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Chapitre 1

Introduction

En régulant les cycles biogéochimiques des principaux éléments, les organismes vi-

vants auraient la capacité de maintenir des conditions climatiques favorables à la vie sur

Terre. L’idée que la biosphère est une entité unique capable de s’autoréguler est la base

de la théorie GAIA, née dans les années 70 de la collaboration de James Lovelock, un in-

génieur chimiste et Lynn Margulis, une biologiste de l’évolution [LOVELOCK et MARGULIS,

1974a,b]. La théorie était particulièrement novatrice pour l’époque et a ouvert la voie au

développement des sciences du «Système Terre» et au regroupement de disciplines jus-

qu’alors séparées.

Un des mécanismes phare de régulation climatique proposé dans le cadre de GAIA est

l’hypothèse CLAW, qui suggère une boucle de rétroaction impliquant la biosphère ma-

rine et le cycle du soufre [CHARLSON et al., 1987]. En réponse à des variations d’intensité

du rayonnement solaire et de la température de surface, le phytoplancton aurait la capa-

cité de moduler sa production de sulfure de diméthyle (DMS), un gaz dont les produits

d’oxydation dans l’atmosphère agissent comme noyaux de condensation des nuages et

augmentent l’albédo. Malgré plus de 1500 publications sur le sujet, et en raison de la com-

plexité du cycle du DMS, les mécanismes en jeu dans la relation algues-DMS-climat sont

encore aujourd’hui très incertains et il est difficile de statuer sur l’efficacité d’une telle

boucle de rétroaction.

Une multitude d’autres composés émis par l’océan ont été identifiés au cours de ces

dernières décennies. Par leur réactivité atmosphérique, certains présentent des intérêts

pour leur interaction avec la capacité oxydante de l’atmosphère, la formation d’aérosols et
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1.1. La production des gaz réactifs par l’océan

pour la régulation des cycles climatiques naturels. Les composés réactifs émis par l’océan

ont néanmoins été relativement peu étudiés en comparaison des principaux gaz à effet

de serre (comme le dioxyde de carbone, le méthane et l’oxyde nitreux) et de nombreuses

incertitudes persistent sur les processus en jeu, tant au niveau de leur bilan océanique

que concernant leurs impacts atmosphériques.

198 DIMETHYLSULFIDE AND CLIMATE

Earth’s atmosphere is not in chemical equilibrium [
, 1967]. Microorganisms modify the 

abundance of oxygen in the atmosphere through photo-
synthesis and respiration and keep the atmospheric compo
sition in a steady state.

Major criticism claimed that Gaian responses required 

vironment by its constituents. As a response to these criti
cisms, a computer model called Daisyworld [

, 1983] was developed in order to illustrate that 
Gaian behavior did not require a planetary consciousness. 
This computer model simulated a simple planet surrounding 
a sun at 1 AU distance, populated by black and white dai
sies. Both types of daisies had the same growth behavior as 
a function of temperature, but black daisies absorbed more 
light and decreased the albedo of the planet, thereby heat
ing the planet. White daisies reflected light and increased 
the planet’s albedo, hence they cooled the planet. While 
the simulated planet without life had a temperature curve 
oscillating with insolation, the inhabited planet soon found 
a near equilibrium state. In the beginning of a simulation, 
Daisyworld was cool, and only a few black daisies could 
survive. As they absorbed heat and increased the tempera
ture of the model planet, white daisies began to grow and 
counteracted the warming. After a certain time, the planet 

perature. Hence, the artificial system was remarkably stable 
against varying solar input; the entire planet maintained ho

 [1987] suggested a mechanism (Figure 1), 
by which marine biota could have an impact on global cli
mate: These authors suggested that marine biota regulate 
the amount of incoming radiation by influencing the Earth’s 
albedo via the sulfur cycle. They postulated that marine 
phytoplankton may be able to regulate their production of 
the volatile trace-gas DMS in response to changes in am
bient temperature and light conditions, to maintain condi
tions favorable to their growth (e.g., low UV levels). After 
DMS was ventilated across the sea-air interface and oxi
dized in the atmosphere, DMS-derived sulfate (SO 2−) aero
sols would serve as cloud condensation nuclei (CCN). An 
increased DMS production would thus lead to increased 
number density of CCN, and potentially to “whiter” (more 
reflecting) clouds and potentially also to longer cloud life
times. Both these mechanisms would enhance the Earth’s 
albedo and protect phytoplankton from detrimental amounts 
of UV radiation. An increase in DMS fluxes, and hence in 
global albedo through the formation of clouds, could coun

teract increases of climatic stressors, such as increased CO
concentrations. The so-called “CLAW hypothesis” (after the 
last names of the authors contributing to the original paper) 
[ ., 1987] was one of the first potentially test

Since the formulation of the CLAW hypothesis, 20 years 
ago, more than 1500 publications addressed aspects of the 
feedback involved. Up to today, no conclusive evidence has 
been shown that clearly either confirms or rejects the CLAW 
hypothesis. Furthermore, it is not clear on which temporal and 
spatial scales CLAW could operate. This is not surprising, 
given the high complexity of the DMS cycle and the low level 
of scientific understanding of each partial feedback needed to 
close the proposed feedback loop between algal production 
and climate regulation. Table 1 summarizes the different feed
back involved and our level of understanding [

In recent years, several pieces of evidence have been 
found that tend to reject a climate regulation through the 
CLAW mechanism on global and long-term scales [

, 2006; , 2007b; 
size of the feedback on local and short-term scales may be 
significant [ , 2007a]. Whether the CLAW 
hypothesis can be confirmed or not, the scientific preoccu

 The CLAW hypothesis, a Gaian feedback mechanism. 
DMS is produced in marine ecosystem and transferred to the air, 
where it is involved in cloud formation. (+): positive feedback, (−): 
negative feedback. Redrawn from  [1998].

FIGURE 1.1 – Schéma des mécanismes impliqués dans la boucle de rétroaction impliquant le DMS

océanique. Les processus notés " ?" sont les plus incertains. Extrait de VOGT et LISS [2009].

1.1 La production des gaz réactifs par l’océan

Les gaz réactifs émis par l’océan incluent des composés inorganiques tel que le mo-

noxyde de carbone (CO) et des composés organiques volatils (COV). Les COV sont une

famille très large de molécules incluant des alcanes, des alcènes comme l’isoprène, des

composés halogénés, des composés soufrés (dont le DMS), ou encore des hydrocarbures

oxygénés (COVO) (alcools, aldéhydes et cétones etc.). Le tableau 1.1 présente les émis-

sions océaniques pour une sélection de composés. Les estimations des flux océaniques

à l’échelle globale peuvent varier de plusieurs ordres de magnitude. Pour l’isoprène par

exemple, ils varient de 0,1 à 11,6 Tg C an−1. Ces incertitudes sont notamment liées à un

manque de connaissances des processus physiques et biogéochimiques qui contrôlent
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Composés

Emissions	océaniques	
globales	estimées	(source	
ou	puit	pour	
l’atmosphère)	

Contribution	
aux	emissions	
globales

Ordre	grandeur	des	
concentrations	
atmosphériques	au	
dessus	de	l’océan	
ouvert

Ordre	grandeur	
des	
concentrations	
dans	l’océan	

Processus	océaniques	sources	identi?iés	
Processus	océaniques	puits	identi?iés	
(sauf	échanges	avec	l’atmosphère)

Inorganiques	
volatils	

Monoxyde	de	
carbone	(CO)

Source : 1-12 Tg C an-1 (1,4) < 1% (5,6) 10-100 ppbv 0-10 nM (23)

Photochimie du CDOM(7) 
Production sombre(8) 
Macro-algues(9) 
Phytoplancton(10)

Consommation bactérienne(11)

Oxysulfure	de	
carbone	(COS)

Source: 0,3 Tg COS an-1 (27,28) ~ 40%(33) 500 pptv (31) 0-100 pM (31) Photochimie du CDOM(29) 
Production sombre(32) Hydrolyse(30)

Organiques	
volatils	

Hydrocarbures

Isoprene	(C5H8)
Source : 0,1-11,6 Tg C an-1 

(12,13) < 1% (14) 0-50 pptv (22) 0-100 pM (24)
Phytoplancton(15) 
Production dans la microcouche de surface(16) 
Macro-algues(17)

Consommation bactérienne(18) 

Consommation chimique(19)

Composés	soufrés

DMS	(CH3SCH3)
Source :17,6–34,4 Tg S an-1 
(20a) ~100% 10-1000 pptv(21) 0-20 nM (20b)

Phytoplancton (DMS et précurseurs) 
Bactéries et zooplankton(25) 
Macro-algues(26)

Consommation bactérienne(25)

Composés	halogénés

Iodométhane	(CH3I) Source: 130-610 Gg an-1 (26) ~50-90% (26) 0-1 pptv (34) 0-20 pM(34)
Macroalgues  
Phytoplancton  et Cyanobacteries Bacteries  
Photoproduction (33)

Substitution d’atome d’halogène avec Cl 
Possible dégradation bactérienne(33)

Bromométhane		
(CH3Br)

Source : 0.5 Gmol Br an-1  
Puit : 0.6 Gmol Br an-1 
(35)

~35% (33) 1-10 pptv (36) 0-50 pM (37)

Phytoplancton  
Macroalgues  
Production abiotique par dégradation de la 
matière organique (33)

Hydrolyses 
Réactions avec des composés chlorés  
Consommation bactérienne (33)

Bromoforme		
(CHBr3)

Source : ~400-800 Gg an-1 

(38,39) ~100%(33) 0-2 pptv (40) 0-20 pM(41) Phytoplankton 
Macroalgues(41) Inconnu 

Chlorométhane		
(CH3Cl)

Source: 430 Gg an-1 (42) ~10% (42) ~500 pptv(37) 10-100 pM (37)
Réactions chimiques avec d’autres halogénés  
Photoproduction 
Phytoplancton ou bactéries(33)

Consommation par réactions 
chimique(33)

Composés	oxygénés

Méthanol	(CH3OH)
Source : 0-85 Tg an-1 
Puit : 0,3-101 Tg an-1 (26)

Source: 0-90% 
Puits: 1-100% (33) 0.1–1 ppbv (43) 1–100 nM (26,33)

Production biologique 
Photochimie du CDOM et oxydation de la matière 
organique(33)

Consommation micro-organismes  
Réactions chimiques (33)

Acétone	(C3H6O)
Source : 0-27 Tg an-1 
Puit : 14-67 Tg an-1 (26)

Source: ~50% 
Puits: ~40% (33) 0.2–3 ppbv(44) 1–50 nM (26)

TABLEAU 1.1 – Synthèse des connaissances sur les émissions océaniques et les processus sources et puits dans l’océan pour quelques composés réactifs. (1)PARK

et RHEE 2016; (2)STUBBINS et al. 2006; (3)ZAFIRIOU et al. 2003; (4)BATES et al. 1995; (5)DUNCAN et al. 2007; (6)HOLLOWAY et al. 2000; (7)FICHOT et MILLER 2010; (8)ZHANG et al. 2008; (9)TROXLER et DOKOS 1973; (10)GROS

et al. 2009; (11)KING et WEBER 2007; (12)ARNOLD et al. 2009; (13)LUO et YU 2010; (14)GUENTHER et al. 1995; (15)BONSANG et al. 1992; (16)CIURARU et al. 2015; (17)BROADGATE et al. 1997; (18)ALVAREZ et al. 2009; (19)PALMER

et SHAW 2005; (20a)LANA et al. 2011; (20b)LANA et al. 2012; (21)BOUCHER et al. 2013; (22)HACKENBERG et al. 2017; (23)CONTE et al. 2019; (24)BOOGE et al. 2016; (25)BELVISO et al. 2012; (26)CARPENTER et al. 2012; (27)WATTS

2000; (28)KETTLE et al. 2002; (29)UHER et ANDREAE 1997; (30)ANDREAE et FEREK 1992; (31)KETTLE et al. 2001; (32)VON HOBE et al. 2001; (33)LISS et JOHNSON 2013; (34)BELL et al. 2002; (35)KING et al. 2002; (36)YVON-LEWIS

et al. 2009; (37)HUEBERT et al. 2010; (38)BUTLER et al. 2007; (39)WARWICK et al. 2006; (40)FIEHN et al. 2018; (41)STEMMLER et al. 2015; (42)XIAO et al. 2010; (43)JACOB et al. 2005; (44)LI et al. 2002
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1.1. La production des gaz réactifs par l’océan

les flux à l’interface océan-atmosphère et des processus contrôlant les concentrations en

gaz dans la colonne d’eau. Par ailleurs, l’océan peut être une source ou un puit de gaz,

et la contribution de l’océan aux émissions globales varie largement d’un gaz à l’autre.

Par exemple, d’un point de vue atmosphérique l’océan représenterait moins de 1% des

sources de CO alors qu’il est l’unique source de DMS.

1.1.1 Contrôles des flux à l’interface

L’interface océan-atmosphère est communément représentée entre deux couches suc-

cessives, l’une océanique et l’autre atmosphérique, de quelques dizaines de micromètres,

dans lesquelles les transferts de composés se font par diffusion moléculaire, contraire-

ment au reste de l’océan ou de l’atmosphère où les mélanges se font principalement par

turbulence [LISS et SLATER, 1974]. Les échanges dépendent du gradient de concentrations

Nature Vol. 247 Janu.ary 25 1974 181 

Flux of Gases across the Air-Sea Interface 

P. S. Liss & P. G. Slater 
School of Environmental Sciences, University of East Anglia, Norwich NOR sse 

This article describes the use of a two-layer model to 
estimate the flux of various gases across the air-sea 
interface. 

IN the study of gas exchange between air and water, the 
interface between the two phases is often considered as a 
two-layer (film) system i

,2. The main body of each fluid is 
assumed to be well mixed; the main resistance to gas transport 
coming from the gas and liquid phase interfacial layers, across 
which the exchanging gases transfer by molecular processes 
(Fig. 1). 

Concentration 

Fig. 1 Two-layer model of a gas-liquid interface. 

That this simple model adequately describes processes at 
the interface must be open to question. The idea of such 
discontinuities close to the interface is physically unrealistic 
and, even under given conditions of turbulence in both phases, 
the layer thicknesses will vary both spatially and temporally. 
In spite of these difficulties, the film model is useful in visualising 
processes at the interface and for simplifying theoretical calcu-
lations of gas exchange rates. Furthermore, predictions based 
on the film approach often show little or no difference from 
those derived using more sophisticated models2

• 

Since transport through the layer system is by molecular 
diffusion, Fick's first law in the one-dimensional form (with z 
as the vertical direction) is applicable. 

F= - D ilc/ilz (1) 

where F is the flux of gas through layer; D the coefficient of 
molecular diffusion of gas in layer material; and c the gas 
concentration. 

The more usual form of equation (1) for gas exchange studies 
is 

F=kAc (2) 

where, Ac is the concentration difference across the layer 
(thickness z) and 

k=D/z (3) 

k is called the exchange constant and has dimensions of 
velocity; it is a measure of the flux of gas per unit concentration 
gradient. The value of k depends on many factors, of which 
the degree of turbulence in the fluids on both sides of the 
interface and the chemical reactivity of the gas are among the 
most important. The reciprocal of the exchange constant is 
a measure of the 'resistance' to gas transfer, and has dimensions 
of [T] [L]-i. The total resistance to the exchange of any 
gas will be due to a combination of the resistances of the gas 
and liquid phases. Any surface contaminants will contribute 
to the resistance of the phase in which they occur. 

Applying equation (2) to the two-layer situation shown in 
Fig. 1, and assuming that transport of gas across the interface 
is a steady state process, it follows that 

(4) 

where kg and kl are the exchange constants for the gas and 
liquid phases, respectively. 

If the exchanging gas obeys Henry's law, then 

(5) 

where H (the Henry's law constant) = [equilibrium concen-
tration in gas phase (g per cm3 of air)]/[equilibrium concen-
tration of unionised dissolved gas in liquid phase (g per cm3 of 
water)]. 

Eliminating Csg and CSl between equations (4) and (5), 

F= (cg-HCl)/(l/kg+ H/kl) = (c./H - Cl)/(l/k r + l/Hk.) (6) 

which can be written as 

(7) 

where 
(8) 

and 

(9) 

Hence, the total resistance (R) expressed on either a gas 
phase (11 Kg) or a liquid phase (1/ K l ) basis, depends on the 
exchange constants of the individual phases and the value of 
the Henry's law constant for the gas concerned. 

For convenience in using equation (9), llk i may be written 

as rr, and I/Hkg as rg, 

(10) 

The numerical values of rl and rg for any gas indicate the 
relative importance of gas and liquid phase resistance for 

FIGURE 1.2 – Représentation du Modèle à deux couches pour représenter l’interface océan-

atmosphère. Extrait de LISS et SLATER [1974].

entre les deux couches. De manière simplifiée, ce gradient est considéré comme la diffé-

rence entre la concentration du gaz dissout dans la couche océanique mélangée (Cocéan)

et la concentration dissoute d’équilibre avec l’atmosphère (C∗), qui dépend de la pression

partielle du gaz dans l’atmosphère et de sa solubilité dans l’eau H (fonction notamment

de la température de l’eau en surface). Si les concentrations Cocéan et C∗ sont différentes,

il y a un flux net de gaz. Les échanges dépendent également de la conductivité de chacune

des couches. Pour des molécules peu solubles et qui sont généralement en sursaturation
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Chapitre 1. Introduction

dans l’océan de surface, comme c’est le cas du CO et de la majorité des COV (à l’exception

des COVO), la conductivité totale (ou vitesse de transfert) est dominée par la conductivité

de la couche océanique (k f l x). Le flux F de gaz à l’interface peut ainsi s’écrire :

F = k f l x × (Cocéan −C∗) (1.1)

Les vitesses de transfert dépendent de nombreux facteurs : du composé considéré mais

aussi de processus qui accélèrent ou ralentissent la diffusion, tels que le vent en surface,

la présence de bulles, d’écume, de matières organiques, la pluie etc. (Fig. 1.3). La relation

avec le vent est la plus étudiée. Par exemple, pour de faibles ou moyens régimes de vent,

les transferts sont favorisés par convection due à un refroidissement de la surface de l’eau

[MACINTYRE et al., 2001; RUTGERSSON et al., 2011]. Pour des régimes plus forts, le vent

augmente la surface de contact entre l’océan et l’atmosphère par création de bulles et

d’écume [HUEBERT et al., 2010; WANNINKHOF et al., 2009; WOOLF, 1997].

 

FIGURE 1.3 – Représentation des processus contrôlant les échanges de masse et d’énergie entre

l’océan ouvert et l’atmosphère. Les processus générant de la turbulence sont indiqués en jaune,

ceux la réduisant en orange. Extrait de BRÉVIÈRE [2016].

Les relations entre k f l x , l’intensité du vent (u) et le nombre de Schmidt (Sch, ratio entre

viscosité cinématique et diffusivité moléculaire du gaz) ont fait l’objet de nombreuses

paramétrisations empiriques [HARE et al., 2004; LISS et MERLIVAT, 1986; NIGHTINGALE

et al., 2000; WANNINKHOF, 1992; WOOLF, 1997]. Celles-ci se basent principalement sur
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des mesures in situ utilisant des traceurs, mais d’autres méthodes de mesures des flux

existent telle que la mesure de turbulence par Eddy covariance. Des relations positives et

non linéaires entre k f l x et u sont déterminées, puis extrapolées grâce à la connaissance

des vitesses de transferts et des nombres de Schmidt d’autres gaz, par exemple du CO2 à

20°C dans l’eau de mer (Sch = 660). Par exemple, en utilisant la relation de WANNINKHOF

[1992] pour le vent, k f l x est de la forme :

k f l x = 0,251×2u ×

r

660

Sch
(1.2)

Ces paramétrisations, utilisées par les modèles, revêtent beaucoup d’incertitudes, qui

sont en partie attribuées à des différences de représentativités spatiales et temporelles

des mesures in situ [WANNINKHOF et al., 2009]. Également, elles ne tiennent compte,

pour la plupart du temps, que de la relation au vent, alors que de nombreux processus,

également biogéochimiques, sont également impliqués. C’est le cas notamment du rôle

des surfactants, qui sont des gels constitués de matières organiques colloïdales tels que

des polysaccharides. Leur présence dans la microcouche de surface altère la conducti-

vité en formant une barrière au passage des gaz [MCKENNA et MCGILLIS, 2004]. La varia-

bilité spatio-temporelle de l’épaisseur de la microcouche de surface ainsi que la nature

et l’origine des matières organiques qui la composent sont des paramètres encore très

mal connus, limitant fortement la quantification de leur impact sur les échanges à large

échelle et leur représentation dans les modèles.

1.1.2 Contrôles des concentrations océaniques

Les concentrations en gaz réactifs dans l’océan sont déterminées à la fois par les mé-

langes verticaux et les courants océaniques, et par des processus biogéochimiques contrô-

lant leur production et leur consommation. Je ne discute ici que des processus biogéochi-

miques.

La majorité des gaz réactifs présents dans l’océan sont produits directement par le

phytoplancton. Soit parce qu’ils ont un rôle physiologique, soit parce qu’ils sont consi-

dérés comme des déchets du métabolisme. Le diméthylsulfoniopropionate (DMSP) par

exemple, précurseur du DMS, joue un rôle d’osmolyte et d’antigel [KIRST et al., 1991].

D’autres organismes vivants peuvent être sources de ces composés. Par exemple, de nom-

breuses réactions enzymatiques médiées par des bactéries jouent un rôle dans la produc-

tion de DMS ou de ses précurseurs [BELVISO et al., 2012]. Des productions par les bactéries
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pourraient aussi expliquer la présence de CO et d’oxysulfure de carbone (COS) en-dessous

de la couche euphotique [LAUNOIS et al., 2015; ZHANG et al., 2008]. Certaines espèces de

macro-algues produisent également des gaz réactifs. L’atome d’iode par exemple, qui a

des propriétés anti-oxydantes [KUPPER et al., 2008], est accumulé par les algues brunes,

contribuant à la production de COV iodés en zones côtières [MCFIGGANS et al., 2004].

La production de ces gaz par les organismes vivants est sujette à des contrôles par des

facteurs environnementaux. La lumière et la température pourraient influencer la pro-

duction d’isoprène par le phytoplancton [SHAW et al., 2010], et des stress en nutriments

influencent la production bactérienne de DMS [MASOTTI et al., 2016]. Enfin, des réac-

tions abiotiques sont sources de composés réactifs. Des réactions photochimiques no-

tamment, induites par l’absorption du rayonnement ultra-violet (UV) par la fraction co-

lorée de la matière organique dissoute (CDOM) présente dans la colonne d’eau. La pho-

tochimie est par exemple source de composés halogénés tels que le iodométhane (CH3I)

[MOORE et ZAFIRIOU, 1994] et le chlorométhane (CH3Cl) [MOORE, 2008] et de COVO, aldé-

hydes notamment [MORAN et ZEPP, 1997]. Elle est aussi considérée comme la principale

source de CO dans l’océan [GROS et al., 2009]. Des réactions photochimiques s’opèrent

aussi à partir de surfactants présents dans la microcouche de surface. Celles-ci pourraient

représenter des sources significatives d’émissions directes vers l’atmosphère de certains

gaz dont l’isoprène [BRÜGGEMANN et al., 2018; LISS et JOHNSON, 2013].

Les processus de consommation des gaz réactifs dans l’océan ont été relativement

moins étudiés que les processus sources. Des bactéries utilisent certains de ces compo-

sés comme sources de carbone et d’énergie. Le CO par exemple [KING et WEBER, 2007],

l’isoprène [ALVAREZ et al., 2009], ou le méthanol (CH3OH) [DIXON et al., 2011]. Une multi-

tude de réactions chimiques sont également susceptibles d’être des puits de gaz réactifs.

Parmi elles des réactions de photolyse, par exemple de bromoforme (CHBr3) [CARPENTER

et LISS, 2000], d’oxydation, par exemple de l’isoprène [PALMER et SHAW, 2005], ou encore

d’hydrolyse, par exemple du COS [ANDREAE et FEREK, 1992].

Il existe de nombreuses voies potentielles de production et consommation des gaz

réactifs dans l’océan. Néanmoins, il y a de très fortes hétérogénéités d’un gaz à l’autre

dans la connaissance de ces processus. Pour certains gaz, ils sont relativement mieux

connus et ont été étudiés à la fois in situ, en laboratoire et par modélisation. C’est le cas

du DMS. Pour d’autres, comme pour certains COVO ou halogénés, il y a très peu voire pas

de connaissance et l’on ne sait pas quels mécanismes sont les plus déterminants.
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pour les bilans de radicaux OH, hydropéroxyles (HO2), et d’ozone (O3) troposphériques

[MCKEEN et al., 1997]. LEWIS et al. [2005] ont reporté que l’acétone, l’acétaldéhyde et le

méthanol, qui sont des composés émis par l’océan, pourraient constituer jusqu’à 80% du

puit total de radicaux OH à la station marine irlandaise de Mace Head. Les COVO pour-

raient aussi être des sources significatives d’OH, notamment dans la haute troposphère

où il y a peu de molécules d’eau [LARY et SHALLCROSS, 2000; SINGH et al., 1995]. Enfin,

des études de modélisation globale ont suggéré que des composés halogénés, en parti-

culier iodés et bromés, pouvaient impacter significativement les budgets d’ozone dans

la troposphère [SAIZ-LOPEZ et VON GLASOW, 2012] et la stratosphère [FIEHN et al., 2017].

READ et al. [2008] ont montré que les cycles photochimiques impliquant le brome et l’iode

comptent pour à peu près 1/3 de la destruction photochimique de l’ozone dans l’Atlan-

tique nord. Globalement, les bases de données d’observations directes de ces différents

composés sont encore très limitées, et en particulier au-dessus des océans ouverts.

1.2.2 Rôle pour la formation d’aérosols

Les oxydations successives de gaz réactifs (en particulier de COV) peuvent aboutir à

la conversion des gaz en particules liquides ou solides appelées aérosols. Sur ou au sein

de ces particules ont lieu des processus chimiques hétérogènes et peuvent se condenser

d’autres gaz.

Les aérosols ont un impact sur le climat. Ils exercent un forçage radiatif négatif (i.e. un

refroidissement) ou positif (i.e. un réchauffement) suivant leur composition. Cela passe

par un effet direct de diffusion et d’absorption du rayonnement solaire par les aérosols.

Mais également par un effet indirect, en agissant comme Noyaux de Condensation des

Nuages (NCN) [DAWSON et al., 2012; METZGER et al., 2010]. Ces processus conditionnent

les propriétés optiques des nuages, leur étendue dans l’atmosphère ainsi que leur temps

de vie [ALTARATZ et al., 2014; ROSENFELD et al., 2014].

Les produits d’oxydation des COV dans la CML les plus étudiés sont ceux provenant du

DMS : l’acide organique méthylsulfonique (MSA) ainsi que des composés inorganiques

comme l’acide sulfurique (H2SO4) et le dioxyde de soufre (SO2). Les premières observa-

tions d’aérosols soufrés ont été réalisées par AYERS et GRAS [1991]; AYERS et al. [1999] dans

l’océan Austral et ont démontré le lien entre DMS, MSA et NCN. CHIN et JACOB [1996] ont

estimé par ailleurs que le DMS pouvait compter pour 20 à 80% des aérosols organiques

secondaires (AOS) au-dessus des océans de l’hémisphère nord et plus de 80% au-dessus
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de l’océan Austral. Alors que le MSA constitue le principal AOS [FACCHINI et al., 2008], des

aérosols azotés tels que des sels d’ammonium ont été identifiés comme d’importantes

sources d’AOS au-dessus des océans ouverts [MÜLLER et al., 2011; SOROOSHIAN et al.,

2009]. Ces derniers pourraient provenir d’un dégazage par l’océan de diethyl- et diméthyl-

amines [ANGELINO et al., 2001; MURPHY et al., 2007]. Les terpènes ont également reçu

une attention particulière. C’est le cas de l’isoprène, pour lequel des sources marines ont

été démontrées [BOOGE et al., 2016; OOKI et al., 2015; TRAN et al., 2013]. Néanmoins, la

contribution de ces sources aux aérosols au-dessus des zones d’océan ouvert est encore

sujette à débat [ARNOLD et al., 2009; CARLTON et al., 2006; CLAEYS, 2004; LUO et YU, 2010;

MESKHIDZE et NENES, 2006]. Les COVO émis, avec ceux produits directement dans l’at-

mosphère par oxydations de précurseurs, participent également à la photochimie et à la

formation d’aérosols. C’est le cas du glyoxal (CHOCHO) qui peut être produit directement

par les océans [VREKOUSSIS et al., 2009]. Enfin, il y a un intérêt grandissant pour l’étude

des oxydes d’iode, en raison de leur rôle dans la nucléation de nouvelles particules d’aé-

rosols [O’DOWD et HOFFMANN, 2005; O’DOWD et al., 2002]. Le diiode (I2) serait l’un des

principaux précurseurs [SAIZ-LOPEZ et al., 2005], et le diiodométhane (CH2I2) émis par

les océans pourrait être rapidement photolysé et oxydé par l’O3 dans la CML [BURKHOL-

DER et al., 2004]. Néanmoins, ces études se sont surtout concentrées sur les zones côtières

et l’on sait encore peu de la formation de nouvelles particules en océan ouvert.

