global (Figure

3.15). La fraction résolue par ces grilles pour l’océan côtier est sensiblement plus faible :

seulement 3 % de la surface océanique côtière est résolue par ORCA025 contre 8 % pour

ORCA12. Dans notre configuration ORCA05, cette problématique est en partie compensée

par l’usage de la paramétrisation de Gent et McWilliams (1990) qui simule de manière

implicite l’aplanissement des surfaces isopycnales provoquée par les tourbillons.

FIGURE 3.15 – Distribution cumulative de la fraction de l’océan global à gauche et de l’océan
côtier à droite (profondeur inférieur à 500 m) où le modèle est eddy-excluding, eddy-permitting,
et eddy-resolving, en fonction du critère e. Ce critère est égale au rapport entre (1) le premier
rayon de déformation de Rossby qui est l’échelle locale caractéristique du diamètre des tourbillons
océaniques et (2) la résolution nominale des grilles testées. Figure tirée de Holt et al. (2017).

Cependant la résolution spatiale n’est pas le seul paramètre à modifier pour améliorer

les performances du modèle NEMO-PISCES relatives à la reproduction de la biogéochimie

côtière observée. Nombre de processus spécifiques à l’océan côtier ne sont pas représentés

ou mal représenté dans PISCES. En premier lieu, les processus sédimentaires qui ont une

représentation rudimentaire dans le modèle PISCES. Les processus de diagénèse précoce
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pourraient avoir un impact global sur le cycle du carbone côtier en libérant par exemple

une quantité significative d’alcalinité dans la colonne d’eau qui augmenterait la capacité

d’absorption côtière de CO2 atmosphérique (Chen et al., 2003b; Krumins et al., 2013; Tho-

mas et al., 2009). Ces processus sont effectivement susceptibles d’affecter la biogéochimie

de la totalité de la colonne d’eau côtière compte tenu de sa faible profondeur. Un autre

point à améliorer concerne les conditions aux limites imposées au modèle et plus parti-

culièrement les apports fluviaux. Ceux-ci sont très simplifiés dans nos modèles : aucune

variabilité saisonnière, interannuelle ou décennale n’y est appliquée. De plus, ces apports

présentent des rapports stoechiométriques constants et uniformes, non représentatifs de

la diversité des caractéristiques des bassins versants qui alimentent l’océan côtier.

3.5 Synthèse

- Les processus biogéochimiques simulés sont évalués à partir de trois configu-

rations de résolutions spatiales différentes : ORCA2 (200 km), ORCA05 (50

km) et ORCA025 (25 km).

- L’évaluation est réalisée à partir de données basées sur les observations in situ

ou basées sur des données satellitaires décrivant l’état biogéochimique moyen

de l’océan global d’une part et de l’océan côtier d’autre part.

- En parallèle de l’évaluation, l’intérêt du raffinement de la résolution spatiale

sur la représentation des champs biogéochimiques est apprécié :

- La représentation des indicateurs de biomasse phytoplanctonique à

l’échelle globale est améliorée pour ORCA025 par rapport à ORCA2 et

ORCA05. Peu d’améliorations sont identifiées pour les autres critères

biogéochimiques évalués.

- Les champs biogéochimiques côtiers évalués dans ORCA05 et

ORCA025 sont représentées de manière équivalentes alors que la confi-

guration ORCA025 nécessite 8 fois plus de ressources de calcul.

- Il est donc décider d’exploiter pour les chapitres suivants la configuration

ORCA05 présentant un compromis entre (1) une représentation satisfaisante

des champs biogéochimiques côtiers, (2) une quantité raisonnable de res-

sources de calcul à déployer pour réaliser les simulations exploitées dans le

chapitre 5 et (3) la disponibilité de simulations centennales pour ORCA05,

adaptées à l’étude du chapitre 4.
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4.1 Introduction

Les études s’intéressant au rôle de l’océan côtier dans le cycle global du carbone sont

nombreuses et les dernières estimations tendent vers une absorption côtière de CO2

atmosphérique entre 0,2 et 0,5 Pg C a−1 avec une incertitude associée de 50 à 75 % (Bauer

et al., 2013; Borges, 2005; Borges et al., 2005; Cai, 2011; Cai et al., 2006; Chen, 2010; Chen

et Borges, 2009; Chen et al., 2013; Jahnke, 2010; Laruelle et al., 2010, 2014; Regnier et al.,

2013; Wanninkhof et al., 2013). La forte incertitude associé à ces estimations est due à

la qualité des compilations d’observations qui présentent une couverture insuffisante et

hétérogène, inadaptée à la forte variabilité spatio-temporelle et à la complexité de l’océan

côtier (Bakker et al., 2016; Laruelle et al., 2014; Regnier et al., 2013; Zscheischler et al.,

2016). Cependant, il est admis que l’océan côtier n’a pas toujours été un puits de carbone.

En effet, d’après Andersson et Mackenzie (2004) , Mackenzie et al. (2004) et Bauer et al.

(2013), l’océan côtier mondial était une source de carbone en conditions pré-industrielles

et l’inversion du flux à l’interface air-mer, qui aurait eu lieu lors du dernier siècle, aurait été

induite par une perturbation anthropique. Cependant, deux hypothèses ont été formulées

concernant le type de la perturbation anthropique responsable de cette inversion du

flux. La première hypothèse défendue par Andersson et Mackenzie (2004) et Mackenzie

et al. (2004) explique principalement cette transition avec la perturbation anthropique des

apports fluviaux stimulant la production primaire nette côtière et favorisant l’installation

d’un système autotrophe. La deuxième hypothèse présentée par Bauer et al. (2013) explique

cette transition avec l’augmentation du gradient de pression partielle de CO2 à l’interface

air-mer due à l’augmentation de la concentration atmosphérique en CO2 avec les émissions

anthropiques. Cette transition de source à puits de carbone induit la formation d’une

composante anthropique du flux air-mer de carbone, en sus de la composante naturelle

du flux.

Peu d’études ont réalisé des estimations du puits de carbone anthropique (Cant ) de

l’océan côtier mondial, principalement du fait des difficultés rencontrées pour estimer

celui-ci (Borges, 2005; Liu et al., 2010b; Regnier et al., 2013; Wanninkhof et al., 2013). En

plus de la qualité insuffisante des observations précédemment mentionnées, les série

temporelles d’observations côtières ne sont pas encore assez longues pour permettre l’ex-

traction du signal de la perturbation anthropique de la forte variabilité naturelle inhérente

à l’océan côtier (Bakker et al., 2016; Bates et al., 2014; Laruelle et al., 2014; Regnier et al.,

2013). Les méthodes employées pour estimer le puits de Cant de l’océan côtier reposent

donc soit sur des méthodes d’extrapolation du taux d’absorption océanique global de Cant

à la surface océanique côtière (Regnier et al., 2013; Wanninkhof et al., 2013), soit sur la

déduction de la partie résiduelle du budget côtier de carbone (Liu et al., 2010b), soit sur un

modèle simplifié en boîtes (Borges, 2005). Suivant la méthode utilisée, le puits de Cant de

l’océan côtier est ainsi estimé entre 0,2 à 0,5 Pg C a−1.

Ce chapitre a pour objectif de réaliser pour la première fois l’estimation du puits de
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Cant de l’océan côtier à partir d’un modèle 3D. Pour cela, la configuration globale ORCA05,

présentant une résolution spatiale horizontale de 50 km et évaluée dans le chapitre précé-

dent, a été choisie. La perturbation anthropique considérée ici suit l’hypothèse de Bauer

et al. (2013) en simulant l’effet de l’augmentation du CO2 atmosphérique sur le cycle du

carbone côtier à l’échelle globale. Ce chapitre est présenté sous la forme d’un article publié

dans la revue scientifique à comité de lecture Biogeosciences.

4.2 Coastal-ocean uptake of anthropogenic carbon (Bour-

geois et al., 2016)
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Abstract. Anthropogenic changes in atmosphere–ocean and
atmosphere–land CO2 fluxes have been quantified exten-
sively, but few studies have addressed the connection be-
tween land and ocean. In this transition zone, the coastal
ocean, spatial and temporal data coverage is inadequate to
assess its global budget. Thus we use a global ocean biogeo-
chemical model to assess the coastal ocean’s global inven-
tory of anthropogenic CO2 and its spatial variability. We used
an intermediate resolution, eddying version of the NEMO-
PISCES model (ORCA05), varying from 20 to 50 km hor-
izontally, i.e. coarse enough to allow multiple century-
scale simulations but finer than coarse-resolution models
(∼ 200 km) to better resolve coastal bathymetry and complex
coastal currents. Here we define the coastal zone as the con-
tinental shelf area, excluding the proximal zone. Evaluation
of the simulated air–sea fluxes of total CO2 for 45 coastal re-
gions gave a correlation coefficient R of 0.8 when compared
to observation-based estimates. Simulated global uptake of
anthropogenic carbon results averaged 2.3 Pg Cyr−1 during
the years 1993–2012, consistent with previous estimates. Yet
only 0.1 PgCyr−1 of that is absorbed by the global coastal
ocean. That represents 4.5 % of the anthropogenic carbon
uptake of the global ocean, less than the 7.5 % proportion
of coastal-to-global-ocean surface areas. Coastal uptake is
weakened due to a bottleneck in offshore transport, which
is inadequate to reduce the mean anthropogenic carbon con-
centration of coastal waters to the mean level found in the
open-ocean mixed layer.

1 Introduction

The ocean mitigates climate change by absorbing atmo-
spheric CO2 produced by combustion of fossil fuels, land-
use change, and cement production. During the 2005–2014
period, the global ocean absorbed 2.6± 0.5 PgCyr−1 of an-
thropogenic carbon, an estimated 26 % of the total anthro-
pogenic CO2 emissions (Le Quéré et al., 2015). The global
anthropogenic carbon budget relies on separate estimates for
atmosphere, land, and ocean reservoirs. Yet it neglects what
happens in the aquatic continuum between land and ocean
(Cai, 2011; Regnier et al., 2013), for which there is no con-
sensus on anthropogenic carbon uptake (Wanninkhof et al.,
2013; Mackenzie et al., 2004; Bauer et al., 2013; Regnier
et al., 2013; Le Quéré et al., 2015; Ciais et al., 2013).

The land–ocean aquatic continuum includes inland waters,
estuaries, and the coastal ocean, i.e. the succession of active
physical–biogeochemical systems that connect upland terres-
trial soils to the open ocean (Regnier et al., 2013). Our fo-
cus here is on the coastal ocean, which plays an inordinately
large role relative to the open ocean in terms of primary pro-
ductivity, export production, and carbon burial. Although the
coastal ocean covers only 7–10 % of the global ocean sur-
face area, it accounts for up to 30 % of oceanic primary pro-
duction, 30–50 % of oceanic inorganic carbon burial, and
80 % of oceanic organic carbon burial (Gattuso et al., 1998;
Longhurst et al., 1995; Walsh, 1991); moreover, the coastal-
ocean supplies about half of the organic carbon that is deliv-
ered to the deep open ocean (Liu et al., 2010). All these esti-
mates suffer from high uncertainties as do those for coastal-
ocean air–sea CO2 exchange (Laruelle et al., 2014), particu-
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larly its anthropogenic component. Indeed, in addition to the
effect of increasing atmospheric CO2, potential changes in
coastal-ocean physics (e.g. temperature) and biology (e.g. net
ecosystem production) as well as changes in riverine input,
and interactions with the sediment may be of primary im-
portance (Mackenzie et al., 2004; Hu and Cai, 2011). These
changes would modify the distribution of carbon and alkalin-
ity, hence change the potential of the coastal ocean to absorb
anthropogenic carbon.

To date, few studies have distinguished anthropogenic car-
bon uptake by the global coastal ocean. Estimating air–sea
fluxes of anthropogenic CO2 in the coastal ocean would re-
quire multi-decadal time series of coastal CO2 observations
in order to extract an anthropogenic signal from the strong
coastal natural variability. Such time series are still rare and
probably not long enough. To our knowledge, the only avail-
able equivalent time series are the Ishii et al. (2011) 1994–
2008 time series along 137◦ E on Japanese coasts and the
Astor et al. (2013) 1996–2008 time series at the CARIACO
station on Venezuelan coasts. Therefore, estimates of anthro-
pogenic carbon uptake by the global coastal ocean have been
based on modelling studies, extrapolating data and model
output from the open-ocean, and estimating residuals with
budget calculations. An early modelling approach was pro-
posed by Andersson and Mackenzie (2004) and Mackenzie
et al. (2004). They used a 2-box model (Shallow-water Ocean
Carbonate Model, SOCM) that separated the coastal ocean
into surface waters and sediment pore waters. They estimated
that the preindustrial coastal ocean was a source of CO2 to
the atmosphere and had recently switched to a CO2 sink.
This source-to-sink switch is mainly caused by a shift in net
ecosystem production (NEP) due to increased anthropogenic
nutrient inputs (Andersson and Mackenzie, 2004; Mackenzie
et al., 2004). Another proposed mechanism is simply linked
to the anthropogenic increase in atmospheric CO2, consider-
ing constant NEP (Bauer et al., 2013). The difference be-
tween the simulated air–sea CO2 fluxes from the SOCM
model for the years 1700 and 2000 suggests that in 2000 the
coastal ocean absorbed 0.17 PgC yr−1 of anthropogenic car-
bon from the atmosphere (Borges, 2005). As for extrapola-
tion, Wanninkhof et al. (2013) used coarse-resolution global-
ocean models and observations and estimated a similar up-
take of 0.18 PgCyr−1 by extrapolating open-ocean air–sea
fluxes of anthropogenic CO2 into the coastal zone. Finally,
Liu et al. (2010) combined estimates from the same SOCM
model for the preindustrial coastal zone with observational
estimates of the contemporary flux to deduce a corresponding
anthropogenic carbon uptake of 0.5 PgC yr−1 for the 1990s.

In addition, there exist 3-D regional-circulation–
biogeochemistry–ecosystem models that have been used to
study other aspects of coastal-ocean carbon cycling as sum-
marized by Hofmann et al. (2011). Typically, such models
have been implemented in regions where sufficient measure-
ments are available for model validation, e.g. the Middle
Atlantic Bight (eastern US coast) (Fennel et al., 2008;

Fennel, 2010), the California current system (Fiechter et al.,
2014; Turi et al., 2014; Lachkar and Gruber, 2013), and the
European shelf seas (Artioli et al., 2014; Phelps et al., 2014;
Wakelin et al., 2012; Allen et al., 2001; Cossarini et al.,
2015; Prowe et al., 2009). Because of their limited regional
domains, such models are typically able to make simulations
with horizontal resolutions of 10 km or less, which remains
a challenge for global-circulation–biogeochemical models.
The reduced computational requirements of regional models
also allow biogeochemistry and ecosystem components to
be more complex. Unfortunately, joining together a network
of regional models to allow efficient simulations that cover
all parts of the global coastal ocean remains a technical
challenge (Holt et al., 2009).

The alternative to using a global model is computa-
tionally more challenging because few of them have ade-
quate resolution to properly simulate many critical coastal-
ocean processes (Griffies et al., 2010; Holt et al., 2009).
Coarse-resolution global models fail to adequately resolve
the coastal bathymetry, which substantially alters coastal-
ocean circulation (Fiechter et al., 2014) as well as mesoscale
dynamics, upwelling, and coastal currents, all of which are
thought to strongly affect the variability of air–sea CO2
fluxes along ocean margins (Borges, 2005; Lachkar et al.,
2007; Kelley et al., 1971). Global models also typically lack a
benthic component, i.e. early diagenesis in sediments, which
in some regions is likely to affect simulated coastal-ocean
biogeochemistry of overlying waters. Moreover, input of car-
bon and nutrients from rivers and groundwater is usually
lacking. Even in models such as ours, where that input is
imposed as boundary conditions (Aumont et al., 2015), tem-
poral variability and trends are neglected (Bauer et al., 2013;
Cotrim da Cunha et al., 2007).

Nonetheless, coarse-resolution models are no longer state
of the art. Recently, there have been improvements in spatial
resolution of global ocean models and the spatio-temporal
resolution of surface forcing fields (Brodeau et al., 2010),
thereby improving the representation of bathymetry and
ocean processes in the highly variable coastal zone (Capet,
2004; Hofmann et al., 2011; McKiver et al., 2014). In any
case, models currently provide the only means to estimate
coastal uptake of anthropogenic carbon due to the lack of
data-based estimates.

Here our aim is to estimate the air-to-sea flux of anthro-
pogenic CO2 into the coastal ocean and how it varies from
region to region across the globe. We focus solely on the
geochemical effect of anthropogenic CO2 addition from the
atmosphere to the ocean and neglect the role of varying river
input and interactions with the sediment, as well as feedback
from a changing climate. To do so, we rely on an eddying ver-
sion of the global NEMO circulation model (Madec, 2008),
which also includes the LIM2 sea ice model and is coupled
to the PISCES biogeochemical model (Aumont and Bopp,
2006). More precisely, we use the ORCA05 eddy-admitting
resolution, which ranges from 0.2 to 0.5◦ (i.e. 20 to 50 km).
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Although this resolution does not fully resolve coastal-ocean
bathymetry and dynamics, it does provide a first step into the
eddying regime and a starting point upon which to compare
future studies that will model the coastal ocean, globally, at
higher resolution.

2 Methods

2.1 Coupled physical–biogeochemical model

For this study, we use version 3.2 of the ocean model
known as NEMO (Nucleus for European Modelling of the
Ocean), which includes (1) the primitive equation model
Océan Parallélisé (OPA, Madec, 2008), (2) the dynamic-
thermodynamic Louvain-La-Neuve sea ice model (LIM,
Fichefet and Morales Maqueda, 1997), and (3) the Tracer in
the Ocean Paradigm (TOP), a passive tracer module. Here
the latter is connected to version 1 of the ocean biogeo-
chemical model PISCES (Pelagic Interaction Scheme for
Carbon and Ecosystem Studies) (Aumont and Bopp, 2006).
For the NEMO model, we use a global-scale configuration
from the DRAKKAR community (see Barnier et al., 2006;
Timmermann et al., 2005). Namely, we use the ORCA05
global configuration, which possesses a curvilinear, tripolar
grid with a horizontal resolution that ranges between 0.2◦

near the North Pole to 0.5◦ at the Equator (Fig. 1). Verti-
cally, ORCA05 is discretized into 46 levels with thicknesses
that range from 6 m at the surface to 250 m for the deepest
ocean level (centred at 5625 m). Model bathymetry is com-
puted from the 2 min bathymetry file ETOPO2 from the Na-
tional Geophysical Data Center. The numerical characteris-
tics of our ORCA05 configuration follow the lead of Barnier
et al. (2006) for the ORCA025 configuration with resolution-
dependent modifications for the horizontal eddy diffusivity
for tracers modified to 600 m2 s−1 and horizontal eddy vis-
cosity fixed to −4× 1011 m2 s−1. To simulate the advective
transport driven by geostrophic eddies, our ORCA05 simu-
lation uses the eddy parameterization scheme of Gent and
McWilliams (1990) applied with an eddy diffusion coeffi-
cient of 1000 m2s−1.