La quantité d’aérosols dans l’atmosphère au-dessus des océans a pour origine une

variété de processus de production et de transformation. Ces aérosols peuvent être se-

condaires, mais aussi de sources marines primaires tels que les sels marins. Ces derniers

sont produits par l’entrainement de bulles d’air quand les vagues se brisent sur la sur-

face de l’océan et font l’objet de tout un champ de recherches visant à améliorer la com-

préhension des aérosols marins. Enfin, à ces aérosols s’ajoutent des aérosols des sources

continentales, qui ont été transportés (comme les poussières désertiques, pollutions in-

dustrielles etc.). En effet, les aérosols peuvent résider plusieurs semaines dans l’atmo-

sphère [JAENICKE, 2008; WILLIAMS et al., 2002] et peuvent donc être transportés sur de

longues distances avant de se déposer [CLARKE et al., 2013]. Aérosols marins primaires,

secondaires et continentaux, peuvent également interagir entre eux pour modifier leurs

propriétés [ANDREAE et ROSENFELD, 2008], rendant le traçage des différentes sources et

la compréhension de la nature des aérosols particulièrement complexe [CARSLAW et al.,

2010; CLARKE et al., 2013; QUINN et BATES, 2011].
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1.3 Modélisation des émissions océaniques de gaz réactifs

Afin d’appréhender les interactions entre l’océan, les émissions de gaz réactifs et la

chimie atmosphérique, la modélisation présente plusieurs intérêts. Tout d’abord, elle per-

met d’étendre à une plus large échelle spatio-temporelle des observations souvent très

parcellaires, et d’obtenir une connaissance des émissions en des zones ou saisons diffici-

lement échantillonnables. Elle permet aussi d’étudier la saisonnalité et l’inter-annualité

des émissions, qui sont susceptibles d’être importantes en raison des dépendances aux

cycles biogéochimiques océaniques, ou encore de réaliser des projections passées ou fu-

tures. La modélisation permet aussi des études qualitatives et quantitatives des inter-

actions entre processus et composantes du système. Par exemple, elle permet de com-

prendre séparément comment des changements dans les contrôles biogéochimiques des

émissions affectent la chimie troposphérique et le climat, et inversement. Ou, de manière

plus complexe, elle permet d’appréhender des rétroactions climatiques par le biais de

modèles couplés océan/atmosphère ou de modèles représentant tout le système Terre

(ESM - Earth System Model).

Différents types de modèles ont été développés, avec différents degrés de complexité.

Le plus souvent, les émissions de gaz réactifs sont étudiées indépendamment dans des

modèles océaniques ou atmosphériques.

1.3.1 Modèles océaniques

Les modèles océaniques se basent sur des relations plus ou moins empiriques dé-

crivant les concentrations en gaz dissous dans l’océan, puis les émissions sont calculées

en forçant les concentrations à la frontière avec l’atmosphère. On trouve tout d’abord des

modèles simples et peu couteux en temps de calcul, qui sont utilisés pour étudier des pro-

cessus et tester des paramétrisations en confrontant les résultats aux données recueillies

localement. On trouve par exemple des modèles à 1 boite comme celui de ANDREAE et

FEREK [1992], qui ont étudié le cycle diurne du COS avec des mesures effectuées dans

l’Atlantique nord, ou des modèles qui représentent la dimension verticale (modèles à

1 dimension, 1-D) comme celui de KETTLE [2005] pour l’étude du CO dans la mer des

Sargasses. Des modèles à deux dimensions (2-D) permettent quant à eux une spatiali-

sation des émissions. Ce sont des modèles diagnostiques, qui décrivent les concentra-

tions océaniques des gaz dissous en surface de l’océan en se basant sur des champs pré-
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calculés, par exemple de Chla, issus le plus souvent d’observations par satellites. Le mo-

dèle d’ERICKSON [1989], qui considérait la photoproduction comme une simple relation

linéaire de l’intensité lumineuse, a produit la 1e spatialisation des émissions océaniques

de CO. D’autres modèles 2-D décrivent les concentrations de manière plus complexe,

avec des termes sources et éventuellement aussi puits. Un certain nombre de modèles

d’isoprène notamment, décrivent les concentrations océaniques grâce à des champs sa-

tellites de Chla et des paramétrisations issues de mesures en laboratoire [ARNOLD et al.,

2009; BOOGE et al., 2016; PALMER et SHAW, 2005]. Enfin, des modèles tridimensionnels

(3-D) apportent une représentation plus complète des cycles océaniques des gaz réactifs.

Ces modèles sont plus complexes et comprennent également une représentation des pro-

cessus biogéochimiques et écosystémiques, avec différents nutriments et un ou plusieurs

groupes de matières organiques, de phytoplancton et de zooplancton. Les concentrations

en gaz sont alors calculées de manière pronostique, et les quantités sont advectées et

diffusées grâce à un couplage avec des modèles physiques de circulation océanique. On

peut citer le modèle de biogéochimie HAMOCC (The Hamburg Ocean Carbon Cycle mo-

del :ILYINA et al. 2013) couplé au modèle de circulation MPIOM (The Max Planck Institute

ocean model : MARSLAND et al. 2003), qui est utilisé pour simuler le DMS, le CHBr3, le di-

bromométhane (CH2Br2) et le CH3I [SIX et MAIER-REIMER, 2006; STEMMLER et al., 2015,

2014, 2013]. Ainsi que le modèle PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Eco-

system Studies : AUMONT et al. 2015) couplé au modèle de circulation NEMO (Nucleus for

European Modelling of the Ocean : MADEC 2008) pour simuler le DMS et le COS [BELVISO

et al., 2012; BOPP et al., 2008; LAUNOIS et al., 2015].

1.3.2 Modèles atmosphériques

Les modèles atmosphériques représentant les flux de gaz réactifs entre l’océan et l’at-

mosphère ont également différents degrés de complexité, allant des modèles 1-D aux mo-

dèles 3-D de chimie-transport (CTM). Les modèles CTM prennent en compte de nom-

breux constituants atmosphériques avec une grande diversité de sources et puits. Parmi

eux on peut citer le modèle MECCA-CAABA (Module Efficiently Calculating the Chemistry

of the Atmosphere - Chemistry As A Boxmodel Application, SANDER et al. 2019), le mo-

dèle STOCHEM [ARCHIBALD et al., 2010; KHAN et al., 2017] ou encore le modèle GEOS-

Chem [KAISER et al., 2018]. Les modèles atmosphériques peuvent être utilisés premiè-

rement pour déterminer les émissions océaniques des composés réactifs. Pour cela, des
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méthodes d’inversion permettent d’inférer des flux en connaissant les concentrations (is-

sus de mesures réalisées au-dessus de l’océan ou de champs de modèles CTM). Ainsi, avec

des données de l’océan Pacifique nord, MARANDINO [2005] ont inféré une absorption glo-

bale d’acétone par l’océan de 48 Tg an−1. Avec des CTM, XIAO et al. [2010] ont inféré une

absorption globale de CH3Cl de 0,43 Tg an−1 et JACOB et al. [2005] une absorption de mé-

thanol de 10 Tg an−1. Les modèles atmosphériques peuvent également être utilisés pour

étudier l’oxydation des composés dans la troposphère, leur impact sur l’ozone et sur la

formation d’aérosols. Par exemple, FIEHN et al. [2017, 2018] ont montré l’importance de

la saisonnalité des émissions océaniques de CHBr3, CH2Br2 et CH3I pour les transports

d’halogénés entre la troposphère et la stratosphère. MYRIOKEFALITAKIS et al. [2010] ont

estimé que l’oxydation du DMS était à ∼78% responsable des AOS présents en milieu ma-

rin alors que l’oxydation des hydrocarbures n’était responsable que d’environ 0,1%.

1.3.3 Modèles couplés

Les émissions océaniques des gaz réactifs peuvent également être étudiées à l’aide

de modèles globaux 3-D couplés océan-atmosphère, afin notamment d’appréhender des

rétroactions climatiques. Jusqu’ici, seuls les processus liés aux émissions de DMS ont

été étudiés à l’aide de modèles couplés. Par exemple par KLOSTER et al. [2006, 2007] à

l’aide du modèle AOGCM (Atmosphere-Ocean General Circulation Model), qui consiste en

un regroupement des modèles océaniques HAMOCC-MPIOM et atmosphérique ECHAM

[ROECKNER et al., 2003].

1.3.4 Changement Climatique

L’augmentation des températures dues à l’augmentation des concentrations en CO2

atmosphérique depuis l’aire préindustrielle affecte de manière directe les émissions océa-

niques de gaz réactifs. Par exemple l’augmentation de la température de surface de l’océan

favorise le dégazage en réduisant la solubilité des gaz. Également, le changement cli-

matique a des impacts sur les cycles biogéochimiques océaniques [DONEY et al., 2014;

HENSON et al., 2016], sur les écosystèmes [DONEY et al., 2012] ainsi que sur leur inten-

sité et leur saisonnalité [BEHRENFELD et al., 2006; BOPP et al., 2013]. On peut citer, parmi

d’autres, des modifications dans la stratification de l’océan, générant des perturbations

dans les apports de nutriments nécessaires au phytoplancton en surface de l’océan [STEI-
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NACHER et al., 2010], des modifications dans la disponibilité en lumière [HENSON et al.,

2013], ou encore des shifts dans les compositions spécifiques des communautés phyto-

planctoniques [HENSON et al., 2013]. Avec le fort lien existant entre activités biologiques

et chimiques dans l’océan et les processus de production/consommation des gaz réactifs,

les impacts du changement climatique sur les écosystèmes sont fortement susceptibles

d’affecter également les cycles de ces gaz. Les liens entre émissions océaniques de gaz

réactifs et climat dans un contexte de changement climatique sont généralement étudiés

séparément : soit dans les modèles atmosphériques, qui étudient les interactions gaz-

chimie atmosphérique-climat, soit dans les modèles océaniques, qui étudient, à l’inverse,

les interactions climat-océan-émissions. Les modèles océaniques sont alors forcés par

des champs futurs d’élévation des concentrations atmosphériques en CO2, déterminés

sous différents scénarios de réchauffement climatique. Par exemple, ZISKA et al. [2016]

projettent, sous scénario RCP8.5, des augmentations de l’ordre de 5 à 30% des émissions

océaniques de CH2Br2 et CH3I d’ici à la fin du siècle. BOPP et al. [2003] projettent une

augmentation globale de 2% des émissions de DMS lorsque la concentration en CO2 at-

mosphérique passe de 350 à 700 ppm et CAMERON-SMITH et al. [2011] projettent une aug-

mentation de 50% des émissions de DMS au-dessus de larges régions de l’océan Austral,

lorsque la concentration en CO2 atmosphérique passe de 355 à 970 ppm.

Malgré l’importance des émissions pour la chimie troposphérique et pour le climat,

la représentation des échanges de gaz réactifs à l’interface océan-atmosphère dans les

modèles est aujourd’hui encore très limitée, contribuant aux imprécisions majeures qui

existent dans les estimations des flux globaux, de leur variabilité spatio-temporelle ainsi

que de la compréhension de leur dynamique atmosphérique.

1.4 Motivations et plan de thèse

Cette thèse s’intègre dans une compréhension globale des interactions entre les échan-

ges de gaz réactifs à l’interface océan-atmosphère et le climat. Une première voie vers

cette compréhension est d’étudier les processus séparément dans des modèles d’océan

ou d’atmosphère. Du coté des modèles d’océan, il y a encore beaucoup d’incertitudes sur

la dynamique des gaz dans la colonne d’eau ainsi que sur la variabilité spatio-temporelle

des émissions vers l’atmosphère. Cela limite l’étude de leur oxydation dans l’atmosphère
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et donc de leurs impacts sur le climat. Par ailleurs, on a également peu d’idée des impacts

du climat sur les émissions, et donc de comment ces dernières vont évoluer dans le futur.

Dans ce cadre, les objectifs de cette thèse sont de répondre à 3 questions :

— Quels sont les dynamiques océaniques des gaz réactifs ?

— Combien l’océan émet de ces composés et avec quelle variabilité spatio-temporelle?

— Comment ces émissions vont être impactées par le réchauffement climatique d’ici

à la fin du siècle ?

Pour répondre à ces questions, nous disposons à l’IPSL (Institut Pierre Simon Laplace)

du modèle de biogéochimie marine PISCES (Pelagic Interactions Scheme for Carbon and

Ecosystem Studies), qui est couplé au modèle de circulation océanique NEMO (Nucleus

for European Modelling of the Ocean). PISCES simule les bas niveaux trophiques de l’éco-

système marin (phytoplankton et zooplancton) ainsi que les cycles biogéochimiques du

carbone et des nutriments (phosphore, azote, fer et silice). Il est conçu à la fois pour une

utilisation régionale ou globale, à basse ou haute résolution, et pour des analyses aussi

bien à court terme (par exemple les cycles saisonniers et interannuels) qu’à long terme

(notamment des projections). A ce titre, PISCES est idéal pour l’étude des processus de

production et de consommation des gaz réactifs dans l’océan ainsi que des émissions

vers l’atmosphère. Par ailleurs, il est inclus dans le modèle de système Terre de l’ISPL :

IPSL-CM (IPSL-Climate Model), qui contient également, entre autres, le modèle de circu-

lation atmosphérique LMDZ et les modèles de composition atmosphérique INCA (INter-

actions with Chemistry and Aerosols) et REPROBUS (Reactive Processes Ruling the Ozone

Budget in the Stratosphere). PISCES constitue donc également un cadre idéal pour étu-

dier par la suite l’oxydation des gaz réactifs dans l’atmosphère ainsi que des interactions

océan/atmosphère/climat par un couplage aux autres modèles de l’IPSL.

Une version de PISCES nommée PISCES-GAZ contient déjà des modules pour la re-

présentation de gaz climatiques à temps de vie longs (CO2, N2O) et de gaz réactifs (COS et

DMS). Dans un premier temps, je me suis intéressée à représenter davantage de gaz réac-

tifs dans PISCES. Le choix s’est porté sur le CO et l’isoprène, qui sont des gaz importants

pour la chimie atmosphérique. De plus, les processus de production et de consomma-

tion dans l’océan sont relativement connus, et un certain nombre de mesures de terrain

avaient été réalisées, permettant une implémentation et une validation des sorties de mo-

dèles. Ces gaz ont également été étudiés en laboratoire et lors de campagnes en mer par

l’équipe de chimie expérimentale du LSCE (notamment par Bernard Bonsang et Valérie
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1.4. Motivations et plan de thèse

Gros), apportant une connaissance et des données supplémentaires à celles déjà dispo-

nibles dans la littérature. Dans un second temps, le travail de thèse s’est intéressé à l’im-

pact du changement climatique (notamment à une augmentation de la concentration en

gaz à effet de serre) sur les émissions océaniques des gaz réactifs représentés dans PISCES

: CO, isoprène et DMS. Ainsi, la thèse s’articule en trois grands thèmes :

1. La représentation du cycle océanique du CO et ses émissions vers l’atmosphère (qui

sera présentée au chapitre 3)

2. La représentation du cycle océanique de l’isoprène et ses émissions vers l’atmo-

sphère (qui sera présentée au chapitre 4)

3. L’impact du climat sur les émissions océaniques de CO, isoprène et DMS (qui sera

présenté au chapitre 5)
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Chapitre 2

Description du modèle PISCES

Ce chapitre se compose d’une description générale du modèle PISCES qui a été utilisé

tout au long des travaux de thèse. Il comprend également une description des modules

permettant de décrire les concentrations océaniques de CO et d’isoprène, qui ont été dé-

veloppés au cours de la thèse, et du DMS, qui a été développé par Laurent Bopp, Sauveur

Belviso et Italo Masotti.

2.1 Le modèle PISCES

PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Studies, AUMONT et al.

2015, AUMONT et BOPP 2006) représente le cycle du carbone dans l’océan et, de manière

simplifiée, l’écosystème phytoplanctonique. Il est intégré au modèle d’océan communau-

taire NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean, MADEC 2008) et à la plateforme

de modélisation de l’océan régional CROCO. PISCES est un modèle de type NPZD (Nutri-

ments - Phytoplancton - Zooplancton - Détritus) incluant 24 traceurs (Fig. 2.1) dont :

— Deux groupes de phytoplancton : les diatomées et le nanophytoplancton (qui en-

globe tout le phytoplancton autre que les diatomées), qui diffèrent par leur taille et

par leurs besoins en nutriments. Les diatomées forment une coquille de silice alors

qu’une partie du nanophytoplancton est calcifiante (en particulier les coccolitho-

phoridés). De plus, les cellules de diatomées sont plus grosses et ont donc des taux

métaboliques différents.
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2.1. Le modèle PISCES

— Deux groupes de taille de zooplankton : le micro et le mesozooplankton.

— Deux groupes de taille de matière organique particulaire ainsi qu’un groupe de

matière organique dissoute (de type semi-labile).

— Cinq nutriments : les nitrates (NO−

3 ), l’ammonium (NH+

4 ), le phosphate (PO3−
4 ), la

silice (Si (OH)4) et le fer dissous.

Le contenu en éléments de la matière organique suit les ratios de Redfield C:N:P de 106:16:

1. PISCES comprend également une représentation du cycle du carbone inorganique : du

carbonate de calcium (CaCO3), du carbone inorganique dissous (DIC), de l’alcalinité et du

CO2 dissous. Par ailleurs, des nutriments sont apportés à l’océan par les dépôts de pous-

sières atmosphériques, la glace, les sédiments et les rivières. Les rivières apportent du

DIC, du carbone organique dissout (DOC) et du carbone organique particulaire (POC).

Dans PISCES, ces apports sont constants au cours de l’année et directement transfor-

més en apports de nutriments inorganiques, en considérant des relations à stœchiomé-

trie constante.

FIGURE 2.1 – Architecture de PISCES.

Sont rappelés ici les principales équations permettant de décrire la croissance phyto-

planctonique ainsi que le contenu en Chla.
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Chapitre 2. Description du modèle PISCES

La croissance phytoplanctonique

L’équation 2.1 décrit les évolutions des biomasses du phytoplancton (Ci , exprimés en

carbone) avec i la classe de phytoplancton.

∂Ci

∂t
= µ

i Ci (1−Ei )−Mi Ci
−Ai (Ci )2

−

X

Z
Gi ,ZCZ (2.1)

Ei est une constante, correspondant à la perte de DOC par exsudation. Mi correspond à la

mortalité (par exemple via la lyse), Ai correspond à l’agrégation des cellules phytoplanc-

toniques, qui dépend notamment de la turbulence océanique, et Gi ,Z au broutage par

le zooplancton, qui dépend notamment de la température et des biomasses en carbone

des deux groupes de zooplancton (notées CZ). Le taux de croissance µ
i est décrit selon

l’équation 2.2 comme la croissance à 0°C multiplié par une fonction de la température(T)

suivant la loi d’Eppley [EPPLEY, 1972] et de termes de limitations (Li ).

µ
i = µ

0
max ×ekET

× f1(Ld ay )×Li
l i g ht ×Li

nut (2.2)

Le terme f1(Ld ay ) permet de prendre en compte le lien entre la croissance et la durée du

jour (Ld ay inclus dans l’intervalle [0,1]). La limitation par la lumière (Li
l i g ht ) décrite dans

l’équation 2.3 dépend :

— D’un terme td ar k estimant le temps de résidence moyen du phytoplancton en zone

non éclairée. Ce terme dépend lui même de la profondeur de la couche de mélange

par rapport à la profondeur de la couche euphotique.

— De la quantité de lumière photosynthétiquement disponible (lumière PAR).

— Du rapport Chla/C au sein du phytoplancton (θi
Chl a/C)

Li
l i g ht = (1−

td ar k

t i
+ td ar k

)× (1−exp

µ

−αθi
Chl a/C ×PAR

Ld ay (µr e f +br esp )

∂

) (2.3)

Les limitations par les nutriments (Li
nut , Eq. 2.4) pour le nanophytoplancton (N) et les

diatomées (D) dépendent du nutriment le plus limitant parmi les limitations en nitrates

(Li
NO3

), ammonium (Li
NH4

), phosphate (Li
PO4

), fer (Li
Fe ) et silice (LD

Si , uniquement pour les
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2.1. Le modèle PISCES

diatomées).

LN
nut = min(LN

NO3
+LN

NH4
,LN

PO4
,LN

Fe ) (2.4a)

LD
nut = min(LD

NO3
+LD

NH4
,LD

PO4
,LD

Fe ,LD
Si ) (2.4b)

Li
NO3

=
Ki

NH4
NO−

3

Ki
NO3

Ki
NH4

+Ki
NH4

NO−

3 +Ki
NO3

NH+

4

(2.4c)

Li
NH4

=
Ki

NO3
NH+

4

Ki
NO3

Ki
NH4

+Ki
NH4

NO−

3 +Ki
NO3

NH+

4

(2.4d)

Li
PO4

=
PO3−

4

Ki
PO4

+PO3−
4

(2.4e)

Li
Fe = min(1,max(0,

θFe,i
−θFe,i

mi n

θFe,i
opt

)) (2.4f)

LD
Si =

Si

KSi +Si
avec KSi = Kmi n

Si +

7Si 2
max

(KSi )2
+Si 2

max
(2.4g)

En général, les besoins en nutriments varient avec la taille des cellules. Afin de rendre

compte de cela pour les nitrates, l’ammonium et les phosphates, les constantes de demi-

saturation (Ki
NO3

,Ki
NH4

et Ki
PO4

) augmentent avec la biomasse du phytoplancton, en fai-

sant l’hypothèse qu’une augmentation de biomasse est généralement due à une addition

de plus grosses cellules [AUMONT et al., 2015]. Pour la silice, la description du terme de

limitation permet une acclimatation des diatomées aux concentrations en silice environ-

nantes. Pour le fer, la limitation est déterminée via une approche quota classique où les

ratios Fe/C intra-cellulaires (θFe,i ) sont variables. Les valeurs associées à chaque para-

mètre sont listées dans le tableau 2.1.

La concentration en Chla

La concentration en Chla pour chaque groupe de phytoplancton est calculée de ma-

nière pronostique selon le modèle photo-adaptatif de GEIDER et al. [1996] (Eq. 2.5).

∂Chl ai

∂t
= ρi

Chl a(1−Ei )µi Ci
−Mi Chl ai

−Ai Ci Chl ai
−θi

Chl a/C

X

Z
Gi ,Z

Chl aCZ (2.5)

Le terme ρi
Chl a représente le ratio entre l’énergie assimilée et l’énergie absorbée [GEIDER

et al., 1996]. Il dépend notamment des ratios θi
Chl a/C intra-cellulaires, de la durée du jour,

de la profondeur de la couche de mélange et de la quantité de lumière PAR.
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Chapitre 2. Description du modèle PISCES

TABLEAU 2.1 – Paramètres de description de la croissance du phytoplancton dans PISCES.

Paramètre Valeur Unité Description

Ei
0.05 (nanophytoplancton) 

0.05 (diatomées)
- Exudation de DOC

µmax0 0.6 j-1 Taux de croissance du phytoplancton  0°C

kE 6.3913 × 10-2 °C-1 Constante d’Eppley

ti
3 (nanophytoplancton) 

4 (diatomées)
j Capacité à palier le manque de lumière 

α 2 (W m-2) -1 j-1 Pente initiale de la courbe Biomasse/

Lumiere 

µref 1.0 j-1 Taux de croissance de référence pour la 

limitation en lumière

bresp 0.033 j-1 Taux de respiration basale

KSimin 1.0 µmol Si L-1 Constante de demi-saturation minimal pour 

la silice

KSi 16.6 µmol Si L-1 Paramètre pour calcul de la constante de 

demi-saturation de silice

θoptFe,i	
7 (nanophytoplancton) 

7 (diatomées)
µmol Fe (mol C)-1 Quota de fer optimal

PISCES est un modèle pertinent pour représenter les cycles océaniques des gaz ré-

actifs à une échelle globale. Tout d’abord parce qu’il simule les bas niveaux trophiques

de l’écosystème, ceux là même qui sont à l’origine des productions et consommations

de nombreux gaz réactifs. Également parce que les traceurs océaniques sont représen-

tés de manière pronostique, sans faire appel à des données externes telles que des don-

nées satellites ou des mesures. Cela rend possible l’étude des émissions océaniques sur

de longues échelles de temps et notamment la réalisation des projections futures. En-

fin, PISCES est pertinent car il est inclus dans le modèle de système Terre de l’ISPL qui

contient entre autres des modèles de chimie atmosphérique. Cela permettra d’étudier ai-

sément l’oxydation ultérieure des gaz réactifs dans l’atmosphère ainsi que les interactions

entre l’océan, la chimie atmosphérique et le climat.

Certaines particularités de PISCES pourraient néanmoins limiter la représentation des

termes sources et puits des composés réactifs. On peut citer en particulier :

— Le fait qu’il ne contienne que deux groupes phytoplanctoniques. En effet, la produc-

tion des gaz réactifs varie selon les espèces, notamment au sein du groupe de na-

nophytoplancton qui regroupe en réalité nombre d’espèces avec des groupes fonc-

tionnels très distincts.

— Le fait qu’il ne représente pas les macroalgues, qui sont susceptibles de produire

des gaz réactifs, en particulier des halogénés mais aussi du CO [KING, 2001].
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2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

— Le fait que le stock de matière organique dissoute qu’il contient est de nature semi-

labile. La matière organique semi-labile présente une dynamique océanique très

différente de la matière organique labile [HANSELL et al., 2009] dont une fraction

contient des propriétés chromophoriques susceptibles d’être photooxydées par le

rayonnement UV et de produire des gaz réactifs tel que le CO [FICHOT et MILLER,

2010].

— Le fait qu’il ne représente pas la dynamique océanique des surfactants présents

dans la microcouche de surface de l’océan. Or ces surfactants pourraient, lorsqu’ils

sont photooxydés, être des sources directes de certains gaz réactifs pour l’atmo-

sphère, par exemple d’isoprène [CIURARU et al., 2015].

— Le fait que les biais potentiels sur la dynamique océanique ou la chlorophylle vont

se propager sur la représentation des gaz réactifs.

— Le fait que le cycle diurne ne soit pas explicitement représenté. Une représentation

explicite nécessiterait un découplage des cycles du carbone et de l’azote au sein du

phytoplancton [FLYNN et FASHAM, 2003] ainsi qu’une résolution verticale fine dans

la couche de mélange [AUMONT et al., 2015].

2.2 Les modules de productions et pertes océaniques des

gaz réactifs

2.2.1 CO

Une première représentation du CO océanique avait été effectuée lors du stage de

master d’Aïda Bellataf en 2012 avec l’aide de Sophie Tran. Lors du travail de thèse, les

différents termes présents initialement ont été revisités. Le terme de photoproduction a

été largement complexifié et le terme de production sombre a été ajouté. Nous présen-

tons ici la version finale. Le module décrit trois sources de CO dans l’océan : une source

par photoproduction (ProdPhoto), une production sombre (ProdDar k ) et une production

directe par le phytoplancton (ProdPhy to). Il décrit également deux termes de perte : une

consommation par les activités bactériennes (ConsBact ) et le dégazage vers l’atmosphère

(Fluxocean−atmo). La concentration en CO est ainsi décrite selon l’équation( 2.6).

∂CO

∂t
= ProdPhoto +ProdPhy to +ProdDar k −ConsBact −Fluxocean−atmo (2.6)

30





2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

avec Chla (en g Chla L−1), la somme des Chla des diatomées et du nanophytoplancton.

Les coefficients (Kw ), χ et e sont disponibles dans MOREL et MARITORENA [2001] pour

des longueurs d’ondes comprises entre 350 nm et 800nm. En dessous de 350 nm, une

extrapolation linéaire a été réalisée.

Le CDOM est habituellement caractérisé par son coefficient d’absorption (acdom en

m−1) à une longueur d’onde λ donnée. Pour les eaux de type 1 (case 1 - water type),

c’est-à-dire les eaux qui ne sont pas sous influence des apports terrigènes, le CDOM est

essentiellement composé de composés labiles issus de la photosynthèse [MOREL, 2009].

Ainsi, CDOM et Chla co-varient [MOREL et GENTILI, 2009]. Le CDOM est paramétré dans

PISCES selon (Eq. 2.10, MOREL 2009), indépendemment du stock de matière organique

semi-labile.

acdom(400) = 0.065[Chl a]0.63 (2.10a)

acdom(λ) = acdom(ref)×e−S(ref−λ) (2.10b)

avec Chla (en mg m−3). Les valeurs de acdom pour chaque longueur d’onde sont extrapo-

lées de manière exponentielle selon un coefficient S, à partir de la valeur de acdom à une

certaine longueur d’onde de référence (ref=400nm).

Le rendement quantique apparent, (AQY, en moles de CO produites par moles de pho-

tons absorbés) quantifie la capacité du CDOM à produire du CO lorsqu’il est excité par

rayonnement UV. Le CDOM est considéré de composition homogène et donc avec une

valeur AQY ne dépendant que de la longueur d’onde. AQY est paramétré en faisant la

moyenne des valeurs issues des paramétrisations de ZIOLKOWSKI et MILLER [2007] (Eq.

2.11a) et ZAFIRIOU et al. [2003](Eq 2.11b, 2.11c) :

AQY(λ) = exp[−9.134+0.0425(λ−290)]+exp[−11.316+0.0142(λ−290)] (2.11a)

AQY(λ) = (5.78×10−6)×exp[−0.05(λ−360)]− (6.99×10−7) λ< 360nm (2.11b)

AQY(λ) = (5.24×10−6)×exp[−0.0229(λ−360)] λ≥ 360nm (2.11c)

La photoproduction résultante des différents termes peut donc s’écrire :

ProdPhoto =
Z490

290
ECO(λ, z)×acdom(λ, z)×AQY(λ)×

λ

hc
×10−3dλ (2.12)

avec h la constante de Planck et c la célérité de la lumière dans le vide.
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La production phytoplanctonique

La production phytoplanctonique est proportionnelle aux concentrations en Chla des

diatomées (Chladi at ) et du nanophytoplancton (Chlanano) (en g Chla L−1) selon :

ProdPhy to =
h

12
(knanoChl anano +kdi at Chl adi at ) (2.13)

avec kdi at et knano les taux de production normalisés à la Chla (en µmoles CO g Chla−1

j−1) (valeurs selon TRAN et al. 2013) et h le nombre d’heures d’ensoleillement par jour, qui

dépend de la latitude et de la saison.

La production sombre

La production sombre correspond à une production par des processus thermiques

abiotiques. Elle a été paramétrée d’après ZHANG et al. [2008], avec une dépendance à la

quantité de CDOM (représentée par son absorption à 350 nm) et à un taux de production

sombre (βCO en m L−1 h−1) qui dépend de la température, du pH et de la salinité :

ProdDar k = acdom(350, z)×βCO (2.14a)

ln(βCO ×103) = −

12305

T+273.15
+0.494pH−0.0257S +41.9 (2.14b)

La consommation bactérienne

La consommation bactérienne est proportionnelle à la concentration en CO avec un

taux de consommation constant kCO (en j−1) :

ConsBact = kCO ×CO (2.15)

Les échanges avec l’atmosphère

Le flux de CO entre l’océan et l’atmosphère est décrit de manière similaire à la loi de

Fick. Il dépend de la concentration en CO à la surface de l’océan ainsi que de la pression

partielle du CO dans l’atmosphère au-dessus de l’océan (pCOa en atm) (Eq. 2.16).

Fluxocean−atmo = k f l x(CO−HCO ×pCOa) (2.16)

La constante de Henry (HCO) relie pCOa à la concentration de CO en solution en équilibre

avec l’atmosphère (CO∗

w ) selon :

CO∗

w = HCO ×pCOa (2.17a)

pCOa = patm ×mCO (2.17b)
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avec patm la pression atmosphérique et mCO la fraction molaire de CO. HCO est calculée

d’après WIESENBURG et GUINASSO [1979] par :

ln(HCO) = −169.4951+263.5657[
100

T
]+159.2552ln[

T

100
]−25.4967[

T

100
]

+S‰
h

0.051198−0.044591[
T

100
]0.0086462[

T

100
]2

i

(2.18)

avec S la salinité et T la température (en °C). Enfin, la vitesse de transfert k f l x (en m s−1)

dépend du nombre de Schmidt (schCO, sans unité), de la température et de la vitesse du

vent à 10 m (u en m s−1) [WANNINKHOF, 1992] :

k f l x = 0.251u2[
660

schCO
]1/2 (2.19a)

schCO = −0.0553T3
+4.3825T2

−140.07T+2124 (2.19b)

TABLEAU 2.2 – Liste des paramètres utilisés dans le module de CO.

Paramètre Valeur Unité Description

knano 85.5 µmoles CO gChla-1 j-1 Taux de production de CO par le 

nanophytoplancton

kdiat 33.0 µmoles CO gChla-1 j-1 Taux de production de CO par les diatomées

kCO 0.2 j-1 Taux de consommation bactérien de CO

mCO 90 ppbv Fraction molaire atmosphérique de CO

S -0.018 nm-1 CoefHicient d’extrapolation exponentielle pour le 

calcul du coefHicient d’absorption du CDOM

h 6.6260755 × 10-34 J s Constante de Planck

c 3 × 10-8 m s-1 Célérité de la lumière dans le vide

2.2.2 Isoprène

Comme pour le CO, une première représentation de l’isoprène avait été effectuée lors

du stage de master d’Aïda Bellataf en 2012. Celle-ci a été vérifiée et modifiée, notamment

en ce qui concerne la représentation de la production phytoplanctonique. Nous présen-

tons ici la version finale. Le module d’isoprène comprend une unique source directe par

le phytoplancton (ProdPhy to) et trois termes de pertes : une consommation bactérienne,

une consommation chimique (regroupés sous le terme ConsBi ochem) et le dégazage vers

l’atmosphère (Fluxocean). La concentration en isoprène est ainsi décrite par selon l’équa-

tion( 2.20).
∂ISO

∂t
= ProdPhy to −ConsBi ochem −Fluxocean (2.20)
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la température de référence. Les valeurs des paramètres sont synthétisées dans le tableau

(2.3).

La consommation biochimique

La consommation biochimique est proportionnelle à la concentration en isoprène

(Eq. 2.23a) avec un taux de consommation total ktot (en j−1) regroupant le taux de consom-

mation par les activités bactériennes (kBi o) et le taux de consommation par réactions chi-

miques en phase aqueuse avec des espèces réactives oxygénés (Eq. 2.23b).

ConsBi ochem = ktot × ISO (2.23a)

ktot = kBi o +kChem (2.23b)

Alors que le taux de consommation par réactions chimiques est considéré constant, le

taux de consommation bactérien varie avec la Chla totale selon un paramètre µ tel que :

kBi o = µ×Chl a (2.24)

TABLEAU 2.3 – Liste des paramètres utilisés dans le module d’isoprène.

Paramètre Valeur Unité Description

µnano 0.45 µmoles C5H8 gChla-1 h-1 Taux de production à 16.5°C par le 

nanophytoplancton

µdiat 0.25 µmoles C5H8 gChla-1 h-1 Taux de production à 16.5°C par les diatomées

Tm 16.5 °C
Température de référence pour le calcul de la 

production phytoplanctonique

αT 0.05 -
Pente de la dépendance des taux de production à la 

température

kChem 0.01 j-1 Taux de consommation par réactions chimiques

µ 53850 (gChla L-1)-1 j-1 Pente de la dépendance du taux de consommation 

bactérien à la Chla 

Flab 4.95 × 107 mW-1 s-1 Flux photochimique moyen calculé en laboratoire

csurf,max 663 µg Teq L-1 Concentration maximale de surfactants dans la SML

ulab 5.31 × 10-2 m s-1 Vitesse de référence pour le calcul du potentiel 

d’émission photochimique de la SML

Les émissions vers l’atmosphère

Le flux d’isoprène total à l’interface océan-atmosphère (Fluxtot ) est décrit en équation

Z, comme la somme du flux océanique et du flux provenant des réactions de photolyse de
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surfactants présents dans la SML (Eq. 2.25).

Fluxtot = Fluxocean +FluxSML (2.25)

Le flux océanique d’isoprène ne dépend que de la concentration en isoprène en sur-

face de l’océan et de la vitesse de transfert à l’interface océan-atmosphère (k f l x) selon

l’équation 2.26. En effet dans PISCES la fraction molaire d’isoprène dans l’atmosphère est

imposée nulle.

Fluxocean = k f l xISO (2.26)

La vitesse de transfert est paramétrée d’après WANNINKHOF [1992] de la même manière

que pour le CO (Eq. 2.19a), avec un nombre de Schmidt (schISO) calculé selon TRAN et al.

[2013] par :

schISO = −0.06035193T3
+5.732073T2

−217.2178T+3546.535 (2.27)

Le flux d’isoprène provenant de la SML est paramétré selon BRÜGGEMANN et al. [2018]

par :

FluxSML = Fl ab ×µphoto (2.28)

avec F l ab un flux photochimique moyen d’isoprène calculé en laboratoire (en mW−1 s−1)

et µphoto le potentiel d’émission photochimique (en mW m−2). µphoto est décrit selon

l’équation (2.29) comme une fonction linéaire de la radiation UV entre 280 et 400 nm

atteignant la surface de l’océan (E280−400 en mW m−2).

µphoto = E280−400 ×Fsur f ×kSML (2.29)

E280−400 est égal à 3.535% de la radiation totale incidente en surface. F sur f est un facteur

de correction permettant de prendre en compte les variations de concentration en sur-

factant dans la SML (csur f , en équivalent de concentration de Triton X) (Eq. 2.30). Cette

concentration en surfactant est calculée selon la méthode de WURL et al. [2011]. Pour des

eaux oligotrophes avec une production primaire nette (NPP) < 0,4 g C m−2 d−1, csur f =

320 µg Teq L−1. Pour des eutrophes avec NPP > 1,2 g C m−2 d−1, csur f = 663 µg Teq L−1.

Pour des eaux mésotrophes avec 0,4 < NPP < 1,2 m−2 d−1, csur f = 502 µg Teq L−1.

Fsur f =
ln(csur f )

ln(csur f ,max)
(2.30)

Le facteur kSML permet de prendre en compte les changements de vitesse de transfert de

gaz à l’interface entre l’océan et l’atmosphère en présence de surfactants. Il dépend de la
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vitesse du vent à 10 m au-dessus de l’océan selon la paramétrisation de MCGILLIS et al.

[2004] :

kSML =
8.2+ [0.014u3]

8.2+ [0.014u3
l ab]

(2.31)

Enfin, la concentration en surfactant dans la SML, et donc également la photoproduction

d’isoprène, ne sont considérées significatives que pour des vitesses de vent inférieures à

13 m s−1.

2.2.3 DMS

Pour le DMS, il n’y a pas eu de travail de développement de code lors de la thèse. Une

version du module DMS de PISCES, décrite en détail dans BELVISO et al. [2012] et récem-

ment mise à jour par MASOTTI et al. [2016], a été utilisée. Ces versions s’appuient sur une

version plus ancienne du module développée par BOPP et al. [2008]. Le module de DMS

comprend une source par les activités phytoplanctoniques et bactériennes (ProdDMSP) et

trois termes de perte : une consommation bactérienne (ConsBact ), une perte par voie pho-

tochimique (ConsPhoto) et le dégazage vers l’atmosphère (Fluxocean−atmo). La concentra-

tion en DMS est ainsi décrite selon l’équation :

∂DMS

∂t
= ProdDMSP −ConsBact −ConsPhoto −Fluxocean−atmo (2.32)

La production par le DMSP

La production de DMS est dépendante du relargage de diméthylsulfoniopropionate

(DMSP) sous forme dissoute (dDMSP) ou particulaire (pDMSP) par le phytoplancton,

ainsi que de la conversion par les bactéries de dDMSP en DMS. Le pDMSP est représenté

de manière explicite, à partir des biomasses en carbone (Ci ) des deux groupes phyto-

planctoniques, et des ratios cellulaires DMSP / biomasse en carbone (S/C)i (Eq. 2.33).

pDMSP =
X

i

≥ S

C

¥i
Ci (2.33)

Les ratios (S/C)i sont variables et augmentent en cas de stress environnementaux. Ils

comprennent une partie constante représentée par les paramètres (S/C)i
mi n et une partie

variable représentée par les paramètres (S/C)i
var . La partie variable est modulée par di-

vers facteurs de stress notés S1, S2i et S3i , respectivement pour les stress en lumière PAR,

38





2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

lyse des cellules (Mi ) selon l’équation :

ProdDMSP =
X

i

h

Gi +Ei +Mi

i≥ S

C

¥i
Ys (2.36)

avec Ys le rendement de conversion bactérien du dDMSP en DMS. L’intégralité du DMSP

est considéré libéré par le phytoplancton sous forme dDMSP, proportionnellement aux

ratios intracellulaires (S/C)i . Aussi, le dDMSP n’est pas explicitement représenté dans

PISCES, et est instantanément transformé en DMS par les bactéries. Le rendement Ys est

lié à l’activité bactérienne. Par exemple, si les activités sont faibles à cause de limitations

par le phosphate (LB
PO4

), le fer (LB
Fe ) et le carbone organique dissout (LB

DOC), le rendement

de DMS augmente selon l’équation :

Ys = Ysmi n +Ysmax ×

≥

1−LB
lim

¥

(2.37)

avec :

LB
lim = min(LB

PO4
,LB

Fe ,LB
DOC) (2.38a)

LB
PO4

=
PO3−

4

KB
PO4

+PO3−
4

(2.38b)

LB
Fe =

Fe

KB
Fe +Fe

(2.38c)

LB
DOC =

DOC

KB
DOC +DOC

(2.38d)

La consommation bactérienne

La consommation bactérienne de DMS dépend de la concentration en DMS et d’un

terme λ∗

DMS fonction de la biomasse bactérienne (B) (Eq. 2.39).

ConsBact = λ∗

DMSDMS (2.39a)

λ∗

DMS = λB
DMS ×LB

lim-DMS ×LB
PAR ×bT

×BDMS ×B (2.39b)

Le terme bT décrit la relation entre la température et la croissance bactérienne. Le terme

(LB
lim-DMS ×LB

PAR) décrit la limitation de l’activité bactérienne par les nutriments et par le

DMS. Il est paramétré selon VOGT et al. [2010] par les équations :

LB
lim-DMS = min

≥

LB
lim,

DMS

DMS +KDMS−bac

¥

(2.40a)

LB
PAR = min

≥

1.,max
≥

0.66,1.−
≥ PAR

PARmax

¥6
+0.18

¥¥

(2.40b)
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La biomasse bactérienne n’est pas explicitement représentée mais est estimée selon une

combinaison linéaire de la biomasse du zooplancton (Eq. 2.41).

B = 0.7× (CZ,Mi cr o−
+2CZ,Meso−)×min(1,

120

z
) (2.41)

CZ,Mi cr o− et CZ,Meso− sont les concentrations respectives en micro- et méso-zooplancton

et z est la profondeur.

La perte photochimique

La perte par réactions photochimiques est fonction de la lumière PAR et de la concen-

tration en nitrates selon l’équation :

ConsPhoto = λPAR
DMS ×λ

NO3
DMS ×DMS (2.42)

La relation au PAR est paramétrée selon ARCHER et al. [2004] par l’équation :

λPAR
DMS = f3 ×

PAR

PAR+h1
(2.43)

et la relation aux nitrates est paramétrée selon BOUILLON et MILLER [2004] par les équa-

tions :

λ
NO3
DMS = max(LDMS

NO3
,0.01) (2.44a)

LDMS
NO3

=
NO3

NO3 +KDMS
NO3

(2.44b)

Les émissions vers l’atmosphère

Comme pour l’isoprène, le flux océanique de DMS vers l’atmosphère ne dépend que

de la concentration en DMS en surface de l’océan et de la vitesse de transfert (k f l x) (Eq.

2.45).

Fluxocean−atmo = k f l xDMS (2.45)

La vitesse de transfert est calculée selon l’équation de WANNINKHOF [1992] (Eq. 2.19a)

avec un nombre de schmidt (schDMS) calculé selon SALTZMAN et al. [1993] par l’équation :

schDMS = 0.00094743T4
−0.11645T3

+6.0438T2
−177.63T+2855.7 (2.46)
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TABLEAU 2.4 – Liste des paramètres utilisés dans le module de DMS.

Paramètre Valeur Unité Description

(S/C)min
i 0.015 (nanop.) 

0.0018 (diatomées)
moles S (moles C)-1 Ratio DMSP/C minimum dans le phytoplancton 

(S/C)var
i 0.015 (nanop.) 

0.0018 (diatomées)
moles S (moles C)-1 Ratio DMSP/C variables dans le phytoplancton 

fcorr 0.25 - Facteur de correction pour le DMSP particulaire

KPO4i,B
0.002 (nanop.) 

0.01 (diatomées) 

0.0008 (bactéries)

µmol P L-1 Constante de demi-saturation pour les phosphates

KFei,B
0.01 (nanop.) 

0.05 (diatomées) 

0.02 (bactéries)

µmol Fe L-1 Constante de demi-saturation pour le fer

KDOCB 5 µmol C L-1 Constante de demi-saturation bactérien pour le DOC

YS min 0.1 - Rendement de conversion bactérien minimal

YS var 0.5 - Rendement de conversion bactérien variable

�DMS
B 0.2 j-1 Taux de consommation de DMS

BDMS 0.33 - CoefPicient bactérien de DMS

b 1.066 -
Sensibilité de la croissance bactérienne à la 

température

KDMS-bac 1.25 nmol S L-1 Constante de demi-saturation bactérien pour le DMS

f3 0.25 j-1 Taux maximal de photolyse de DMS en DOC

h1 5 m W-2 Valeur de limitation PAR

KNO3DMS 10 µmol N L-1 Constante de demi-saturation pour NO3

2.3 Configurations utilisées

La version 2 du modèle PISCES [AUMONT et al., 2015] a été utilisée avec la configu-

ration globale « ORCA2 » (grille ORCA avec une résolution horizontale nominale de 2°).

ORCA est une grille tripolaire curviligne contenant 2 pôles nord localisés sur les conti-

nents (Fig. 2.5). Une telle grille permet de maintenir une continuité du domaine de calcul

et d’éviter des problèmes numériques liés à la présence de points singuliers au pôle nord.

La résolution horizontale (182 × 149 points) s’affine au niveau de l’équateur, de l’Arc-

tique et de l’Atlantique nord subpolaire (jusque 0,5°). Sur la verticale la grille comprend

31 niveaux, avec une résolution d’environ 10 m d’épaisseur sur les 200 premiers mètres et

jusque 500 m d’épaisseur dans l’océan profond. Il est important de noter que la résolution

horizontale choisie ne permet pas de résoudre complètement certains processus côtiers

de petite échelle tels que les marées ou les tourbillons méso- et sub-échelle ainsi que

les courants ascendants associés. Cela pourrait impacter les représentations des cycles

océaniques des gaz réactifs dans les zones côtières. La résolution verticale également ne

permet pas de résoudre finement certains processus tels que la pénétration de la lumière.
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Chapitre 3

Le cycle océanique du monoxyde de

carbone et ses émissions vers

l’atmosphère

Le CO joue un rôle important dans la chimie atmosphérique. Il affecte indirectement

la durée de vie des gaz à effet de serre comme le méthane, car il est le principal puit de

radicaux hydroxyles dans la troposphère [TAYLOR et al., 1996; THOMPSON, 1992], et a un

impact sur la qualité de l’air en étant impliqué dans la chimie de l’ozone [CICERONE, 1988;

CRUTZEN, 1974]. L’océan est une source de CO pour l’atmosphère qui, bien que minori-

taire à l’échelle globale (< 1% des émissions), a une importance dans les zones éloignées

des sources continentales anthropiques (combustion d’énergies fossiles et de biomasse).

L’intensité et la variabilité spatio-temporelle des émissions océaniques sont encore très

incertaines. Les estimations pour cette source naturelle varient à l’échelle globale de 1

à 12 Tg C an−1 et sont principalement basées sur des extrapolations de données in situ

[BATES et al., 1995; PARK et RHEE, 2016; STUBBINS et al., 2006; ZAFIRIOU et al., 2003]. Par

ailleurs, la seule représentation spatialisée des émissions océaniques facilement acces-

sible pour la communauté de modélisation atmosphérique est issue d’un modèle unique

basé sur une relation simple reliant le rayonnement entrant à la concentration en CO dans

les eaux de surface [ERICKSON, 1989].

Ce chapitre se présente sous la forme d’un article publié dans la revue Biogeosciences

en janvier 2019 [CONTE et al., 2019] (https://www.biogeosciences.net/16/881/2019/).
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Il présente les travaux qui ont été menés afin de réévaluer le cycle océanique du CO ainsi

que ses émissions. L’étude a consisté à :

— Représenter explicitement dans le modèle PISCES les sources et puits de CO dans

l’océan, en se basant sur les connaissances disponibles les plus récentes.

— Effectuer des tests de sensibilité sur les paramètres et processus implémentés afin

d’évaluer l’incertitude de chaque terme.

— Réaliser la première compilation de données de concentrations en CO dans l’océan

disponibles sur les 50 dernières années, et l’utiliser pour évaluer les simulations réa-

lisées.

Avec notre meilleure simulation, nous estimons une photoproduction de 19,1 Tg C

an−1, une production sombre de 8,5 Tg C an−1, une production phytoplanctonique de

6,2 Tg C an−1 et une consommation bactérienne de 30,0 Tg C an−1. La distribution des

concentrations de CO en surface reflète principalement la distribution de la matière or-

ganique colorée (CDOM) par son impact sur la photoproduction, avec des concentrations

élevées dans les régions biologiquement productives de l’océan. Le flux descendant glo-

bal à 10 m de profondeur, estimé à 2,1 Tg C an−1, souligne l’importance de prendre en

compte les effets de la circulation océanique et du mélange pour modéliser leurs interac-

tions avec les processus sources et puits et les émissions vers l’atmosphère. Il y a néan-

moins de grandes incertitudes associées aux différents termes, en particulier à la photo-

production, qui peut varier d’un facteur 3 en fonction de la paramétrisation du CDOM

choisie. Une meilleure caractérisation de la nature et de la distribution du CDOM serait

nécessaire pour mieux contraindre la photoproduction. Malgré les incertitudes et la ra-

reté des mesures de CO in situ en terme de couverture spatio-temporelle, nos paramétri-

sations permettent de représenter la plupart des données (env. 300 points) à un facteur 2

près. L’estimation du flux de CO dans l’atmosphère est de 4,0 Tg C an−1, avec une spatia-

lisation très différente de celle publiée par ERICKSON [1989]. Nous proposons l’utilisation

de nos cartes d’émissions de CO en milieu océanique par les modèles de chimie atmo-

sphérique, notamment pour étudier la capacité oxydante de l’atmosphère au-dessus des

zones d’océan ouvert.
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Abstract. The ocean is a source of atmospheric carbon

monoxide (CO), a key component for the oxidizing capacity

of the atmosphere. It constitutes a minor source at the global

scale, but could play an important role far from continen-

tal anthropized emission zones. To date, this natural source

is estimated with large uncertainties, especially because the

processes driving the oceanic CO are related to the biolog-

ical productivity and can thus have a large spatial and tem-

poral variability. Here we use the NEMO-PISCES (Nucleus

for European Modelling of the Ocean, Pelagic Interaction

Scheme for Carbon and Ecosystem Studies) ocean general

circulation and biogeochemistry model to dynamically as-

sess the oceanic CO budget and its emission to the atmo-

sphere at the global scale. The main biochemical sources

and sinks of oceanic CO are explicitly represented in the

model. The sensitivity to different parameterizations is as-

sessed. In combination to the model, we present here the

first compilation of literature reported in situ oceanic CO

data, collected around the world during the last 50 years.

The main processes driving the CO concentration are pho-

toproduction and bacterial consumption and are estimated to

be 19.1 and 30.0 Tg C yr�1 respectively with our best-guess

modeling setup. There are, however, very large uncertain-

ties on their respective magnitude. Despite the scarcity of the

in situ CO measurements in terms of spatiotemporal cover-

age, the proposed best simulation is able to represent most

of the data (⇠ 300 points) within a factor of 2. Overall, the

global emissions of CO to the atmosphere are 4.0 Tg C yr�1,

in the range of recent estimates, but are very different from

those published by Erickson in (1989), which were the only

gridded global emission available to date. These oceanic CO

emission maps are relevant for use by atmospheric chemi-

cal models, especially to study the oxidizing capacity of the

atmosphere above the remote ocean.

1 Introduction

Atmospheric carbon monoxide (CO) plays an important role

in atmospheric chemistry. It indirectly affects the lifetime of

greenhouse gases like methane (CH4) as it is the dominant

sink for tropospheric hydroxyl radicals (Thompson, 1992;

Taylor et al., 1996) and impacts air quality as it is involved

in ozone chemistry (Crutzen, 1974; Cicerone, 1988). With

the increasing concern about atmospheric pollution and the

potential role of CO, one of the first motivations to study

the oceanic CO concentrations was to evaluate the relative

stability of its trend in the marine boundary layer (Swinner-

ton and Lamontagne, 1973). In 1968, Swinnerton et al. con-

ducted in the Mediterranean Sea the first measurements of

oceanic CO and reported a supersaturation of a few orders

of magnitude in the surface waters with respect to the partial

pressure of this gas in the atmosphere. Subsequent cruises

confirmed the supersaturation of oceanic CO concentrations

(Seiler and Junge, 1970; Swinnerton et al., 1970; Lamon-

tagne et al., 1971; Swinnerton and Lamontagne, 1973; Lin-

nenbom et al., 1973) and supported the idea that the world

oceans serve as a source of CO for the atmosphere.

The CO concentration in the surface ocean is a few

nanomoles per liter (nmol L�1) and presents large diurnal

Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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variations with a characteristic minimum just before dawn

and a maximum in the early afternoon (Swinnerton et al.,

1970; Bullister et al., 1982; Conrad et al., 1982). Rapid

changes in the oceanic concentration result from the inter-

play between strong source and sink processes and are asso-

ciated with a small CO residence time of a few hours to a few

days (Jones, 1991; Johnson and Bates, 1996). The photolysis

of colored dissolved organic matter (CDOM) is thought to be

the main source of CO in the ocean (Wilson et al., 1970; Red-

den, 1982; Gammon and Kelly, 1990; Zuo and Jones, 1995).

CDOM is the photo-absorbing part of the dissolved organic

matter (DOM) pool. Its absorption of solar radiations (mainly

in the ultraviolet and blue wavelengths) initiates oxidation re-

actions that lead to the formation of a number of stable com-

pounds, mainly CO2 and CO (Miller and Zepp, 1995; Mop-

per and Kieber, 2001). Based on surface CDOM estimates

from remote sensing and a model of CO production, Fichot

and Miller (2010) have estimated this source as 41 Tg C yr�1.

Additional sources of CO have also been reported. In partic-

ular, direct production by phytoplankton has been observed

in laboratory experiments (Gros et al., 2009) and dark pro-

duction (presumably thermal) was inferred from modeling

at BATS (Kettle, 2005) and from incubations of water sam-

ples of the Delaware Bay (Xie et al., 2005) and St Lawrence

estuary (Zhang et al., 2008). While production pathways are

not yet totally established, direct biological production is still

considered to be a minor contributor for the global ocean

(Tran et al., 2013; Fichot and Miller, 2010) and dark produc-

tion is estimated to account for only 10 %–32 % of the global

CO photoproduction (Zhang et al., 2008). The main sinks

for oceanic CO are the microbial uptake (Seiler, 1978; Con-

rad and Seiler, 1980; Conrad et al., 1982) and the sea-to-air

fluxes (Jones, 1991; Doney et al., 1995). Diverse communi-

ties of marine bacteria have been shown to oxidize CO (Tolli

et al., 2006; King and Weber, 2007), mainly for a supple-

ment of energy (Moran and Miller, 2007). Rates and kinetics

of this biological sink are not well known, even if this sink

may be responsible for about 86 % of the global oceanic CO

removal (Zafiriou et al., 2003).

The global oceanic source was assessed based on succes-

sive oceanic cruises. Linnenbom et al. (1973) first estimated

a flux to the atmosphere of 94 Tg C yr�1 by extrapolating

data from the Arctic and the North Atlantic Ocean and Pa-

cific Ocean. Later extrapolations from in situ measurements

lead to global estimates ranging between 3 and 600 Tg C yr�1

(Logan et al., 1981; Conrad et al., 1982; Bates et al., 1995;

Springer-Young et al., 1996; Zuo and Jones, 1995). Such

a range reflects the scarcity of the available data given the

spatial and temporal heterogeneity of processes controlling

oceanic CO. More recent estimations, using larger datasets

from the remote ocean, stand on the lower range of previous

estimates: Stubbins et al. (2006a) proposed a global oceanic

flux of 3.7 ± 2.6 Tg C yr�1 with Atlantic data and Zafiriou

et al. (2003) a flux of 6 Tg C yr�1 with the large Pacific

dataset of Bates et al. (1995). Therefore, the oceanic source

of CO seems to play a minor role in the global atmospheric

budget of carbon monoxide since global emissions exceed

2000 Tg C yr�1 (Duncan et al., 2007; Holloway et al., 2000)

and are dominated by combustion processes (fossil fuel use

and biomass burning) and secondary chemical production in

particular due to CH4 oxidation (Liss and Johnson, 2014).