The biogeochemical model PISCES includes four plank-
ton functional types: two phytoplankton (nanophytoplank-
ton and diatoms) and two zooplankton (micro- and mesozoo-
plankton). PISCES also uses a mixed-quota Monod approach
where (1) phytoplankton growth is limited by five nutrients
(nitrate, ammonium, phosphate iron, and silicate), following
Monod (1949) and (2) elemental ratios of Fe, Si, and Chl to C
are prognostic variables based on the external concentrations
of the limiting nutrients. In addition PISCES assumes a fixed
C : N : P Redfield ratio set to 122 : 16 : 1 from Takahashi et al.
(1985) for both living and non-living pools. Similar to Gei-
der et al. (1998), the phytoplankton Chl:C ratio in PISCES
varies with photoadaptation. Furthermore, PISCES includes
non-living pools, namely a pool of semilabile dissolved or-

ganic matter and two size classes of particulate organic mat-
ter. PISCES also explicitly accounts for biogenic silica and
calcite particles. In PISCES, the sediment–water interface is
treated as a reflective boundary condition where mass fluxes
from particles are remineralized instantaneously, except that
small proportions of particle fluxes of organic matter, calcite,
and biogenic silica escape the system through burial. Those
burial rates are hence dependent on the local sinking fluxes,
but are set to balance inputs from rivers and atmospheric de-
position at the global scale. Thus global budgets of alkalinity
and nutrients are balanced. For further details, we refer read-
ers to Aumont and Bopp (2006).

To simulate carbon chemistry and air–sea CO2 fluxes,
the model follows the protocol from phase 2 of the Ocean
Carbon-Cycle Model Intercomparison Project (OCMIP, Na-
jjar and Orr, 1999) protocol. The sea-to-air CO2 flux FCO2 is
computed using the following equation:

FCO2 = α k1pCO2, (1)

where α is the solubility of CO2 computed from Weiss
(1974) and1pCO2 is the difference between the partial pres-
sures of sea surface and atmospheric CO2. Thus FCO2 is pos-
itive when CO2 is transferred from the ocean to the atmo-
sphere. The piston velocity k is based on Eq. (3) of Wan-
ninkhof (1992):

k = 0.30 u2
w

√
660
Sc
(1− fice), (2)

where uw is the wind speed at 10 m, Sc is the CO2 Schmidt
number, and fice is the ice fraction.

2.2 Simulations

The dynamic model was started from rest and spun up for
50 years. Initial conditions for temperature and salinity are
as described by Barnier et al. (2006). Initial biogeochemical
fields of nitrate, phosphate, oxygen, and silicate are from the
2001 World Ocean Atlas (Conkright et al., 2002), whereas
preindustrial dissolved inorganic carbon (DIC) and total al-
kalinity (Alk) come from the GLODAP gridded product (Key
et al., 2004). Conversely, because data for iron and dissolved
organic carbon (DOC) are more limited, both those fields
were initialized with model output from a 3000-year spin up
simulation of a global 2◦ configuration of the same NEMO-
PISCES model (Aumont and Bopp, 2006). All other biogeo-
chemical tracers have much shorter timescales; hence, they
were initialized to globally uniform constants.

After the 50-year spin-up, we launched two parallel simu-
lations: the first was a historical simulation run from 1870
to 2012 (143 years), and forced with a spatially uniform
and temporally increasing atmospheric mole fraction of CO2
(from which PISCES computes atmospheric pCOatm

2 follow-
ing OCMIP2) reconstructed from ice core and atmospheric
records (Le Quéré et al., 2014); the second simulation is a
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Figure 1. (a) Global segmentation of the coastal ocean following Laruelle et al. (2013) as regridded on the ORCA05 model grid. Colours
distinguish limits between the MARCATS regions, numbers indicate regions defined in LA13. To perceive the spatial resolution of the
ORCA05 configuration in the MARCATS context, we show zoomed-in images of bathymetry in four regions: (b) the Arctic polar margins,
(c) the North Sea, (d) the Sea of Japan, the China Sea, and Kuroshio, and (e) south-western Africa and the Agulhas current. In the latter three
panels, grid resolution is indicated by thin black lines.

parallel control run, where the 143-year simulation is identi-
cal except that it is forced with the preindustrial level of at-
mospheric mole fraction of CO2 (287 ppm, constant in time).
The preindustrial reference year is defined as 1870, thus
neglecting changes in anthropogenic carbon storage in the
ocean from 1750 to 1870. The FCO2 computed with the his-
torical simulation is for total carbon (total FCO2 ), whereas the

FCO2 from the control simulation is for natural carbon (nat-
ural FCO2 ). The corresponding anthropogenic FCO2 is com-
puted as the total minus natural FCO2 .

All simulations were forced identically with atmospheric
fields from the DRAKKAR Forcing Set (DFS, Brodeau et al.,
2010). These fields include zonal and meridional compo-
nents of 10 m winds, 2 m air humidity, 2 m air tempera-
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ture, downward shortwave and longwave radiation at the
sea surface, and precipitation. More specifically the NEMO-
PISCES model is forced with version 4.2 of this forcing
(DFS4.2, based on the ERA40 reanalysis) over 1958–2001,
and that is followed by forcing from version 4.4 (DFS4.4)
over 2002–2012. For the 1870–1957 period, where atmo-
spheric reanalyses are unavailable, we repeatedly cycled the
1958–2007 DFS4.2 forcing.

Boundary conditions are also needed for biogeochemical
tracers, i.e. besides the atmospheric CO2 connection men-
tioned already. The model’s lateral input from river discharge
of DIC and DOC are taken from the annual estimates of
the Global Erosion Model (Ludwig et al., 1996), constant in
time. The DOC from river discharge is assumed to be la-
bile and is directly converted to DIC upon its delivery to the
ocean. Inputs of dissolved iron (Fe), nitrate (NO2−

3 ), phos-
phate (PO3−

4 ), and silicate (SiO2) are computed from the sum
of DIC and DOC river input using a constant set of ratios for
C : N : P : Si : Fe, namely 320 : 16 : 1 : 53.3 : 3.64× 10−3, as
computed from Meybeck (1982) for C : N, from Takahashi
et al. (1985) for N : P, from de Baar and de Jong (2001) for
Fe : C, and from Treguer et al. (1995) for Si : C. River dis-
charge assumes no seasonal variation. Atmospheric deposi-
tion of iron comes from Tegen and Fung (1995).

Here, we use the conventional definition of anthropogenic
carbon in the ocean used by previous global-ocean model
studies (OCMIP, http://ocmip5.ipsl.jussieu.fr/OCMIP/ and
e.g. Bopp et al., 2015), namely that anthropogenic carbon
comes only from the direct geochemical effect of increasing
atmospheric CO2 and its subsequent invasion into the ocean.
By definition, this anthropogenic FCO2 does not include any
effect from potential changes in ocean physics or biology. In
the model, there are no changes nor variability in riverine de-
livery of carbon and nutrients, and anthropogenic carbon is
not buried in sediments.

Following the 50-year spin-up and 143-year control simu-
lation, the simulation remains far from equilibrium. Its global
natural carbon flux is −0.33± 0.3 Pg Cyr−1 (corresponding
to CO2 uptake by the ocean) during the last 10 years of the
control simulation (2003–2012), compared to the estimate
of natural carbon outgassing of 0.45 Pg C yr−1 by Jacobson
et al. (2007). That difference is partly due to the strategy for
our simulations, which were initialized with data and spun
up for only 50 years because of the computational constraints
to make higher-resolution simulations (ORCA05). At lower
resolution (ORCA2), after a spin-up of 3000 years, there is
0.26 PgCyr−1 greater globally integrated sea-to-air flux, rel-
ative to results after only a 50-year spin-up. Nearly all of
that enhanced sea-to-air CO2 flux due to the longer spin-up
comes from the Southern Ocean. Anthropogenic FCO2 esti-
mates are expected to be influenced very little by model drift
because of the way anthropogenic carbon is defined (i.e. drift
affects both natural carbon and total carbon in the same way).

2.3 Defining the global coastal ocean

To sample the global coastal-ocean area, the model grid cells
were selected following the MARgins and CATchments Seg-
mentation (MARCATS) of Laruelle et al. (2013), hereafter
LA13. The outer limit of the coastal ocean is defined as the
maximum slope at the shelf break, while the inner limit is
taken as the coastline, thus excluding the proximal zone of
the coastal ocean (Fig. 1). Hence, only the continental shelf
area is taken into account. The MARCATS segmentation di-
vides the global coastal ocean into 45 regional units (Ta-
ble 2). The limits of each of these units delineate areas that
present roughly homogenous oceanic features such as coastal
currents or the boundaries of marginal seas. Following the
Liu et al. (2010) classification of the continental shelf seas,
LA13 aggregated the 45 units into seven classes with similar
physical and oceanographic large-scale characteristics such
as the eastern boundary currents and the polar margins. The
high-resolution geographical information system (GIS) file
describing the MARCATS segmentation from LA13 was re-
gridded using the QGIS software (QGIS Development Team,
2015) on the ORCA05 model grid in order to sample the
model results on its own grid. This regridding technique im-
plies some modifications to the regions initially described in
LA13. In the model, the global coastal ocean has a total sur-
face area of 27.0×106 km2, which is 8 % less than the origi-
nal value from Laruelle et al. (2014). Here, the model’s total
coastal-ocean surface area represents 7.5 % of the total area
of the global ocean. Subsequently we refer to the individual
MARCATS regions using the terminology of LA13.

2.4 Evaluation dataset

To evaluate the total FCO2 simulated by the model (his-
torical simulation), we compare it to the database from
Laruelle et al. (2014), hereafter LA14, which provides
observation-based estimates for the flux over the MAR-
CATS regions. This database was constructed by aggregating
3× 106 coastal-sea surface pCO2 measurements collected
over 1990 to 2011 and included in the Surface Ocean CO2
Atlas version 2.0 (SOCAT v2.0, Pfeil et al., 2013; Bakker
et al., 2014). These measurements represent about 30 % of
the SOCAT v2.0 dataset. To compute the flux, LA14 also
relied on wind speeds from the multiplatform CCMP wind
speed database (Atlas et al., 2011), atmospheric CO2 from
GLOBALVIEW-CO2 (2012), and the flux parameterization
from Wanninkhof (1992) as modified by Takahashi et al.
(2009). As sensitivity tests, LA14 also used the flux parame-
terizations from Ho et al. (2006) as well as the original for-
mulation from Wanninkhof (1992).

Thus LA14 computed mean annual FCO2 estimates for 42
of the 45 MARCATS regions defined in LA13. The remain-
ing MARCATS areas (12: Hudson Bay, 21: Black Sea and
29: Persian Gulf) are devoid of observations in the SOCAT
database and were neglected. For the remaining regions, be-
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cause of the large heterogeneity in both the spatial and tem-
poral coverage of ocean pCO2 observations, the uncertain-
ties for each of the MARCATS FCO2 estimates from LA14
vary greatly. For example, only 28 % of the sub-units of
MARCATS regions used in LA14 have an estimate for FCO2

uncertainty of less than 0.25 molCm−2 yr−1. The data-based
FCO2 estimate for the Sea of Okhotsk is not taken into ac-
count due to the extremely poor data coverage of this region
and its strong divergence with the local literature (LA14).
Here, we do not evaluate the simulated annual cycle of flux
of total carbon because few MARCATS regions provide ad-
equate temporal coverage. Finally, LA14 is the first and only
study to provide coastal-ocean observation-based FCO2 es-
timates at global scale taking into account the reduction in
FCO2 due to sea ice cover along coasts; hence it is directly
comparable to our model results.

Besides the coastal data-based estimates of FCO2 from
LA14, we also compare our model results to those for the
open ocean from Takahashi et al. (2009) and Landschützer
et al. (2014). Both the global and coastal observational es-
timates are compared to the average modelled FCO2 over
the last 20 years (1993–2012) of the historical simulation.
For the coastal comparison, simulated total FCO2 are spa-
tially averaged over each MARCATS regions. In addition,
the model’s uncertainty, computed as the interannual vari-
ability over 1993–2012, is compared to uncertainties in the
observational estimates, computed as the standard deviation
between flux parameterizations from Wanninkhof (1992) as
modified by Takahashi et al. (2009), Ho et al. (2006) and
Wanninkhof (1992).

2.5 Revelle factor calculation

To assess how the capacity of the coastal ocean to absorb an-
thropogenic carbon differs from open-ocean surface waters,
we computed the Revelle factor (Rf, Sundquist et al., 1979)
using the CO2SYS MATLAB software (Van Heuven et al.,
2011(@). CO2SYS was used with the simulated sea surface
temperature, salinity, alkalinity, and DIC for model years
1993–2012 while choosing the total pH scale, theK1 andK2
constants from Lueker et al. (2000), the KSO4 constant from
Dickson (1990), and the formulation of the borate-to-salinity
ratio from Uppström (1974).

2.6 Residence time

To compute water residence time in each MARCATS region,
we divided the volume of each region by the integrated out-
flow of water from 5-day mean current velocities at coastal
boundaries from 2011.

3 Results

3.1 Global ocean fluxes

The simulated global-ocean uptake of anthropogenic carbon
increases roughly linearly from 1950 to 2012, reaching an av-
erage of 2.3 Pg Cyr−1 during the period 1993–2012. That is
comparable to the estimate from the fifth assessment report
of the Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC)
(Ciais et al., 2013) of 2.3± 0.7 PgCyr−1 for 2000–2009
(Fig. 2).

Regionally, overall patterns in the total FCO2 are simi-
lar between the model and data-based estimates from Land-
schützer et al. (2014) and Takahashi et al. (2009) (Fig. 3).
Carbon is lost from the ocean in the equatorial band and in
coastal upwelling regions, while it is gained by the ocean in
the northern high latitudes. Quantitative comparison of the
annual-mean map from the model with that from the Taka-
hashi et al. (2009) observation-based database gives a root
mean square error (RMSE) of 0.73 mol C m−2 yr−1 and a
correlation coefficient R of 0.80; likewise, comparison with
the Landschützer et al. (2014) observational-based database
gives a similar RMSE (0.70 molCm−2 yr−1) and R (0.81).
Integrating over latitudinal bands, (Table 1), the model over-
estimates carbon uptake for the 90–30◦ S region, where it ab-
sorbs 1.50 Pg Cyr−1 of total carbon vs. 0.73–0.77 PgCyr−1

from Takahashi et al. (2009) and Landschützer et al. (2014)
observational databases. This overestimate may result from
the model simulation still being far from equilibrium (see
Sect. 2.2 paragraph 5 for details). The model also under-
estimates outgassing in the tropical band, where it releases
0.13 PgCyr−1 vs. 0.13–0.20 Pg C yr−1 for the two data-based
estimates. Further north in the 30–90◦ N band, the model
takes up 0.93 PgC yr−1 vs. 1.53–1.59 PgCyr−1 for Taka-
hashi et al. (2009) and Landschützer et al. (2014).

3.2 Coastal-ocean fluxes

3.2.1 Total CO2

The simulated uptake of total carbon by the coastal-ocean
averages 267 TgCyr−1 during the 1993–2012 period. Most
of the 45 MARCATS regions act as carbon sinks; to-
gether, they absorb 283 TgCyr−1. The largest uptake is
3.4 molCm−2 yr−1 in the South Greenland region. Few
MARCATS regions act as carbon sources to the atmosphere
(Table 2 and Fig. 4.a), i.e. only 14 % of the global coastal-
ocean surface area, together losing 16 TgC of carbon to the
atmosphere every year. The mean annual carbon loss per
square metre in these MARCATS regions is usually rela-
tively weak, less than 1.5 molCm−2 yr−1). When grouped
into MARCATS classes (see Table 3), all classes are carbon
sinks, absorbing from 0.06 to 1.65 molCm−2 yr−1. By class,
the largest specific fluxes occur in the western boundary cur-
rent regions and the subpolar margins, which absorb 1.65
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Figure 2. Simulated temporal evolution of area-integrated anthropogenic carbon uptake for (a) the open ocean and (b) the coastal ocean.
(c) Analogous evolution of anthropogenic carbon uptake for the open ocean, the coastal ocean, the Southern Ocean, and the tropical oceans,
but given as the average flux per unit area.

Table 1. Sea-to-air total CO2 fluxes (PgCyr−1) given as zonal means from Takahashi et al. (2009) for the reference year 2000, from
Landschützer et al. (2014) for 1998–2011 and the ORCA05 model for 1993–2012.

Latitudinal Observation-based climatologies This study
bands Takahashi et al. (2009) Landschützer et al. (2014) ORCA05

90–30◦ S −0.77 −0.73 −1.50
30◦ S–30◦ N 0.20 0.13 0.13
30–90◦ N −1.59 −1.53 −0.93

and 1.61 molC m−2 yr−1 respectively. More generally, the
tropical MARCATS regions act as weak carbon sources and
the mid-to-high-latitude regions act as strong carbon sinks
(Fig. 4a). The same trend is also apparent in the zonal-mean
distribution (Fig. 5).

A comparison of the simulated vs. observed FCO2 esti-
mates for each MARCATS region is reported in Table 2 and
Fig. 6. The Pearson correlation coefficient R is 0.8 for spe-
cific fluxes. In the model, 79 % of the MARCATS regions act
as carbon sinks, whereas that proportion is 64 % for LA14.
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Figure 3. Climatological mean of sea-to-air flux of total carbon fluxes in molCm−2 y−1 for (a) the model average during the 1993–2012
period, (b) the data-based estimate from Landschützer et al. (2014) for 1998–2011, and (c) the data-based estimate from Takahashi et al.
(2009) for 2000–2009. Panels (d) and (f) present differences between simulated and observed sea-to-air total carbon fluxes (molC m−2 yr−1)
relative to (b) and (c) respectively. Panel (d) presents the latitudinal distribution of the simulated and the observed mean sea-to-air total
carbon fluxes.

Table 3. Weighted mean of simulated and data-based sea-to-air CO2 fluxes and simulated residence time for each MARCATS class, excluding
the Sea of Okhotsk (see text). Abbreviations are included for eastern boundary current (EBC) and western boundary current (WBC).