Nevertheless, oceanic emissions of CO may play a role in

the remote ocean as they can regionally impact the oxidizing

capacity of the troposphere. The only geographical distribu-

tion of oceanic CO emissions for use in global atmospheric

chemistry models was derived from a single model estima-

tion (Erickson, 1989) based on a simple relationship relating

the incoming radiation to CO concentration in surface wa-

ters. It constitutes to date the only spatialized data easily ac-

cessible for the atmospheric modeling community (see EC-

CAD, 2018). Hence, the oceanic natural source needs to be

better characterized in terms of process and amplitude.

The present work proposes to assess the marine source of

CO using a global 3-D oceanic biogeochemical model, in

combination with an original dataset gathering in situ mea-

surements of oceanic CO performed over the last 50 years.

The main CO production and removal processes are explic-

itly added to the NEMO-PISCES (Nucleus for European

Modelling of the Ocean, Madec et al., 2008; Pelagic Interac-

tion Scheme for Carbon and Ecosystem Studies, Aumont et

al., 2015) model. It allows the seasonal and spatial variability

of CO to be characterized at the global scale. Then, differ-

ent experiments, exploring the parameterizations of the main

processes, are presented. The resulting simulated oceanic CO

concentrations are compared to the dataset of observed con-

centrations. Finally, an updated spatiotemporal distribution

of oceanic CO emissions is proposed for use in current tro-

pospheric chemical models.

2 Methods

2.1 Oceanic CO model description

The oceanic CO sources and sinks are computed using the

global ocean biogeochemistry model PISCES. The PISCES

version used in this study (version 2) is described and eval-

uated in detail in Aumont et al. (2015) and we only recall

here its main characteristics. PISCES includes 24 tracer vari-

ables, with two phytoplankton types (nanophytoplankton and

diatoms), two zooplankton size classes (micro and meso-

zooplankton), two organic particles size classes and semil-

abile dissolved organic matter. It also includes five nutrients

(NO�

3 , NH+
4 , PO3�

4 , Si(OH)4 and dissolved Fe), as well as a

representation of the inorganic carbon cycle. Phytoplankton

growth is limited by light, temperature and the five limiting

nutrients. The evolution of phytoplankton biomass is also in-

fluenced by mortality, aggregation and grazing. Chlorophyll

(Chl a) concentrations for the two phytoplankton types are

prognostically computed using the photo-adaptative model
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of Geider et al. (1996), with Chl a / C ratio varying as a func-

tion of light and nutrient limitation.

A specific module has been added to the PISCES version 2

(hereafter referred to as PISCES) model in order to explic-

itly represent the currently identified oceanic CO sources

and sinks. These sources and sinks are photoproduction

(ProdPhoto), phytoplanktonic production (ProdPhyto), dark

production (ProdDark), bacterial consumption (ConsBact) and

air–sea gas exchange (Fluxocean-atmo). They affect the oceanic

CO concentration according to the following:

dCO

dt
= ProdPhoto + ProdPhyto + ProdDark

� ConsBact � Fluxocean-atmo. (1)

2.1.1 Photoproduction

The photoproduction rate is driven by light, the quantity of

organic matter bearing chromophoric function (CDOM) and

the probability for excited CDOM to produce CO. It is a

strongly wavelength-dependent process and, according to Fi-

chot and Miller (2010), the relevant range for CO photopro-

duction is 290–490 nm with a maximum production around

a wavelength (referred as λ in nm) of 325 nm. Hereafter, we

describe our main hypotheses to compute the photoproduc-

tion.

Spectral solar irradiance

We first derive the spectral solar irradiance in the range 290–

490 nm (ECO(λ,0) in W m�2) reaching the surface of the

ocean as a fraction fCO(λ) of the total solar irradiance reach-

ing the considered grid box (Etot):

ECO(λ,0) = fCO(λ) ⇥ Etot. (2)

For each wavelength this fraction has been determined us-

ing the standard solar spectrum ASTM G173-03 (2012). The

spectra are modeled using the ground-based solar spectral ir-

radiance SMARTS2 (Simple Model for Atmospheric Trans-

mission of Sunshine, version 2.9.2). Only the incident irra-

diance is considered to determine the quantity of photons

affecting CDOM since the upwelling irradiance has been

shown to be negligible even in the presence of reflective sed-

iments (Kirk, 1994). This assumption widely simplifies the

computation of photochemistry in the ocean. Irradiance then

decreases with depth z (in m), with seawater attenuation co-

efficients k (in m�1) depending on both λ and Chl a concen-

tration according to the following relation:

ECO(λz) = ECO(λ,0) ⇥ exp

2

4�

Z

z

(k(λ,Chl a)dz)

3

5 . (3)

The attenuation coefficients are computed from the coeffi-

cients for pure water Kw and biogenic compounds Kbio ac-

cording to Morel and Maritorena (2001):

k (λ,Chl a) = Kw (λ) + Kbio(λChl a), (4)

Kbio(λChl a) = χ(λ)[Chl a]e(λ), (5)

where the coefficients Kw, χ and e as published by Morel

and Maritorena (2001) are known for wavelengths ranging

between 350 and 800 nm. A linear extrapolation of the coef-

ficients is performed to retrieve coefficients between 290 and

350 nm.

CDOM content

The CDOM content is usually characterized by the absorp-

tion coefficient (acdom(λ,z) in m�1) at a given λ. For case

1 waters, i.e., far from terrestrial runoff and terrigenous

influence, the CDOM is essentially composed of products

released during the initial photosynthetic process (Morel,

2009), and hence acdom and Chl a co-vary (Morel and Gen-

tili, 2009). We use here the Morel (2009) parameterization,

which relates acdom (400 nm) to Chl a (in mg m�3):

acdom(400) = 0.065[Chl a]
0.63. (6)

The acdom (λ, z) values for each wavelength between

290 and 490 nm are then exponentially extrapolated from

acdom (ref = 400 nm), with S = �0.018 nm�1 (Morel, 2009)

(Fig. 1):

acdom(λ) = acdom(ref) ⇥ e(�S(ref�λ)). (7)

Efficiency of the excited CDOM in producing CO

When the CDOM absorbs photons, only a small and variable

fraction of the excited CDOM leads to a photochemical reac-

tion. This fraction is called the apparent quantum yield (here-

after AQY in moles of CO produced per moles of photons ab-

sorbed by CDOM). We assume that CDOM is homogeneous

in terms of composition and thus consider a unique spectral

distribution of AQY. We compute the spectral variation in

AQY by taking the average of two published parameteriza-

tions, Ziolkowski and Miller (2007) (Eq. 8) and Zafiriou et

al. (2003) (Eq. 9a and b) (Fig. 1):

AQY(λ) = exp[�9.134 + 0.0425(λ � 290)]

+ exp[�11.316 + 0.0142(λ � 290)] , (8)

AQY(λ) = (5.78 ⇥ m10�6) ⇥ exp[�0.05(λ � 360)]

�
�

6.99 ⇥ 10�7
�

λ < 360 nm, (9a)

AQY(λ) = (5.24 ⇥ 10�6) ⇥ exp[�0.0229(λ � 360)]

λ � 360 nm. (9b)

These empirical parameterizations were derived statisti-

cally from measurements of AQY spectra made on seawa-

ter samples collected in the Gulf of Maine, the Sargasso

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019

Chapitre 3. Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l’atmosphère

49



884 L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

Figure 1. CO apparent quantum yield (AQY in moles of CO per

moles of photons) and CDOM absorption coefficient (acdom in

m�1) as a function of the wavelength (nm). For the AQY, the pa-

rameterizations of Ziolkowski and Miller (2007) and Zafiriou et

al. (2003) are shown with dotted lines and the resulting mean re-

lation used in PISCES is shown with a continuous line. For acdom,

the relation is shown for a Chl a concentration of 1 mg m�3 and is

calculated according to the parameterization of Morel (2009).

Sea and the northwestern Atlantic waters for Ziolkowski

and Miller (2007), and during a transect carried out be-

tween 70� S and 45� N in the Pacific Ocean for Zafiriou et

al. (2003).

Photoproduction

Finally, the resulting CO photoproduction term is computed

by integrating over the spectrum of photochemically active

solar radiation, the product of three terms (solar irradiance,

CDOM absorption and AQY):

ProdPhoto =

λ=490
Z

λ=290

ECO(λ,z) ⇥ acdom(λz)

⇥ AQY(λ) ⇥
λ

hc
⇥ 10�3dλ, (10)

where λ/hc converts moles of photons to W s (Joules) and h

is Planck’s constant (6.6260755 ⇥ 10�34 J s) and c the speed

of light in a vacuum (3.00 ⇥ 108 m s�1).

2.1.2 Direct phytoplankton production

The direct production of CO by phytoplankton is not well

understood. So far, only one study assesses the direct CO

production rates from phytoplankton (Gros et al., 2009), by

experimentally exposing different microalgal species to a di-

urnal cycle of 12 h of light and 12 h of dark conditions. The

measured rates were highly variable from one species to an-

other (from 19 to 374 µmol CO g Chl a�1 d�1 for diatoms

and from 6 to 344 µmol CO g Chl a�1 d�1 for nondiatoms).

Here, we used the median values of Gros et al. (2009) re-

ported in Tran et al. (2013): 85.5 (knano) and 33.0 µmol CO g

Chl a�1 d�1 (kdiat) respectively for the nanophytoplankton

and the diatom types. The direct CO production by phyto-

plankton is thus computed using the following relation:

ProdPhyto =
h

12
⇥ (knanoChl anano + kdiatChl adiat) , (11)

with Chl anano and Chl adiat (in g Chl a L�1) the respective

Chl a concentrations for nanophytoplankton and diatoms.

Note that we do not explicitly resolve the diurnal cycle in

PISCES. Hence, to account for the variation in the daylight

length, the production rates are divided by 12 h for conver-

sion in µmol CO g Chl a�1 h�1 and then multiplied by the

number of hours of light h, computed as a function of lati-

tude and the period of the year.

2.1.3 Dark production

The mechanisms underlying dark production of CO are

poorly understood. Here we use the parameterization of

Zhang et al. (2008), in which dark production is considered

as a thermal abiotic process depending on the quantity of

CDOM substrate (represented by its absorption at 350 nm),

temperature T (in � C), pH and salinity S by the following:

ProdDark = acdom (350,z) ⇥ βCO, (12)

ln
⇣

βCO ⇥ 103
⌘

= �
12305

T + 273.15
+ 0.494

⇥ pH � 0.0257 ⇥ S + 41.9, (13)

where the rate βCO is in nmol m L�1 h�1. This parameter-

ization was derived from dark incubations of water sam-

ples from the St. Lawrence estuary, with acdom (350) (0.23–

15.32 m�1) and salinity (0.1–34.7) ranges typical of coastal

waters. This parameterization is the only one available in the

literature. However, its extrapolation to the global ocean may

lead to potentially large uncertainties (Zhang et al., 2008).

2.1.4 Bacterial consumption

The bacterial consumption of CO has been studied for the

North Atlantic and for polar waters (Xie et al., 2005, 2009).

According to these authors, it follows a first-order to zero-

order chemical kinetic, or kinetics with a saturation thresh-

old. The values of the parameters associated with these

chemical kinetics are highly variable and depend on the en-

vironment and water masses characteristics. For a global ap-

plication in PISCES, we chose a first-order chemical kinetic

to reduce the number of uncertain parameters such as the fol-

lowing:

ConsBact = kCO ⇥ CO, (14)

with kCO the rate of bacterial consumption (0.2 d�1) and CO

the concentration of CO (mol L�1).
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2.1.5 Ocean–atmosphere CO exchanges

The CO flux at the ocean–atmosphere interface is described

in a similar way to Fick’s diffusion law. It depends on the

concentration at the ocean surface and on the partial pressure

in the atmosphere above the ocean (pCOa in atm):

Fluxocean-atmo = kflx(CO � H ⇥ pCOa), (15)

pCOa = patm ⇥ fCO, (16)

with patm the atmospheric pressure and fCO the atmospheric

dry mole fraction. In PISCES, the atmospheric CO concen-

tration over the ocean is considered to be spatially constant

and fixed to 90 ppbv, closed to its global surface average

(Novelli et al., 2003 and ESRL NOAA-GMD, 2018). H is

the Henry’s constant, which relates the partial pressure of a

gas with the equilibrium concentration in solution (COw
⇤):

CO⇤

w = H ⇥ pCOa. (17)

It is calculated from Wiesenberg and Guinasso (1979) by

the following:

lnH = �169.4951 + 263.5657



100

T

�

+ 159.2552ln



T

100

�

� 25.4967



T

100

�

+ S‰



0.051198 � 0.044591



T

100

�

+0.0086462



T

100

�2
#

, (18)

with S‰ the salinity in parts per thousand. Finally, kflx is

the gas transfer velocity (in m s�1), which depends on the

Schmidt number Sc (Zafiriou et al., 2008), the temperature

(T in �C) and the wind speed at 10 m high (u in m s�1) (Wan-

ninkhoff, 1992):

kflx =

h

0,251 ⇥ u2
i

⇥



660

Sc

�1/2

. (19)

Note that the global oceanic CO emissions have a low sen-

sitivity to the atmospheric mole fraction. Hence, using a con-

stant dry atmospheric mole fraction of 45 ppbv instead of

90 ppbv changes the global oceanic CO emissions by only

3 %.

2.2 Tests of alternative parameterizations

Alternative parameterizations have been tested on the

CDOM absorption coefficient and on the bacterial consump-

tion rate, first because other parameterizations for these terms

exist in the literature, and second because the photoproduc-

tion and the bacterial sink are the major processes controlling

the oceanic CO. Table 1 summarizes these experiments.
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CDOM parameterization

Regarding the CDOM absorption coefficient as a function of

Chl a, two parameterizations were tested in addition to that

of Morel (2009). The first one was initially developed for the

photoproduction of carbonyl sulfide by Launois et al. (2015).

It relates acdom at 350 nm to the log of Chl a (C in mg m�3):

ln(acdom(350)) = 0.5346C � 0.0263C2

� 0.0036C3
+ 0.0012C4

� 1.6340. (20)

This relation has been derived from monthly climatolo-

gies of Chl a concentrations and surface reflectances ob-

tained with the MODIS Aqua ocean color between July 2002

and July 2010 (Maritorena et al., 2010; Fanton d’Andon et

al., 2009). Using these reflectances, the SeaUV algorithm

developed by Fichot et al. (2008) allows the attenuation

coefficients Kd at 320 nm to be calculated. Then a ratio

acdom (320)/Kd (320) = 0.68 obtained from in situ measure-

ments permits the calculation of acdom (320 nm) (Fichot and

Miller, 2010). Finally, Eq. (7) has been used to estimate acdom

at 350 nm. The second other parameterization tested is based

on the calculation of acdom at 440 nm with the relation Garver

and Siegel (1998). It has been obtained from computed or-

ganic matter absorption and observed Chl a concentration:

per (acdom(440)) = �26
⇥

log(Chl a)
⇤

+ 26, (21)

where per (acdom (440)) is the contribution of CDOM to the

total absorbed radiation of colored organic compounds in sea

water. It is calculated by the following:

per (acdom(440)) =
acdom(440)

aph(440) + acdom(440)
⇥ 100, (22)

with aph (440) the absorption of phytoplankton, proportional

to the Chl a (Preiswerk and Najjar, 2000):

aph(440) = 0.0448 ⇥ Chl a. (23)

Equation (7) is then used to calculate acdom at each wave-

length. The variations in the CDOM absorption with Chl a

for all the parameterizations we tested, including the relation

of Morel (2009), are shown in Fig. 2.

Bacterial consumption rate

The rate of CO bacterial consumption is highly uncertain.

According to experimental measurements, it seems to vary

by several orders of magnitude. For example, Zafiriou et

al. (2003) measured consumption rates of the order of 0.1 d�1

in the Southern Ocean, while Day and Faloona (2009) mea-

sured rates of more than 19 d�1. Hence, tests have been car-

ried out on this rate. It is first considered constant with values

ranging from 0.1 to 1.0 d�1. Secondly, it is considered to vary

with the intensity of phytoplanktonic activities (proportional

Figure 2. CDOM absorption coefficient (m�1) at 325 nm as a func-

tion of the Chl a concentration (mg m�3) for the parameteriza-

tions of Morel (2009), Preiswerk and Najjar (2000) and Launois

et al. (2015). The continuous line indicates the chosen parameteri-

zation.

to Chl a) and the water temperature, according to the study

of Xie et al. (2005):

kCO = 24 ⇥ µ ⇥ [A(T + 2)] ⇥ Chl + Y, (24)

with Chl the Chl a concentration (in µg L�1) and T the tem-

perature (in �C). A and Y are constant parameters (0.0029

and 0.16 respectively). This equation was derived from dark

incubations of 44 water samples from the Delaware Bay,

Beaufort Sea and northwestern Atlantic waters in summer

and autumn. The study showed a positive correlation be-

tween kCO, Chl a and temperature (R2 = 0.69 with µ = 1).

For its use in the global ocean and to reduce the mean result-

ing rate to 0.2 d�1, we have reduced the calculated rate kCO

from the original equation of Xie et al. (2005) by multiplying

by a constant µ, fitted to 0.05.

2.3 Standard experiment

The PISCES version, including the CO module, is coupled

to the ocean general circulation model NEMO version 3.6.

NEMO is used in an offline configuration, i.e., PISCES is run

using a climatological ocean dynamical state obtained from

a previous NEMO physics-only simulation (Madec, 2008).

NEMO was first spun up for 200 years starting from the

climatology of Conkright et al. (2002) for temperature and

salinity. The last year of these dynamical fields at 5-day tem-

poral mean resolution (ocean currents, temperature, salinity,

mixed layer depth, surface radiation, etc.) was then used to

force the biogeochemical model. The PISCES initial biogeo-

chemical conditions for all tracers except CO are obtained

after a 3000-year-long spin-up using the model as detailed in

Aumont et al. (2015). PISCES is run for two additional years.

The first year is considered as a short spin-up because of the
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very short lifetime of CO in the ocean, and the second year is

used for the analysis presented below. The same procedure

is repeated for all alternative parameterizations of the CO

module, i.e., a 2-year simulation with the last year used for

the analysis. Climatological atmospheric forcing fields have

been constructed from various datasets consisting of daily

NCEP, described in detail in Aumont et al. (2015). In partic-

ular, we are using a global climatological wind field based on

the European Remote-Sensing Satellite (ERS) product and

TAO observations (Menkes et al., 1998). We use the global

configuration ORCA2, with a nominal horizontal resolution

of 2� and 30 levels on the vertical (with 10 m vertical resolu-

tion in the first 200 m). Note that choosing a horizontal res-

olution of ⇠ 200 km does not allow some fine-scale coastal

processes to be fully resolved, such as tides or mesoscale and

sub-mesoscale eddies and associated upwelling occurring in

the costal ocean and hence these areas are represented with

large uncertainties in the simulations performed.

2.4 Comparison to in situ data

We compiled the existing measurements of oceanic CO con-

centrations in order to evaluate the realism of the model re-

sults. Two types of measurements were included in this com-

pilation: measurements of CO in the surface waters and pro-

files describing the concentrations as a function of depth.

This dataset covers all seasons and latitudes from 80� N to

more than 70� S. However, whereas the Atlantic and Pacific

Ocean are fairly well covered, some wide areas are not doc-

umented (such as in the Indian ocean).

This compilation has been designed to be comparable as

far as possible to the global model outputs. Indeed, as the

model has a rather coarse horizontal resolution and as it does

not resolve diurnal variation, we increased the spatial and

temporal coverage of the data when necessary. To do so, we

took the data described in the literature (which were some-

times already aggregated), and we averaged some of it. How-

ever, it is worth mentioning that averaging was not always

possible and therefore after treatment each data point poten-

tially includes a different number of observations. Tables 2

and 3 present the different datasets collected for the evalu-

ation and the treatment we performed for the surface data

(14 datasets) and for the profiles (10 datasets), respectively.

After treatment, 309 surface data points and 26 vertical pro-

files were analyzed and compared to the model output.

For the surface data, the root mean square error (RMSE in

nmol CO L�1) has also been calculated:

RMSE =

v

u

u

t

P

N

(COMOD � COOBS)2

N
, (25)

with N the number of observed concentrations (N =

309 points).

Figure 3. Global fluxes in the surface ocean (between 0 and 10 m) of

the oceanic CO sources and sinks (in TgC yr�1). For each biogeo-

chemical term (photoproduction, direct phytoplankton production,

dark production and bacterial consumption), the relative contribu-

tion of the surface layer to the whole water column budget is shown

as a percentage.

3 Results and discussion

3.1 The oceanic CO budget

In this section we describe the oceanic CO cycle as simulated

by PISCES using the CO module implemented in this study.

The global oceanic fluxes are first exposed. Then, the spa-

tial patterns of the CO concentration as well as the different

sources and sinks terms are presented.

3.1.1 Global oceanic fluxes

At the scale of the global ocean, the CO inventory is

0.4 Tg C, with a residence time of 4.3 days. The global

photoproduction term in the ocean is 19.1 Tg C yr�1. It ex-

ceeds by a factor of 3 the direct phytoplankton production

(6.2 Tg C yr�1) and by a factor of 2 the dark production

(8.5 Tg C yr�1). The main CO sink is the bacterial consump-

tion term (30.0 Tg C yr�1). Indeed, the global CO emission

to the atmosphere (4.0 Tg C yr�1) is rather small compared

to the biochemical source and sink processes. Figure 3 sum-

marizes the values of the different terms of the CO budget

in the oceanic surface layer. Only 0.1 Tg C of CO is con-

tained in the surface layer (considered to be the first 10 m

of the ocean). Almost one half of the CO photoproduction

takes place in the surface layer of the ocean (9.3 Tg C yr�1

in the first 10 m), whereas only 4.8 % (0.3 Tg C yr�1) of the

phytoplankton production and 5.9 % (0.5 Tg C yr�1) of the

dark production unfolds there. Most of the CO produced at

the surface is either emitted to the atmosphere or transported

vertically towards deeper layers. The mean downward flux

from the surface layer (at 10 m depth) is estimated to be

2.1 Tg C yr�1. It is therefore of the same order of magnitude

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019
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Table 2. Description of the observation datasets used to build the synthetic dataset of surface seawater CO concentrations.

Dataset Sampling location Season and year Sampling depth

(when

specified)

Type of data provided in

the paper and digitalized

Data treatment/remarks Representativity

of each point

Number of

points

Bates et al. (1995) Pacific Ocean

5 north–south transects

Different seasons

between 1987 and 1994

5 ± 5 m Daily means plotted in their Fig. 3 Daily mean along path of

2–3� northward

150

Conrad et al. (1982) Equatorial Atlantic

Ocean

Feb 1979 1–4 m depth Fig. 13 plot of mean diurnal profile

of measurements

Average of the diurnal profile to obtain daily

mean

18-day mean over a 5� N–S transect 1

Jones (1991) Sargasso Sea Jun and Sep 1986 Day and night punctual values from their

Figs. 2c and 3c: 5 obs. for 2 days in Jun, 12 obs.

for 3 days in Sep

Mean over the whole cruise Mean for 2 or 3 days,

fixed location

2

Kawagucci et al. (2014) Sea adjacent to Honshu

Island in Japan

Jun and Jul 2008 0, 5 and 10 m Table 1 – instantaneous values collected at 3

sites: Stn. C: 3 points (0, 5, 10 m at

17:41 h), Stn. F: 3 points (0, 5, 10 mm at

11:22 h), Stn. G: 19 points (0, 5, 10 m

values collected 5 times ⇠ every 6 h, and 0 m

values only collected 4 times every 6 h)

Average of the values at 0, 5 and 10 m to

better represent PISCES’s grid surface

(0–10 m). And average of the values taken the

same day at Stn. G.

Coastal points of Stn. C and F have been

removed from the dataset when any grid cell

corresponds in PISCES-ORCA2 model

Spatially: specific location;

temporally: instantaneous values taken

at a specific time of day for the first two

locations and daily mean for the third

location

1

Kitidis et al. (2011) Mauritanian upwelling

filament

Apr–May 2009 Mean before noon and mean after noon given

in the text, p. 127

Mean of 14 punctual obs. the same day

along path ⇠ 2�

1

OOMPH1

Valérie Gros and

Bernard Bonsang

(personal communica-

tion, 2018)

South Atlantic

E–W transect

Jan–Feb 2007 High-frequency data provided directly

by Bernard Bonsang and Valérie Gros

High-frequency data averaged to daily means Daily mean from roughly 150

observations along path ⇠ 5�

14

OOMPH2

Valérie Gros and

Bernard Bonsang

(personal communica-

tion, 2018)

South Atlantic

E–W transect

Feb–Mar 2007 High-frequency data provided directly

by Bernard Bonsang and Valérie Gros

High-frequency data averaged to daily means Daily mean from roughly 150

observations along path ⇠ 5�

15

Ohta (1997) Equatorial Pacific

upwelling region

Nov 1993 Data in Table 1

Three daily means

Mean for 3 days,

fixed location

1

Park and Rhee (2016) AMT-7 from Grimsby,

UK, to Falkland Is-

lands, UK

Sep and Oct 1998 Measurements

underway

Over 2300 continuous concentrations

given in Figs. 3 and 4.

With help of Figs. 1, 3 and 4 we averaged daily

concentrations ((min + max) / 2) for most days

(23 days).

Each point is at a specific measurement

location and represents a daily mean.

23

Stubbins et al. (2006b) Atlantic Meridional

Transect

Apr 2000 Daily min from Fig. 3 and daily max from Fig. 4 Assumption mean = (max � min) / 2 Pseudo daily mean

along path ⇠ 5�

16

Swinnerton and

Lamontagne (1973)

South Pacific Ocean Nov–Dec 1972 Daily means from

Fig. 3, identification of sites surrounded by ice

Flag for sampling sites surrounded by ice Daily mean

along path ⇠ 6–7�

23 no ice

3 with ice

Swinnerton et

al. (1970)

Tropical Atlantic

Ocean

Apr 1969 Fig. 1: 4 to 9 instantaneous values per day Daily mean Daily mean at fixed station 2

Xie et al. (2009) Southeastern

Beaufort Sea

Autumn 2003,

Spring 2004

Means and standard deviation from Table 3 Spring: mean over 18 stations

(sampling at different hours

in a 1.6� lat ⇥ 5.9� long rectangle)

Autumn: mean over 19 stations

(sampling at different hours

in a 1.9� lat ⇥ 15.6� long rectangle)

2

Yang et al. (2011) East China Sea, Yellow

Sea

Apr–May 2009 Punctual values Mean when > 3 obs day�1 Daily mean over a small path (< 2�) 15

Tran et al. (2013) Arctic Ocean Jun–Jul 2010 Direct pumping

of sea surface

water by

the ship

High-frequency data provided directly

by Sophie Tran, identification of

sites surrounded by ice

Flag for sampling sites surrounded by ice Daily mean (between 46

and 246 obs day�1)

27 no ice

11 with ice

Zafiriou et al. (2008) Sargasso Sea Aug 1999

Mar 2000

Table 1

Mean of hourly obs. for 9 days

and for 12 days respectively

Mean for a few days,

fixed station

2

B
io

g
eo

sc
ie

n
ce

s,
1
6
,
8
8
1
–
9
0
2
,
2
0
1
9

w
w

w
.b

io
g
eo

sc
ie

n
ce

s.
n

et
/1

6
/8

8
1
/2

0
1
9
/

54



L
.
C

o
n

te
et

a
l.:

T
h

e
o
cea

n
ic

cy
cle

o
f

ca
rb

o
n

m
o
n

o
x
id

e
8
8
9

Table 3. Description of the observation datasets used to build the synthetic dataset of vertical profiles of seawater CO concentrations.

Sampling location Season and year Type of data provided in the

paper and digitalized

Data treatment/remarks Representativity of each point Number of

profiles

originally/in

this dataset

Conrad et al. (1982) Equatorial Atlantic Ocean

3� N to 2� S, 22� W

Feb 1979 0–100 m, several hours from Fig. 9 Average of the 17 profiles to

obtain an averaged profile

Mean over a 5� N–S transect 17/1

Day and

Faloona (2009)

Northern California coastal upwelling

system 38.2–38:3� N, 123–123.2� W

Feb to May 2006 0–60 m, 4 individual profiles from

Fig. 3 for day and night

Coastal Daily mean for each site 4/2

Jones (1991) Sargasso Sea

27� N, 73� W

Jun 1986, Sep 1986 and

Jun 1987

6 individual profiles over 0–200 m (Figs. 2, 3 4)

and 1 mean profile over 0–4500 m (Fig. 5)

For 0–200 m, interpolation on similar levels and

average of the 6 profiles

6/1

Johnson and

Bates (1996)

Tropical Pacific Ocean

RITS93 19� S, 149.5� W and RITS94

4� S, 140� W to 4�340 S to 140�550 W

Apr 1993 for RITS93 and

Dec 1993 for RITS94

0–250 m, for each site 1 profile at sunrise and 1

in the afternoon; two contrasted sites:

1 static profile in oligotrophic area (RITS 93)

and 1 in upwelling area (Lagrangian, ship,

RITS 94); Fig. 1

Mean of sunrise and afternoon

profiles

Mean of 2 profiles per day 4/2

Kawagucci et

al. (2014)

Sea adjacent to Honshu Island in Japan Jun and Jul 2008 Table 1: profiles collected at three sites: Stn. C,

Jun, 1 profile; Stn. F, Jul, 1 profile; Stn. G, Jul,

5 profiles

For Stn. F and G (Jul), we

averaged the 6 profiles to pro-

duce 1 profile representative of

a daily mean and mean loca-

tion comprising the two original

sites

Spatially: specific location for the Jun profile.

For Stn. F and G (Jul), mean location

comprising the two original sites.

Temporally: specific time of day for the June

profile (17:41 h) and daily mean for the July

profile.

7/2

Ohta (1997) Equatorial Pacific upwelling region

0� N–159� W

Nov 1993 0–100 m, several hours

Data from Fig. 2 profiles at different

hours (2 days, same location)

Average Mean for 2 days (3 profiles per day),

fixed location

6/1

Swinnerton and

Lamontagne (1973)

South Pacific Ocean

21� N–77� S, 129� W–177� E

Nov–Dec 1972 0–100 m vertical profiles at 14:00 local

time from Fig. 4

Not indicated One location at 14:00 local time 10/10

Xie et al. (2009) Southeastern Beaufort Sea,

spring 70.2–71.8� N,

123.5:129.4� E and autumn

69.9–71.8� N, 123.1:138.7� E

Autumn 2003 and Spring 2004 0–50 m vertical profile means and standard

deviation from Fig. 3,

Spring: mean of 37 profiles from 14 stations,

autumn: mean over 16 profiles

from 14 stations

2

Yang et al. (2011) East China Sea and Yellow Sea

25.4–26.9� N, 120.5–122.8� E;

30.8� N, 128.3� E; 27.6� N, 126.2� E

Apr–May 2009 0–900 m, several hours (Figs. 3 and 4) 8 of 10 are averaged because on the same

transect; One other is left alone

10/2

Tran et al. (2013) Arctic Ocean

75� N, �7� W:+8� E and 23 profiles at

78.5� N–12� W:+8� E

Jun–Jul 2010 0–100 m

29 profiles provided directly by Sophie Tran

Average of 29 profiles 29/1

Zafiriou et

al. (2008)

Sargasso Sea

Aug 31.37–31.50� N, 64.00–64.03� W

Mar 32.01–32.03� N, 64.01–64.02� W

Aug 1999

and Mar 2000

0–100 m

Fig. 9 provides 3 mean profiles for different

periods of the day (each based 7 or 8 profiles)

Averaged in 1 profile per period (Mar or Aug),

can be considered to be representative of daily

means for 7 days

15/2
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as the estimated emissions to the atmosphere, which points

out the importance of taking into account the effects of ocean

circulation and mixing to estimate and map CO emissions.

3.1.2 Spatial patterns of the sources and sinks

Figure 4 presents the annual mean of oceanic CO concen-

trations and the different sources and sink terms, all ver-

tically integrated on the first 1000 m. The integrated CO

concentrations are highest at low latitudes and tend to de-

crease poleward. A strong CO maximum of more than

140 µmol m�2 is reached along the Equator in the cen-

tral western Pacific Ocean. The integrated CO concentra-

tions pattern is close to the dark production one, which

has a strong temperature dependence and hence higher val-

ues (exceeding 5 mmol m�2 yr�1) located at the western

part of the pacific basins where warm waters penetrate

deeper. Integrated concentrations are also influenced by pho-

toproduction, whose integrated values are, however, high-

est (exceeding 8 mmol m�2 yr�1) at the middle and west-

ern part of the basin. On the contrary, the integrated di-

rect biological production is stronger at midlatitudes, espe-

cially in the Southern Ocean where it reaches more than

3 mmol m�2 yr�1 and is weaker in the oligotrophic gyres

(around 1 mmol m�2 yr�1). The bacterial consumption term

(from 0 to 12 mmol m�2 yr�1) is linearly dependent on the

CO concentration and is therefore following its spatial pat-

tern.

In the surface layer (taken here as the first 10 m), the pat-

terns of the annual mean CO concentrations and the related

fluxes are slightly different from the vertically integrated pat-

terns. Figure 5 presents the annual mean surface patterns of

CO concentrations and of photoproduction (panels a and c).

While integrated CO concentrations patterns are influenced

by the different sources and in particular the dark produc-

tion, the surface patterns are very close to the surface photo-

production patterns. Indeed, concentrations are higher at the

Equator, but with a strong maximum (more than 4 nmol L�1)

found in the eastern equatorial Pacific Ocean. This CO maxi-

mum occurs in a highly productive area where surface waters

are enriched in nutrients by the equatorial upwelling, which

stretches from Galapagos Island to the South Equatorial Cur-

rent and decreases westward (Wyrtki, 1981). CO is produced

by an active photoproduction (up to 1.4 nmol L�1 d�1) there

due to both high irradiance (more than 6 W m�2) and a high

level of CDOM and is also easily concentrated in surface wa-

ters with the strong upward currents. Compared to the inte-

grated patterns, the annual mean surface CO concentrations

as well as the surface photoproduction present clear min-

ima in the center of the subtropical gyres. Photoproduction

there is around 0.5 nmol L�1 d�1 and CO concentration less

than 1 nmol L�1. In the oligotrophic gyres, Chl a and hence

CDOM are low, which prevents high CO photoproduction.

However, light penetrates deeper allowing photoproduction

to occur, even at low rate, all along the irradiated water col-

umn. In an opposite way, photoproduction in highly produc-

tive areas occurs mainly in surface waters as organic mate-

rials absorb most of the available irradiance. Figure 5b and

d also present the seasonal variability of the surface patterns

with latitude. Both CO and photoproduction surface patterns

present a strong seasonal cycle with maximums reached at

the end of spring and summer in both hemispheres.

3.2 Evaluation of the oceanic CO concentration

Simulated surface CO concentrations have been compared to

in situ concentrations, by extracting the model results collo-

cated in time and space with measurements. A brief evalua-

tion of simulated sea surface temperature, mixed layer depth

and sea surface chlorophyll is also provided in the Supple-

ment (Figs. S2 and S3). Note that the model simulation here

is climatological so that the year of measurement cannot be

taken into account for the comparisons.

3.2.1 Surface CO concentrations

Observed daily mean surface CO concentrations range from

0 to 13.9 nmol L�1 with a mean value of 2.0 nmol L�1.

75 % of the observed data are below 2.5 nmol L�1. The sim-

ulated concentrations range from 0 to 4.4 nmol L�1, with

a mean of 1.6 nmol L�1 for the selected months and loca-

tions. The RMSE value resulting from the comparisons is

1.80 nmol L�1.

Between 50� N and 50� S, the model is able to represent

most concentrations within a factor of 2 (Fig. 6c). For in-

stance, the Atlantic Meridional Transect data (Stubbins et al.,

2006b) from 45� N to 30� S present rather constant surface

CO concentrations around 1.5 nmol L�1 which are particu-

larly well reproduced by the model. In the Pacific Ocean, the

dataset of Bates et al. (1995) covers a broader range of lat-

itudes and longitudes (Fig. 6a) and the model is consistent

with the measured concentrations. A longitudinal gradient is

observed with concentrations significantly higher in the east

and central equatorial Pacific compared to the western part.

Bates et al. (1995) attribute this gradient to increased biolog-

ical productivity, Chl a and CDOM in the eastern upwelling

region. Second, Bates et al. (1995) data show a clear latitudi-

nal pattern, with higher concentrations from either side of the

15–30� S oligotrophic band (Fig. 6b). This pattern has also

been highlighted by Swinnerton and Lamontagne (1973),

who sampled from 20� N to more than 60� S. However, their

high values at the Equator (up to 6.3 nmol L�1) are much

higher than those of Bates et al. (3.0 nmol L�1). Finally, the

dataset of Bates et al., which covers different periods of the

year, points out the seasonal variability of the concentrations

at mid-latitudes, in agreement with the photochemical nature

of the main CO source.

At latitudes higher than 50� north or south, the model un-

derestimates the reported high daily mean surface CO con-

centrations (Fig. 6b). In the Southern Ocean, simulated sur-

Biogeosciences, 16, 881–902, 2019 www.biogeosciences.net/16/881/2019/
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Figure 4. Spatial distribution of the photoproduction (a), direct phytoplankton production (b), oceanic CO concentration (c), dark produc-

tion (d) and bacterial sink (e), vertically integrated at 1000 m.

face concentrations do not exceed 4.5 nmol L�1, whereas

the data of Swinnerton and Lamontagne (1973), sampled in

December, can reach 8.9 nmol L�1. The Southern Ocean is

also the basin where Bates et al. (1995) reported their high-

est surface values (up to 4.7 nmol L�1). In addition, their

concentration is higher for December (3.5 nmol L�1) than

for March and April (0.8 nmol L�1). Therefore, the under-

estimation seems to occur mainly during the phytoplankton

bloom season, indicating a possible bias in the CO produc-

tion processes. In the Arctic, we compared simulated con-

centrations with the datasets of Xie et al. (2009) and Tran

et al. (2013). Xie et al. (2009) measured, in the open wa-

ters of the southeastern Beaufort Sea, a mean CO concen-

tration of only 0.4 nmol L�1 in autumn, which is particu-

larly well represented by the model. However, their higher

mean value of 4.7 nmol L�1 during the spring season is

highly underestimated, indicating once again a possible bias

with the CO production processes. Tran et al. collected sam-

ples in July 2010 between Svalbard, Greenland and Iceland.

Closer to the Norwegian basin, measurements have been per-

formed in open-ocean water. It presents a high variability

there (from 1.4 to 8.7 nmol L�1), but most data points are

under 4.0 nmol L�1 and represented within a factor of 2 by

the model. Closer to the Greenland shelf, measurements have

been performed in polar waters where pack ice was present.

In this area, measured surface concentrations are signifi-

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019
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Figure 5. Oceanic CO concentration (a, b) and photoproduction (c, d) between 0 and 10 m. Panels (a) and (c) present the surface spatial

distribution of the annual mean. Panels (b) and (d) present the mean seasonal variation with latitude.

cantly higher (up to 13.9 nmol L�1) and are clearly under-

estimated by the model. Other studies have measured high

surface CO concentrations in polar regions (Xie and Gos-

selin, 2005; Valérie Gros, personal communication, 2018),

which tends to strengthen the conclusion that major mis-

matches between our modeled and the observed CO concen-

trations occur in that region. Indeed, Valérie Gros (personal

communication, 2018) measured, north of Svalbard, a mean

concentration of 7.1 nmol L�1 in May 2015. These high CO

concentrations reported in polar regions could be due to the

release of organic matter in the open ocean during ice melt-

ing due to algae growing in the ice (Belzile et al., 2000).

It could also be due to the direct release of CO produced

inside the ice. Indeed, Xie and Gosselin (2005) mentioned

that sea ice is a suitable matrix for efficient photoreactions

involving CDOM, and measured concentrations in May ex-

ceeding 100 nmol L�1 in the bottom layer of a few first-year

sea-ice cores sampled in the southeastern Beaufort Sea. How-

ever, according to Xie et al. (2009) and Zafiriou et al. (2003),

the high CO concentrations reported at high latitudes may be

mainly due to slower microbial CO uptake rates in cold wa-

ters. Indeed, Zafiriou et al. estimated rates as low as 0.09 d�1

in the Southern Ocean.

It is the first time that such a dataset of in situ CO con-

centrations in the surface ocean have been gathered and that

a 3-D global biogeochemical model is used to simulate the

oceanic CO cycle. Despite the scarcity of measurements re-

garding space and time, PISCES reproduces the observed

surface concentrations reasonably well, at least for the open

ocean between 50� N and 50� S. While concentrations at low

latitudes and midlatitudes are simulated within a factor of 2,

photoproduction or consumption processes might not be well

represented at high latitude.

3.2.2 Vertical CO profiles

In this section, we evaluate the vertical distribution of CO

concentrations as simulated by PISCES against available ob-

served vertical profiles. Only 10 available profiles out of 26

are shown hereafter (Fig. 7), covering different types of ma-

rine environments. Other profiles are available in the Supple-

ment.

All simulated CO profiles exhibit a decrease with depth.

They are mainly driven by the photoproduction source,

which is a combination of the CDOM and irradiance levels.

Indeed, no clear subsurface maximums, potentially associ-

Biogeosciences, 16, 881–902, 2019 www.biogeosciences.net/16/881/2019/
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Figure 6. Comparison of in situ oceanic CO concentrations between 0 and 10 m simulated with PISCES with those measured in the surface

ocean. (a) Position of the surface measurements collected in the literature. (b) Surface CO concentrations as a function of the latitude (Dots:

observed concentrations; dotted line: longitudinal and monthly mean simulated CO concentration; green area: interval between maximum and

minimum longitudinal mean concentrations; yellow area: interval between maximum and minimum CO concentrations at a given latitude).

Note that a data point of 13.9 nmol L�1 from the dataset of Tran et al. (2013) has been removed for better visibility. (c) Scatter plot the of the

simulated CO surface concentrations vs. the observed concentrations. The solid line represents the 1–1 line and dotted lines the 2–1 and 2–1

lines.

ated with direct phytoplankton production, are seen. This is

also the case for the observed profiles. At 100 m, simulated

as well as observed concentrations reach values close to zero,

explained by the negligible influence of light irradiance un-

der these depths. However, the shapes of the decreases differ

with time and location, which can be related both to differ-

ences in the light penetration and mixed layer depths.

When trying to compare simulated and observed profiles

one by one, we observe quantitative differences. When the

model is able to correctly simulate the concentration at the

surface, the deeper concentration is also well simulated. On

the contrary, when the model overestimate or underestimate

the surface concentration, it is also the case below (see as an

example the representation of the two profiles of Zafiriou et

al., 2008 taken in the Sargasso Sea in March and August).

Nevertheless, the model is always in good agreement with

the nearly zero concentrations below 100 m. It is, however,

particularly hard to bring out spatial or temporal trends for

the observed underestimations or overestimations. As an ex-

ample for the equatorial Pacific region, the model underes-

timates by a factor of 2 the concentrations of Johnson and

Bates (1996), whereas in the same region in November the

data of Ohta (1997) are well represented. Additionally, it

is worth mentioning that high variability and uncertainty is

associated with some measurements. For example, Yang et

al. (2011) measured spring month concentrations of 0.0 to

7.5 nmol L�1 between 25 and 50 m in the Coastal East China

and Yellow seas. Also, when no standard deviation is avail-

able the data reflect one-time measures. In particular, this

is the case for the 10 profiles of Swinnerton and Lamon-

tagne (1973), taken during early afternoon. It is hence diffi-

cult to compare these profiles with monthly averaged model

outputs.

3.3 Sensitivity to alternative parameterizations

Alternative parameterizations have been tested regarding the

CDOM estimation (affecting photoproduction and dark pro-

duction) and the bacterial consumption term.

3.3.1 CDOM parameterization

Surface CDOM absorption. Different parameterizations for

the CDOM absorption coefficient have been tested, all us-

ing the same simulated Chl a concentrations. The latitudinal

mean of these coefficients, taken at 443 nm and for the sur-

face ocean, are shown in Fig. 8 and compared to the mean

climatology of CDM (colored detrital matter) distributed

within the GlobColour products (Maritorena et al., 2010;

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019

Chapitre 3. Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l’atmosphère

59



894 L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

Figure 7. Comparison of simulated oceanic CO profiles with the measured profiles (simulated profiles for the same months and location

as measurement). Only a few datasets are shown in this figure (others are available in the Supplement). Dotted lines represent the observed

profiles and continuous lines the model output. The standard deviation of the observation, when available, is shown around each observed

profile with the shaded area of the same color.

Fanton d’Andon et al., 2009), averaged over 2002–2012 (a).

As all CDOM parameterizations depend on Chl a concentra-

tions, Fig. 8 also shows the latitudinal mean of the Chl a (b),

simulated by PISCES and distributed within the GlobColour

products, in order to better separate the respective roles of the

CDOM parameterization versus Chl a representation. Ad-

ditional Chl a comparisons with satellite products are also

available in the Supplement (Fig. S2). All CDOM parame-

terizations lead to similar distributions, with higher values at

high latitudes, intermediate values near the Equator and the

lowest values in the subtropical gyres, as is the case for Chl a

surface concentrations. However, the magnitudes of these

CDOM absorption coefficients are very different and vary

within a factor of 3 across the different parameterizations.

The magnitude from the parameterization of Morel (2009),

chosen for our standard simulation, gives intermediate values

(global mean is 0.014 m�1) between Preiswerk and Najjar

(mean 0.008 m�1) and Launois et al. (mean 0.026 m�1). The

GlobColour CDM content can be considered as a proxy for

CDOM as it has been postulated that the CDOM absorbance

represents 90 % of the CDM absorbance (Siegel et al., 2002).

Latitudinal variations are consistent between the satellite

products and the tested parameterizations. Minima (less than

0.01 m�1) are located in oligotrophic gyres. Quantitatively,

those minima are best represented by the relation of Morel,

since those of Launois et al. (2015) and of Preiswerk and

Najjar (2000) give too high and too low values, respectively.

The highest satellite-derived CDM absorptions are reached

at high latitudes, especially in the Northern Hemisphere (lat-

itudinal mean goes up to 0.060 m�1 between 50 and 80� N).

These high CDM values correspond mainly to coastal ar-

eas, and none of the parameterizations tested here are able

to reproduce them. Because the Chl a concentration is rather

well represented in the Northern Hemisphere compared to

satellite-derived Chl a (Figs. 8 and S2), this strong underes-

timation is attributable to the CDOM parameterization itself.

Indeed, the different parameterizations are all depending on

Chl a and are therefore probably better suited for Case-1 wa-

ters (Matsushita et al., 2012), for which most dissolved or-

ganic matter comes from local phytoplanktonic activities like

cell lyses, exsudation or grazing (Para et al., 2010). Indeed,

the CDOM concentration in coastal waters is also regulated

by the interactions with the continent (Bricaud et al., 1981;

Siegel et al., 2002), especially at river mouths where CDOM

concentrations are generally higher than for the rest of the

ocean (Para et al., 2010). This is the consequence of a local

stimulation of primary production associated with nutrient

supply (Carder et al., 1989), but also of a direct supply of

continental CDOM (Nelson et al., 2007). This direct CDOM

supply is not represented in the model, potentially leading

to an underestimation of the CO photoproduction in coastal

areas, and potentially also in open ocean waters under ter-

restrial influence. This is particularly the case for the Arctic

Ocean as it is enriched in terrestrial dissolved organic matter

due to high river supply (Dittmar and Kattner, 2003). Addi-

tionally, this could explain part of the CO underestimations

in the Arctic, together with the aforesaid mechanism asso-

ciated with the presence of sea ice. In the Southern Ocean,

the CDOM content is slightly above the CDM content re-

trieved from space (except at the very close Antarctic coast).

This could be due to the Chl a overestimation in that region

(Figs. 8 and S2). However, whereas Chl a is overestimated,

CO underestimations were observed. Hence, to explain CO

underestimations, in this region it is better to opt for a link

with the representation of the bacterial consumption term. Fi-

nally, among the three parameterizations, we chose the one
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Figure 8. Comparison of the CDOM absorption coefficient at

443 nm (a) and Chl a (b) simulated by PISCES with GlobColour

products averaged over 2002–2012, as a function of latitude. For

the CDOM absorption coefficient, the different parameterizations

tested are shown.

of Morel (2009) for our representation of the CDOM ab-

sorption despite the underestimations in the Northern Hemi-

sphere, because globally it fits the satellite-derived CDM bet-

ter as the amplitude of the latitudinal gradient is the largest

(standard deviation is 0.007 m�1, compared to 0.005 m�1 for

Launois and 0.003 m�1 for Preiswerk and Najjar relations).

Nevertheless, it is important to mention that CDOM is very

heterogeneous matter and therefore using Chl a as a proxy

for CDOM is in any case obviously reductive, as CDOM has

its own dynamic.

Sensitivity of the oceanic CO budget to changes in the

CDOM parameterization. Global fluxes have been calculated

from the simulations using the different CDOM parameteri-

zation (Table 1, lines 1–3). The global photoproduction flux

is more than doubled when using the parameterization of

Launois et al. (49.1 Tg C yr�1 compared to 19.1 Tg C yr�1

when using that of Morel) and decreases with the one of

Preiswerk and Najjar (14.2 Tg C yr�1), in agreement with

the quantitative tendencies of the CDOM surface values dis-

cussed above. In a similar way, the global dark production

flux is more than tripled when using the parameterization

of Launois et al. (29.5 Tg C yr�1 compared to 8.5 Tg C yr�1

when using that of Morel) and reduced with that of Preiswerk

and Najjar (7.2 Tg C yr�1). For these different tests, the bac-

terial consumption rates have been kept the same so that the

changes in the CO budget and in other terms are solely due

to changes in photoproduction and dark production. The CO

flux to the atmosphere (3.0–10.2 Tg C yr�1) and the bacte-

rial sink (24.7–74.7 Tg C yr�1) both vary accordingly with

the changes in photoproduction and dark production. As a di-

rect consequence, the oceanic CO total inventory is modified

(0.3–1.0 Tg C), which also changes the values of the RMSE

when comparing simulated surface CO concentrations with

in situ measurements (it is 2.91 nmol L�1 with Launois et al.

and 1.91 nmol L�1 with Preiswerk and Najjar, whereas it is

1.80 nmol L�1 with Morel). Note that the direct phytoplank-

ton production term remains the same as it does not depend

on CO concentrations. Photoproduction has also been inte-

grated in the mixed layer in order to be compared to the value

of 39.3 Tg C yr�1 computed by Fichot and Miller (2010) with

a global model using ocean color data for the CDOM param-

eterization. With a budget of 45.4 Tg C yr�1, the photopro-

duction of Launois et al. gives the closest estimation, those

resulting from Morel and from Preiswerk and Najjar being

much lower (17.7 and 13.1 Tg C yr�1 respectively). Those

two latter estimations are also lower than the most recent es-

timations based on extrapolations of in situ measurements.

Indeed, Zafiriou et al. (2003) estimated the photoproduction

between 30 and 70 Tg C yr�1 based on a large dataset col-

lected in the Pacific Ocean and Stubbins et al. (2006b) esti-

mated it between 38 and 84 Tg C yr�1 with Atlantic Ocean

data. For the dark production, the use of the CDOM param-

eterizations of Morel on the one hand and Preiswerk and

Najjar on the other hand give global values in the range of

previous estimates (4.9–15.8 Tg C yr�1; Zhang et al., 2008),

whereas Launois et al.’s resulting estimate is much higher

(29.5 Tg C yr�1).

3.3.2 CO consumption

Several simulations regarding the bacterial consumption

have been performed. First, different values for a constant

bacterial rate have been tested. Second, a variable rate as a

function of Chl a and temperature according to the relation

of Xie et al. (2005) has also been tested. Global budgets re-

sulting from these different tests are shown in Table 1 (lines

4–8), using the same CDOM parameterization (Morel, 2009)

so that the impact of the photo and dark productions terms

on the oceanic CO concentration remains the same. When in-

creasing the rate from 0.1 to 2.0 d�1 (with a constant value),

the bacterial sink increases from 27.5 to 33.9 Tg C yr�1. This

rise of consumption induces a strong decrease in the CO in-

ventory (from 0.8 to 0.04 Tg C) and therefore also decreases
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the flux to the atmosphere (from 6.4 to 0.5 Tg C yr�1). When

changing the rate, the fit of the surface CO concentration with

observations is also modified. Indeed, when it is 0.1 d�1, the

RMSE value is increased (= 1.97 nmol L�1) compared to the

control run (RMSE=1.80 nmol L�1) because of an overall

overestimation of CO concentrations. When the consump-

tion rate exceeds 0.2 d�1, the RMSE value is also increased

but this time because of an overall underestimation. For the

test using a spatiotemporally varying rate (Table 1, line 8),

we slightly modified the initial equation of Xie et al. (2005)

by adding a factor µ = 0.05, so that the mean kCO is 0.2 d�1.

Indeed, when using the original µ = 1 with our model, bac-

terial rates vary from 3.8 to 7.0 d�1 and thus lead to a strong

underestimation of CO concentrations. When a varying rate

is applied, the global bacterial sink, the CO inventory and the

CO flux to the atmosphere are pretty much the same as us-

ing the standard run with a constant rate of 0.2 d�1. Also, the

RMSE value is almost identical (1.79 nmol L�1). Thus, ap-

plying this varying rate did not help to improve the fit of CO

concentrations against in situ measurements, which could be

explained by the very low standard deviation of the resulting

kCO values (0.01 d�1).

Being the main CO sink in the ocean, a more accurate pa-

rameterization of the bacterial CO consumption term is es-

sential to quantify CO emissions to the atmosphere. How-

ever, little is known on the CO bacterial consumption, al-

though it has been shown to be ubiquitous in diverse ma-

rine ecosystems, particularly in the northeastern Atlantic and

Arctic waters (Xie et al., 2005, 2009). According to Xie et

al. (2005), this process could follow different patterns from

first- to zero-order kinetics or saturation, but most marine

waters may be reasonably well approximated by the first-

order kinetic, as CO concentrations rarely exceed the half-

saturation constant value. It is nevertheless difficult to con-

strain the bacterial consumption rate based on experimen-

tal estimations, as they present a very high variability. The

highest rates seem to be found for coastal waters, suggest-

ing the presence of active CO oxidizing communities (Tolli

et al., 2006; Tolli and Taylor, 2005). For example, Day and

Faloona (2009) measured rates from 1.2 to 19.2 d�1 along

the Californian coasts and Jones and Amador (1993) rates

from 0.2 to 12 d�1 in the Caribbean Sea. In the remote ocean,

measured rates are lower but the variability remains high.

Zafiriou et al. (2003) measured a rate as low as 0.1 d�1 in the

Southern Ocean, whereas Conrad et al. (1982) retrieved val-

ues around 0.7 d�1 in the equatorial Atlantic and Ohta (1997)

more than 3.0 d�1 in the equatorial Pacific. Part of this high

variability might be explained by the fact that, as for other

microbial processes, the CO consumption should also de-

pend on a number of parameters like microbial species, pro-

ductivity, temperature or ocean acidity (Xie et al., 2005). Us-

ing the only study proposing to compute the kCO value with

Chl a and temperature (Xie et al., 2005), we attempted to

account for this variability. However, it seems that such an

empirical equation, developed with data from the Delaware

Bay, the northwestern Atlantic and the Beaufort Sea, is not

suitable for a global application as it leads to very high kCO

values. Even when tuning with the factor µ, the remaining

kCO variability is too small to significantly improve the fit

with the observed surface CO concentrations.

Based on these different tests, we show that the main

terms controlling oceanic CO concentrations are still largely

under-constrained, although available in situ CO concentra-

tions, global budget estimates and the CDM concentrations

retrieved from space are helping in the choice of standard,

i.e., “best guess” simulation. Here, the best parameteriza-

tion of CDOM absorption compared to satellite products is

given by Morel (2009), which then dictates our choice for

the standard simulation. However, it is worth mentioning that

using the parameterization of Launois et al. (2015) with a

higher bacterial consumption rate, or the one of Preiswerk

and Najjar (2000) with lower consumption rate, would result

in oceanic CO concentrations that give similar skill scores

when compared to available CO concentration observations

(tests not shown), but for which we have less confidence in

the CDOM parameterization.

3.4 Simulated CO emissions

This section first presents the CO emissions to the atmo-

sphere resulting from our standard simulation. Then, the

emissions are compared to the canonical distribution of CO

emissions published by Erickson (1989), which is the only

gridded global CO emission dataset available to date in the

literature.