Class Sea-to-air CO2 flux (molCm−2 yr−1) Residence

Total (LA14) Total (model) Anthropogenic (model) time (month)

EBC 0.12 −0.12 ± 0.16 −0.42 ± 0.03 1.52 ± 0.22
Indian margins 0.19 −0.06 ± 0.05 −0.24 ± 0.02 0.49 ± 0.04
Marginal Seas −0.56 −0.92 ± 0.07 −0.29 ± 0.01 10.34 ± 3.50
Polar margins −0.88 −0.83 ± 0.06 −0.32 ± 0.03 2.18 ± 0.20
Subpolar margins −1.23 −1.61 ± 0.07 −0.36 ± 0.02 0.92 ± 0.16
Tropical margins −0.10 −0.15 ± 0.06 −0.22 ± 0.02 0.42 ± 0.03
WBC −0.80 −1.65 ± 0.08 −0.48 ± 0.03 0.31 ± 0.01

After aggregating the specific flux estimates into the differ-
ent MARCATS classes (Table 3 and Fig. 7), the correlation
coefficient R increases to 0.9. Generally, our model results
tend to simulate larger sinks and weaker sources than ob-
served (i.e. 76 % of the specific simulated fluxes of total
carbon have lower relative values than the data-based esti-

mates). For some MARCATS classes, even the sign of the
simulated flux differs from the data-based estimates, e.g. for
the Indian margins and the eastern boundary currents. The
latter class contains two regions (Moroccan and SW Africa
upwelling) having the worst overall agreement. Otherwise, in
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Figure 4. Global mean distribution of the simulated sea-to-air flux of (a) total carbon and (b) anthropogenic carbon over 1993–2012 as
mol Cm−2 yr−1 in the global coastal ocean segmented following MARCATS from LA13. (c) Bar chart of the anthropogenic carbon uptake in
TgCyr−1 according to the MARCATS classification. Abbreviations are included for eastern boundary current (EBC) and western boundary
current (WBC). Links between numbers and regions are reported in Table 2. Interactive illustrations can be found at http://lsce-datavisgroup.
github.io/CoastalCO2Flux/.

the Arctic polar regions, the simulated uptake is too low, with
52 TgCyr−1 from the model vs. 86 TgC yr−1 from LA14.

3.2.2 Anthropogenic CO2

The anthropogenic FCO2 is computed as the difference be-
tween the total flux (historical simulation) and natural flux
(control simulation). When integrated over the global coastal
ocean, the mean anthropogenic flux from 1993 to 2012 is
0.10 ± 0.01 PgCyr−1. That amounts to 4.5 % of the simu-
lated global anthropogenic carbon uptake, substantially less
than the 7.5 % proportion of the coastal-to-global ocean sur-

face areas. During the period 1950–2000, the uptake of an-
thropogenic carbon by the coastal ocean essentially grows
linearly as it does for the global ocean. That is, it grows at
a nearly constant rate of 0.0015 PgCyr−2, which is 4.4 % of
the rate for the global ocean increase in anthropogenic car-
bon uptake over the same period (Fig. 2).

All MARCATS regions absorb anthropogenic carbon at
rates ranging from 0.01 mol Cm−2 yr−1 for the Baltic Sea
to 0.86 molCm−2 yr−1 for the South Greenland region (Ta-
ble 2 and Fig. 4.b). By class, the strongest specific fluxes of
anthropogenic carbon into the ocean occur in the boundary
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and +0.5 molC m−2 yr−1. These variations in the total car-
bon flux are dictated by variations in the natural carbon flux
(Fig. 5).

4 Discussion

4.1 Comparison with previous coastal estimates

4.1.1 Total flux

Our mean simulated uptake of total carbon by the global
coastal ocean over 1993 to 2012 is 0.27± 0.07 Pg Cyr−1,
which falls within the range of previous data-based esti-
mates of 0.2–0.4 Pg C yr−1 (Borges et al., 2005; Cai et al.,
2006; Chen and Borges, 2009; Laruelle et al., 2010; Cai,
2011; Chen et al., 2013; Laruelle et al., 2014). Out of those,
estimates provided since 2011 gather closer to the lower
limit, e.g. the estimate of 0.2 Pg Cyr−1 from LA14, as is
also the case for our model-based estimate. Some aspects
of the LA14 data-based approach are shared by our model-
based approach, i.e. the same reference period, essentially
the same definition of the coastal ocean, and the same cor-
rection for the effect of sea ice cover on FCO2 . LA14 is the
first observation-based study to take into account this sea ice
effect for coastal-ocean FCO2 estimates at the global scale.

Using a box model, Andersson and Mackenzie (2004) and
Mackenzie et al. (2004) estimated that the global coastal
ocean acted as a carbon source to the atmosphere prior to
industrialization; however, they also estimate that industrial-
ization has recently led to a reversal in the sign of this flux
(the global coastal ocean became a carbon sink) mainly due
to the enhancement of NEP from increased riverine inputs.
In contrast, our model simulations indicate that the preindus-
trial coastal ocean was already a carbon sink, and that this
sink has strengthened over the industrial period. This dis-
crepancy appears to be explained by different definitions of
the coastal ocean. Both the box model and our 3-D model
include the distal coastal zone, but only the box model in-
cludes the proximal coastal zone (bays, estuaries, deltas, la-
goons, salt marshes, mangroves, and banks). That proximal
zone is known generally as a strong source of carbon to the
atmosphere (Rabouille et al., 2001).

The model representation of riverine DOC input and its
instantaneous remineralization has potential implications for
our estimates of total FCO2 . In the Amazon plume for in-
stance, we underestimate CO2 absorption because of this in-
stantaneous addition of DIC without input of alkalinity. How-
ever this assumption has no direct implication on our anthro-
pogenic FCO2 estimates.

Furthermore, our simplified representation of sedimentary
processes affects simulated total CO2 fluxes (Krumins et al.,
2013; Soetaert et al., 2000). First, the model lacks an ex-
plicit representation of sedimentary processes. Thus it can-
not reproduce the temporal dynamics of interactions between

sediments and the overlying water column, e.g. resulting in
potential delays between sediment burial and remineraliza-
tion. Second, our model neglects any alkalinity source from
sediment anaerobic degradation, such as denitrification and
sulfate reduction of deposited organic matter. Even if not
well constrained (Chen, 2002; Thomas et al., 2009; Hu and
Cai, 2011; Krumins et al., 2013), this source of alkalinity
could partially balance the total CO2 uptake of the coastal
ocean. However, the simplified representation of these sed-
iment processes has no direct effect on our anthropogenic
FCO2 estimates.

4.1.2 Anthropogenic flux

The strongest specific fluxes of anthropogenic carbon into
the ocean occur in the boundary current regions, namely the
EBC and WBC. Indeed, these regions show significant verti-
cal and lateral mixing features such as filaments and eddies
from the strong adjacent western boundary currents and up-
welling from Eastern boundary upwelling systems (EBUS).
Those physical processes lead to the deepening of the mixed
layer depth, export of the absorbed anthropogenic carbon
from shallow water to deeper water layers, and its transfer
to the adjacent open ocean.

Our estimate of the simulated anthropogenic carbon up-
take of 0.10 PgCyr−1 for the global coastal ocean (Fig. 9) is
about half that found by Wanninkhof et al. (2013) for a sim-
ilar period. The latter study estimates coastal anthropogenic
CO2 uptake by extrapolating specific FCO2 from the adjacent
open ocean into coastal areas, exploiting coarse-resolution
models and data. To compare approaches, we applied the
Wanninkhof et al. (2013) extrapolation method to our model
output; we found the same result as theirs for global coastal-
ocean uptake of anthropogenic CO2 (0.18 PgCyr−1). Thus
the extrapolation technique leads to an overestimate of an-
thropogenic CO2 uptake in the model’s global coastal ocean.

Nonetheless, the Wanninkhof et al. (2013) estimate for the
anthropogenic carbon uptake by the coastal ocean was used
by Regnier et al. (2013) for their coastal carbon budget. That
budget also accounts for the increase in river discharge of
carbon (0.1 PgCyr−1) and nutrients during the industrial era,
which promotes organic carbon production, some of which
is buried in the coastal zone (up to 0.15 Pg C yr−1). Unfor-
tunately, these numbers remain particularly uncertain. Hence
we have chosen to ignore them, adopting the conventional
definition of anthropogenic carbon in the ocean used by pre-
vious global-ocean model studies, namely that anthropogenic
carbon comes only from the direct geochemical effect of the
anthropogenic increase in atmospheric CO2 and its subse-
quent invasion into the ocean. The future challenge of im-
proving estimates of changes and variability in riverine de-
livery of carbon and nutrient and sediment burial is critical
to refine land contributions to the coastal-ocean carbon bud-
get.
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Our estimate of 0.10 Pg C yr−1 for the anthropogenic FCO2

into the coastal ocean is 40 % less than the 0.17 PgCyr−1 es-
timated by Borges (2005) from Andersson and Mackenzie
(2004) and Mackenzie et al. (2004). Causes for this differ-
ence may stem from (1) the different definitions of the coastal
ocean (proximal coastal zone included in the box model but
not the 3-D model), (2) the different approaches (uniform
coastal ocean in the box model but not in the 3-D model),
and (3) the role of sediments (pore waters included in the
box model but neglected in the 3-D model).

4.2 Coastal vs. open ocean

Patterns in our simulated total FCO2 in the coastal ocean
generally follow those for the open ocean, with net carbon
sources in the low latitudes and carbon sinks in the middle to
high latitudes (Fig. 5). The same tendency was pointed out by
Gruber (2014) when discussing the LA14 data-based fluxes.
The patterns in our simulated total CO2 flux are mainly
driven by patterns in the natural CO2 flux both in the coastal
and open oceans (Fig. 5). Yet the pattern for anthropogenic
CO2 flux differs greatly from that of natural CO2, having its
strongest uptake in the Southern Ocean in both the open and
coastal oceans, i.e. where zonally averaged specific uptake
reaches up to 1.5 mol Cm−2 yr−1. The bathymetry of MAR-
CATS regions around the Antarctic continent is much deeper
than in the other coastal regions (500 m vs. 160 m for the
global coastal ocean); this probably reduces the contrast be-
tween the coastal and open ocean in the Southern Ocean and
explains the similarities of anthropogenic carbon uptake rates
there.

Despite large-scale similarities between coastal- and open-
ocean fluxes of total carbon, some coastal regions differ
substantially from those in the adjacent open-ocean waters
(Fig. 3a). These local differences are particularly apparent
around coastal upwelling systems, i.e. in the western Ara-
bian Sea and in eastern boundary upwelling systems (EBUS),
such as the Peruvian upwelling current, the Moroccan up-
welling, and the south-western Africa upwelling. Some of
these coastal regions act as strong total carbon sources, with
mean carbon fluxes of up to 1.44 mol Cm−2 yr−1, whereas
surrounding open-ocean waters exhibit little FCO2 (fluxes
close to 0 molCm−2 yr−1). Other regions also exhibit large
contrast between their coastal waters and the adjacent open
ocean, including the tropical western Atlantic where there
is a massive loss of carbon at the location of the Amazon
river discharge. However the carbon sink in the Amazon
river plume reported in Lefèvre et al. (2010) is not repro-
duced in our model. This discrepancy may be due to the mod-
elled instantaneous remineralization of land-derived DOC or
to shortcomings in the model representation of sedimentary
processes.

A key finding of our model study is that the flux of an-
thropogenic CO2 into the coastal ocean (0.10 Pg Cyr−1) is
half the previous estimate (Wanninkhof et al., 2013). Un-

like in that study, our specific flux of anthropogenic CO2 is
substantially lower for the global coastal ocean than for the
global open ocean (i.e. −0.31 vs. −0.54 molCm−2 yr−1 for
the 1993–2012 average). Although the coastal-ocean surface
area is 7.5 % of the global ocean, it absorbs only 4.5 % of
the globally integrated flux of anthropogenic carbon into the
ocean.

Our estimate for coastal-ocean uptake of anthropogenic
carbon is 10 times smaller than the 1 PgC yr−1 estimate by
Tsunogai et al. (1999) associated with their proposed conti-
nental shelf pump (CSP). However, Tsunogai’s CSP is based
on contemporary measurements and thus concerns total car-
bon, not the anthropogenic change. That nuance is critical be-
cause contemporary estimates of fluxes are not directly com-
parable to anthropogenic fluxes nor global budgets of car-
bon from the IPCC and the Global Carbon Project, both fo-
cused on the anthropogenic change. Unfortunately Tsunogai
et al. (1999) prompted confusion by stating that their total
carbon flux into the coastal ocean was equivalent to half of
the global-ocean uptake of anthropogenic carbon. The same
confusion prompted Thomas et al. (2004) to emphasize that
the coastal ocean contributes more to the global carbon bud-
get than expected from its surface area.

The lower specific flux of anthropogenic CO2 into the
global coastal ocean relative to the average for the open
ocean could have two causes: (1) physical factors (e.g. if
vertical mixing in the coastal ocean is relatively weak or if
there is a bottleneck in the offshore transport carbon) and
(2) chemical factors, if coastal waters have a lower chemi-
cal capacity to absorb anthropogenic carbon (lower carbon-
ate ion concentration, higher Revelle factor Rf).

To assess how Rf differs between coastal- and open-ocean
surface waters, we computed it using CO2SYS from sim-
ulated sea surface temperature, salinity, alkalinity, and DIC
for the model years 1993–2012. Thus we computed mean
Revelle factors of 12.5 for the global coastal ocean, 10.9 for
the global ocean, 9.2 for the tropical oceans (30◦ S–30◦ N),
and 12.8 for the Southern Ocean (90–30◦ S). These tenden-
cies are persistent. During the period 1910–2012, the aver-
age coastal-ocean Revelle factor remains 15 % larger than for
the open ocean. Hence average surface waters in the model’s
coastal ocean have a lower chemical capacity to take up an-
thropogenic carbon relative to average surface waters of the
global ocean. That finding is consistent with the lower simu-
lated specific fluxes of anthropogenic carbon into the coastal
ocean. Yet it is not only the chemical capacity that matters.
For example, despite similar chemical capacities, the specific
flux of anthropogenic carbon into Southern Ocean is more
than twice that of the global coastal ocean. Thus, we must
turn to physical factors to help explain the lower efficiency
of the coastal ocean to take up anthropogenic carbon.

Out of the 0.10 Pg Cyr−1 absorbed by the coastal ocean,
we find that only 70 % (i.e. 0.07 Pg C yr−1) is transferred
to the open ocean (Fig. 9). Thus 0.03 PgCyr−1 of anthro-
pogenic carbon accumulates in the coastal-ocean water col-
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Figure 8. Global distribution of simulated residence time (month) for the global coastal ocean segmented following Laruelle et al. (2013).
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Figure 9. Transfer of anthropogenic carbon between the atmo-
sphere, coastal ocean, and open ocean along with increases in the
corresponding inventory in each reservoir, given as the average of
simulated values over 1993–2012. All results are in Pg C yr−1. Sim-
ulated results are shown as dark numbers in boxes and adjacent
numbers (grey italic) indicate data-based estimates for the 2000–
2010 average (Regnier et al., 2013).

umn during the 1993–2012 period. That simulated accu-
mulation is not significantly different from the estimate of
0.05± 0.05 Pg Cyr−1 from Regnier et al. (2013). The ac-
cumulation in the coastal ocean is effective over the entire
period (1910–2012) as the uptake of anthropogenic carbon
by the global coastal ocean is always inferior to its cross-
shelf export (Fig. 10). To gain insight into this cross-shelf
exchange, we computed the simulated mean water residence
times for each MARCATS region (Fig. 8). Residence times
for most coastal regions are of the order of a few months or
less, except for Hudson Bay, the Baltic Sea, and the Persian
Gulf. The latter three regions are generally more confined

and we expect longer residence times, although our model
simulations were never designed to simulate these regions ac-
curately. Generally, our simulated residence times are shorter
than what has been published for similarly defined coastal re-
gions, although methods differ substantially (Jickells, 1998;
Men and Liu, 2014; Delhez et al., 2004). Despite these short
residence times, the cross-shelf export of anthropogenic car-
bon is unable to keep up with the increasing air–sea flux of
anthropogenic carbon (Fig. 10). This may be explained by
the open-ocean waters that are imported to the coastal ocean
being already charged with anthropogenic carbon, thus limit-
ing further uptake in the coastal zone. This accumulation rate
of anthropogenic carbon in the coastal ocean contrasts with
the lower simulated proportion that remains in the mixed
layer of the global ocean. Using a coarse-resolution global
model, Bopp et al. (2015) showed that on average for the
global ocean, only ∼10 % of the anthropogenic carbon that
crosses the air–sea interface accumulates in the seasonally-
varying mixed layer. The CSP hypothesis from Tsunogai
et al. (1999) assumes that much of the 1 PgCyr−1 of total
carbon absorbed by the coastal ocean is exported to the deep
ocean. Also assuming that the CSP operates equally in all
shelf regions across the world, Yool and Fasham (2001) used
a coarse- resolution global model to estimate that 53 % of
the coastal uptake is exported to the open ocean. Yet they
considered only natural carbon. Conversely, we focus purely
on anthropogenic carbon. Our simulations suggest that 70 %
of the anthropogenic carbon absorbed by the coastal ocean
over 1993 to 2012 is transported offshore to the deeper open
ocean.
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Figure 10. Simulated temporal evolution of (a) coastal-ocean inventory of anthropogenic carbon given in PgC and (b) anthropogenic CO2
(Cant) uptake by the global coastal ocean and global cross-shelf export of anthropogenic carbon (DICant) given in PgCyr−1.

5 Conclusions

The goal of this study was to estimate the anthropogenic CO2
flux from the atmosphere to the coastal ocean, both glob-
ally and regionally, using an eddying global-ocean model,
making 143-year simulations forced by atmospheric reanal-
ysis data and atmospheric CO2. We first evaluated the sim-
ulated air–sea fluxes of total CO2 for 45 coastal regions and
found a correlation coefficient R of 0.8 when compared to
observation-based estimates. Then we estimated the average
simulated anthropogenic carbon uptake by the global coastal
ocean over 1993–2012 to be 0.10± 0.01 PgC yr−1, equiva-
lent to 4.5 % of global-ocean uptake of anthropogenic CO2,
an amount less than expected based on the surface area of
the global coastal ocean (7.5 % of the global ocean). Fur-
thermore, our estimate is only about half of that estimated
by Wanninkhof et al. (2013), whose budget was based on
extrapolating adjacent open-ocean data-based estimates of
the specific flux into the coastal ocean. We attribute our
lower specific flux of anthropogenic carbon into the global
coastal ocean mainly to the model’s associated offshore car-
bon transport, which is not strong enough to reduce surface
levels of anthropogenic DIC (and thus anthropogenic pCO2)
to levels that are as low as those in the open ocean (on aver-
age). Whether or not our model provides a realistic estimate
of offshore transport at the global scale is a critical question
that demands further investigation.

Clearly, our approach is limited by the extent to which
the coastal ocean is resolved. Our model’s horizontal resolu-
tion does not allow it to fully resolve some fine-scale coastal
processes such as tides, which affect FCO2 at tidal fronts
(Bianchi et al., 2005). Model resolution is also inadequate to
fully resolve mesoscale and submesoscale eddies and asso-
ciated upwelling. Moreover, in the midlatitudes with a water
depth of 80 m, the first baroclinic Rossby radius (the domi-
nant scale affecting coastal processes) is around 200 km, but

the latter falls below 10 km on Arctic shelves (Holt et al.,
2014; Nurser and Bacon, 2014). Thus the higher latitudes
need much finer resolution (Holt et al., 2009).

Yet all model studies must weigh the costs and bene-
fits of pushing the limits toward improved realism. Our ap-
proach has been to use a model that takes only a first step
into the eddying regime in order to be able to achieve long
physical-biogeochemical simulations with atmospheric CO2
increasing from preindustrial levels to today. It represents a
step forward relative to previous studies with typical coarse-
resolution ocean models (around 2◦ horizontal resolution),
which may be considered to be designed exclusively for the
open ocean. In the coming years, increasing computational
resources will allow further increases in spatial resolution
and a better representation of the coastal ocean in global
ocean carbon cycle models.

Improvements will also be needed in terms of the mod-
elled biogeochemistry of the coastal zone. Most global-scale
biogeochemical models neglect river input of nutrients and
carbon. Although that is taken into account in our simula-
tions, the river input forcing is constant in time (Aumont
et al., 2015). Seasonal and higher frequency variability in car-
bon and nutrient river input (e.g. from floods and droughts)
is substantial as are typical anthropogenic trends. For sim-
plicity, virtually all global-scale models neglect sediment re-
suspension and early diagenesis in the coastal zone. Those
processes in some coastal areas may well alter nutrient avail-
ability, surface DIC, and total alkalinity, which would affect
FCO2 . In addition, in the coastal zone, one must eventually
go beyond the classic definition of anthropogenic carbon, i.e.
the change due only to the direct influence of the anthro-
pogenic increase in atmospheric CO2 on the FCO2 and ocean
carbonate chemistry. Changes in other human-induced per-
turbations may be substantial. For example, future research
should better assess potential changes in sediment burial of
carbon in the coastal zone during the industrial era, estimated
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at up to 0.15 PgC yr−1 but with large uncertainty (Regnier
et al., 2013).

To improve understanding of the critical land–ocean con-
nection and its role in carbon and nutrient exchange, we call
for a long-term effort to exploit the latest, global-scale, high-
resolution, ocean general circulation models, adding ocean
biogeochemistry, and improving them to better represent the
coastal and open oceans together as one seamless system.

6 Code availability

The code of the NEMO ocean model version 3.2 is available
under CeCILL license at http://www.nemo-ocean.eu.

7 Data availability

As a supplementary material, we provide the simulated air-
sea total and natural CO2 fluxes over the 1993–2012 period
(bg-2016-57-Cflux.nc), model grid parameters (bg-2016-57-
grid.nc), and times series for area-integrated CO2 fluxes (bg-
2016-57-timeseries.txt).
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4.3 Conclusion

L’objectif de cette étude est d’estimer l’absorption de carbone anthropique (Cant )

de l’océan côtier à partir de simulations centennales issues de la configuration globale

haute résolution ORCA05 du modèle NEMO-PISCES. L’approche globale de cette étude

est complétée par une approche régionalisée des résultats simulés via l’utilisation de

la segmentation MARCATS appliquée à l’océan côtier. Les flux air-mer simulés de CO2

total par régions MARCATS sont évalués à partir d’estimations régionalisées par régions

MARCATS basées sur des observations. La comparaison de ces données avec les flux

simulés régionalisés présentent un coefficient de corrélation de 0,8. Dans notre modèle,

l’absorption de Cant de l’océan mondial atteint 2,3 Pg C a−1 sur la période 1993–2012,

en accord avec la littérature. Sur la même période, le modèle simule une absorption de

0,10 ± 0,01 Pg C a−1 de Cant pour l’océan côtier mondial. L’absorption de Cant de l’océan

côtier représente donc seulement 4,5 % de l’absorption de Cant de l’océan global alors que

l’océan côtier considéré dans cette étude représente 7,5 % de la surface océanique globale.

Cette estimation d’absorption côtière représente la moitié de l’estimation de Wanninkhof

et al. (2013) basée sur le taux moyen d’absorption de Cant de l’océan mondial. D’après le

modèle, cette absorption côtière limitée s’expliquerait par l’export réduit du Cant absorbé

par l’océan côtier vers le large, ne permettant pas de réduire les pressions partielles de CO2

anthropique de surface des eaux côtières au même niveau que celui de l’océan mondial.

Une étude approfondie des processus d’échanges côtes-large simulés dans le modèle est

nécessaire pour évaluer le réalisme de ces processus et les caractériser. Une première étape

allant dans ce sens est présentée avec les estimations de temps de résidence des masses

d’eau par régions MARCATS. L’évaluation globale de ces temps de résidence reste difficile

à réaliser avec les données disponibles.

Le modèle utilisé ici présentent des limites en terme de représentations des processus

physiques et biogéochimiques côtiers. Les configurations utilisées dans cette étude ont

été initialement conçues pour simuler les processus physiques et biogéochimiques de

l’océan ouvert (Aumont et Bopp, 2006; Barnier et al., 2006). La résolution spatiale n’est

pas assez fine pour représenter de manière explicite les processus de méso-échelle et de

subméso-échelle dominants dans l’océan côtier comme les tourbillons et les upwellings

(Holt et al., 2017). Les apports fluviaux en nutriments sont aussi simplifiés : absence

d’apports particulaires, conversion systématique de la fraction organique des apports sous

sa forme inorganique, uniformité des rapports stoechiométriques et absence de variabilité

temporelle des apports en nutriments. En terme de couplage, les processus de rétroaction

biophysique, comme l’atténuation de la disponibilité en lumière le long de la colonne

d’eau due à la turbidité et à la présence du phytoplancton, sont absents.

En perspective, l’utilisation de grilles de résolution spatiale plus fines comme ORCA12

(de résolution nominale 1/12°) est nécessaire pour tendre vers une résolution explicite des

processus physiques de petites échelles qui sont dominants dans l’océan côtier. Cependant,
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une telle résolution spatiale est encore insuffisante pour une représentation explicite de

ces processus (Holt et al., 2017).

Les échanges air-mer de CO2 dépendent fortement de la couverture de glace dans les

régions polaires et subpolaires (Bates et Mathis, 2009; Vancoppenolle et al., 2013). La prise

en compte de la glace est donc particulièrement importante si on considère qu’en moyenne

26 % de la surface de l’océan côtier est recouverte par de la glace (Laruelle et al., 2014). Les

estimations de flux air-mer de CO2 de Laruelle et al. (2014) sont d’ailleurs les premières à

prendre en compte, à l’échelle de l’océan côtier mondial, l’effet de la glace sur ces flux. La

configuration utilisée dans ce chapitre intègre aussi la dynamique de la glace mais cette

dynamique n’a pas été étudiée ici. Une validation et une analyse de la dynamique de glace

de mer simulée par le modèle ORCA05 permettrait de mieux appréhender la variabilité

spatiale et temporelle des flux air-mer de CO2 dans les régions polaires. La représentation

de la biogéochimie liée à la glace de mer dans le modèle NEMO-PISCES pourrait aussi

avoir un rôle important sur la dynamique du DIC dans l’océan côtier (Figure 4.1, Moreau

et al., 2016).

FIGURE 4.1 – Représentation schématique du rôle de la glace de mer sur le cycle du carbone en
fonction des saisons. Figure tirée de Moreau et al. (2016).
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4.4 Synthèse

- L’objectif de cette étude est l’estimation de l’absorption de carbone anthro-

pique (Cant ) de l’océan côtier mondial à partir de la configuration ORCA05.

- Les flux air-mer simulés de CO2 total sont validés à partir d’estimations basées

sur des observations et régionalisées par MARCATS.

- L’absorption simulée de Cant de l’océan côtier mondial est estimée à seule-

ment 0,1 Pg C a−1, soit un taux d’absorption par m2 équivalent à la moitié de

celui de l’océan mondial.

- L’absorption est limitée par l’export du Cant vers le large, ce qui maintient les

pressions partielles de Cant à la surface de l’océan côtier à un niveau supérieur

à celles de l’océan ouvert.

- Il est nécessaire d’approfondir l’étude des processus d’échanges côtes-large

simulés. Une première étape a été réalisée avec l’estimation des temps de

résidence des masses d’eaux côtières simulées.
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5.1 Introduction

Ce chapitre aborde le troisième axe de recherche de cette thèse qui traite de l’effet

de la perturbation anthropique des apports fluviaux en nutriments sur la biogéochimie

marine en zone côtière. Lors d’une augmentation des apports fluviaux en nutriments, la

production primaire en surface est stimulée et la dégradation de la matière organique

qui en résulte amène à l’eutrophisation du milieu côtier, à la désoxygénation des eaux

de fond, jusqu’à l’apparition de zones mortes ("dead zones", Diaz et Rosenberg, 2008).

L’eutrophisation et la désoxygénation engendre à leur tour l’acidification des eaux cô-

tières en augmentant leurs teneurs en DIC (Cai et al., 2011; Melzner et al., 2013). Dans

la littérature, les conséquences de la perturbation anthropique des apports fluviaux en

nutriments ont été étudiées de manière extensive à l’effet régionale ou à partir de compila-

tions d’observations inégalement réparties sur l’océan côtier global (Cai et al., 2011; Diaz

et Rosenberg, 2008; Gao et al., 2015; Gilbert et al., 2010; Gypens et al., 2009; Rabalais et al.,

2014). Cependant, ces phénomènes ont été peu étudiés de façon cohérente à l’échelle

globale (Cotrim da Cunha et al., 2007; Giraud et al., 2008; Reed et Harrison, 2016).

A partir de ce constat, une expérience a été réalisée afin de déterminer les effets du

changement récent des apports fluviaux en nutriments sur la biogéochimie marine en

zone côtière. Cette étude cherche à déterminer ces effets à travers trois méthodes : (1)

deux études de cas illustrant le contraste des conditions fluviales et les réponses biogéo-

chimiques spécifiques à ces conditions (2) une appréciation globale de la diversité des

conditions d’apports fluviaux et leurs réponses biogéochimiques à travers une segmenta-

tion de l’océan côtier global et (3) une intégration globale de la réponse de l’océan côtier à

ces changements d’apports. L’étude présentée dans ce chapitre sous forme d’un article en

préparation utilise une base de donnée globale d’apports fluviaux en nutriments permet-

tant de décrire une tendance sur la période 1970-2000. Ce forçage fluvial est ensuite utilisé

pour forcer le modèle global ORCA05-PISCES pour évaluer l’impact sur la biogéochimie

côtière de la tendance appliquée aux apports fluviaux en nutriment, à l’échelle globale.

L’apport en eau douce n’est pas modifié afin de conserver la dynamique océanique de la

configuration originale.

5.2 Biogeochemical impacts of recent changes in riverine

nutrient inputs on the global coastal ocean

5.2.1 Introduction

The global coastal ocean is under stress from multiple anthropogenic perturbations

(Doney, 2010). As for the open ocean, the coastal ocean is affected by increases in green-

house gases in the atmosphere, which affect climate and drive ocean acidification, both

occuring on the global scale. In addition, the coastal ocean is affected locally by the transfer
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of fertilisers and industrial pollutants from land to sea. Increases in riverine nutrients

results in coastal eutrophication, i.e., enhanced production of organic matter and its sub-

surface remineralisation, which consumes oxygen and reduces pH (Cai et al., 2011; Gilbert

et al., 2010; Rabalais et al., 2014; Wang et al., 2016). Indeed, the enhanced riverine nutrient

input (here abbreviated as riverine nutrient inputs (RNI)) has already led to an increasing

number and size of coastal-ocean regions with hypoxic concentrations, referred to in

laymen’s terms as “dead zones”, where oxygen concentrations are too low to sustain life of

many demersal and benthic fauna (Diaz et Rosenberg, 2008).

The carbon cycle in the coastal ocean is also largely affected by these human-induced

stressors. For instance, the coastal ocean, on average, is transitioning from from being net

heterotrophic (i.e. a CO2 source to the atmosphere) to being net autotrophic (i.e. a CO2

sink). While Bauer et al. (2013) explain this shift only by the increase in the atmospheric

CO2 concentration, Mackenzie et al. (2004) also invoke the direct influence of the increase

in anthropogenic RNI, which favours continental shelf NEP.

Regions that are sensitive to changes in nutrient loading and more vulnerable to hypoxia

often tend to have longer water residence times and stronger water-column stratification

(Rabouille et al., 2008; Reed et Harrison, 2016). Spreading of hypoxic areas from riverine

input of nutrients is further exacerbated by global warming, which reduces both O2 solubi-

lity and increases ocean stratification, thereby reducing O2 supply to the ocean interior

(Keeling et al., 2010).

To assess the effects of RNI to the global coastal ocean, we rely on a database produced

by the Global NEWS2 community (Global nutrient export watersheds, version 2), which

provides spatially explicit estimates of inputs of multiple nutrients for rivers across the

globe, for both 1970 and 2000 (Mayorga et al., 2010; Seitzinger et al., 2010).

Combining the particulate, dissolved, organic and inorganic forms available in the GN

database, the global amount delivered by rivers to the global ocean in 1970 amounts to

36.7 Tg yr−1 of total nitrogen (TN), 7.6 Tg yr−1 of total phosphorus (TP), 288 Tg yr−1 of

total organic carbon (TOC), 1.23 Tg yr−1 of total suspended solids (TSS), and 141 Tg yr−1 of

dissolved silica (DSi). In year 2000, that input increases by 18% in TN, 0.9% in TP, 5.5% in

TOC, 1.2% in TSS, and 0.02% in DSi. The global increase in TN is dominated at 80% by dis-

solved inorganic nitrogen (azote inorganique dissous (dissolved inorganic nitrogen, DIN)).

More than half of the global increase in riverine DIN and dissolved inorganic phosphorus

(phosphore inorganique dissous (dissolved inorganic phosphorus, DIP)) is from South Asia,

presumably driven by its rapid ongoing economic transition. In contrast are coastal regions

in Europe that exhibit small increases (+10%) in DIN and decreases in DIP (-24%), a result

of European-wide bans of P-based detergent for domestic laundry. Resulting changes in

riverine N:P ratios may also affect the process of coastal eutrophication, inducing shifts in

species composition of phytoplankton communities (Burson et al., 2016; Seitzinger et al.,

2010). In addition, dissolved Si (DSi) loads could change regionally due to changes in river

runoff as a result of damming, although there appears no significant global-scale trend
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between 1970 and 2000 (Beusen et al., 2009; Seitzinger et al., 2010). Here we use these GN

scenarios of as boundary conditions to a global ocean biogeochemical model in order to

study how the anthropogenic perturbation of RNI affects coastal ocean biogeochemistry,

an approach originally suggested by Reed et Harrison (2016).

There is no consensus on the impact of RNI on the open ocean, namely the proportion

of riverine nutrients that make it to open ocean. While Moore et Doney (2007) and Duce

et al. (2008) argue that essentially all riverine nutrients delivered to the coastal ocean are

retained on the shelf, Sharples et al. (2017) reported that 75% of riverine DIN and 80% of the

riverine DIP are exported to the open ocean. These large uncertainties may be attributed

to the poor understanding of coastal nutrient reprocessing, cross-shelf exchange, and

shelf-water residence time.

To evaluate biogeochemical changes in the coastal ocean due to RNI perturbations at

global scale, we use an approach similar to that used by Cotrim da Cunha et al. (2007) and

Giraud et al. (2008), i.e. a global coupled hydrodynamical-biogeochemical configuration,

except that we use use an eddying version of the NEMO ocean-sea-ice model coupled

to the biogeochemical model PISCES. Our physical model is identical to that from Bour-

geois et al. (2016). Its spatial resolution ranges between 0.2° near the North Pole to 0.5° at

the Equator. This configuration takes a step towards better resolving coastal mesoscale

processes relative to previous studies, both of which relied on coarse resolution models.

Furthermore, this study differs because it does not use a fixed-scenario analysis as in Co-

trim da Cunha et al. (2007) and Giraud et al. (2008); rather, we impose a RNI trend between

1970 and 2000 based on the GN RNI scenarios (Mayorga et al., 2010; Seitzinger et al., 2010).

5.2.2 Methods

Model

For this study, we use the coupled hydrodynamical-biogeochemical model NEMO

version 3.2 (Madec, 2008). It includes (1) the primitive equation, general ocean circulation

model OPA (Madec, 2008), (2) the dynamic-thermodynamic LIM model (Fichefet et Ma-

queda, 1997), and (3) the version 1 of the ocean biogeochemical model PISCES (Aumont et

Bopp, 2006). A global NEMO configuration is used with a nominal horizontal resolution

of 0.5° that ranges between 0.2° near the North Pole to 0.5° at the Equator (ORCA05 grid).

Vertically, the model has 46 levels, 10 of which are in the upper 100 m. Thicknesses of

vertical levels range from 6 m at the surface to 250 m for the deepest ocean level (centred at

5625 m). Model bathymetry is computed from the 2’ bathymetry file ETOPO2 from the Na-

tional Geophysical Data Center. The eddy parameterization scheme of Gent et McWilliams

(1990) is used to mimic subgrid-scale eddy processes. The numerical characteristics of our

ORCA05 configuration are the same as the ORCA025 configuration of Barnier et al. (2006),

except for resolution-dependent modifications: horizontal eddy diffusivity for tracers is set

to 600 m2 s−1 and horizontal eddy viscosity is set to 4×1011 m2 s−1.
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The marine biogeochemical model PISCES is designed to provide a simplified repre-

sentation of the first two trophic levels of the marine ecosystem along with carbon-cycle

processes (Aumont et Bopp, 2006). It simulates the dynamics of four plankton types, two

of which are phytoplankton, themselves limited by five nutrients (NO3, NH4, PO4, Si and

Fe). For carbonate chemistry, PISCES follows the protocol from phase 2 of the Ocean

Carbon-Cycle Model Intercomparison Project (OCMIP, Najjar et Orr, 1999) protocol.

The model configuration used here, apart from river nutrient input, is identical to that

used by Bourgeois et al. (2016).

Modelling strategy and river forcing

Our configuration, hereafter referred to as ORCA05-GN, is initialised with the end of

simulated year 1964 from a previous run with the same configuration (ORCA05) from

Bourgeois et al. (2016), hereafter ORCA05-GEM. Relative to the latter, the only difference

is that the ORCA05-GN simulation uses a newer RNI forcing where the imposed trend

between 1970 and 2000 is based on the GN dataset. The simulated ocean circulation fields

and other boundary conditions, including freshwater discharge and atmospheric forcing

from the DRAKKAR Forcing Set (Brodeau et al., 2010), are as in ORCA05-GEM. In ORCA05-

GEM, lateral inputs into the coastal ocean from river discharge of DIC and DOC are taken

from the annual estimates of the GEM, constant in time (no trend nor seasonal cycle).