Figure 9a presents the spatial patterns of emissions re-

sulting from PISCES. All oceanic regions are net sources

of CO for the atmosphere, with emissions varying spatially

from 0 to 2.6 mmol m�2 yr�1 on an annual mean basis with a

global mean flux of 0.8 mmol m�2 yr�1. The spatial pattern

of emissions follows the one of the surface CO concentra-

tions. The strongest emissions are simulated in the equatorial

region, especially in the east Pacific Ocean on both sides of

the Equator. High emissions are also reached locally along

the west coast of South America and Africa. Annual mean

emissions are reduced to roughly 0.5 mmol m�2 yr�1 in the

center of the subtropical gyres and to almost zero at lati-

tudes higher than 60�. Simulated CO emissions also present

a strong seasonal variability (Fig. 9b). While emissions at

the Equator (30� S–30� N) are roughly constant throughout

the year (around 1.5 mmol m�2 yr�1), emissions at interme-

diate latitudes (30 to 60�) vary seasonally from 0 to the high-

est values encountered (up to 2.0 mmol m�2 yr�1). However,

on a yearly basis, the equatorial region is the major con-

tributor with a flux of 2.5 Tg C yr�1, which is more than

60 % of the global value (4.0 Tg C yr�1). Intermediate lat-

itudes contribute to 1.4 Tg C yr�1 and polar regions (more

than 60� N and S) to only 0.1 Tg C yr�1. Additionally, emis-

sions are stronger in the Southern Hemisphere than in the

Northern Hemisphere (2.3 and 1.7 Tg C yr�1 emitted respec-
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Figure 9. Oceanic CO emissions simulated by PISCES (a, b) or by the model of Erickson (1989) (c, d). Panels (a) and (c) present the spatial

distribution of annual mean emissions. Panels (b) and (d) present the mean seasonal variation with latitude. All fluxes are in mmol m�2 yr�1

and are directed toward the at mosphere.

tively), which could be attributable to the larger surface area

covered by oceans and to the slightly closer proximity of the

Earth to the Sun during the southern summer solstice. Fi-

nally, our global emission of 4.0 Tg C yr�1 simulated with

PISCES falls well into the range of previous estimations

based on extrapolations from in situ oceanic CO measure-

ments. From Atlantic data, Stubbins et al. (2006a) estimated

a yearly flux to the atmosphere of 3.7 ± 2.6 Tg C yr�1 and

Park and Rhee (2016) estimated the emissions in the range

1–12 Tg C yr�1. From Pacific data, Zafiriou et al. (2003) es-

timated a flux of 6 Tg C yr�1 and Bates et al. (1995) a range

of 3–11 Tg C yr�1.

The CO emissions produced by Erickson (1989) are still

currently used as spatial distribution by global chemistry-

climate models. They are presented here as published in

1989, but are now generally rescaled to lower total emissions

for use in atmospheric models. Figure 9c and d present the

spatial patterns and seasonal variability of emissions result-

ing from Erickson’s model, respectively. In agreement with

our simulation, all oceanic regions are sources of CO for the

atmosphere. However, emissions present very large spatial

and quantitative differences. On an annual mean basis, Erick-

son’s emissions vary from 0 to more than 33 mmol m�2 yr�1

(mean is 9.0 mmol m�2 yr�1), which is 1 order of magni-

tude above those of PISCES. The emission pattern for Er-

ickson clearly presents two bands of intense outgassing at

midlatitudes (between 30 and 60� N and S), whereas the

pattern for PISCES presents maxima around the equatorial

zone and minima in the center of the oligotrophic gyres.

When looking at the seasonal variability, Erickson’s model

also simulates the highest emissions at midlatitudes in sum-

mer months but with much stronger maximum values (up to

40 mmol m�2 yr�1). Globally, Erickson’s model produces a

flux of 70.7 Tg C yr�1, which is 20 times greater than the

PISCES estimation. PISCES flux is therefore much closer to

the most recent estimations (Stubbins et al., 2006a; Zafiriou

et al., 2003; Bates et al., 1995).

The spatial and quantitative differences between Erick-

son’s and PISCES’s emissions are mainly attributable to the

fact that the biochemical processes known to control the CO

concentration at the surface ocean are not accounted for in

the Erickson’s representation. In a similar way to Eq. (15)
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Figure 10. Surface CO concentrations as a function of the total solar

radiation available at the surface ocean. Blue dots are mean annual

surface concentrations retrieved from PISCES and the black line is

the linear relation used by Erickson (1989).

of PISCES, the emissions of Erickson depend on the CO

concentration gradient between the atmospheric and oceanic

parts. However, the oceanic part is not computed dynami-

cally and linearly depends on the total available radiation

at the surface ocean based on a relation derived empirically

with Atlantic data of Conrad et al. (1982). Figure 10 shows

the mean annual surface CO concentrations as a function of

the mean annual total solar radiation in PISCES, as well as

the linear relation used by Erickson. Mean surface radiation

in PISCES ranges from 0 to 300 W m�2 and the stronger it is,

the higher the concentrations for both models. However, for

the same given radiation there is in PISCES a multitude of

possible values for the CO concentration, as it is controlled

by different processes (light, CDOM content, Chl a, bac-

terial consumption) and not only by the light intensity. As

a result, the mean annual surface concentrations do not ex-

ceed 6.6 nmol L�1, whereas it can reach 18.0 nmol L�1 with

300 W m�2 with the Erickson’s relation. Values reached by

Erickson’s model are therefore much higher and this implies

stronger outgassing to the atmosphere. It is worth mentioning

that given the in situ measurements of surface CO concentra-

tions presented in Sect. 3.2, the relation of Erickson would

easily overestimate the concentrations for the regions with

high radiation.

4 Conclusions

We used a global 3-D biogeochemical model to explicitly

represent the oceanic CO cycle based on the up-to-date

knowledge of its biochemical sources and sinks. With our

best-guess modeling setup, we estimate a photoproduction

of 19.1 Tg C yr�1, a dark production of 8.5 Tg C yr�1, a phy-

toplanktonic production of 6.2 Tg C yr�1 and a bacterial con-

sumption of 30.0 Tg C yr�1. The estimation of the CO flux to

the atmosphere is 4.0 Tg C yr�1 and falls well into the range

of previous recent estimates (Stubbins et al., 2006a; Zafiriou

et al., 2003; Bates et al., 1995). The global downward flux at

10 m depth, estimated at 2.1 Tg C yr�1, points out the impor-

tance of taking into account the effects of ocean circulation

and mixing to model the oceanic CO cycle and the interplay

between source and sink processes and emissions to the at-

mosphere.

The distribution of surface CO concentrations primarily

reflects the distribution of CDOM in the surface ocean and

its impact on the photoproduction source, with high concen-

trations of CO in the biologically productive regions of the

ocean. For the first time, a large dataset of in situ CO mea-

surements collected from the literature has been gathered and

used to evaluate these concentrations. Despite the scarcity of

these measurements in terms of their spatial and temporal

distribution, the proposed best simulation is able to represent

most of the ⇠ 300 data points within a factor of 2.

That said, there are a number of limitations that proba-

bly preclude a better agreement between our model and the

available data:

i. Regarding the spatial scale, our simulated concentra-

tions are probably impacted by the very coarse resolu-

tion of the model. In particular, this is critical to resolv-

ing the coastal ocean, where a number of in situ mea-

surements of CO concentrations have been performed.

Indeed, the ⇠ 100-to-200 km horizontal resolution does

not allow some fine-scale coastal processes to be fully

resolved, and hence our estimation of the oceanic CO

cycle is rather suitable to the blue waters, although a

crude representation of specific processes occurring in

coastal areas exists (like riverine nutrients inputs, iron

input by sediment resuspension or coastal upwellings).

ii. Regarding the temporal scale, the model does not ex-

plicitly resolve the diurnal cycle although the varia-

tions in surface CO concentrations during the day have

been shown to be first-order variations (Carpenter et

al., 2012). In addition, the model does not consider the

inter-annual variability of ocean physics and biogeo-

chemistry, as it is forced by a climatology of surface

fields (temperature, winds, precipitation, etc.) (Aumont

et al., 2015). This might be limiting for the evaluation

of the simulated CO concentrations against in situ mea-

surements, as it has not been always possible to average

the data in order to be representative of daily means, and

as the data are covering 50 years of measurement during

which atmospheric forcing might have changed.

iii. In addition, we note a rather clear underestimation of the

simulated CO concentrations when compared to in situ

measurements at high latitudes. This may result from a

lower bacterial consumption rate in these regions and/or
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from higher CDOM levels associated with the presence

of sea ice or to riverine input of organic matter. Neither

the supply of CDOM by sea ice nor by rivers is rep-

resented in the model, which may prevent an accurate

representation of the CO cycle in those regions.

We also want to emphasize the large uncertainties associ-

ated with the different terms, in particular to the main CO

source: photoproduction. Indeed, we have shown that the

global photoproduction can vary within a factor of 3 (14.2–

49.1 Tg C yr�1) depending on the CDOM parameterization

chosen. Efforts should be focused toward a better under-

standing of the complex CDOM nature and on its represen-

tation in models, especially as good knowledge of its spa-

tiotemporal distribution is critical not only for the CO pro-

duction but also for a better understanding of remineraliza-

tion of dissolved organic carbon in the ocean (Mopper and

Kieber, 2001), and more generally of the biogeochemical cy-

cles that are driven by light availability in the ocean (Shan-

mugam, 2011). Beyond a better knowledge of the CDOM

pool, it must be mentioned that the whole organic matter pool

needs to be better understood in order to better constrain pho-

toproduction. Indeed, it has been suggested that even partic-

ulate organic matter could be a substrate for CO photopro-

duction (Xie and Zafiriou, 2009).

Finally, we compared our estimates of ocean CO emis-

sions to those published by Erickson (1989). Our emis-

sions are quantitatively much closer to the most recent es-

timates and in better agreement in terms of spatial distribu-

tion with the known processes controlling the oceanic CO.

Future works will assess the impact of our estimates of CO

emissions on the oxidizing capacity of the atmosphere with

respect to that obtained with the canonical Erickson’s esti-

mates. Besides, the implementation of our ocean CO cycle

module within an Earth system model will enable the explo-

ration of potential Earth system feedbacks associated with

the oceanic CO cycle.

Data availability. Data (model output) are available at

https://doi.org/10.17882/59311 (Conte et al., 2019).

Supplement. The supplement related to this article is available

online at: https://doi.org/10.5194/bg-16-881-2019-supplement.

Author contributions. The author contributions to this paper are as

follows.

– Conceptualization: SS and LB

– Data curation: SS

– Formal analysis: LC

– Funding acquisation: SS and LB

– Investigation: all

– Methodology: all

– Validation: LC

– Visualization: LC

– Writing original first draft: LC

– Writing, review: all

Competing interests. The authors declare that they have no conflict

of interest.

Acknowledgements. We would like to thank the LEFE FORCAGE

and EU-H2020-CRESCENDO (grant agreement no. 641816)

projects for funding. We also gratefully acknowledge Valérie Gros

and Bernard Bonsang for their contribution and access to CO data

from their TRANSSIZ and OOMPH cruises. The first version of

the work was performed during the internship of Aïda Bellataf

in 2012 with the help of Sophie Tran. The authors are thankful

to them and our thoughts are with Aïda, a very dynamic and

enthusiastic student whose life was brutally cut short in 2017

at the age of 32. Finally, we thank the GlobColour project for

providing access to the CDM content (http://globcolour.info,

last access: 12 February 2019) and the ASTM for the distribu-

tion of the ground-based solar spectral irradiance SMARTS2

(version 2.9.2) Simple Model for Atmospheric Transmission of

Sunshine (https://www.astm.org/Standards/G173.htm, last access:

12 February 2019).

Edited by: Tina Treude

Reviewed by: two anonymous referees

References

ASTM G173-03: Standard Tables for Reference Solar Spectral Ir-

radiances: Direct Normal and Hemispherical on 37� Tilted Sur-

face, ASTM International, West Conshohocken, PA, available at:

https://www.astm.org (last access: 12 February 2019), 2012.

Aumont, O., Ethé, C., Tagliabue, A., Bopp, L., and Gehlen,

M.: PISCES-v2: an ocean biogeochemical model for carbon

and ecosystem studies, Geosci. Model Dev., 8, 2465–2513,

https://doi.org/10.5194/gmd-8-2465-2015, 2015.

Bates, T. S., Kelly, K. C., Johnson, J. E., and Gammon, R. H.:

Regional and seasonal variations in the flux of oceanic car-

bon monoxide to the atmosphere, J. Geophys. Res., 100, 23093,

https://doi.org/10.1029/95JD02737, 1995.

Belzile, C., Johannessen, S. C., Gosselin, M., Demers, S., and

Miller, W. L.: Ultraviolet attenuation by dissolved and particu-

late constituents of first-year ice during late spring in an Arctic

polynya, Limnol. Oceanogr., 45, 1265–1273, 2000.

Bricaud, A., Morel, A., and Prieur, L.: Absorption by dis-

solved organic matter of the sea (yellow substance) in the

UV and visible domains1, Limnol. Oceanogr., 26, 43–53,

https://doi.org/10.4319/lo.1981.26.1.0043, 1981.

Bullister, J. L., Guinasso, N. L., and Schink, D. R.: Dissolved hydro-

gen, carbon monoxide, and methane at the CEPEX site, J. Geo-

phys. Res., 87, 2022, https://doi.org/10.1029/JC087iC03p02022,

1982.

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019

Chapitre 3. Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l’atmosphère

65



900 L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

Carder, K. L., Steward, R. G., Harvey, G. R., and Ortner, P. B.: Ma-

rine humic and fulvic acids: Their effects on remote sensing of

ocean chlorophyll, Limnol. Oceanogr., 34, 68–81, 1989.

Carpenter, L. J., Archer, S. D., and Beale, R.: Ocean-

atmosphere trace gas exchange, Chem. Soc. Rev., 41, 6473,

https://doi.org/10.1039/c2cs35121h, 2012.

Cicerone, R. J.: How the Concentration of Atmospheric CO

changed?, The Changing Atmosphere, 49–61, 1988.

Conkright, M. E., Locarnini, R. A., Garcia, H. E., O’Brien, T. D.,

Boyer, T. P., Stephens, C., and Antononov, J.: World Ocean At-

las 2001: Objective Analyses, Data Statistics and Figures, CD-

ROM Documentation, Tech. Rep., National Oceanographic Data

Centre, Silver Spring, MD, USA, 2002.

Conrad, R. and Seiler, W.: Photooxidative production and microbial

consumption of carbon monoxide in seawater, FEMS Microbiol.

Lett., 9, 61–64, 1980.

Conrad, R., Seiler, W., Bunse, G., and Giehl, H.: Carbon monox-

ide in seawater (Atlantic Ocean), J. Geophys. Res., 87, 8839,

https://doi.org/10.1029/JC087iC11p08839, 1982.

Conte, L., Szopa, S., Séférian, R., and Bopp, L.: Oceanic con-

centrations and emissions toward atmosphere of carbon monox-

ide simulated by the PISCES biogeochemical model, SEANOE,

https://doi.org/10.17882/59311, 2019.

Crutzen, P. J.: Photochemical reactions initiated by and influenc-

ing ozone in unpolluted tropospheric air, Tellus, 26, 47–57,

https://doi.org/10.3402/tellusa.v26i1-2.9736, 1974.

Day, D. A. and Faloona, I.: Carbon monoxide and chromophoric

dissolved organic matter cycles in the shelf waters of the north-

ern California upwelling system, J. Geophys. Res., 114, C01006,

https://doi.org/10.1029/2007JC004590, 2009.

Dittmar, T. and Kattner, G.: The biogeochemistry of the river and

shelf ecosystem of the Arctic Ocean: a review, Mar. Chem.,

83, 103–120, https://doi.org/10.1016/S0304-4203(03)00105-1,

2003.

Doney, S. C., Najjar, R. G., and Stewart, S.: Photochemistry, mixing

and diurnal cycles in the upper ocean, J. Mar. Res., 53, 341–369,

1995.

Duncan, B. N., Logan, J. A., Bey, I., Megretskaia, I. A., Yan-

tosca, R. M., Novelli, P. C., Jones, N. B., and Rinsland, C. P.:

Global budget of CO, 1988–1997: Source estimates and val-

idation with a global model, J. Geophys. Res., 112, D22301,

https://doi.org/10.1029/2007JD008459, 2007.

ECCAD: available at: http://eccad.aeris-data.fr, last access: 25

September 2018.

Erickson, D. J.: Ocean to atmosphere carbon monoxide flux: Global

inventory and climate implications, Global Biogeochem. Cy., 3,

305–314, https://doi.org/10.1029/GB003i004p00305, 1989.

ESRL NOAA: Figure CO_tr_global, available at: https://www.esrl.

noaa.gov/gmd/ccgg/gallery/figures, last access: 25 September

2018.

Fanton d’Andon, O. H., Mangin, A., Lavender, S., Antoine, D.,

Maritorena, S., Morel, A., Barrot, G., et al.: GlobColour – the

European Service for Ocean Colour, in Proceedings of the 2009

IEEE International Geoscience & Remote Sensing Symposium,

12–17 July 2009, Cape Town South Africa, IEEE Geoscience

and Remote Sensing Society, 2009.

Fichot, C., Sathyendranath, S., and Miller, W.: SeaUV and

SeaUVC: Algorithms for the retrieval of UV/Visible diffuse at-

tenuation coefficients from ocean color, Remote Sens. Envi-

ron., 112, 1584–1602, https://doi.org/10.1016/j.rse.2007.08.009,

2008.

Fichot, C. G. and Miller, W. L.: An approach to quantify

depth-resolved marine photochemical fluxes using re-

mote sensing: Application to carbon monoxide (CO) pho-

toproduction, Remote Sens. Environ., 114, 1363–1377,

https://doi.org/10.1016/j.rse.2010.01.019, 2010.

Gammon, R. H. and Kely, K. C.: Photochemical production of

carbon monoxide in surface waters of the Pacific and Indian

oceans, in: Effects of Solar Ultraviolet Radiation of Biogeochem-

ical Dynamics in Aquatic Environments, edited by: Blough, N. V.

and Zepp, R. G., Woods Hole Oceanographic Institution, Woods

Hole, Mass, WHOI-90-09, 58–60, 1990.

Garver, S. A. and Siegel, D. A.: Global application of the UCSB

non-linear inherent optical property inversion model, poster pre-

sented at SeaWiFS Science Team Meeting, US Global Change

Research Program, Baltimore, Md., 6–8 January 1998.

Geider, R. J., MacIntyre, H. L., and Kana, T. M.: A dynamic model

of photoadaptation in phytoplankton, Limnol. Oceanogr., 41, 1–

15, 1996.

Gros, V., Peeken, I., Bluhm, K., Zöllner, E., Sarda-Esteve, R., and

Bonsang, B.: Carbon monoxide emissions by phytoplankton: ev-

idence from laboratory experiments, Environ. Chem., 6, 369,

https://doi.org/10.1071/EN09020, 2009.

Holloway, T., Levy, H., and Kasibhatla, P.: Global distribution of

carbon monoxide, J. Geophys. Res.-Atmos., 105, 12123–12147,

https://doi.org/10.1029/1999JD901173, 2000.

Johnson, J. E. and Bates, T. S.: Sources and sinks of car-

bon monoxide in the mixed layer of the tropical South

Pacific Ocean, Global Biogeochem. Cy., 10, 347–359,

https://doi.org/10.1029/96GB00366, 1996.

Jones, R. D.: Carbon monoxide and methane distribution and con-

sumption in the photic zone of the Sargasso Sea, Deep-Sea Res.

Pt. A, 38, 625–635, 1991.

Jones, R. D. and Amador, J. A.: Methane and carbon monoxide pro-

duction, oxidation, and turnover times in the Caribbean Sea as

influenced by the Orinoco River, J. Geophys. Res.-Oceans, 98,

2353–2359, https://doi.org/10.1029/92JC02769, 1993.

Kawagucci, S., Narita, T., Obata, H., Ogawa, H., and Gamo, T.:

Molecular hydrogen and carbon monoxide in seawater in an area

adjacent to Kuroshio and Honshu Island in Japan, Mar. Chem.,

164, 75–83, https://doi.org/10.1016/j.marchem.2014.06.006,

2014.

Kettle, A. J.: Diurnal cycling of carbon monoxide (CO) in

the upper ocean near Bermuda, Ocean Model., 8, 337–367,

https://doi.org/10.1016/j.ocemod.2004.01.003, 2005.

King, G. M. and Weber, C. F.: Distribution, diversity and ecology of

aerobic CO-oxidizing bacteria, Nat. Rev. Microbiol., 5, 107–118,

https://doi.org/10.1038/nrmicro1595, 2007.

Kirk, J. T. O.: Optics of UV-b radiation in natural waters, Arch.

Hydrobiol., 43, 1–16, 1994.

Kitidis, V., Tilstone, G. H., Smyth, T. J., Torres, R., and

Law, C. S.: Carbon monoxide emission from a Mau-

ritanian upwelling filament, Mar. Chem., 127, 123–133,

https://doi.org/10.1016/j.marchem.2011.08.004, 2011.

Lamontagne, R. A., Swinnerton, J. W., and Linnenbom, V.

J.: Nonequilibrium of carbon monoxide and methane at

the air-sea interface, J. Geophys. Res., 76, 5117–5121,

https://doi.org/10.1029/JC076i021p05117, 1971.

Biogeosciences, 16, 881–902, 2019 www.biogeosciences.net/16/881/2019/

66



L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide 901

Launois, T., Belviso, S., Bopp, L., Fichot, C. G., and Peylin, P.:

A new model for the global biogeochemical cycle of carbonyl

sulfide – Part 1: Assessment of direct marine emissions with

an oceanic general circulation and biogeochemistry model, At-

mos. Chem. Phys., 15, 2295–2312, https://doi.org/10.5194/acp-

15-2295-2015, 2015.

Linnenbom, V. J., Swinnerton, J. W., and Lamontagne, R. A.: The

ocean as a source for atmospheric carbon monoxide, J. Geophys.

Res., 78, 5333–5340, https://doi.org/10.1029/JC078i024p05333,

1973.

Liss, P. S. and Johnson, M. T.: Ocean-Atmosphere Interactions of

Gases and Particles, Springer Berlin Heidelberg, Berlin, Heidel-

berg, https://doi.org/10.1007/978-3-642-25643-1, 2014.

Logan, J. A., Prather, M. J., Wofsy, S. C., and McElroy, M. B.: Tro-

pospheric chemistry: A global perspective, J. Geophys. Res., 86,

7210–7254, https://doi.org/10.1029/JC086iC08p07210, 1981.

Madec, G.: “NEMO Ocean Engine”, Note du Pôle de Modélisa-

tion 27, Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL), France, available

at: http://www.nemo-ocean.eu (last access: 12 February 2019),

2008.

Maritorena, S., Fanton d’Andon, O. H., Mangin, A., and Siegel, D.

A.: Merged satellite ocean color data products using a bio-optical

model: Characteristics, benefits and issues, Remote Sens. Envi-

ron., 114, 1791–1804, https://doi.org/10.1016/j.rse.2010.04.002,

2010.

Matsushita, B., Yang, W., Chang, P., Yang, F., and Fukushima,

T.: A simple method for distinguishing global Case-

1 and Case-2 waters using SeaWiFS measurements,

ISPRS J. Photogramm. Remote Sens., 69, 74–87,

https://doi.org/10.1016/j.isprsjprs.2012.02.008, 2012.

Menkes, C., Boulanger, J.-P., Busalacchi, A. J., Vialard, J.,

Delecluse, P., McPhaden, M. J., Hackert, E., and Grima, N.:

Impact of TAO vs. ERS wind stresses onto simulations of the

tropical Pacific Ocean during the 1993–1998 period by the OPA

OGCM, in: Climatic Impact of Scale Interactions for the Trop-

ical Ocean-Atmosphere System, EuroClivar Workshop Report,

46–48, 1998.

Miller, W. L. and Zepp, R. G.: Photochemical production of dis-

solved inorganic carbon from terrestrial organic matter: Signifi-

cance to the oceanic organic carbon cycle, Geophys. Res. Lett.,

22, 417–420, https://doi.org/10.1029/94GL03344, 1995.

Mopper, K. and Kieber, D. J.: Biogeochemistry of marine dissolved

organic matter. Photochemistry and cycling of carbon, sulfur, ni-

trogen and phosphorus, San Diego, Academic Press Ch., 456–

509, 2001.

Moran, M. A. and Miller, W. L.: Resourceful heterotrophs make the

most of light in the coastal ocean, Nat. Rev. Microbiol., 5, 792–

800, 2007.

Morel, A.: Are the empirical relationships describing the

bio-optical properties of case 1 waters consistent and

internally compatible?, J. Geophys. Res., 114, C01016,

https://doi.org/10.1029/2008JC004803, 2009.

Morel, A. and Gentili, B.: A simple band ratio technique to quantify

the colored dissolved and detrital organic material from ocean

color remotely sensed data, Remote Sens. Environ., 113, 998–

1011, https://doi.org/10.1016/j.rse.2009.01.008, 2009.

Morel, A. and Maritorena, S.: Bio-optical properties of oceanic wa-

ters: A reappraisal, J. Geophys. Res.-Oceans, 106, 7163–7180,

https://doi.org/10.1029/2000JC000319, 2001.

Nelson, N. B., Siegel, D. A., Carlson, C. A., Swan, C., Smethie, W.

M., and Khatiwala, S.: Hydrography of chromophoric dissolved

organic matter in the North Atlantic, Deep-Sea Res. Pt. I, 54,

710–731, https://doi.org/10.1016/j.dsr.2007.02.006, 2007.

Novelli, P. C., Masarie, K. A., Lang, P. M., Hall, B. D., Myers, R.

C., and Elkins, J. W.: Reanalysis of tropospheric CO trends: Ef-

fects of the 1997–1998 wildfires, J. Geophys. Res., 108, 4464,

https://doi.org/10.1029/2002JD003031, 2003.

Ohta, K.: Diurnal variations of carbon monoxide concentration in

the equatorial Pacific upwelling region, Oceanograph. Lit. Rev.,

44, 1258–1258, 1997.

Para, J., Coble, P. G., Charrière, B., Tedetti, M., Fontana, C.,

and Sempéré, R.: Fluorescence and absorption properties of

chromophoric dissolved organic matter (CDOM) in coastal

surface waters of the northwestern Mediterranean Sea, in-

fluence of the Rhône River, Biogeosciences, 7, 4083–4103,

https://doi.org/10.5194/bg-7-4083-2010, 2010.

Park, K. and Rhee, T. S.: Oceanic source strength of car-

bon monoxide on the basis of basin-wide observations

in the Atlantic, Environ. Sci.-Proc. Imp., 18, 104–114,

https://doi.org/10.1039/c5em00546a, 2016.

Preiswerk, D. and Najjar, R. G.: A global, open-ocean model of

carbonyl sulfide and its air-sea flux, Global Biogeochem. Cy.,

14, 585–598, https://doi.org/10.1029/1999GB001210, 2000.

Redden, G. D.: Characteristics of photochemical production of car-

bon monoxide in seawater, M. S. thesis, Oregon State Univ., Cor-

vallis, 1983.

Seiler, W. and Junge, C.: Carbon monoxide in the

atmosphere, J. Geophys. Res., 75, 2217–2226,

https://doi.org/10.1029/JC075i012p02217, 1970.

Seiler, W.: The influence of the biosphere on the atmospheric CO

and H2 cycles, in: Environmental Biogeochemistry and Geomi-

crobiology, edited by: Krumbein, W. E., vol. 3, Ann Arbor Sci-

ence Publishers, Ann. Arbor, 773–810, 1978.

Shanmugam, P.: New models for retrieving and partitioning the col-

ored dissolved organic matter in the global ocean: Implications

for remote sensing, Remote Sens. Environ., 115, 1501–1521,

https://doi.org/10.1016/j.rse.2011.02.009, 2011.

Siegel, D. A., Maritorena, S., Nelson, N. B., Hansell, D. A., and

Lorenzi-Kayser, M.: Global distribution and dynamics of colored

dissolved and detrital organic materials: colored dissolved and

detrital organic materials, J. Geophys. Res.-Oceans, 107, 3228,

https://doi.org/10.1029/2001JC000965, 2002.

Springer-Young, M., Erickson, D. J., and Carsey, T. P.: Carbon

monoxide gradients in the marine boundary layer of the North

Atlantic Ocean, J. Geophys. Res.-Atmos., 101, 4479–4484,

https://doi.org/10.1029/95JD01709, 1996.

Stubbins, A., Uher, G., Kitidis, V., Law, C. S., Upstill-Goddard, R.

C., and Woodward, E. M. S.: The open-ocean source of atmo-

spheric carbon monoxide, Deep-Sea Res. Pt. II, 53, 1685–1694,

https://doi.org/10.1016/j.dsr2.2006.05.010, 2006a.