Riverine inputs of dissolved iron (Fe), nitrate (NO 2 –
3 ), phosphate (PO 3 –

4 ), and silicate

(SiO2) were computed from the sum of riverine DIC and DOC inputs, assuming constant

elemental ratios for C:N:P:Si:Fe. Unlike for freshwater discharge, RNI in the ORCA05-GEM

simulation has no seasonal variation. For the ORCA05-GN simulation, it begins from year

1965 of ORCA05-GEM with a 5-year spin-up driven by the 1965–1969 atmospheric forcing

and RNI lateral boundary condition from the 1970 GN scenario. Results from the spin-up

are then used as 1970 initial fields for two parallel 31-year simulations: (1) ORCA05-GN

where RNI begins with GN values in 1970 and is ramped up linearly to those in 2000 and (2)

ORCA05-GN70 where RNI is held constant at the 1970 GN values. Simulated results are then

evaluated using a 10-year climatology of the 1991-2000. The difference in biogeochemical

fields between the two simulations (ORCA05-GN minus ORCA05-GN70) is then taken as

the anthropogenic perturbation during that period (namely the 1991–2000 average minus

1970).

The new RNI dataset used to force ORCA05-GN is based on RNI concentrations from

the 1970 and 2000 scenarios of the GN dataset version 1.0 2014-11-12 (available at nu-

trientchallenge.org, Mayorga et al., 2010; Seitzinger et al., 2010). GN is a global, spatially

explicit, multi-element, multi-form model of nutrient export from rivers. From historical

data on socioeconomic factors and nutrient management, the GN model generates river

export of (1) dissolved, particular, organic, and inorganic nitrogen and phosphorus, (2)

dissolved silica, and (3) DOC. RNI from GN provides ratios of C:N:P:Si that are specific
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to each riverine input location. Thus it provides a more detailed river dataset than that

used in ORCA05-GEM which assumes invariable stoichiometry, constant in time and at

all locations. For the river biogeochemical boundary conditions for the ORCA05-GN si-

mulation, we exploited the 1970 and 2000 GN scenarios, assuming a linear trend in RNI

over that 30-year period. The riverine freshwater flux (FORCA05
W ) remains identical in the

ORCA05-GEM and ORCA05-GN simulations. Hence the ORCA05-GN RNI (biogeochemical

fluxes) are computed by multiplying FORCA05
W by concentrations of RNI from GN. Those

concetrations are directly from the GN dataset by dividing its biogeochemical mass flux by

its riverine freshwater flux (FGN
W ). Furthermore, the FGN

W from the 1970 scenario is used to

compute the concentrations in both 1970 and 2000 in order to assure that the RNI mass

fluxes from the ORCA05-GN simulations shows the same local trends as RNI mass fluxes

from the GN dataset.

For consistency the ORCA05-GN and ORCA05-GEM share other commonalities. First,

riverine inputs of particulate forms of biogeochemical elements always are assumed to

be trapped by the estuarine filter; hence their delivery to the coastal ocean is set to zero.

Second, riverine dissolved organic elements are assumed to be entirely remineralised in

the estuarine system and released to the ocean in their inorganic form. Thus, simulated

deoxygenation in the coastal ocean will be underestimated since no terrestrial organic

matter actually reaches the coastal ocean and thereby avoiding its local degradation, a

bacterially mediated process that consumes oxygen. Third, the riverine delivery of DIC in

ORCA05-GN is set equal to that in ORCA05-GEM because the GN dataset does not provide

dissolved inorganic carbon. Thus, in ORCA05-GN, the total DIC that is released by rivers to

the coastal ocean is equal to the sum of DIC from GEM plus the GN-based DOC, all of which

is degraded to DIC before it reaaches the coastal ocean. While ORCA05-GEM assumes

constant input throughout the year, the RNI in ORCA05-GN varies seasonally, although only

due to changes driven by seasonal variations in FORCA05
W . Overall, the resulting ORCA05-GN

RNI respects the local N:P:Si ratio of the 1970 scenario and the local 1970–2000 trends from

the GN dataset. As shown in Table 5.1, the choice to maintain the same FORCA05
W between

simulations and with no trend results in certain inconsistencies with GN, including (1)

local and global riverine nutrient budgets, (2) the N:P:Si ratio for the 2000 scenario, and (3)

the global trend in its RNI.

The method used here to generate ORCA05-GN RNI from GN concentrations and

FORCA05
W is not suitable for some arid watersheds with large proportional differences bet-

ween GN and ORCA05 FW , e.g., resulting in unrealistic estimates for the Libyan coast and

Persian Gulf. Thus, the Mediterranean Sea and the Persian gulf are ignored this study. Some

artefacts are also located on the coast of Columbia in the Atlantic. Also ignored are the

Baltic Sea and the Hudson Bay because even though these enclosed seas are included in

the ORCA05 model, it is not designed to study them. Furthermore, the Antartica shelves

are ignored because of the absence of RNI estimates for Antarctica in the GN database.

Together, the five ignored regions represent 15.6% of the total area of the global coastal
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TABLEAU 5.1 – Global nutrient inputs by rivers for the 1970 and 2000 scenarios from Seit-
zinger et al. (2010) for the Global NEWS 2 dataset version 1.0. 2014-11-12 (available at
www.nutrientchallenge.org) compared to the ones used in this study (ORCA05-GN). Units are
km3 yr−1 for FW and Tg yr−1 for N, P, C, or Si. Percent variations relative to the 1970 scenario are
given in parenthesis. Results are indicated for riverine fluxes of freshwater (FW), dissolved inorganic
nitrogen (DIN), dissolved organic nitrogen (DON), dissolved inorganic phosphorus (DIP), dissolved
organic phosphorus (DOP), dissolved inorganic carbon (DIC), dissolved organic carbon (DOC) and
dissolved silica (DSi).

Year Type Global NEWS 2 ORCA05-GN

1970 FW 35816 39878
DIN+DON 25.0 30.1
DIP+DOP 1.7 2.9
DIC n.d. 114.5
DOC 165.3 176.4
DSi 140.7 146.5

2000 FW 36518 (+2%) 39878
DIN+DON 30.6 (+22%) 43.4 (+44%)
DIP+DOP 2.1 (+24%) 5.3 (+83%)
DIC n.d. 114.5
DOC 168.3 (+2%) 187.2 (+6%)
DSi 143.5 (+2%) 155.4 (+6%)

ocean with 52% of that coming from the Antarctic shelves.

Coastal ocean definition and segmentation

We follow the same definition of the global coastal ocean as adopted by Bourgeois

et al. (2016), which relies on the MARCATS segmentation of Laruelle et al. (2013) further

modified by Laruelle et al. (2014). MARCATS defines global coastal ocean and separates

it into 45 coastal ocean regions, which can be regrouped into 7 classes. The MARCATS

segmentation used in Bourgeois et al. (2016) is modified to include all grid cells with

RNI. Each unattributed RNI location is assigned to the nearest MARCATS region. The

modifications from Bourgeois et al. (2016) imply some increases in MARCATS surfaces,

particularly for MARCATS regions 2, 3, 25, 26 and 27 (Table A1 in the appendix). The

resulting global coastal ocean has a total surface area of 31.5×106 km2, which is 5% more

than that from Laruelle et al. (2013). The total coastal-ocean surface area of ORCA05

represents 8.8% of its global-ocean area. Results will be studied through three approaches:

(1) two case studies with the North Sea and the East China Sea, (2) one approach based on

the 7 classes of MARCATS regions and (3) a global integration over the coastal ocean.

Relationship indicator between river forcing trend and biogeochemical response

We have explored the relationships between the forcing factors (here, the changes in

RNI) and the response of phytoplankton productivity, oxygenation and acidification of
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FIGURE 5.1 – Mean simulated change in mass fluxes between 1970 and the decadal average for
1991–2000 due to the trend in riverine nutrient inputs into the North Sea (left) and the East China
Sea (right) for dissolved inorganic nitrogen in Mg N yr−1 (top) and dissolved inorganic phosphate
in Mg P yr−1 (bottom).

bottom waters. The response of primary productivity to a change in RNI is not straightfor-

ward, because it depends not only on the relative trends for the different nutrient input but

also the nutrients that limit phytoplankton growth in the region of interest. To determine

this relationship for a given coastal region, we define the following efficiency metric:

EPP =∆PP1970→1995 :

(∫ 1995

1970
∆N :

∫ 1995

1970
∆P

)
(5.1)

where ∆PP1970→1995 is the change between 1970 and 1995 of net primary productivity

(carbon-based) due to modifications of RNI (and thus estimated from the difference

between ORCA05-GN and ORCA05-GN70 simulations),
∫ 1995

1970 ∆N and
∫ 1995

1970 ∆P are respec-

tively the 25-year integrated changes in riverine DIN and DIP. Note that∆PP1970→1995, and∫ 1995
1970 ∆N and

∫ 1995
1970 ∆P, are here all expressed per m2, thus all divided by the area of the

considered MARCATS region. Note also that all values are then normalized to
∫ 1995

1970 ∆P.

This metric can then be compared to typical C:N:P ratios such as the Redfield ratio revisited

by Takahashi et al. (1985) of 122:16:1. The latter is used for the organic pools simulated by

the PISCES model. If most of DIN andor DIP is used by phytoplankton and recycled locally,

we expect our metric to be close to 122:(16:1), which would lead to the interpretation

that changes in RNI are very efficient in driving changes in NPP. Otherwise, if part of the

changes in RNI is exported to the Sediment, transported to the adjacent Open ocean and

through LATeral transport to an adjacent coastal oceanic region (abbreviated SOLAT), our

metric would be much lower, hence reflecting a low efficiency of RNI in driving changes
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in local NPP. The metric can also be used to compare DIN andor DIP input over the 25-yr

period, both in terms of relative amplitude and trends.

5.2.3 Two case studies: the North Sea and the East China Sea

Using the global simulations performed in this study, we identified two regions of inter-

est showing contrasted riverine input trend leading to specific biogeochemical responses:

the North Sea and the East China Sea. The first experiences moderateRNI changes and

strong N:P variations whereas the second presents one of the highest RNI changes across

the global coastal ocean.

- North Sea

When focusing on the entire North Sea, the riverine DIN loads simulated in our model for

year 1995 is 1.26 Tg N yr−1 and do not show any significant changes during the 1970-2000

period, with an increase by only 5% (Table 5.2). However, DIP loads in the same region

drops by 35% over 1970-2000 and reaches 0.14 Tg P yr−1 in 1995 owing to implementation

of bans of the use of P-based detergent for domestic laundry.

TABLEAU 5.2 – Riverine inputs, simulated biogeochemical variables and changes due to the RNI
trend for the 1991-2000 period for the North Sea and East China Sea. Abbreviations are included for
riverine DIN (rDIN), riverine DIP (rDIP), primary production (PP) and air-sea carbon flux (Cflx).
Negative values for Cflx indicate fluxes toward the ocean.

Region North Sea East China Sea
Surface (103 km2) 584.9 997.9

ORCA05-GN rDIN (Tg N yr−1) 1.262 3.975
1991-2000 rDIP (Tg P yr−1) 0.136 0.278
mean PP (g C m−2 yr−1) 229.734 373.032

bottom O2 (µmol L−1) 275.699 196.414
bottom pH 8.051 7.983
Cflx (molC m−2 yr−1) -2.152 -1.829

Change rDIN (Tg N yr−1) 0.056 2.138
due to the rDIP (Tg P yr−1) -0.074 0.188
1970-1995 PP (g C m−2 yr−1) -3.452 78.240
trend bottom O2 (µmol L−1) 0.947 -8.305

bottom pH 0.004 -0.029
Cflx (mol C m−2 yr−1) -0.109 -0.199

% change rDIN (%) 4.7 116.3
due to the trend rDIP (%) -35.3 210.1

PP (%) -1.5 26.5
bottom O2 (%) 0.3 -4.1
bottom pH (%) 0.0 -0.4
Cflx (%) 5.4 12.2

To assess the impact of these RNI changes in the North Sea biogeochemistry, we study

the differences between the ORCA05-GN and ORCA05-GN70 simulations. Integrated over
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the entire North Sea, these simulated RNI changes result in a 1.5% decline in primary

productivity (-1.5%) during the 1970-2000. This stationary state does not induce any

significant changes for the North Sea mean bottom O2 and pH.

Even if the riverine-driven changes in biogeochemistry appear small at the scale of the

entire North Sea, it is not the case at finer spatial scale. While the northern part dominates

the mean signal of the entire North Sea, the English Channel shows a different response

(Figure 5.2). In our results, primary production slightly increases in the southern part of

the North Sea in response to changes in RNI. In this southern part, the RNI loads shows

a 60% decrease in riverine DIP and a 6% increase in riverine DIN loads over 1970-2000.

Hence, the increase in primary productivity (+2% averaged over the English channel and

up to +12% in some areas) is attributed to the increase in riverine DIN inputs.
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FIGURE 5.2 – Mean simulated change between 1991-2000 and 1970 conditions due to the trend in
riverine nutrient inputs for (left) the North Sea and (right) the East China Sea for (top) integrated
primary productivity (g C m−2 yr−1), (middle) bottom O2 concentration (µmol O2 L−1) and (bottom)
bottom pH (total scale).

When applying the EPP efficiency metric to the North Sea, we find a ∆PP:(∆N:∆P)

equals to -5:(2:-1). This expresses the fact that primary production decreases with DIP

input, while riverine DIN is nearly constant (slight increase). The low ratio (much less than
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122) indicates that the effect of RNI changes by primary production is limited and that

most of RNI anomalies are expected to be exported off the North Sea continental shelf or

buried in the sediments. However the contrasted behaviour between the southern and

northern parts of the North Sea makes more complicated any detailed interpretation of

our efficiency metric for this region.

- East China Sea

The local RNI simulated for the East China sea is indeed very different from those simulated

for the North Sea. Located on the Chinese coast, the Yangtze delta is considered as the most

developed industrial area in China, generating a significant volume of industrial wastewater

(Gao et al., 2015). For the East China Sea, riverine DIN and DIP inputs increase respectively

by 116% and 210% during the simulated 1970-2000 period, reaching 3.98 Tg N yr−1 and

0.28 Tg P yr−1.

The response of coastal biogeochemistry in this region is remarkable, with a large

increase in primary productivity due to the increasing RNI trend along all the East China

Sea coasts. Overall, the East China sea primary productivity increases by 80 g C m−2 yr−1

over 1970-2000, which represents a 20% increase as estimated from the difference between

the ORCA05-GN and ORCA05-GN70 simulations. The Yellow sea 1 shows the highest RNI

increase and largest increase in primary productivity (Figure 5.2). Bottom water O2 concen-

tration and pH both drop at the entrance of the Yellow sea because of the river-induced

stimulation of primary production: up to -30 µmol O2 L−1 and -0.1 pH unit corresponding

to only 25 year of RNI trend (1970 to 1991-2000).

In our study, the simulated carbon sink for the Yellow sea and the East China Sea

reaches 1.8 mol C m−2 yr−1 in 1991-2000. The 30-year RNI trend increases this CO2 uptake

by 13% (i.e. 0.2 mol C m−2 yr−1) for the same regions.

When applying the EPP efficiency metric to the East China Sea, we find a∆PP:(∆N:∆P)

equals to 83:(24:1). Thus, primary production increases according to DIN and DIP inputs.

The ratio is much closer to the 122:16:1 Redfield reference, compared to the North Sea.

The increase in RNI is efficiently used by primary production and a limited export to the

SOLAT.

Comparison to previous studies

Here we discuss the results from the two previous case studies with observations and

to regional model studies to show the limitations of our approach for such local analysis.

- North Sea

The 1991-2000 mean riverine DIN and DIP inputs used in our model for the North Sea

is overestimated by 8% and 73% according to the mean 1991-2000 observation-based

estimates from OSPAR (2005). Despite these moderate simulated RNIchanges, the North

1. Marginal sea located between the Chinese coasts and the Korean Peninsula
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Sea and particularly its southern part has been reported as vulnerable to eutrophication

(Lenhart et al., 2010; OSPAR, 2009; Saux Picart et al., 2015). According to Gypens et al.

(2009), primary production in the southern North Sea was mainly driven by RNI loads

during this period. According to modelling studies from Gypens et al. (2011) and Burson

et al. (2016), the effective increase in riverine N:P ratio in this area could lead to P-limited

conditions and shifts in phytoplankton community. In contrast our simulations do not

show any emergence of P-limited conditions, a result that appears to come from their

strong overestimate (+73%) of riverine DIP loads supplied by our model to this region.

- East China Sea

According to the 1999-2003 RNI ranges for winter and summer from Zhang et al. (2007), the

East China Sea received 1.6 to 4.5 Tg N yr−1 and 0.02 to 0.04 Tg P yr−1. Thus, our simulated

riverine DIN loads of 3.98 Tg N yr−1 are in the range of Zhang et al. (2007) whereas the

riverine DIP loads used in our model is again clearly overestimated, with 0.28 Tg P yr−1 for

the 1991-2000.

The positive spatial correlation between the simulated pH and O2 on the shelf of the

East China and the Yellow sea is clear (R = 1), as highlighted by Cai (2011). While Orr et al.

(2005) estimated a global ocean acidification for surface water by -0.1 pH unit on the 21st,

the bottom water at the entrance of the Yellow sea show a decrease of up to 0.1 pH unit with

only 25 year of RNI trend. The effect of the RNI trend on bottom ocean acidification could

be, in the most vulnerable coastal regions, as high as the global acidification at the ocean

surface induced by more than 150 years of oceanic Cant uptake from the atmosphere. This

riverine-induced eutrophication and deoxygenation processes are expected to increase

the susceptibility of coastal waters to ocean acidification. Furthermore, an "enhanced

ocean acidification" process operates as the buffering capacity of the water is reduced in

O2-depleted and CO2-enriched water (Cai, 2011).

Cross-shelf exchange in the biogeochemical system of the East China Sea has been

reported to drive the biogeochemical variability of this region. Lui et al. (2014) presents

results of mean observed bottom O2 concentrations on the 1982-2010 measured in the

middle of the East China Sea shelf between 186 and 189 µmol L−1. In our study, the 1991-

2000 mean simulated bottom O2 concentrations at the same location is close to their values,

reaching 210 µmol L−1. The slope computed from the 1982-2010 time-serie of bottom O2

concentrations from Lui et al. (2014) is 0.044 ± 0.18 to 0.118 ± 0.14 µmol L−1 yr−1. They

attribute this change to the reduced ventilation of the North Pacific intermediate water

upwelled at the shelf break of the East China Sea. At the same location, we simulate a similar

decrease in bottom O2 concentrations at this location of 0.04 µmol L−1 yr−1, exclusively

attributed to the RNI trend between 1970 and 1991-2000 conditions.

Zhang et al. (2007) also points the importance of the phosphate source from the up-

welled Kuroshio sub-surface water. Indeed, observations show that East China RNI have

extremely high riverine N:P ratio, creating P-limited conditions. Thus, primary produc-
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tion in this region relies mainly on the intrusion of Kuroshio subsurface water to replete

shelf water in phosphate. However, we cannot validate our model results regarding to this

mechanism since the riverine DIP inputs used in our model are largely overestimated.

According to Zhang et al. (2007), the East China Sea shelf is not expected to export any

substantial amounts of biologically active elements such as nutrient to the adjacent open

ocean. According to EPP , the C:N:P ratio for the East China Sea is 83:24:1. This low C:N:P

ratio compared to the C:N:P Redfield ratio of 122:16:1 reveals a limited export of 55% of

the riverine DIN and 32% of the riverine DIP supplied in the East China Sea toward the

SOLAT. This highlights the efficient recycling system allowing to sustainably keep and

re-use nutrients accumulated from the riverine source in the production system.

Our simulated carbon sink for the Yellow sea and the East China Sea of 1.8 mol C m−2 yr−1

in 1991-2000 is similar to observation-based estimates from Tseng et al. (2014) for 1998-

2011. The increase of the simulated CO2 uptake in the East China Sea by the RNI trend is

also shown in Tseng et al. (2011), who reported that RNI from the Changjiang river enhance

the carbon sink in the vicinity of the delta. During the 2006-2011, Gao et al. (2015) esti-

mated a carbon sink of 0.4 mol C m−2 yr−1 for the East China Sea and 0.6 mol C m−2 yr−1

for the Yellow Sea, based on measurements along the China coastline. According to Gao

et al. (2015), the proportion of the 2006-2011 carbon sink caused by DIN and DIP inputs

reaches 45% for the Yellow Sea and 11% of the East China Sea. However, this comparison is

hampered because Gao et al. (2015) estimates are based on measurements made along the

coastline while our results are averaged for the entire continental shelf of the East China

Sea.

5.2.4 The global coastal ocean

To go beyond the previous local illustrations, we now extend our study to the global

scale by analyzing of the biogeochemical responses of all MARCATS regions.

Biogeochemical changes across all MARCATS regions

As each coastal regions is supplied by very specific RNI in terms of its initial quantity,

its stoichiometry and its trend, the simulated regions present contrasting biogeochemical

responses to these river forcing trends, as shown in Figure 5.3. Results are also reported

in detail per MARCATS region in Table A2 for the 1991-2000 mean state, in Table A3 for

biogeochemical changes due to the RNI trend and in Table A4 for the relative change

in percentage. The maximum simulated increase in primary productivity (without the

excluded regions, see Methods section of this chapter) is located in the Bay of Bengal. Over

1970-1995, primary production increases by around 98 g C m−2 yr−1, in response to an

increase in both riverine DIN and DIP of 1.2 Tg N yr−1 and 0.12 Tg P yr−1 respectively.

However, the increased primary productivity induces negligible reductions in bottom O2

and pH (-2 µmol L−1 and -0.001 pH unit, respectively). The strongest primary production

135



CHAPITRE 5. EFFETS DU CHANGEMENT DES APPORTS FLUVIAUX SUR LA
BIOGÉOCHIMIE DE L’OCÉAN CÔTIER MONDIAL

decrease (without the excluded regions, see Methods section of this chapter) is located in

the Gulf of Mexico with -16 g C m−2 yr−1 because of a imposed decrease in both riverine

DIN and DIP of -0.06 Tg N yr−1 and -0.02 Tg P yr−1. In contrast, this trend is mainly

driven by RNI decreases in the northern part of the Gulf including Mississippi riverine

inputs. Observational and regional modelling studies have reported riverine-induced

eutrophication for the northern gulf of Mexico (Cai, 2011; Laurent et al., 2017), suggesting

potential inconsistencies in our riverine forcing.

FIGURE 5.3 – Mean simulated change between 1991-2000 and 1970 conditions due to the trend
in riverine nutrient inputs at global scale for (top) integrated primary productivity (g C m−2 yr−1),
(middle) bottom O2 concentration (µmol O2 L−1) and (bottom) bottom pH (total scale).

Over the 40 coastal regions studied here, 19 regions show an increase in primary pro-
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duction. Over these 19 regions, the Iberian upwelling is the only region showing a decrease

in riverine DIP and a increase in DIN whereas the other regions show an increase in both

DIN and DIP. The remaining 21 regions show a decrease in primary productivity. These

regions are forced by a quite different spectrum of RNI changes: 4 regions show a decrease

in both riverine DIN and DIP, 4 regions show a decrease in only riverine DIP, Southern

America is the only region showing a decrease in only DIN and the remaining 12 regions

show an increase in both riverine DIN and DIP but a counter intuitive decrease in primary

production. The latter case is counter-intuitive. These 12 regions show generally small

changes in both RNI and primary production. They are mainly located at high latitudes

where light is expected to be the main limiting factor for marine primary productivity.

As stated earlier, some changes are unreliable/wrong or artefacts from the method

used to compute the river forcing trends. For instance in the Mediterranean Sea and in

the Persian Gulf riverine nitrogen inputs increase respectively by more than 52% and 70%

while such increases are not reported in the GN database (section 5.2.2). There is also

unexpected changes near the Atlantic Columbian coasts, revealing problems in the river

forcing files at this location. Following the GN trend, RNI decreases at the Mississippi river

mouth thus reducing primary production, whereas the observed RNI increased during the

simulated period, owing to a spreading of the hypoxia area (Laurent et al., 2017; Rabalais

et al., 2007).

Biogeochemical changes across MARCATS classes

The previous analysis that resolves the individual MARCATS regions suffers because of

the high diversity in forcing trends in RNI, in the initial state, and in the coupled physical

biogeochemical functioning of each region. Here, we also coalesced the MARCATS regions

into the classes having similar physical regime as defined by Laruelle et al. (2013). Using

these MARCATS classes, Figure 5.4 highlights the biogeochemical trends and the specific

responses induced by the RNI scenarios for each class of coastal systems. Western Boun-

dary Current (WBC) and Indian margins classes show the highest increases in riverine

nitrogen and phosphorus inputs per surface (+40%) leading to the largest increases in

primary production (around +10%). At depth, these two classes show different behaviour

regarding the RNI increase. Altough both experience bottom deoxygenation with the stron-

gest decreases in O2 concentration (< -0.5%), ocean acidification occurs mainly in WBC

with the highest loss in pH unit of -0.004 due to the RNI trend.

To explore the links between RNI forcing trends and the response of coastal biogeoche-

mistry, we make use of the EPP efficiency metric, as defined in the Method Section, and

discuss the potential relation to Export or recycling characteristics of coastal systems for

typical classes of regions. Eastern Boundary Current (EBC) regions for instance are typi-

cally known as export systems and dominated by upwelling, whereas Western Boundary

Current (WBC) regions are typically known as recycling system and dominated by large
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FIGURE 5.4 – Relations between area-weighted mean simulated changes for the 7 MARCATS classes
induced by the trend in riverine nutrient inputs between 1991-2000 and 1970 conditions. Combina-
tions are sorted as follows: (first row) riverine nitrogen inputs, (second row) riverine phosphorus
inputs, (third row) relations between vertically-integrated net primary productivity, bottom O2
concentration and pH. Abbreviations are included for eastern boundary current (EBC) and western
boundary current (WBC). The MARCATS Mediterranean Sea, Persian Gulf, Hudson bay, Baltic sea
and antarctic shelves are not included (see text).
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continental shelf with longer water residence time (Jahnke, 2010). The metric efficiency

∆PP1970→1995:
(∫ 1995

1970 ∆N:
∫ 1995

1970 ∆P
)

for EBC and WBC is 22:(21:1) and 63:(21:1). Thus, the

primary productivity increase in EBC systems is driven by a 14% (18%) of the riverine DIN

(DIP) loads, leaving 86% (82%) of these RNI exported to the open ocean, sediment, or

adjacent coastal systems. A smaller proportion of RNI is exported for WBC, respectively

61% (49%) for DIN (DIP) input, leading to an higher efficiency of RNI changes in driving

changes in primary production. This higher efficiency of RNI export for WBC than EBC

can be explained by (1) a more efficient recycling system for WBC compared to EBC or (2)

a greater DIN and DIP inputs provided by lateral advection of RNI from adjacent coastal

oceanic regions. As stated earlier, the export or recycling characteristics of a biogeochemi-

cal system is also typically linked to the water residence time: export systems have typically

shorter water residence time than recycling systems (Sharples et al., 2017).

Excluding Northern Australia where primary production decreases while RNI increases,

the tropical regions shows an efficiency metric of only 2: (23: 1). Thus 98% of the riverine

DIN and DIP is exported to the open ocean, the sediment, or the lateral regions, similar to

Sharples et al. (2017) where their results shows an export of more than 80% (90%) of DIN

(DIP) exported to the open ocean for tropical coastal regions. The weighted-area mean

water residence time for tropical region from Bourgeois et al. (2016) is 12 days, close to

tropical water residence time from Sharples et al. (2017) of less than 7 days.

The resilience of coastal biogeochemical systems to eutrophication and subsequent

bottom-water deoxygenation depends on the initial state of the systems (Keeling et al.,

2010; Reed et Harrison, 2016). The significance of changes in bottom O2 concentrations

depends mainly on organism-specific thresholds and the sensitivity of marine organisms to

the dissolved O2 content of water is highly non-linear. These thresholds typically converge

to 60 µmol L−1. Our model does not simulate at the regional scale such shifts from oxic to

hypoxic bottom conditions.

Global scale changes

As shown on the Figure 5.5, the 30-year RNI trend does not cause a significant global

change, to compare with the significant CO2-induced trend. During the 1991-2000, the

coastal ocean absorbed 0.26 Pg C y−1 with a 5% increase due to the global RNI trend. Thus,

this trend in coastal ocean uptake agrees with the proposed mechanism of Mackenzie

et al. (2004) about the shift from heterotrophic to autotrophic state due to the increase

in RNI. At the same period, the global inventory in coastal primary production reached

5.35 Pg C y−1 with a 2 % (15 Tg C y−1) increase due to the global RNI trend. The mean

bottom O2 concentration of the coastal ocean reached 191 µmol O2 L−1 with a nearly

absent contribution from the global RNI trend (+0.03 % or 0,1µmol O2 L−1). Finally, the

mean bottom pH of the coastal ocean reached 7.9 with the same near-absent contribution

from the global RNI trend, owing to a reduction of the ocean acidification process of only

139



CHAPITRE 5. EFFETS DU CHANGEMENT DES APPORTS FLUVIAUX SUR LA
BIOGÉOCHIMIE DE L’OCÉAN CÔTIER MONDIAL

0.02 % (<0,002 pH unit).

According to the∆ ratio computed from the results in Figure 5.4, C:N:P ratio linking

the changes in RNI and primary productivity is equal to 41:16:1. The N:P ratio of 16:1 is

expected and correspond to the C:N:P Redfield ratio revisited by Takahashi et al. (1985)

of 122:16:1 used in the biogeochemical model PISCES. However, the lower simulated C:P

and C:N ratios in our model results comparing to the one of Redfield highlight the riverine

nutrient export toward the SOLAT. Thus, only 38% (34%) of the riverine DIN (DIP) is used

by the primary productivity, the remaining 62% (66%) is exported to the SOLAT. This global

estimates for RNI exports are 13% (14%) less than the Sharples et al. (2017) estimates of

RNI export to the open ocean of DIN (DIP) of 75% ± 5% (80% ± 5-10%). The fact that

our export estimate merges SOLAT implies that we actually underestimate the riverine

nutrient export to the open ocean according to Sharples et al. (2017) estimates. By the way,

similar to Sharples et al. (2017), our study also argues to an efficient shelf export system

of the RNI. In both studies, riverine DIP seems to be more effectively exported globally

than riverine DIN. Sharples et al. (2017) explain this contrast by the denitrification and

annamox processes, transforming riverine DIN in diazote (N2) and subsequently reducing

the proportion of riverine DIN exported to the open ocean.

An interesting global coastal behaviour induced by the RNI trend is the global coastal

increase of both primary production inventory, bottom O2 concentration and bottom pH.

25% of the coastal ocean is simulated as is, including a third of the RNI grid cells. These

areas do not show a typical profile: found at all latitudes, some are deep as Antarctic shelves

or shallow as the North Sea. One can explain this behaviour by the well-mixed water column

of some oceanic coastal regions, allowing to regenerate bottom oxygen concentration

with the additional surface oxygen produced by the riverine-induced primary production.

Thanks to an efficient cross-shelf export of the resulting POM, the latter may not increase

the bottom remineralisation, owing to a limitation of the bottom ocean acidification

process. The concurrent increase in primary production, bottom O2 concentration and

bottom pH does not appear on the previous figures since the global integration combines

coastal areas responding non-linearly to the RNI changes.

5.2.5 Summary

The goal of this study was to investigate the biogeochemical response of the coastal

ocean to the anthropogenic perturbation of riverine nutrient inputs. In practice, we used

an eddying global ocean model supplied by riverine nutrient inputs scenarios from the

GN database. Globally, the simulated effect of the riverine nutrient changes on the coastal

biogeochemistry is limited. The most important change concerns the coastal-ocean uptake

of total carbon with an increase of only 5% attributed to the trend in nutrient riverine

inputs. However, coastal-ocean regions have diverse biogeochemical responses to riverine

nutrient changes. The EPP metric efficiency defined in our study highlights the variable
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FIGURE 5.5 – Simulated temporal evolution during 1970-2000 of (a) area-integrated total carbon up-
take (Pg C y−1), (b) mean bottom pH (total scale), (c) mean bottom O2 concentration (µmol O2 L−1)
and (d) vertically-integrated primary productivity (Pg C y−1) for the global coastal ocean.
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uptake efficiency of primary production to changes in riverine nutrient inputs. This metric

depends on whether the region is a recycled system like Western boundary current region or

an export system like Eastern boundary current regions. Two cases studies also highlighted

significant contrasts in both riverine forcing conditions and biogeochemical response.

Moderate trend applied to riverine nutrient inputs into the North Sea leads to minor

biogeochemical changes. On the contrary, the East China Sea experienced strong bottom-

water deoxygenation and acidification from a sharp increase in nitrogen and phosphorus

riverine nutrient inputs.

5.3 Conclusion

L’objectif de cette étude est de déterminer les effets du changement récent des apports

fluviaux en nutriments sur la biogéochimie marine en zone côtière. Pour cela, un nouveau

forçage fluvial a été développé pour le modèle à partir de la base de donnée Global NEWS 2

permettant de décrire une tendance des apports fluviaux à l’échelle globale sur la période

1970-2000. La contrainte de conservation de la dynamique océanique des précédentes

configurations et la méthode utilisée pour générer le forçage empêche l’utilisation brute

de la base de données initiale. Il en résulte la perte d’une partie de l’information tout

en conservant les tendances locales des apports fluviaux en nutriment et les rapports

stoechiométriques de ces apports pour le scénario 1970. Après avoir adapté le modèle à

ce nouveau forçage, ce dernier est ensuite utilisé pour forcer le modèle NEMO-PISCES

via l’utilisation de la configuration global ORCA05. De manière similaire au Chapitre 4,

deux simulations on été lancées : une simulation historique avec tendance fluvial et une

simulation de contrôle sans tendance fluvial, la différence entre les deux simulations

traduisant l’effet de la tendance sur la biogéochimie côtière.

Intégré à l’échelle globale, les résultats simulés ont montré un effet limité du chan-

gement d’apports fluviaux en nutriments sur la biogéochimie côtière. Ce changement

d’apports fluviaux engendre une augmentation moyenne de l’absorption du carbone de

l’océan côtier mondial de 5 % sur la période 1991-2000 par rapport aux conditions flu-

viales de l’année 1970. La tendance globale appliquée aux apports fluviaux stimule donc

la pompe biologique, comme proposé par Mackenzie et al. (2004) avec un modèle en

boîtes où l’océan côtier est représenté par un compartiment. Notre approche régionalisée

souligne cependant l’importante hétérogénéité des tendances fluviales et des réponses

biogéochimiques de chaque région. La mer du Nord est peu sujette aux variations biogéo-

chimiques du fait des changements d’apports fluviaux faibles et hétérogènes spatialement.

Au contraire, les eaux de fonds de la mer de Chine de l’Est subissent le couplage de la

désoxygénation et de l’acidification avec l’augmentation rapide des apports fluviaux en

nutriments le long de cette région fortement anthropisée. La métrique définie pour évaluer

l’effet du changement des apports fluviaux sur la production primaire permet de discrimi-

ner les systèmes de production régénérée comme les CBO, des systèmes de production
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nouvelle et d’export comme les upwellings des CBE.

Une étude approfondie du devenir de la fraction additionnelle des RNI non assimilés

par la production primaire est nécessaire pour décrire par exemple l’effet de cette fraction

additionnelle exportée sur la biogéochimie de l’océan ouvert. Une description précise

de ces mécanismes permettrait d’explorer en détail les processus simulés d’échanges

côtes-large et de les confronter à la littérature, comme la récente étude de Sharples et al.

(2017).

Une des principales limites de cette étude est l’inadéquation du forçage fluvial en nutri-

ments dans certaines régions spécifiques par rapport à la base de données GN, mais aussi

par rapport aux études s’intéressant à ces régions. La nécessité de conserver la dynamique

océanique initiale de la configuration ORCA05 ne permet pas de respecter strictement la

base de données GN. La méthode utilisée pour générer le forçage fluvial devra être amé-

liorée pour sa réutilisation. Il pourrait être envisagé de recalculer les simulations utilisées

dans ce chapitre à partir du forçage corrigé. La publication de scénarios GN pour l’année

2030 par Seitzinger et al. (2010) permettra la prolongation des simulations pour réaliser des

projections et anticiper l’effet future de la perturbation anthropique des apports fluviaux

sur la biogéochimie de l’ océan côtier.

5.4 Synthèse

- L’objectif de cette étude est de déterminer les effets du changement récent

des apports fluviaux en nutriments sur la biogéochimie marine en zone cô-

tière

- Un forçage fluvial en nutriments développé à partir de la base de données

Global NEWS 2 est utilisée pour simuler une tendance sur la période 1970–

2000.

- L’intégration de l’effet du changement des apports fluviaux en nutriments

sur la biogéochimie de l’océan côtier est limité. Le puits de carbone total de

l’océan est augmenté de 5 % entre 1970 et 1991-2000.

- De forts contrastes apparaissent avec l’approche régionalisée de l’océan cô-

tier. Deux études de cas sont présentés : la mer du Nord où les changements

biogéochimiques sont modérés et la mer de Chine orientale où les eaux de

fonds subissent le couplage de l’acidification et de la désoxygénation induite

par l’augmentation des apports fluviaux.

- La métrique proposée (EPP) pour évaluer l’effet de la tendance fluviale sur

la production primaire côtière permet d’identifier la diversité des réponses

biogéochimiques des régions côtières face aux perturbations des apports

fluviaux.
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6.1 Conclusions

L’objectif de cette thèse était d’estimer les réponses biogéochimiques de l’océan côtier

mondial face à deux perturbations anthropiques : l’augmentation de la pression partielle

de CO2 atmosphérique due aux émissions des activités humaines et la perturbation des

apports fluviaux en nutriments. Pour cela, différentes configurations globales du modèle

NEMO-PISCES ont été utilisées. Les résultats simulés ont été analysés suivant une approche

globale et une approche régionalisée en utilisant la segmentation MARCATS de Laruelle

et al. (2013). Trois principaux axes de recherches ont structuré cette thèse :

- Evaluation globale à partir d’observations de la biogéochimie simulée issue de trois

configurations de résolutions spatiales horizontales différentes (200 km, 50 km et 25

km),

- Détermination de l’absorption de carbone anthropique de l’océan côtier à l’échelle

globale,

- Détermination des effets du changement des apports fluviaux en nutriments sur la

biogéochimie de l’océan côtier mondial.