Stubbins, A., Uher, G., Law, C. S., Mopper, K., Robinson,

C., and Upstill-Goddard, R. C.: Open-ocean carbon monox-

ide photoproduction, Deep-Sea Res. Pt. II, 53, 1695–1705,

https://doi.org/10.1016/j.dsr2.2006.05.011, 2006b.

Swinnerton, J. W. and Lamontagne, R. A.: Carbon monoxide in the

South Pacific Ocean1, Tellus, 26, 136–142, 1973.

www.biogeosciences.net/16/881/2019/ Biogeosciences, 16, 881–902, 2019

Chapitre 3. Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l’atmosphère

67



902 L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

Swinnerton, J. W., Linnenbom, V. J., and Cheek, C. H.: A sensitive

gas chromatographic method for determining carbon monoxide

in seawater, Limnol. Oceanogr., 13, 193–195, 1968.

Swinnerton, J. W., Linnenbom, V. J., and Lamontagne, R. A.: The

ocean: a natural source of carbon monoxide, Science, 167, 984–

986, 1970.

Taylor, J. A., Zimmerman, P. R., and Erickson, D. J.:

A 3-D modelling study of the sources and sinks of

atmospheric carbon monoxide, Ecol. Model., 88, 53–71,

https://doi.org/10.1016/0304-3800(95)00069-0, 1996.

Thompson, A. M.: The oxidizing capacity of the earth’s atmosphere

– probable past and future changes, Science, 256, 1157–1165,

1992.

Tolli, J. D. and Taylor, C. D.: Biological CO oxidation in the

Sargasso sea and in vineyard sound, Massachusetts, Limnol.

Oceanogr., 50, 1205–1212, 2005.

Tolli, J. D., Sievert, S. M., and Taylor, C. D.: Unexpected Diversity

of Bacteria Capable of Carbon Monoxide Oxidation in a Coastal

Marine Environment, and Contribution of the Roseobacter-

Associated Clade to Total CO Oxidation, Appl. Environ. Micro-

biol., 72, 1966–1973, https://doi.org/10.1128/AEM.72.3.1966-

1973.2006, 2006.

Tran, S., Bonsang, B., Gros, V., Peeken, I., Sarda-Esteve, R., Bern-

hardt, A., and Belviso, S.: A survey of carbon monoxide and non-

methane hydrocarbons in the Arctic Ocean during summer 2010,

Biogeosciences, 10, 1909–1935, https://doi.org/10.5194/bg-10-

1909-2013, 2013.

Wanninkhof, R.: Relationship between wind speed and gas ex-

change over the ocean, J. Geophys. Res., 97, 7373–7382, 1992.

Wiesenburg, D. A. and Guinasso Jr., N. L.: Equilibrium solubilities

of methane, carbon monoxide, and hydrogen in water and sea

water, J. Chem. Eng. Data, 24, 356–360, 1979.

Wilson, D. F., Swinnerton, J. W., and Lamontagne, R. A.: Produc-

tion of Carbon Monoxide and Gaseous Hydrocarbons in Seawa-

ter: Relation to Dissolved Organic Carbon, Science, 168, 1577–

1579, https://doi.org/10.1126/science.168.3939.1577, 1970.

Wyrtki, K.: An Estimate of Equatorial Upwelling in the Pacific, J.

Phys. Oceanogr., 11, 1205–1214, https://doi.org/10.1175/1520-

0485(1981)011<1205:AEOEUI>2.0.CO;2, 1981.

Xie, H. and Gosselin, M.: Photoproduction of carbon monoxide

in first-year sea ice in Franklin Bay, southeastern Beaufort Sea:

photoproduction of CO in sea ice, Geophys. Res. Lett., 32,

L12606, https://doi.org/10.1029/2005GL022803, 2005.

Xie, H. and Zafiriou, O. C.: Evidence for significant photochem-

ical production of carbon monoxide by particles in coastal and

oligotrophic marine waters, Geophys. Res. Lett., 36, L23606,

https://doi.org/10.1029/2009GL041158, 2009.

Xie, H., Zafiriou, O. C., Umile, T. P., and Kieber, D. J.: Biological

consumption of carbon monoxide in Delaware Bay, NW Atlantic

and Beaufort Sea, Mar. Ecol. Prog. Ser., 290, 1–14, 2005.

Xie, H., Bélanger, S., Demers, S., Vincent, W. F., and Papakyri-

akou, T. N.: Photobiogeochemical cycling of carbon monoxide

in the southeastern Beaufort Sea in spring and autumn, Limnol.

Oceanogr., 54, 234–249, 2009.

Yang, G.-P., Ren, C.-Y., Lu, X.-L., Liu, C.-Y., and Ding, H.-B.: Dis-

tribution, flux, and photoproduction of carbon monoxide in the

East China Sea and Yellow Sea in spring, J. Geophys. Res., 116,

C02001, https://doi.org/10.1029/2010JC006300, 2011.

Zafiriou, O. C., Andrews, S. S., and Wang, W.: Concordant esti-

mates of oceanic carbon monoxide source and sink processes in

the Pacific yield a balanced global “blue-water” CO budget: con-

cordant oceanic CO budgets, Global Biogeochem. Cy., 17, 1015,

https://doi.org/10.1029/2001GB001638, 2003.

Zafiriou, O. C., Xie, H., Nelson, N. B., Najjar, R. G., and Wang,

W.: Diel carbon monoxide cycling in the upper Sargasso Sea

near Bermuda at the onset of spring and in midsummer, Limnol.

Oceanogr., 53, 835–850, 2008.

Zhang, Y., Xie, H., Fichot, C. G., and Chen, G.: Dark production

of carbon monoxide (CO) from dissolved organic matter in the

St. Lawrence estuarine system: Implication for the global coastal

and blue water CO budgets, J. Geophys. Res., 113, C12020,

https://doi.org/10.1029/2008JC004811, 2008.

Ziolkowski, L. A. and Miller, W. L.: Variability of the appar-

ent quantum efficiency of CO photoproduction in the Gulf of

Maine and Northwest Atlantic, Mar. Chem., 105, 258–270,

https://doi.org/10.1016/j.marchem.2007.02.004, 2007.

Zuo, Y. and Jones, R. D.: Formation of carbon monoxide by photol-

ysis of dissolved marine organic material and its significance in

the carbon cycling of the oceans, Naturwissenschaften, 82, 472–

474, 1995.

Biogeosciences, 16, 881–902, 2019 www.biogeosciences.net/16/881/2019/

68



Supplement of Biogeosciences, 16, 881–902, 2019

https://doi.org/10.5194/bg-16-881-2019-supplement

© Author(s) 2019. This work is distributed under

the Creative Commons Attribution 4.0 License.

Supplement of

The oceanic cycle of carbon monoxide and its emissions to the atmosphere

Ludivine Conte et al.

Correspondence to: Ludivine Conte (ludivine.conte@lsce.ipsl.fr)

The copyright of individual parts of the supplement might differ from the CC BY 4.0 License.

Chapitre 3. Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l’atmosphère

69





 
 

Figure S2: Surface seasonal mean chlorophyll concentrations (mg Chla m-3) in December-January-February (panels A. 

and B.) and June-July-August (panels C. and D.). Panels A. and C. display satellite observations from GlobColour and 

panels B. and D. are PISCES model results. 	
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Figure S3: annual mean Sea Surface Temperature (SST) (panels A. and B.) and maximum Mixed Layer Depth (MLD) 

of the annual mean (panels C. and D.). Panel A. displays SST resulting from optimum interpolation analysis produced 

at the National Oceanic and Atmospheric Administration using both in situ and satellite data from November 1981 to 

2000 (Reynolds et al., 2002). Panel C. displays MLD resulting from a global climatology computed from nearly 1250000 

Argo profiles (Holte et al., 2017). Panels B. and D. display PISCES model results.  
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Chapitre 4

Le cycle océanique de l’isoprène et ses

émissions vers l’atmosphère

L’isoprène (C5H8) est le COV d’origine biogénique le plus abondant. A l’échelle glo-

bale, les émissions vers l’atmosphère sont de l’ordre de quelques centaines de Tg C an−1

[ARNETH et al., 2008; GUENTHER et al., 2006; MÜLLER et al., 2008] et sont dominées par

les productions des plantes terrestres. L’océan représente moins de 1% de ces émissions.

Néanmoins, en raison de sa courte durée de vie dans l’atmosphère (de quelques minutes

à quelques heures), l’isoprène produit sur les continents affecte peu la couche limite ma-

rine située au-dessus des zones d’océan ouvert [KAMEYAMA et al., 2014]. L’intensité et la

variabilité spatio-temporelle des émissions océaniques sont encore très incertaines. Les

estimations réalisées par les approches dites « bottom-up », qui se basent sur les concen-

trations océaniques, varient entre 0,1 et 1,2 Tg C an−1 [ARNOLD et al., 2009; BONSANG

et al., 1992; BOOGE et al., 2016; GANTT et al., 2009; PALMER et SHAW, 2005; SINHA et al.,

2007] alors que celles réalisées par les approches dites « top-down », qui se basent sur les

concentrations mesurées dans la couche limite atmosphérique varient entre 1,5 et 11,6

Tg C an−1 [ARNOLD et al., 2009; HU et al., 2013; LUO et YU, 2010].

Ce chapitre se présente sous la forme d’un article soumis à la revue JGR Oceans (https:

//agupubs.onlinelibrary.wiley.com/journal/21699291) en décembre 2019 [CONTE

et al., soumis]. Il présente les travaux qui ont été menés afin de mieux comprendre les

sources et puits océaniques de l’isoprène, et propose la première spatialisation des émis-

sions océaniques basée sur un modèle 3-D en conciliant les données expérimentales, les
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données in situ et les connaissances théoriques actuelles. L’étude a notamment consisté

à explorer différentes paramétrisations des processus contrôlant les concentrations océa-

niques, à l’aide d’une compilation de données tirées de la littérature (taux de productions

phytoplanctoniques mesurés en laboratoire et concentrations océaniques d’isoprène me-

surées in situ).

Nous montrons que la température de surface de l’océan est un facteur important

dans la production phytoplanctonique d’isoprène et que le niveau de lumière ne joue

qu’un rôle secondaire à l’échelle globale. De plus, l’inclusion d’une consommation bio-

chimique dépendante de la Chla améliore largement l’évaluation des concentrations en

isoprène simulées. Les émissions océaniques totales sont estimées à 0,66 (0,43-0,82) Tg C

an−1 et incluent, pour la première fois dans un modèle océanique d’isoprène, un flux vers

l’atmosphère provenant des réactions photochimiques ayant lieu dans la microcouche

de surface de l’océan. Enfin, nous montrons l’importance de la production d’isoprène

au-dessous de la couche de mélange océanique et estimons qu’en conséquence les mo-

dèles basés sur des données de Chla satellites 2-D pourraient manquer jusqu’à 18,5% du

dégazage.

Il y a néanmoins de grandes incertitudes associées aux différents termes à cause d’une

faible connaissance des relations entre production et facteurs environnementaux ainsi

que des cinétiques des pertes par voies chimique et bactérienne. Davantage d’expériences

sont certes nécessaires pour établir des relations plus robustes et améliorer l’évaluation

des concentrations océaniques simulées (qui représentent les observations à un facteur

2 près). Néanmoins, il semble que pour réduire la différence entre les estimations issues

des approches « top-down » et « bottom-up », l’accent devrait être mis en priorité sur la

caractérisation de la matière présente dans la microcouche de surface ainsi que sur un

raffinement de la gamme des estimations « top-down ».
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Key Points: 

• We developed a mechanistic representation of the marine isoprene cycle in a 3-D ocean 
biogeochemical model. 

• The effect of temperature on biological production and the inclusion of a variable 
bacterial consumption rate are key to reproduce observed isoprene concentrations 

• The marine isoprene source to the atmosphere is estimated at 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr-1, 
with a significant contribution from isoprene production below the mixed layer.  
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Abstract 

 The ocean is a source of isoprene to the atmosphere. Although their global estimates are relatively 

low compared to the terrestrial source, these emissions have an influence on atmospheric chemistry. The 

lack of knowledge about the sources and sinks of isoprene in the ocean have hitherto precluded a precise 

assessment of when and where these emissions might be significant. Here we use the general circulation 

and biogeochemistry model NEMO-PISCES (Nucleus for European Modelling of the Ocean, Pelagic 

Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Studies) to explore different parameterizations of the 3D 

oceanic sources and sinks of isoprene. In addition, we investigate a representation of the isoprene 

emission due to photoproduction in the sea surface microlayer. Our model estimates are complemented by 

a new data compilation of laboratory isoprene production rates and in situ isoprene concentrations. This 

study constitutes the first attempt to simulate isoprene in a global 3D ocean biogeochemical model. We 

find that sea surface temperature is an important driver modulating phytoplankton isoprene production 

and that light levels only play a secondary role at the scale of the global ocean. Furthermore, the use of a 

variable biochemical consumption rate improves the model-data comparison. We show the importance of 

isoprene production below the mixed layer and as a consequence, demonstrate that models based on 2-D 

surface satellite Chla could miss up to 18.5% of oceanic isoprene emissions. The oceanic isoprene 

emissions to the atmosphere are estimated to 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr-1 in the low range of previous 

estimates. 

 

1 Introduction 

 The biosphere emits considerable amounts of biogenic volatile organic compounds (BVOCs), 

which have important impacts on atmospheric chemistry. Isoprene (C5H8) is the most abundant one, with 

global emissions estimated in the range 361 to 660 Tg C yr-1 (Guenther et al., 2006; Müller et al., 2008; 

Arneth et al., 2008). Once in the atmosphere, isoprene impacts the oxidative capacity of the troposphere 

due to its fast reactivity with major oxidants (Atkinson, 2000). Emissions originating from the ocean, 
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estimated in the range 0.1-11.6 Tg C yr-1 (Bonsang et al., 1992; Palmer & Shaw, 2005; Sinha et al., 2007; 

Arnold et al., 2009; Gantt et al., 2009; Luo & Yu, 2010; Hu et al., 2013; Booge et al., 2016) are far less 

important than emissions by terrestrial plants and hence would result in a globally limited impact on 

atmospheric chemistry (Arnold et al., 2009; Anttila et al., 2010). However, as isoprene has a very short 

atmospheric lifetime (typically from minutes to hours), the marine boundary layer (MBL) over remote 

oceanic areas is not impacted by the strong terrestrial fluxes, but by direct oceanic emissions (Kameyama 

et al., 2014). Isoprene being a precursor of secondary organic aerosols (SOA) (Kroll et al., 2006; Claeys 

et al., 2004), it could be involved in negative climate feedbacks as SOA contribute to the production of 

cloud condensation nuclei (CCN) (Carslaw et al., 2010). In the remote MBL, an abrupt increase of marine 

isoprene emissions would play a significant role in isoprene-derived SOA formation, especially during 

phytoplankton blooms (Hu et al., 2013; Meskhidze & Nenes, 2006; Myriokefalitakis et al., 2010). 

 The phytoplankton origin of marine isoprene was confirmed by a number of field measurements 

conducted since the early 90s (Bonsang et al., 1992; Milne et al., 1995; Broadgate et al., 1997; Baker et 

al., 2000; Matsunaga et al., 2002; Shaw et al., 2003; Wingenter et al., 2004; Kurihara et al., 2010, 2012; 

Tran et al., 2013: Kameyama et al., 2014; Ooki et al., 2015; Hackenberg et al., 2017). During these 

campaigns, marine isoprene concentrations were shown to vary widely across locations and seasons, from 

less than 1 to 200 pmol L-1. In addition, the vertical distribution of isoprene in the upper ocean was 

observed to mainly follow chlorophyll-a (Chla) concentrations with the presence of subsurface maxima, 

suggesting a strong isoprene biogenic source. The rates of isoprene phytoplankton production were 

determined through laboratory experiments, which resulted in Chla-normalized phytoplankton production 

rates varying by more than 2 orders of magnitude (0.03 to 1.34 µmol C5H8 g Chla-1 h-1) (Moore et al., 

1994; McKay et al., 1996; Shaw et al., 2003; Gantt et al., 2009; Bonsang et al., 2010; Exton et al., 2013; 

Meskhidze et al., 2015). This variability may be due to differences in production rates between major 

phytoplankton functional types (PFTs) (Colomb et al., 2008; Exton et al., 2013; Booge et al. 2016) or to 

differences in environmental forcing parameters such as temperature (Exton et al., 2013) and light (Shaw 

et al., 2003; Gantt et al., 2009; Bonsang et al., 2010). However, the large range of production rates 
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inferred from the experimental studies makes it difficult to generalize these rates to all phytoplankton 

species or PFTs. Additionally, the precise mechanisms that are responsible for phytoplankton isoprene 

production are still unclear, and it is yet difficult to draw similarities with terrestrial plants for which 

isoprene production has been mainly related to protection against heat stress and reactive oxygen species 

(Sharkey & Yeh, 2001; Sharkey & Monson, 2017; Zeinali et al., 2016). The main loss of isoprene in the 

ocean is via air-sea gas exchange (Palmer & Shaw, 2005; Kameyama et al., 2014; Booge et al., 2018), but 

isoprene is also consumed in situ by biochemical processes. In particular, it is known that isoprene reacts 

in aqueous phase with major reactive oxygen species (ROS) (Riemer et al., 2000; Palmer & Shaw, 2005; 

Zinser, 2018), despite the fact that turnover times associated to these oxidations are highly uncertain. 

With two energy-rich double bonds, isoprene could also be readily consumed by diverse phyla of bacteria 

(Srivastva et al., 2017; Gray et al., 2015), as attested in terrestrial soils (Van Ginkel et al., 1987; Ewers et 

al., 1990; Cleveland & Yavitt, 1997, 1998; El Khawand et al., 2016) and freshwater sediments (Vlieg et 

al., 1998). Alvarez et al. (2009) and Johnston et al. (2017) demonstrated isoprene consumption in samples 

from marine and estuarine waters, but the importance of a biological consumption in the open ocean is 

still unconfirmed.  

Large uncertainties regarding the quantification of marine isoprene emissions are also persistent. 

Bottom-up approaches, based on extrapolation of in situ observations or modelling of oceanic isoprene 

concentrations give rise to estimates that range between 0.1 and 1.2 Tg C yr-1 (Bonsang et al., 1992; 

Palmer & Shaw, 2005; Sinha et al., 2007; Arnold et al., 2009; Gantt et al., 2009; Booge et al., 2016). 

Most of these bottom-up approaches used remote-sensing Chla concentrations to derive surface oceanic 

isoprene concentrations. To do so, they assumed steady state isoprene concentrations in the oceanic mixed 

layer. They either used a constant production rate of isoprene (Palmer & Shaw, 2005), or differentiated 

isoprene production for the main PFTs (Arnold et al., 2009; Booge et al., 2016) in combination with the 

PHYSAT algorithm to estimate PFT partitioning at the global scale (Alvain et al., 2005). Gantt et al. 

(2009) however used a variable production rate as a function of the incoming photosynthetically active 

radiation (PAR). In parallel, top-down approaches have also been applied to estimate the global oceanic 
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isoprene flux, constraining oceanic emissions with atmospheric concentrations measured in the MBL. 

Such approaches lead to global estimates in the range 1.5 to 11.6 Tg C yr-1 (Arnold et al., 2009; Luo & 

Yu, 2010; Hu et al., 2013), much higher than estimates from bottom-up approaches. A commonly 

mentioned process to explain these discrepancies is the direct emission of isoprene from the sea surface 

microlayer (SML), based on the studies of Ciuraru et al. (2015a ;2015b), that showed experimental 

evidences of isoprene photoproduction by surfactants in an organic monolayer at the air–sea interface. 

Very recently, Brüggemann et al. (2018) developed a parameterization of this interfacial photoproduction 

and estimated an isoprene flux from the SML to the atmosphere between 0.62 and 1.34 Tg C yr-1.  

 Our objective here is to try to reconcile existing experimental, in situ and theoretical knowledge of 

the marine isoprene cycle through the use of a global 3-D oceanic biogeochemical model in combination 

with an original dataset gathering in situ measurements of oceanic isoprene concentrations. To this end, 

we explore different plausible parameterizations of the oceanic isoprene sources and sinks, largely 

inspired from available laboratory experiments. We provide the first 3-D global estimates of the oceanic 

isoprene cycle and a new spatiotemporal distribution of isoprene emissions to the atmosphere, which also 

includes a representation of the photoproduction occurring in the SML. Those new estimates are proposed 

for use in atmospheric chemistry models, to better appraise the importance of oceanic BVOCs on the 

MBL chemistry, as well as to investigate potential climate feedbacks. Finally, we identify specific gaps in 

our process understanding and potential inconsistencies between theoretical understanding, in situ 

observations and laboratories experiments.  
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2 Materials and Methods 

 

2.1. Collection of experimental and in situ data  

 Isoprene production rates by phytoplankton measured in laboratory experiments were collected 

from the literature (Shaw et al., 2003; Bonsang et al., 2010; Exton et al., 2013; Meskhidze et al., 2015), 

for diverse marine phytoplankton cultures. Some experiments also attempted to investigate the separate 

effects of light (Shaw et al., 2003; Bonsang et al., 2010) and of temperature (Shaw et al., 2003; Exton et 

al., 2013), or their combined effects (Meskhidze et al., 2015) on production rates. In total, 95 rates were 

collected for all phytoplankton species combined, and were used to help constraining the parameters of 

the isoprene module implemented in the NEMO-PISCES model presented hereafter.  

 Isoprene concentrations measured at sea were also collected from the literature. Two types of 

measurements were gathered: sea surface isoprene concentrations (typically from 5m depth) as well as 

vertical profiles documenting isoprene concentrations as a function of depth (typically for the top 100 

meters). For the surface measurements, 13 individual datasets are used (Bonsang et al., 1992; Milne et al., 

1995; Booge et al., 2016; Gros et al., 2019a; 2019b; Hackenberg et al., 2017; Matsunaga et al. 2002; Ooki 

et al., 2015; Tran et al., 2013). Their spatio-temporal coverage is rather poor (Fig. 1). Most regions have 

been sampled only at a specific season and some wide areas are not documented as in the Southern and 

Pacific oceans. To evaluate our model output, and because the model horizontal resolution used here is 

rather coarse, we averaged all observed data points located in a same 2° ´ 2° grid cell, for the same 

month, the same year and the same author. After processing, 572 surface data points are available.  

 Isoprene vertical profiles were retrieved from the AMT 22 and AMT 23 cruises (Hackenberg et al., 

2017). Isoprene concentrations from these vertical profiles were also averaged on 2° ´ 2° grid cells, as for 

the surface data, which resulted in 16 different vertical profiles, all located in the Atlantic Ocean. Chla 

concentrations estimated from fluorescence measurements during these campaigns (Hackenberg et al., 

2017) were also retrieved. All Chla data have been averaged on 2° ´ 2° grid cells and were selected where 
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2.2. Biogeochemical model 

 We used the global ocean biogeochemistry model PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon 

and Ecosystem Studies) in its version 2 (described and evaluated in details in Aumont et al., 2015). We 

recall here its main characteristics. PISCES includes two phytoplankton types (nanophytoplankton and 

diatoms), two zooplankton size-classes (micro and mesozooplankton), two organic particle size-classes 

and semi-labile dissolved organic matter. Phytoplankton growth is limited by temperature, light and by 5 

nutrients (NO3
-, NH4

+, PO4
3-, Si(OH)4 and dissolved Fe). Mortality, aggregation and grazing also influence 

the evolution of phytoplankton biomass. Chla concentrations for the two phytoplankton types are 

prognostically computed, using the photo-adaptative model of Geider et al. (1996).  

 

2.3. Isoprene module  

 A specific module has been added to PISCES in order to explicitly represent the oceanic isoprene 

sources and sinks: phytoplankton production (ProdPhyto), biochemical consumption (ConsBiochem) and air-

sea gas exchange (Fluxocean). They affect the oceanic isoprene concentration according to: 

 Note that isoprene concentrations are advected and diffused as any other passive tracer in PISCES.  

An additional flux to the atmosphere (FluxSML), corresponding to the direct emission of isoprene 

due to photoproduction occurring in the SML, is also represented. This flux does not impact the oceanic 

isoprene concentration and is thus not included in Equation (1).  

 

2.3.1. Phytoplankton production 

 Oceanic isoprene is produced by phytoplankton, and the production is usually parameterized as a 

function of Chla concentrations (Palmer & Shaw, 2005; Gantt et al., 2009; Booge et al., 2016). Based on 

this assumption, the phytoplankton production of isoprene (µmol C5H8 L-1 d-1) is computed using the 

following relation:  

!"#$
!% = '()!*+,-. − 0)1234.5+67 − 89:;.56<=     (1) 
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with Chlanano and Chladiat (in g Chla L-1) being the respective Chla concentrations for nanophytoplankton 

and diatoms and pnano and pdiat their respective Chla-normalized production rates in µmol C5H8 g Chla-1 h-1. 

To account for the variation of daylight, production is multiplied by the daylength h in hours computed as 

a function of latitude and period of the year. As some laboratory studies suggested an impact of 

temperature on the phytoplankton production of isoprene (Exton et al., 2013; Shaw et al., 2003; 

Meskhidze et al., 2015), production rates pnano and pdiat are computed as a function of the water 

temperature (T in °C). A linear relationship is assumed:  

 

Laboratory studies remain too scarce so far to be able to derive robust values for the parameters µnano, µdiat, 

Tm and a.  They indicate however plausible ranges of values for the rates pnano and pdiat. We conducted a 

series of sensitivity tests using a range of values for each of the parameter: 0.1-1.0 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 

for µnano and µdiat, 13-20°C for Tm and 0.02-0.1 for a. After each sensitivity test, we performed a 

comparison of the simulated isoprene surface concentrations to the observed ones and a comparison of the 

resulting rates pnano and pdiat to the ones retrieved from laboratory experiments. In order to minimize the 

model-data differences, we fixed the parameter values at 0.45 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for µnano, 0.25 µmol 

C5H8 g Chla-1 h-1 for µdiat, 16.5 °C for Tm, and 0.05 for a. 

 

2.3.2. Biochemical consumption 

Due to the large uncertainties regarding isoprene biochemical consumption, we adopt here a 

simple parameterization. We consider that the biochemical loss of isoprene in the ocean follows first-

order kinetics and as such is proportional to isoprene concentration: 

'()!*+,-. = (?=<=.0ℎ9A=<=. + ?C4<-0ℎ9AC4<-) × ℎ  
    (2) 

?=<=. = F=<=.[1 + I(J − J7)]    (3a) 

?C4<- = FC4<-[1 + I(J − J7)]  
 

  (3b) 
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with ktot the total loss rate (in d-1). This rate includes the chemical loss due to the reaction of isoprene in 

aqueous phase with major reactive oxygen species (ROS) such as the hydroxyl radical (OH) and the 

singlet oxygen (1O2) (Palmer and Shaw, 2005), and the bacterial consumption (Palmer & Shaw, 2005; 

Booge et al., 2016).  

To constrain the value of ktot, we made use of the vertical profiles collected during the AMT 2012 

cruise (Hackenberg et al., 2017). Below a certain depth, exchanges of isoprene with the atmosphere are 

negligible and subsurface isoprene concentrations result from an equilibrium between production and 

consumption. An analysis of the retrieved vertical profiles showed that 20 m is a reasonable depth, as 

measured isoprene concentrations generally exhibit a (positive) gradient below that depth. Hence, a 

consumption rate kest. is estimated from each pair i of isoprene (ISOOBS) and Chla (ChlaOBS) measured 

below 20 m:  

with P the isoprene production rate, taken as 0.185 µmol C5H8 g Chla-1 h-1, which corresponds to the mean 

value of the isoprene production rates measured in laboratory experiments, all species combined. Then, a 

linear regression is performed between kest. and ChlaOBS (Fig. 2) based on the following equation: 

This results in a significant correlation (p < 0.05, n = 40), with a coefficient of regression R2 of 0.54. The 

retrieved slope µ is equal to 53850 (g Chla L-1) -1 d-1 and the retrieved intercept, noted kChem, is equal to 

0.01 d-1. From this, ktot is modeled in NEMO-PISCES as: 

The constant part is assumed to be the chemical loss. The variable part is assumed to represent the 

bacterial consumption of isoprene, with a rate kBio introduced such as: 

 

0)1234.5+67 = L-.- × "#$   (4) 

L6M-.4 = ' × 0ℎ9AO3P"#$O3P Q4
    (5) 

L6M-.4 = F0ℎ9AO3P4 + LR+67   (6) 

L-.- = F(0ℎ9A=<=. + 0ℎ9AC4<-) + LR+67   (7) 

L34. = F(0ℎ9A=<=. + 0ℎ9AC4<-)   (8) 
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Figure 2: Scatter-plot of estimated consumption rates (kest.) versus observed Chla concentrations (ChlaOBS). Chla 

corresponds to measurements performed at different depths by fluorescence during the AMT 2012 cruise (Hackenberg et 

al., 2017). The correlation is statistically significant (p < 0.05, n = 40), with R2 = 0.54.  