6.1.1 Evaluation de la biogéochimie simulée suivant la résolution spa-

tiale du modèle

L’évaluation des résultats du modèle est une étape essentielle dans une étude de

modélisation pour démontrer, avant l’interprétation des résultats simulés, la pertinence

du modèle utilisé à représenter la biogéochimie marine dans l’océan global et dans l’océan

côtier. Ce type de modèle n’a pas été développé pour simuler les processus de l’océan côtier

donc sa capacité à les simuler doit être démontrée. L’évaluation s’est concentrée sur la

comparaison modèle – observations des champs biogéochimiques. Les bases de données

d’observations utilisées sont issues principalement de compilations d’observations in

situ comme le WOA 2013 et de données basées sur des observations satellitaires. Pour

apprécier les effets du raffinement de la résolution sur la représentation de la biogéochimie

côtière, trois configurations de résolutions spatiales différentes ont été utilisées : ORCA2

(100 à 200 km), ORCA05 (25 à 50 km) et ORCA025 (15 à 25 km). L’évaluation en fonction

de la résolution appliquée au modèle a permis de sélectionner pour la suite de la thèse la

configuration présentant le meilleur compromis entre les bénéfices du raffinement de la

résolution sur la biogéochimie côtière simulée et le coût de calcul associé à ce raffinement.

La distribution des champs biogéochimiques pour l’océan mondial est correctement

reproduite pour les trois configurations. Les champs biogéochimiques simulés sont pilotés

par les processus physiques de grande échelle comme l’approfondissement de la couche

de mélange en fonction de la latitude, la divergence équatoriale et les upwellings côtiers.

Les métriques issues de la comparaison des champs simulés avec les observations sont
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équivalentes à celles obtenues dans la littérature. Le bénéfice du raffinement de la résolu-

tion spatiale sur les scores du modèle pour l’océan global concerne surtout le passage de

ORCA2 à ORCA05 pour les indicateurs de production primaire. Les métriques concernant

ORCA025 sont similaires à celles de ORCA05. Peu d’améliorations sont observées pour

les champs biogéochimiques moyens relatifs à la concentration en dioxygène dissous de

subsurface, au flux air-mer de CO2 et aux concentrations en nutriments de surface. Cette

première évaluation pointe l’intérêt de l’utilisation de la configuration ORCA05

Le deuxième volet de l’évaluation s’intéresse à la biogéochimie de l’océan côtier. La

définition de l’océan côtier dans les grilles ORCA est dans un premier temps évaluée à

partir des surfaces MARCATS initiales définies par Laruelle et al. (2013) et Laruelle et al.

(2014) et à partir de la bathymétrie ETOPO2. Le raffinement de la résolution permet de

décrire naturellement des surfaces MARCATS plus fidèles aux surfaces MARCATS initiales

et une bathymétrie plus fidèle. Concernant l’évaluation de la biogéochimie côtière, les

bases de données côtières globales et adaptées à l’évaluation des résultats simulés de

l’état biogéochimique moyen de l’océan côtier sont rares. L’évaluation est réalisée ici à

l’aide de données de chlorophylle de surface issues de produits couleur de l’eau adaptés à

l’océan côtier (Dessailly et al., 2016), une compilation de flux air-mer de CO2 par MARCATS

(Laruelle et al., 2014) et des données de concentration en dioxygène dissous de fond

(Garcia et al., 2013a; Reed et Harrison, 2016). Les scores concernant la chlorophylle de

surface sont similaires à ceux obtenus pour l’océan global. Le raffinement de la résolution

ne présente cependant pas d’améliorations significatives des champs de chlorophylle

simulés. Concernant les flux air-mer de CO2 par MARCATS, la configuration ORCA05

présente les meilleurs scores. Les concentrations en O2 de fond simulées par ORCA05 ont

aussi été évaluées et présentent un coefficient de corrélation R2 de 0,8, en accord avec les

observations.

Cette évaluation des champs biogéochimiques simulés nous a permis de souligner

l’intérêt d’utiliser la configuration ORCA05. Cette dernière présente des résultats fortement

améliorés par rapport à ORCA2. Les scores de ORCA05 et ORCA025 sont similaires alors que

l’usage de la grille ORCA025 nécessite 8 fois plus de ressources de calcul. La configuration

ORCA05 a d’ailleurs permis de réaliser les tests de sensibilité présentés dans le chapitre 5

avec un coût raisonnable. Enfin, les simulations issues de ORCA05 présentent la durée de

simulation la plus longue (1870–2012) comparé aux simulations issues de ORCA025 qui

ont été initialisées à partir de l’année 1958 de la configuration ORCA05.

6.1.2 Absorption de carbone anthropique de l’océan côtier

Ce deuxième axe de recherche avait pour objectif d’estimer l’absorption de carbone

anthropique (Cant ) de l’océan côtier mondial. Pour calculer les flux air-mer de Cant , deux

simulations ORCA05 sont étudiées : (1) Une simulation "historique" lancée sur la période

1870–2012 (143 ans) et forcée par une augmentation de la pression partielle de CO2 at-
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mosphérique (pCO2
) en accord avec les observations, et (2) une simulation de "contrôle"

de 143 ans, identique à la précédente mais forcée par une pCO2
atmosphérique constante

équivalente aux conditions pré-industrielles de l’année 1870 (287 ppm). La première si-

mule les flux de carbone total alors que la seconde simule les flux de carbone naturel.

La différence entre les flux air-mer de CO2 simulés par la simulation historique et ceux

simulés par la simulation de contrôle est égale par définition au flux air-mer de Cant .

L’absorption simulée de Cant pour l’océan mondial atteint 2,3 Pg C a−1 sur la période

1993–2012, en accord avec la littérature. Sur la même période, le modèle simule une

absorption de 0,10 ± 0,01 Pg C a−1 de Cant pour l’océan côtier mondial. L’absorption de

Cant de l’océan côtier représenterait donc seulement 4,5 % de l’absorption de Cant de

l’océan mondial alors que l’océan côtier considéré dans cette étude représente 7,5 % de

la surface océanique globale. Cette estimation d’absorption côtière représente la moitié

de l’estimation de Wanninkhof et al. (2013) basée sur le taux moyen d’absorption de Cant

de l’océan mondial. D’après le modèle, cette absorption côtière limitée s’expliquerait par

l’export du Cant absorbé par l’océan côtier vers le large, ne permettant pas de réduire les

pressions partielles de CO2 anthropique de surface des eaux côtières au même niveau

que celles de l’océan mondial. Pour expliquer ce phénomène, les temps de résidence des

masses d’eau dans chacun des MARCATS ont été estimés mais une étude complémentaire

est nécessaire pour approfondir notre compréhension des processus d’échanges côte-large

simulés dans le modèle.

6.1.3 Effets du changement des apports fluviaux en nutriment

Ce troisième axe de recherche avait pour objectif de déterminer la réponse biogéo-

chimique de l’océan côtier face au changement des apports fluviaux en nutriments. Un

forçage fluvial adapté à cet objectif a été généré à partir de la base de données Global NEWS

2 (GN) pour forcer la configuration ORCA05. La base de données GN décrit de manière

explicite les apports en C, N, P, et Si des apports fluviaux en fonction des bassins versants et

à l’échelle globale. La disponibilité de scénarios d’apports fluviaux de GN pour les années

1970 et 2000 a permis de générer un forçage décrivant une tendance qui couvre la période

1970–2000 par simple interpolation linéaire. La configuration ORCA05 a ensuite été forcée

avec ces données sans modification des apports en eau douce pour ne pas altérer la dy-

namique océanique initiale. Seuls les rapports stoechiométriques locaux du scénario de

1970 et la tendance 1970–2000 ont été conservés par rapport à la base de données initiale.

De manière similaire au deuxième axe de recherche, deux simulations ont été réalisées :

une simulation historique avec la tendance fluviale et une simulation de contrôle sans

tendance. La différence entre les deux simulations permet d’appécier l’effet de la tendance

appliquée aux apports fluviaux en nutriments sur la biogéochimie marine de l’océan côtier

mondial.

Intégré à l’échelle globale, l’effet de la tendance appliquée aux apports fluviaux en
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nutriments sur la biogéochimie côtière est faible. L’effet le plus marqué concerne l’absorp-

tion de carbone total de l’océan côtier qui est augmentée de seulement 5 %. Intégrés à

l’échelle globale, les changements liés à l’acidification et à la désoxygénation des eaux

de fond côtières sont négligeables. Cependant, la régionalisation de l’océan côtier avec

la segmentation MARCATS permet de souligner la diversité des tendances des apports

fluviaux et des réponses biogéochimiques de chaque région. La mer du Nord présente par

exemple de faibles variations du fait du changement limité et hétérogène spatialement des

apports fluviaux dans cette région. Au contraire, les eaux de fonds de la mer de Chine de

l’Est subissent une importante désoxygénation couplée à un processus d’acidification in-

duit par la forte augmentation des apports fluviaux. Une métrique est définie de manière à

quantifier l’effet du changement d’apports fluviaux sur la production primaire. Les régions

côtières dominées par une production régénérée, comme les régions des courants de bord

Ouest, présentent de fortes capacités d’absorption des changements d’apports fluviaux.

Au contraire, les régions côtières des courants de bord Est, connues pour leur système

d’export et dominées par la production nouvelle, présentent une réponse moins marquée

face aux changements des apports fluviaux. Dans ces régions, les apports fluviaux sont

susceptibles d’être largement exportés vers l’océan ouvert.

Dans le cas d’une augmentation de l’apport fluvial en nutriment, la métrique utilisée

dans cette étude ne permet de discriminer le devenir de la fraction additionnelle. En

effet, la fraction additionnelle de l’apport en nutriment non absorbé par la production

primaire peut être soit exportée vers l’océan ouvert, soit exportée vers une région côtière

latérale, soit exportée vers le sédiment, soit accumulée dans la colonne d’eau. Il serait

intéressant d’approfondir cette étude en déterminant précisément le devenir de cette

fraction additionnelle en utilisant par exemple des méthodes lagrangiennes pour tracer

les éléments fluviaux déversés. Une autre limite de cette étude réside dans la méthode

employée pour générer le forçage fluvial qui ne respecte pas strictement la base de données

Global NEWS 2. Des artefacts générés par cette méthode ont aussi été identifiés sur des

régions spécifiques (p. ex. les côtes libyennes et le Golfe Persique). Il sera nécessaire de

modifier la méthode générant le forçage pour que celui-ci soit plus fidèle à la base de

données Global NEWS 2.

6.2 Perspectives

6.2.1 Augmentation de la résolution spatiale

L’utilisation de grilles de résolution spatiale plus fines comme ORCA12 (de résolution

nominale 1/12°) est nécessaire pour tendre vers une résolution explicite des processus

physiques de petites échelles qui sont dominants dans l’océan côtier. Cependant, une

telle résolution spatiale est encore insuffisante pour une représentation explicite de ces

processus (Holt et al., 2017). Quelque soit le degré choisi de raffinement de la résolution
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spatiale, le facteur limitant restera l’important coût de calcul associé aux configurations

globales haute résolution. L’étude de Holt et al. (2009) s’intéresse à cette problématique

en proposant un premier niveau de grilles imbriquées présentant une résolution spatiale

affinée couvrant uniquement l’océan côtier mondial. Un niveau supérieur s’ajouterait à

ce système avec une grille "mère" de résolution plus grossière adaptée à l’océan ouvert,

fournissant les conditions aux frontières ouvertes des grilles sous-jacentes. Cependant, les

ressources de calcul nécessaires pour réaliser ce système sont encore trop importantes.

Une autre solution moins gourmande en termes de calcul réside dans l’utilisation de grilles

déstructurées : le raffinement de la résolution serait ainsi réalisé exclusivement sur les

régions côtières comme présentée sur la Figure 6.1 (Chen et al., 2003a; Holt et al., 2017;

Legrand et al., 2007). De plus, les grilles déstructurées permettent de suivre la topographie

complexe de l’océan côtier de manière plus réaliste, par rapport au maillage quadrilatéral

utilisé dans les grilles ORCA. Avec l’augmentation continue des ressources de calculs

disponibles, Holt et al. (2017) estiment que la représentation explicite des processus côtiers

d’une échelle de l’ordre de 1,5 km sera possible dans une décennie pour les modèles

globaux de dynamique océanique dédiés à la recherche. Il faudra donc probablement

attendre plus d’une décennie pour apprécier les résultats de ce type de modèle couplé à

une composante biogéochimique.

FIGURE 6.1 – Exemple de grille déstructurée appliquée à une configuration régionale centrée sur les
côtes Ouest européennes. Deux zooms sont présentés à gauche pour apprécier le raffinement en
fonction de la profondeur et des pentes bathymétriques. Figure tirée de Legrand et al. (2007).
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6.2.2 Implémentation de processus spécifiques à l’océan côtier

Processus physiques

La problématique de la représentation des processus physiques côtiers dans les mo-

dèles globaux a été récemment abordée dans l’étude prospective de Holt et al. (2017).

Ces derniers ont identifié les principales lacunes des modèles actuels à reproduire la dy-

namique océanique côtière. Au-delà du nécessaire raffinement de la résolution spatiale

précédemment abordé, certains processus physiques ne sont pas simulés explicitement

dans le modèle alors qu’ils ont un rôle clé dans la dynamique océanique côtière. C’est

le cas par exemple des marées qui sont un important facteur de mélange dans l’océan

côtier. Le forçage du modèle doit aussi reproduire de manière adéquate les vents favorables

aux upwellings : le timing, l’intensité et la persistence des vents pilotent les gradients de

pression en surface et conditionnent la reproduction fidèle des upwellings et de leurs fortes

productivités (García-Reyes et al., 2015).

Le choix du système de coordonnées verticales est aussi important. Alors que la plupart

des modèles océaniques globaux, comme celui utilisé dans cette thèse, optent pour un

système de coordonnées z, les modèles océaniques régionaux présentent plus fréquem-

ment un système de coordonnées σ qui suit la topographie. La rareté des modèles globaux

présentant un système de coordonnées σ est expliqué par la problématique du calcul

des gradients horizontaux de pression et des termes de diffusion avec ce système. Cepen-

dant, l’utilisation des coordonnées σ permet une résolution plus fine de la verticale dans

les zones peu profondes et permet une description de la bathymétrie adaptée à l’océan

côtier. L’utilisation de coordonnées hybrides est une solution à envisager avec l’usage

de coordonnées z pour l’océan ouvert et de coordonnées σ à partir d’un certain seuil

bathymétrique.

Enfin, la problématique de la glace n’a pas été abordée dans cette thèse bien que sa

dynamique soit prise en compte avec le modèle LIM. La formation et la fonte de la glace de

mer est un des principaux pilotes de la variabilité biogéochimique des régions océaniques

côtières de hautes latitudes (Bates et Mathis, 2009). De plus, le changement climatique

induit un réchauffement rapide des régions polaires, réduisant progressivement la couver-

ture de glace de ces régions (GIEC, 2013). L’effet de ce réchauffement sur la biogéochimie

arctique reste à déterminer. Bates et Mathis (2009) anticipent une augmentation de la

productivité primaire de ces régions, en parallèle de la réduction de la couverture de glace.

Cet effet pourrait induire une augmentation de l’absorption océanique de CO2 mais le

réchauffement provoquera aussi en parallèle une diminution de l’absorption en diminuant

la solubilité du CO2. L’exploitation des configurations utilisées dans cette thèse en ciblant

les processus arctiques pourrait répondre à la problématique de la réponse de cet éco-

système face aux perturbations anthropiques. Ce travail fait l’objet d’une thèse au LSCE

préparée par Jens Terhaar et co-dirigée par Pierre A.G. Regnier et James C. Orr.
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Processus biogéochimiques

De nombreux processus biogéochimiques peuvent être améliorés dans le modèle

PISCES pour tendre vers une représentation explicite des processus côtiers dominants.

La version du modèle PISCES utilisée dans cette thèse ne représente que deux groupes

phytoplanctoniques et deux groupes zooplanctoniques fonctionnels, contrastant avec la

biodiversité planctonique réelle (de Vargas et al., 2015). Une approche de modélisation des

communautés planctoniques basée sur leurs traits fonctionnels pourrait être adaptée pour

représenter la complexité des communautés planctoniques côtières (Merico et al., 2009).

Ces techniques permettent de s’affranchir de la représentation figée des interactions et

du rôle des groupes planctoniques modélisés. L’approche basée sur les traits fonctionnels

permet une représentation plus réaliste des communautés planctoniques, en incluant

(1) la capacité d’adaptation des communautés aux conditions environnementales et (2)

la possibilité de modification de la structuration de ces communautés en réponse à ces

conditions. De tels modèles permettent donc de représenter la variabilité des structures

de communautés planctoniques en fonction de l’importante variabilité des conditions

environnementales côtières.

La représentation de cette variabilité sera aussi améliorée avec l’utilisation de rapports

stoechiométriques variables pour les principaux éléments (C, N, P, Si, Fe) (Flynn, 2010).

Cette amélioration est actuellement en développement (Aumont et al., 2015).

Les processus en lien avec les apports continentaux sont représentés de manière simpli-

fiée dans le modèle PISCES. En effet, ce dernier a été initialement développé pour simuler

la biogéochimie de l’océan ouvert. Au large des embouchures de fleuves, la représentation

de l’effet des fortes concentrations de matières en suspension sur la pénétration de la

lumière le long de la colonne d’eau devrait être considérée (Baird et al., 2007).

Les processus de dégradation de matière organique sont formulés de manière implicite

sans variable d’état simulant la biomasse microbienne. La dominance des processus de

dégradation au large des systèmes estuariens nécessite une représentation plus explicite

de ceux-ci au sein de la colonne et au niveau du sédiment. La prise en compte de la fraction

particulaire et de la fraction organique apportées par les fleuves permettrait de stimuler de

manière plus réaliste la dégradation de la matière organique participant à l’extension des

zones mortes (Diaz et Rosenberg, 2008).

De manière similaire aux modèles Système-Terre où les apports fluviaux sont typique-

ment fournis par un modèle hydrologique et/ou un modèle de surface continentale, il

pourrait être envisagé d’implémenter les processus d’apports fluviaux directement dans le

modèle.

Les sources d’eau douce, de carbone et de nutriments issues du déversement dans

l’océan des eaux souterraines continentales ne sont pas prises en compte dans nos simula-

tions. Ces apports externes représenteraient un part non négligeable du flux global d’eau

douce fluviale (Kwon et al., 2014). Enfin, la disponibilité des scénarios d’apports fluviaux
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en nutriments de Global NEWS 2 pour l’année 2030 permet de réaliser des projections à

partir des simulations présentées dans cette thèse, de manière à anticiper les perturbations

biogéochimiques induites par les changements d’apports fluviaux (Seitzinger et al., 2010).

6.2.3 Besoin de compilations globales d’observations côtières

L’utilisation et la validation des modèles océaniques globaux pour l’étude de l’océan

côtier nécessite la disponibilité de compilations globales d’observations côtières homo-

gènes présentant une couverture spatio-temporelle haute fréquence. Dans une optique

d’appréciation de l’effet de perturbations anthropiques, ces données devraient aussi pré-

senter des séries temporelles suffisamment longues pour permettre l’extraction du signal

de la perturbation anthropique de la forte variabilité naturelle inhérente à l’océan côtier.

Or, les compilations de données présentant l’ensemble de ces caractéristiques sont rares

(Bakker et al., 2016; Bates et al., 2014; Laruelle et al., 2014; Regnier et al., 2013). Des travaux

sont régulièrement publiés de manière à enrichir les bases de données basées sur des

observations et/ou des modèles, réduire les incertitudes, augmenter la couverture spatio-

temporelle et allonger les séries temporelles d’observations. Dernièrement, Laruelle et al.

(2017) ont présenté une base de données haute résolution de la pression partielle CO2

(pCO2
) de surface côtière à l’échelle globale en interpolant les observations de la dernière

version de l’atlas SOCAT (version 3, Bakker et al., 2016) à partir d’un réseau de neurones

artificiels (Figure 6.2).

FIGURE 6.2 – Pression partielle de CO2 de surface moyennée sur la période 1998–2014 et couverture
de glace pour l’océan côtier mondial. Figure tirée de Laruelle et al. (2017).

Malgré ces améliorations, de telles bases de données sont encore associées à des

incertitudes importantes. Il pourrait être envisagé dans un futur proche de croiser les

données de l’atlas SOCAT avec des pCO2
côtières estimées à l’échelle globale à partir

de données satellites, à l’instar de Chen et al. (2016). Les données issues de modèles
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spécialisés et validés spécifiquement pour des applications côtières peuvent aussi être

utilisées pour valider les modèles globaux plus généralistes. Sharples et al. (2017) ont

généré une compilation d’estimations de temps de résidence des masses d’eau côtières à

l’échelle globale à partir d’un modèle mécaniste simple, validé et adapté à l’océan côtier.

Ces données pourraient être utilisées en vue d’une validation des estimations de temps

de résidence présentées dans le Chapitre 4. L’ensemble de ces compilations globales est

un précieux outil pour valider les modèles globaux. Ces derniers nécessiteront un besoin

croissant d’augmentation et d’actualisation de ce type de compilations, au fur et à mesure

de l’augmentation de leur capacité à résoudre explicitement les processus physiques et

biogéochimiques côtiers.

6.2.4 Continuum et "blue carbon"

L’océan côtier peut être intégré dans un système plus vaste appelé "continuum continent-

océan" ("land-ocean aquatic continuum", Regnier et al., 2013). Ce concept reflète la volonté

de la communauté scientifique de s’affranchir de la vision classique de la problématique

côtière basée sur une délimitation stricte et linéaire de la frontière séparant les terres

des océans. En réalité, cette frontière intègre des systèmes aussi diversifiés que les ri-

vières, les fleuves, les lacs, les estuaires, les marais, les écosystèmes côtiers végétalisés

comme les mangroves et enfin les régions océaniques côtières. Les études s’intéressant à

ce continuum se penchent donc sur la décomposition et la quantification des processus

des différents systèmes le composant. Regnier et al. (2013) ont ainsi pointé les lacunes des

méthodes utilisées dans les modèles Système-Terre utilisés par le GIEC pour produire les

budgets globaux de carbone dans le contexte du changement climatique. La négligence

des transferts latéraux de carbone au sein du continuum continent-océan impliquerait

une surestimation du puits de carbone des surfaces continentales de 40 %.

L’importance de continuum continent-ocean est aussi soulignée avec le concept récent

de "blue carbon" (Mcleod et al., 2011; Nellemann et al., 2009). Ce concept de "blue carbon"

souligne la forte valeur écologique des écosystèmes côtiers végétalisés. Situés au niveau

de la partie proximale de l’océan côtier (non résolue par notre modèle), ces écosystèmes,

composés des mangroves, des herbiers marins, des marais salés et des forêts de kelp,

couvrent seulement 0,2 % de la surface océanique globale. Cependant, ils sont d’une

importance fondamentale. En effet, ils représentent 50 % du carbone enfoui dans les

sédiments marins et sont une protection naturelle contre l’érosion côtière alors que le

niveau de la mer monte (Duarte et al., 2013). Sur les 50 dernières années, les pressions

anthropiques exercées sur ces écosystèmes auraient réduit leurs surfaces de 30 %. Cette

réduction de surface génèrerait l’émission supplémentaire d’1 Pg C a−1 dans l’atmosphère.

Cette thèse est donc à la fois un appel et une étape préliminaire à la représentation

explicite du continuum continent-océan dans les modèles Système-Terre au travers de

deux moyens : l’augmentation de la résolution spatiale et l’implémentation de nouveaux
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processus spécifiques à l’océan côtier. Ainsi, ces modèles permettront de (1) décrire les

gradients biogéochimiques au sein du continuum continent-océan à l’échelle globale, (2)

définir le rôle de ce continuum dans le cycle global du carbone, et (3) attirer l’attention

des décideurs politiques sur l’importance des écosystèmes côtiers dans la problématique

actuelle du changement climatique.
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TABLEAU A1 – Numéros d’identification, noms, classes et surfaces des régions océaniques côtières
issues de la classification MARCATS (Laruelle et al., 2013) et surfaces des régions considérées
dans les configurations ORCA2, ORCA05, ORCA025 et ORCA05-GN (voir chapitre 5). Les surfaces
reportées "Laruelle et al." sont celles adaptées pour l’étude de Laruelle et al. (2014) (Goulven G.
Laruelle, communication personnelle, Janvier 2015). Les abréviations suivantes sont incluses : CBO
(Courant de bord Ouest) et CBE (Courant de bord Est).

N° Nom Type Surface (103 km2)
Laruelle et al. ORCA2 ORCA05 ORCA025 ORCA05-GN

1 Pacifique Nord-Est Subpolaire 350 369 397 419 420
2 Courant californien CBE 208 72 118 197 292
3 Pacifique tropical Est Tropicale 183 131 152 186 278
4 Upwelling du courant péruvien CBE 137 130 138 144 229
5 Sud de l’Amérique Subpolaire 1190 1070 1126 1184 1137
6 Courant du Brésil CBO 484 420 474 495 498
7 Atlantique tropical Ouest Tropicale 488 535 479 507 503
8 Mer des Caraïbes Tropicale 358 474 304 348 462
9 Golfe du Mexique Mer Marginales 532 363 469 513 512

10 Upwelling de Floride CBO 591 557 545 567 606
11 Mer du Labrador Subpolaire 638 541 576 610 645
12 Baie d’Hudson Mer Marginales 1064 986 998 1041 1005
13 Archipel canadien Polaire 1145 537 1035 1135 1102
14 Nord du Groenland Polaire 602 493 544 583 565
15 Sud du Greenland Polaire 262 122 238 152 240
16 Bassin Norvégien Polaire 162 329 141 362 150
17 Atlantique Nord-Est Mer Marginales 1074 849 1020 1057 1049
18 Mer Baltique Mer Marginales 364 252 324 246 329
19 Upwelling Ibérique CBE 267 175 251 279 291
20 Mer Méditerranée Mer Marginales 529 302 423 469 709
21 Mer Noire Mer Marginales 172 131 111 162
22 Upwelling Marocain CBE 206 112 177 211 215
23 Atlantique Tropical Est Tropicale 260 195 225 277 368
24 Sud-Ouest de l’Afrique CBE 298 307 300 306 303
25 Courant des Aiguilles CBO 239 199 189 253 338
26 Indien Tropical Ouest Tropicale 68 40 46 68 138
27 Ouest de la mer d’Arabie Indian margins 92 20 82 104 343
28 Mer Rouge Mer Marginales 174 135 158 171 230
29 Golfe Persique Mer Marginales 233 208 224 208
30 Est de la Mer d’Arabie Indian margins 317 341 324 355 319
31 Baie du Bengal Indian margins 203 210 197 223 246
32 Indien Tropical Est Indian margins 763 774 727 787 828
33 Courant de Leeuwin CBE 117 38 81 110 105
34 Sud de l’Australie Subpolaire 436 325 392 440 409
35 Est du Courant Australien CBO 130 90 97 133 129
36 Nouvelle-Zélande Subpolaire 286 167 263 278 306
37 Nord de l’Australie Tropicale 2292 2259 2278 2438 2632
38 Sud-Est de l’Asie Tropicale 2160 2065 2130 2253 2541
39 Mer de Chine et Kuroshio CBO 1130 1121 1132 1202 1269
40 Mer du Japon Mer Marginales 147 154 233 262 296
41 Mer d’Okhotsk Mer Marginales 952 817 933 976 970
42 Pacifique Nord-Ouest Subpolaire 1000 996 1025 1067 1050
43 Côtes Sibériennes Polaire 1889 1741 1848 1905 1863
44 Mer de Barents et de Kara Polaire 1680 1500 1659 1734 1603
45 Côtes Antarctiques Polaire 2936 2549 2462 2572 2489
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TABLEAU A2 – Mean 1991–2000 riverine nitrogen inputs (N riv), phosphorus inputs (P riv), primary
productivity (PP), bottom O2 concentration, bottom pH, and air-sea CO2 flux (Cflx) simulated by
ORCA05-GN with the trend on the river forcing. Region numbers in bold with grey background are
the ignored regions.
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TABLEAU A3 – Same as Table A2 for the biogeochemical changes due to the trend according to
ORCA05-GN70. The changes correspond to the difference between ORCA05-GN and ORCA05-
GN70, both with values from the 1991-2000 mean. Int. Nriv and int. Priv correspond to the mean
change in Nriv and Priv expressed in Mg (106 g) per squared kilometer.
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TABLEAU A4 – Same as Table A3 for the relative changes in percentage.
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Glossaire

Alk Alcalinité totale. 22, 30, 31, 53, 58

Cant Carbone anthropique. 16, 19, 20, 23, 32, 33, 94, 95, 115, 117, 130, 143, 144

CBE Courant de bord Est. 35, 36, 85, 86, 139

CBO Courant de bord Ouest. 35, 36, 86, 138

CEA Commissariat à l’énergie atomique et aux énergies alternatives. 3

Chl a Chlorophylle a. 51, 65, 68, 70, 80

CMCC Centro euro-mediterraneo sui cambiamenti climatici. 48

CNES Centre national des études spatiales. 183

CNRM Centre national de la recherche météorologique. 77

CNRS Centre national de la recherche scientifique. 3, 48, 183, 184

COSCAT Coastal segmentation and related catchments. 36, 37, 61, 88

CSV Comma-separated values. 61

DGA Direction générale de l’armement. 3

DIC Dissolved inorganic carbon. 16–18, 20–23, 30, 31, 34, 52, 53, 58, 59, 116, 120, 123, 124

DICant Carbone anthropique inorganique dissous. 20

DIN dissolved inorganic nitrogen. 121, 122, 126–133, 135, 136

DIP dissolved inorganic phosphorus. 121, 122, 126–133, 135, 136

DOC dissolved organic carbon. 59, 123

DRAKKAR Coordination européenne des efforts de modélisation réaliste de l’océan global

avec le système NEMO, soutenu par l’INSU du CNRS, Mercator Océan, le CNES,

l’Ifremer et le GENCI. 48, 54, 57, 59, 60, 123

ENSO El Nino-southern oscillation. 29

ESA European space agency. 184

Ferret Environnement numérique interactif d’analyse et de visualisation de jeux de don-

nées grillées complexes issues du domaine océanographique et météorologique.

61

GCOMS Global coastal ocean modelling system. 43

187



Glossaire

GEM Global erosion model. 59, 123, 124

GENCI Grand équipement national de calcul intensif. 48, 183

GES Gaz à effet de serre. 14

GIEC Groupe d’experts intergouvernemental sur l’évolution du climat. 14, 21, 39, 48, 77,

150

GLOBCOAST Projet financé par l’Agence Nationale de la Recherche dont l’objectif est

l’estimation et l’analyse de la variabilité biogéochimique aux échelles saisonnière,

inter-annuelle et décennale des eaux côtières globales par télédétection spatiale et

des impacts vers les niveaux trophiques supérieurs. 80–84

GN Global nutrient export watersheds version 2 (Global NEWS 2). 59, 60, 121–124, 133, 136,

139, 144

HAP Hydrocarbure aromatique polycyclique. 23

IDRIS Institut du développement et des ressources en informatique scientifique. 48, 56

Ifremer Institut français de recherche pour l’exploitation de la mer. 183, 184

INGV Istituto nazionale di geofisica e vulcanologia. 48

INSU Institut national des sciences de l’univers. 183

IPSL Institut Pierre Simon Laplace. 3, 48, 77

IRD Institut de recherche pour le développement. 184

LDEO Lamont-Doherty Earth Observatory. 33

LIM Louvain-la-Neuve ice model. 48, 50, 51, 122, 147

LME Large marine ecosystems. 26, 43

LSCE Laboratoire des sciences du climat et de l’environnement. 3, 147
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Titre : Effets des perturbations anthropiques sur la biogéochimie dans l'océan côtier à l'échelle globale
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Résumé :
L'océan côtier subit la convergence de nombreuses

perturbations anthropiques, avec le changement climatique
en première ligne. Le réchauffement, l'acidification de
l'océan, l'eutrophisation et la désoxygénation se combinent
en menaçant les écosystèmes côtiers et les activités
humaines associées. Malheureusement, la très forte
hétérogénéité spatiale et temporelle de l'océan côtier limite
la compréhension des processus biogéochimiques impliqués
et leurs réponses face aux perturbations anthropiques. Les
bases de données actuelles d'observations côtières sont
encore insuffisantes et les modèles biogéochimiques
océaniques globaux ont longtemps été inadaptés à l'étude de
l'océan côtier global. En effet, la résolution spatiale de ces
modèles était trop grossière pour résoudre de manière
pertinente les processus de petites échelles. L'augmentation
de la puissance de calcul des supercalculateurs permet
l'utilisation de grilles de modèle plus fines adaptées à l'étude
de l'océan côtier. Dans cette thèse, nous proposons d'étudier
l'évolution au cours des dernières décennies de la
biogéochimie de l'océan côtier à l'échelle globale à l'aide du
modèle couplé physique-biogéochimie NEMO-PISCES.
Après une évaluation de la représentation globale de la
biogéochimie côtière et du cycle du carbone côtier dans
notre modèle océanique, nous estimons le rôle actuel de
l'océan côtier dans l'absorption océanique de carbone
anthropique et nous étudions l'impact de la perturbation
anthropique des apports fluviaux sur la biogéochimie

côtière. En utilisant 3 grilles de résolutions spatiales
différentes (200 km, 50 km et 25 km), il a été estimé que
l'utilisation de la grille de 50 km représente le meilleur
compromis entre les trois résolutions testées et que le
passage à 25 km ne montre pas d'améliorations
significatives des champs biogéochimiques côtiers évalués.
Après cette première évaluation, le puits de carbone
anthropique de l'océan côtier a été estimé pour la première
fois à partir d'un modèle 3D global. L'océan côtier
absorberait ainsi seulement 4,5 % du carbone anthropique
absorbé par l'océan global pour la période 1993-2012 alors
qu'il représente 7,5 % de la surface océanique globale.
L'absorption côtière est réduite par l'export limité du
carbone anthropique vers l'océan ouvert ne permettant pas
de réduire la concentration moyenne de carbone anthropique
des eaux côtières au niveau de celle de la couche de mélange
de l'océan ouvert. Enfin, les effets de la perturbation
anthropique des apports fluviaux sur la biogéochimie côtière
ont été jugés limités quant intégrés à l'échelle côtière
globale. Cependant, ces perturbations sont très contrastées
régionalement . La mer du Nord présente des variations
biogéochimiques mineures du fait de la tendance locale
modérée appliquée aux apports fluviaux en nutriments,
comparée à la mer de Chine de l'Est où la forte
augmentation des apports fluviaux provoque d'importants
phénomènes de désoxygénation et d'acidification.

Title:  Impact of anthropogenic perturbation on the biogeochemistry of the global coastal ocean

Keywords: ocean, coastal, biogeochemistry, carbon, modelling

Abstract:
The coastal ocean suffers from the convergence of

multiple anthropogenic stressors with the climate change at
the forefront. Combined stresses from global warming,
ocean acidification, eutrophication and deoxygenation
threaten coastal ecosystems and thus their services that
humans rely on. Unfortunately, the coastal ocean's large
spatiotemporal heterogeneity limits our understanding of the
biogeochemical processes involved and their responses to
anthropogenic perturbations. The current database of coastal
observa t ions remains insuff ic ien t , and g loba l
biogeochemical ocean models have long been inadequate to
the study of the global coastal ocean. Indeed, the spatial
resolution of these models has been too coarse to resolve
key small-scale coastal processes. However, continual
improvements in computational resources now allow global
simulations to be made with sufficiently high model
resolution that begins to be suitable for coastal ocean
studies. In this thesis, we propose to study the evolution of
the coastal ocean biogeochemistry at the global scale over
recent decades using higher resolution versions of the global
physical-biogeochemical model NEMO-PISCES. After
evaluating of the global representation of the coastal
biogeochemistry in this ocean model, we estimate the
current role of the coastal ocean in the ocean uptake of
anthropogenic carbon and we study the impact of the
anthropogenically driven changes in riverine inputs on the

coastal biogeochemistry. From simulations made at 3
different spatial resolutions (200 km, 50 km, 25 km), we
esteem that the 50-km model grid offers the best
compromise between quality of results and computational
cost. The upgrade to 25 km does not appear to provide
significant improvement in model skill of simulating coastal
biogeochemical fields. After evaluating the model, we
provide an estimate of the coastal-ocean sink of
anthropogenic carbon, the first study to do so with a global
3-D model. In our simulation, the coastal zone absorbs only
4.5% of the anthropogenic carbon taken up by the global
ocean during 1993-2012, less than the 7.5% proportion of
coastal-to-global-ocean surface areas. Coastal uptake is
weakened due to a bottleneck in offshore transport, which is
inadequate to reduce the mean anthropogenic carbon
concentration of coastal waters to the average level found in
the open-ocean mixed layer. Finally, the anthropogenic
perturbation in riverine delivery of nutrients to the ocean has
limited impact on the coastal carbon cycle when integrated
across all coastal regions, but locally it can induce sharp
biogeochemical contrasts. For example, the North Sea
shows minor biogeochemical changes following the
moderate local trend in nutrient riverine inputs, which is in
dramatic contrast to the East China Sea where extensive
deoxygenation and acidification are driven by sharp
increases in riverine nutrient inputs.
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