 

2.3.3. Ocean-atmosphere exchanges  

 The total isoprene flux at the ocean-atmosphere interface (Fluxtot) is described as the sum of the 

oceanic isoprene flux (Fluxocean), i.e. the flux due to the isoprene pool produced and consumed in the 

water column, and of the SML flux (FluxSML), i.e. the flux due to the interfacial photolysis of SML 

surfactants: 

 The oceanic isoprene flux Fluxocean to the atmosphere is described in a similar way to the Fick's 

diffusion law. It depends on the concentration at the ocean surface and on the partial pressure in the 

atmosphere above the ocean (pISOa in atm):  

with patm the atmospheric pressure and fISO the atmospheric dry molar fraction of isoprene. H is the Henry's 

law constant, which relates the partial pressure of a gas with the equilibrium concentration in solution 

(ISO*):   

ChlaOBS (g L-1)

k
e
s
t 

(d
-1

)

89:;-.- = 89:;.56<= + 89:;PST     (9) 

89:;.56<= = LUVW("#$ − X × ?"#$<)     (10) 

?"#$< = ?<-7 × YZPO      (11) 

"#$∗ = X × ?"#$<    (12) 
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It is calculated from Mochalski et al. (2011) by:  

Finally, kflx is the gas transfer velocity (in m s-1). It depends on the wind speed at 10 m height (u in m s-1) 

according to the Wanninkhof (1992) parameterization and on the Schmidt number (sch, dimensionless), 

described as a quadratic function of the seawater temperature (Tran et al., 2013). 

In order to maximize the flux of isoprene emitted to the atmosphere, the atmospheric dry mole fraction 

fISO is taken equal to zero. Over the open ocean, because of the short atmospheric lifetime of isoprene, this 

assumption might be justified. However, over the coastal ocean this assumption may not be valid because 

of the strong terrestrial plants inputs.  

The SML isoprene flux is computed based on the parameterization of Brüggemann et al. (2018). 

It is described as the photochemical emission potential (µphoto in mW m-2) multiplied by the photochemical 

isoprene flux from the marine SML and biofilm measured in laboratory studies (Flab in molecules of 

isoprene mW-1 s-1): 

Previously reported values for Flab vary between 3.71 and 6.19 × 107 molecules mW-1 s-1 (Ciuraru et al., 

2015a; 2015b; Brüggemann et al., 2017). In PISCES, Flab is set to 4.95 × 107 molecules mW-1 s-1, 

corresponding to the mean value computed from the minimum and the maximum of this range. The 

emission potential µphoto is described as a linear relationship of the ultraviolet solar radiation between 280 

and 400 nm reaching the surface ocean (E280-400 in mW m-2): 

In PISCES, E280-400 is assumed to be 3.535% of the total solar irradiance. This fraction has been 

determined from the standard solar spectrum ASTM G173-03 (2012), modelled using the ground-based 

solar spectral irradiance SMARTS2 (version 2.9.2) Simple Model for Atmospheric Transmission of 

Sunshine. The correction factor Fsurf accounts for variations of the surfactant concentrations in the SML. 

X = \;? ]−17.85 + abcd
efghc.bij × 100     (13) 

LUVW = [0,251:g] × n6602pℎq
b g⁄

   (14) 

89:;PST = 8V<s × Ft+.-.     (15) 

Ft+.-. = ugvdwadd × 8MxyU × LPST     (16) 
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Following Brüggemann et al. (2018), it is expressed as:  

with the surfactant concentration csurf in the SML (in concentration equivalents of Triton X), calculated 

according to the method of Wurl et al. (2011). For oligotrophic waters with net primary production (NPP) 

< 0.4 g C m-2 d-1, csurf = 320 μg Teq L-1. For eutrophic waters with NPP > 1.2 g C m-2 d-1, csurf = 663 μg 

Teq L-1. For mesotrophic waters with NPP between 0.4 and 1.2 g C m-2 d-1, csurf = 502 μg Teq L-1. In 

PISCES, no variations of csurf,max are considered and this concentration is set to its maximum proposed 

value, i.e. 663 μg Teq L-1. The factor kSML allows to account for changes in the gas transfer velocity across 

the air/sea interface. As described in Brüggemann et al. (2018), it depends on the wind speed according to 

the parameterization of McGillis et al. (2004) and it is normalized to laboratory conditions of Ciuraru et 

al. (2015a) and Brüggemann et al. (2017): 

With ulab = 5.31× 10-2 m s-1. Finally, the concentration of surfactant in the SML is considered significant, 

and hence photochemically active only when the wind speed is below 13 m s-1 (Brüggemann et al., 2018). 

Above this threshold, the SML is considered unstable and free of surfactant.  

 

2.4. Experiments 

 

2.4.1. Standard experiment  

PISCES, including the isoprene module described above, is used in an offline configuration, i.e. a 

climatological ocean dynamical state is first obtained from a NEMO physics-only simulation (Nucleus for 

European Modelling of the Ocean model: NEMO, version 3.6, Madec, 2008) and is then used when 

running PISCES. This physics-only simulation was obtained after a spin up of 200 years, starting from 

the climatology of Conkright et al. (2002) for temperature and salinity. It is forced by daily climatological 

atmospheric fields (air temperature, winds, precipitations, shortwave fluxes, …) and monthly 

8MxyU = V=z5{|}~�
V=z5ÄÅÇ,{|}~�     (17) 

LPST = v.gfÉd.dba×xÑÖ
v.gf[d.dba×xÜÅáÑ]     (18) 
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precipitations, which were built from various data sets including the daily NCEP reanalysis (see Aumont 

et al., 2015 for details). The last year of the physics-only simulation (ocean currents, temperature, salinity, 

mixed layer depth, surface radiation…) at 5-day temporal mean resolution is used to force PISCES. For 

all biogeochemical tracers except isoprene, PISCES is initialized after a 3000-year long spin-up as 

detailed in Aumont et al. (2015). PISCES, including the isoprene module, is then run for two additional 

years. Only the second year is used for the study of the oceanic isoprene cycle, the first year being 

considered as a short spin-up which is sufficient because of the short life-time of isoprene in the ocean 

(from a few days to a few weeks ).  

PISCES is here used within the global configuration ORCA2, whose spatial grid has a nominal 

horizontal resolution of 2° with 30 levels on the vertical dimension (10 m resolution in the first 200 

meters). In order to map the oceanic isoprene dynamic and to evaluate the concentrations against the in 

situ dataset previously described, the model outputs have been regridded on a regular 2° ´ 2° grid, using a 

bilinear interpolation.    

 

2.4.2. Sensitivity experiments 

The isoprene module described above is used to perform a first simulation, referred to here as the 

standard simulation (hereafter STD). Building from the STD simulation, we performed a series of four 

other simulations with the same experimental design, but with modifications in the way isoprene sources 

and sinks are parameterized. Each of those simulation is then compared to STD in order to evaluate the 

sensitivity of the isoprene concentrations and emissions to each process and/or its representation. 

 

Simulation STD-PFT. This simulation aims to evaluate the relevance of differentiating the isoprene 

production between the two PFTs: nanophytoplankton and diatoms. In STD-PFT, the temperature-

dependant rates pnano and pdiat (Eq. 2) are kept the same by fixing the rates µnano and µdiat (Eq. 3a and 3b) at 

the same value, 0.35 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 (mean value between the rates µnano are µdiat used in STD).  
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Simulation STD-T. Here, the importance of temperature as a driver of isoprene production is evaluated. 

To do so, the temperature dependence of the production rates is cancelled and the rates pnano and pdiat (Eq. 

2) are imposed constant with values corresponding to the average rates retrieved from laboratory 

experiments: 0.20 and 0.17 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for nanophytoplankton and diatoms, respectively. 

 

Simulation STD+I. Light intensity experienced by phytoplankton could influence isoprene production 

(Shaw et al., 2003; Gantt et al., 2009; Bonsang et al., 2010). We tested a light-dependent production, in 

addition to the temperature dependence. To link irradiance I (in µE m-2 s-1) to isoprene production, we use 

the log-relation of Gantt et al. (2009). Equations (3a) and (3b) become respectively: 

 

The parameter Im is fixed to 22.5 µE m-2 s-1. Note that irradiance is considered here as the photosynthetic 

available radiation (PAR). To convert PAR, described in PISCES in W m-2 into units of µE m-2 s-1, we use 

the following approximate conversion: 1 W m-2 ≈ 4.5 µE m-2 s-1. The vertical penetration of PAR is 

described in details in Aumont et al. (2015). 

 

Simulation STD-Chla. Here, we explore the relevance of using a variable isoprene consumption rate with 

Chla. In this simulation, the consumption term is simplified by keeping the bacterial rate kBio constant 

(equal to 0.01 d-1, based on the study of Booge et al., 2016). The chemical rate kChem remains unchanged 

(0.01 d-1) and hence equation (4) is used with a fixed ktot of 0.02 d-1.  

 

 

 

?=<=. = F=<=.[1 + I(J − J7)] V=	(Z)â
V=	(ZÄ)â  

(19a) 

?C4<- = FC4<-[1 + I(J − J7)] V=	(Z)â
V=	(ZÄ)â  

 

(19b) 
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3 Evaluation of the standard experiment  

The STD simulation, in which the phytoplankton isoprene production depends on temperature 

and in which the consumption depends on Chla, is here evaluated against experimental and in situ 

measurements. For the comparison with in situ data, the simulated concentrations collocated in time 

(month of measurement) and space (2° ´ 2° cell) with the mean observed measurements were extracted 

from the model output. It is worth mentioning that this evaluation might be limited by the fact that the 

model is forced by climatological boundary conditions (temperature, winds, precipitation, etc.) and hence 

does not represent interannual variations of both the ocean dynamics and biogeochemistry.  

 

Surface concentrations. In the global ocean, simulated isoprene concentrations in the surface ocean 

(taken as the first 10 m depth) range from 0.6 to 52.7 pmol L-1, with a mean value of 18.0 pmol L-1 for the 

months and locations collocated with observations. This range is lower than the range of observations for 

which upper values exceed 115.0 pmol L-1. However, 75% of the observed concentrations are below 30.5 

pmol L-1, and the mean value is 21.8 pmol L-1. Globally, 67% of the surface observations are represented 

within a factor of two by the model, and the corresponding RMSE value is 14.5 pmol L-1 (Fig. 3a). Figure 

3(b) presents the zonally averaged simulated concentrations (annual mean and monthly maximum and 

minimum), as well as maximum and minimum monthly values across all longitudes. They are compared 

to observed concentrations at a specific month and location, according to their latitude. Simulated 

isoprene concentrations are high at the equator (averaged zonal mean value is 35 pmol L-1), lower in the 

subtropical gyres (reduced to 10-15 pmol L-1) and slightly higher again between 30° to 40° (at 20-25 pmol 

L-1). This distribution is globally in agreement with the observations, and in particular with the data 

collected during the AMT 22 and AMT 23 cruises (Hackenberg et al., 2017) and with the data of Ooki et 

al. (2015), which cover a broad range of latitudes in the Atlantic, Pacific and Indian Oceans. This 

distribution resembles that of Chla and has been interpreted as a signature of the biogenic origin of 

isoprene (Ooki et al., 2015). That said, the model underestimates isoprene concentrations in the Indian 
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Vertical profiles. Figure 4 shows the simulated vertical profiles of isoprene concentrations (solid black 

line), collocated in time and space with the profiles retrieved from the AMT 22 and AMT 23 cruises after 

the averaging treatment (dashed black line). For a few observed profiles, isoprene concentrations stay 

relatively constant with depth and lower than 50 pmol L-1 (see in particular the profiles n°7-8, 15-16, 

located between 30 and 40°S). Such profiles are accurately simulated (except an overestimation of about 

20 pmol L-1 for the profile n°7). Most observed profiles, however, present a subsurface maximum (see 

profiles n°2-5, 10-14), which can exceed 100 pmol L-1. PISCES similarly simulates a maximum in the 

subsurface. For the AMT 22 profiles, this maximum is represented with a correct intensity, but is located 

deeper than the observed ones by about 15 to 30 meters (see in particular n°2-5). For most of the AMT 23 

profiles, isoprene concentrations at the subsurface maximum are underestimated, but the maximum is 

generally located at the same depth as the observed maximum (see in particular n°11, 12 and 14). In Fig. 

4, observed Chla vertical profiles are also depicted, as isoprene concentrations is assumed to be driven at 

first order by Chla because of its phytoplanktonic origin. Observed Chla concentrations are often poorly 

represented by PISCES for the selected months and locations, which makes it difficult to relate the Chla 

and isoprene discrepancies. Nevertheless, it can be mentioned that for a few profiles, the observed 

isoprene maximum is located above the observed Chla subsurface maximum (see the n° 2-5 and 11). For 

those later profiles, however, the simulated isoprene maximum is located at the same depth as the 

simulated Chla one. This biased location of the isoprene maximum points out that some biochemical 

processes controlling the isoprene concentration, or vertical mixing, might not be well represented. 

 

Isoprene production rates. In the first 200 m, the mean simulated phytoplankton production rates are 

0.35 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 (standard deviation is 0.23 µmol C5H8 g Chla-1 h-1) and 0.20 µmol C5H8 g 

Chla-1 h-1 (standard deviation is 0.13 µmol C5H8 g Chla-1 h-1) for diatoms and nanophytoplankton, 

respectively. These simulated temperature-dependent production rates are in the range of values measured 

in controlled laboratory experiments for a variety of phytoplanktonic species: 0.03 to 1.34 µmol C5H8 g 

Chla-1 h-1 for nanophytoplankton (mean is 0.20 µmol C5H8 g Chla-1 h-1) and from 0.03 to 0.39 µmol C5H8 g 
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Chla-1 h-1 (mean is 0.17 µmol C5H8 g Chla-1 h-1) for diatoms (Bonsang et al., 2010; Shaw et al., 2003; 

Exton et al., 2013; Meskhidze et al., 2015).  

 

To conclude, the model simulates isoprene concentrations that are in broad agreement with the 

available observations. However, it does not successfully reproduce the vertical profiles retrieved from 

the AMT 22 and AMT 23 cruises. The vertical profiles of Chla concentration (assumed to drive isoprene 

concentrations) are also not well reproduced by the model for those specific months and locations, which 

complicates the evaluation of the vertical profiles.  
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shape of the isoprene vertical profile resulting from STD-PFT (Fig. 4, dotted pink line) is similar to the 

one derived from STD. Quantitatively, concentrations are reduced for a few profiles, especially for the 

ones located at low latitudes (see profiles n° 4-6 and 12-13). This decrease, of about 10 pmol L-1 at most, 

is explained by the dominance of nanophytoplankton at low latitudes (Alvain et al., 2005). Indeed, the 

mean production rate µnano is decreased from 0.45 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 in STD to 0.35 µmol C5H8 g 

Chla-1 h-1 in STD-PFT.  

The limited changes between STD-PFT and STD indicate that introducing 2 PFTs in the model, 

which have production rates of the same order of magnitude, is not particularly relevant to better simulate 

isoprene concentrations. However, this analysis is limited by the small number of PFTs (only 2) 

represented in PISCES, especially considering the huge diversity of species included in the very generic 

nanophytoplankton group of PISCES. Variations of the production rate have previously been reported 

across 4 main PFTs: diatoms, Synechococcus, Prochlorococcus and haptophytes (Bonsang et al., 2010; 

Exton et al., 2013; Tran et al., 2013; Booge et al., 2016). To predict oceanic isoprene, phytoplankton 

isoprene production was separated into at least those 4 main groups by some previous modelling studies 

(Arnold et al., 2009; Gantt et al., 2009; Booge et al., 2016), in combination with their respective Chla 

proportions retrieved from satellite observation and the use of algorithms such as PHYSAT (Alvain et al., 

2005). However, there is still a large variability among the experimental rates available in the literature, 

even within one PFT. Indeed, among the experimental data available in the literature, we found a range of 

0.100-0.490 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for Synechococcus (n=3 values), a unique value of 0.107 µmol C5H8 g 

Chla-1 h-1 for Prochlorococcus, a range of 0.071-0.640 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for haptophytes (n=9 

values) and a range of 0.030-0.390 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for diatoms (n=61 values). We do think there 

are differences in the ability to produce isoprene among species, as it is the case for terrestrial plants 

(Arneth et al., 2007). However, as pointed out by Booge et al. (2018), part of this variability could be 

attributed to differences in forcing environmental conditions for which species have been acclimated to.  
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largely underestimated in STD-T. This is the case for example for the data collected during the AMT 22 

and AMT 23 cruises (Hackenberg et al., 2017), for the data of Bonsang et al. (1992) collected in the 

central Pacific, or for the data collected in the Atlantic and in the Indian Ocean (Booge et al., 2016). In the 

subsurface, the vertical isoprene profiles from STD-T (Fig. 4, dotted blue line) are very similar to the ones 

from STD, with slightly lower values. The difference between STD and STD-T is the largest for vertical 

profiles located at low latitudes (by up to 50 pmol L-1 at depth where the maximum of isoprene is found 

(see profiles 4-5 and 12-13)). This is expected as isoprene production in relatively warm waters is no 

more enhanced by temperature in STD-T.  

Our results highlight the sensitivity of isoprene concentrations to variability in water temperature. 

The processes by which temperature influences phytoplankton isoprene production are still poorly 

understood. Some laboratory studies have suggested a direct impact of temperature on isoprene 

production by marine phytoplankton. Exton et al. (2013) found a positive correlation for some 

Bacillariophyceae and Dinophyceae species (classes of diatoms) and Shaw et al. (2003) showed that 

isoprene production is maximum at about 23°C for Prochlorococcus. Meskhidze et al. (2015) have 

investigated 2 diatoms species: Thalassiosira weissflogii and Thalassiosira pseudonana and also found a 

significant temperature dependence. However, there are too few studies conducted, and overall too few 

species investigated, to be able to derive robust parameterizations from laboratory experiments. Recently, 

Ooki et al. (2015) and Hackenberg et al. (2017) have analysed datasets of in situ surface isoprene 

concentrations covering a large range of latitudes and have pointed out the importance of temperature in 

driving oceanic isoprene concentrations. They calculated linear regressions between isoprene and Chla 

concentrations and found significant coefficients of correlation when splitting by different ranges of sea 

surface temperature.  

It is worth mentioning some important metabolic and functional aspects of isoprene production 

by terrestrial plants that have been shown to be linked to temperature, even though this cannot be directly 

extrapolated to the marine realm. It is known that isoprene synthesis is performed through the 

methylerythritol 4-phosphate (MEP) metabolic pathway (Schwender et al., 1996; Lohr et al., 2012; Dani 
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& Loreto, 2017), the same one that produces many other compounds such as other BVOCs, carotenoids 

and hormones (Lichtenthaler, 2009; Loreto & Fineschi, 2015). This pathway is present in many bacteria 

and photosynthetic organisms (Lichtenthaler et al., 1997) and is ubiquitous in marine phytoplankton 

(Lohr et al., 2012). It occurs in chloroplasts and uses carbon compounds directly from the Calvin cycle of 

the photosynthesis (Delwiche & Sharkey, 1993; Schnitzler et al., 2004; Ferrieri et al., 2005; Sharkey & 

Monson, 2017). Two main hypotheses are put forward to explain the benefits of isoprene production for 

terrestrial plants facing temperature changes. The first hypothesis relates to the role of isoprene 

production in getting rid of excess carbon and energy produced during active photosynthesis (Logan et 

al., 2000; Sanadze, 2004; Sharkey et al., 2008; Pollastri et al., 2014; Sanadze et al. 2016), as there is a 

strong influence of temperature on enzymatic reactions in general, and on those catalyzing isoprene 

(Loreto & Schnitzler, 2010). The second one is a role of thermo-protection, with isoprene stabilizing 

membranes during stressing temperature events (Sharkey & Singsaas, 2001; Sharkey & Yeh, 2001). 

However, unlike the energy dissipation hypothesis, the response to a thermal stress could be less relevant 

to explain marine isoprene production (Meskhidze et al., 2015; Shaw et al., 2003) as phytoplankton are 

usually exposed to more stable temperatures in the ocean.  

Considering the different arguments mentioned above, we do think that a direct relation between 

isoprene production by oceanic phytoplankton and temperature exists. However, it is important to point 

out that the covariations we observed between temperature and isoprene concentrations could also be a 

consequence of other variables influencing isoprene production, which would co-vary with temperature at 

the scale of the global ocean. An example of such a case is phytoplankton speciation with latitude. 

Cyanobacteria, in particular Synechococcus dominate at low latitudes (Flombaum et al., 2013; Alvain et 

al., 2005) whereas diatoms and haptophytes dominate at high latitudes (Alvain et al., 2005; Ben Mustapha 

et al., 2014). If isoprene production is closely linked to PFTs and that warm waters species produce more 

isoprene than cold waters species, then speciation could explain at least part of the observed pattern with 

temperature, as already mentioned by Hackenberg et al. (2017). The analysis of laboratory retrieved 

isoprene production rates shows that the mean estimated rate of Synechococcus (0.335 µmol C5H8 g Chla-1 
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h-1) is higher than the mean of other groups (0.107 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for Prochlorococcus, 0.192 

µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for haptophytes and 0.169 µmol C5H8 g Chla-1 h-1 for diatoms), which supports 

such influence. This mean is however based on only 3 estimates, and the trend is only observable for this 

group.  

 

4.3. Importance of the light dependence  

 The importance of light for producing isoprene is here evaluated with the STD+I experiment, in 

which pnano and pdiat are both dependent on temperature and light. Figures 5(e) and 5(f) show the 

differences between observed and simulated surface concentrations as a function of the simulated 

irradiance in the surface layer of the ocean. RMSE value is unchanged compared to the STD experiment 

(14.5 pmol L-1). Additionally, there is no clear pattern between simulated biases and light levels, for both 

simulations. Below the surface, isoprene profiles are however strongly modified in STD+I (Fig. 4, dotted 

yellow line). For all profiles, light stimulates isoprene production in the surface ocean, resulting in 

increased surface concentrations of about 0 to 20 pmol L-1. In contrast, concentrations are highly reduced 

below 60 m, by about 30 to 60 pmol L-1. At these depths, light is strongly attenuated and hence limits 

isoprene production in the case of light dependence. Additionally, the STD+I experiment leads to 

isoprene maxima located further up in the water column. This helps representing the location of the 

observed isoprene maxima for the AMT 22 profiles (see profiles n°2-5), especially where observed 

maxima are located above the corresponding Chla maxima. Nevertheless, for profiles 2 and 3, maxima are 

now located about 20 m shallower than the observed ones, and for profiles n°3-5, their intensity is highly 

underestimated (by about 60 pmol L-1). For the AMT 23 profiles, the STD+I experiment produces 

isoprene profiles that are not in agreement with the observed ones, especially because of too low 

concentrations at depth.  

At the surface, our results show a limited impact of light on isoprene concentrations. Light 

dependence produces a decoupling between isoprene and Chla profiles with depth. This effect could be 

relevant to explain why the isoprene maximum is located shallower than the Chla maximum in some 
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profiles. Nevertheless, the light dependence produces too low isoprene concentrations below the 

subsurface maximum for a majority of the available profiles.  

As for temperature, the knowledge about the link between light and isoprene production by 

marine phytoplankton is still poor. Some laboratory studies have investigated the influence of light 

variations (taken as PAR radiation) on isoprene production rates. Whereas Bonsang et al. (2010) found a 

relation only for a few diatom species, Shaw et al. (2003) found a relation for Prochlorococcus and Gantt 

et al. (2009) for cyanobacteria, diatoms and coccolithophores. For terrestrial plants, a relationship 

between isoprene emission and PAR light has been evidenced (Sharkey et al., 1995; Tingey et al., 1989), 

and was shown to be similar to that of photosynthesis (Guenther et al., 1991; Sharkey & Monson, 2017), 

with a link with the photosynthetic electron transport system (Sharkey & Monson, 2017). However, it is 

not known whether isoprene could have a direct functional role linked to PAR levels, but it could have a 

direct protection role for cell membranes facing oxidative damages caused by UV radiations (Loreto & 

Schnitzler, 2010).  

Here, it is difficult to settle whether light is an important driver of marine isoprene production. 

Considering first the very limited importance of light for the evaluation of the isoprene surface 

concentrations, and second the fact that light strongly modifies the shape of the vertical profiles towards a 

strong decoupling between isoprene and Chla, we chose not to keep this parameter into the calculation of 

the production. However, light partly helps to represent a shift in the location between the isoprene and 

Chla maxima observed at some profiles. This shift had already been observed by Booge et al. (2018) with 

profiles collected during the SPACES/OASIS cruise, but not with profiles collected during the ASTRA-

OMZ cruise. Booge et al. (2018) rather related this shift to enhanced mixing of isoprene, leading to a 

release to the water column above the MLD after production by phytoplankton. It is worth mentioning 

that isoprene production is probably more directly influenced by NPP than by Chla, especially if we 

consider the close metabolic link between isoprene production and photosynthesis. Thereby, varying 

Chla/C ratio with depth, often resulting in increased ratios with lower light levels at depth, would also 

contribute to a shift between Chla and isoprene maxima. 
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4.4. Importance of a variable consumption rate  

The relevance of using a variable bacterial consumption rate is here evaluated. For this purpose, 

we compare the STD-Chla experiment in which the bacterial consumption rate is constant, with the STD 

experiment in which it varies with Chla levels. Figures 5(g) and 5(h) show the differences between 

observed and simulated surface concentrations as a function of simulated Chla in the surface layer of the 

ocean. A clear relation between the simulated isoprene concentrations and Chla is observed with STD-

Chla (expected from the Chla-dependent production term), whereas this is not the case with the observed 

concentrations. Hence, STD-Chla results in a degradation of the representation of surface concentrations: 

RMSE value is 19.2 pmol L-1, against 14.5 pmol L-1 with STD. Indeed, regions where Chla is high (> 1.0 

mg m-3) are overestimated by more than a factor of two. This is the case for example for the data 

measured during ASTRA-OMZ in October 2015 along the Peruvian coast (Booge et al., 2016). In 

contrast, data points located in areas where Chla is low (< 0.2 mg m-3) are underestimated. Below the 

surface, removing the Chla dependence of the consumption term results in globally higher concentrations 

(up to 40 pmol L-1), and especially at depth where the maximum of isoprene is simulated (Fig. 4, dotted 

green line).  

The analysis of the observations did not show co-variations of surface isoprene with Chla, despite 

what is commonly expected from a phytoplankton source. This points out that other mechanisms related 

to Chla might drive the ocean distribution of isoprene. A variable consumption rate may be one plausible 

mechanism. Using AMT vertical observed profiles, we found a significant linear correlation between the 

consumption rate and Chla (R2=0.54). We assumed that the variable part of the regression corresponds to 

bacterial consumption of isoprene, as bacterial activity generally co-varies with primary production and 

hence at first order also with Chla. Nevertheless, the relationship between bacterial and primary 

productions is not linear (Hoppe et al., 2002) and it is not known to what extent this relationship can be 

extended to the global ocean. The marine isoprene consumption by bacteria is indeed still poorly known, 

and even more its kinetic. Palmer and Shaw (2005) initially proposed to use a rate of 0.06 d-1 based on 
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estimates for methyl bromide (CH3Br) (Yvon-Lewis et al., 2002; Tokarczyk et al., 2003). However, 

Booge et al. (2016) obtained a better agreement between measured and modelled isoprene concentrations 

using a smaller rate, and their seawater incubation experiments carried out in temperature-controlled 

water baths showed significantly longer lifetimes (minimum of 100 days) (Booge et al., 2016), that 

correspond to a maximum rate of 0.01 d-1. For comparison, bacterial rates retrieved from our regression 

analysis vary between 0 and 0.05 d-1 for a range of Chla of 0 to 1.0 mg m-3. 

The marine chemical sink of isoprene was not assumed to vary with Chla, as it is due to the 

reaction of isoprene in aqueous phase with major reactive oxygen species (ROS): superoxide (O2
-), 

hydrogen peroxide (H2O2), the hydroxyl radical (OH) and singlet oxygen (1O2) (Palmer & Shaw, 2005). 

We assumed a constant rate, due to the lack of knowledge regarding both the kinetics of the reactions 

with isoprene in the aqueous phase and the oceanic dynamics of the ROS species. For the oxidation by 

OH, whereas Palmer and Shaw (2005) proposed to use a kinetic rate of 6 ´ 1010 (mol L-1)-1 s-1, Huang et 

al. (2011) estimated a rate that is 5 times slower (1.2 ´ 1010 (mol L-1)-1 s-1) based on a specific laboratory 

and box model study on isoprene chemistry in water. Considering a range of oceanic OH concentrations 

of 10-18-10-16 mol L-1 (Zinser, 2018), associated lifetimes range between 1.9 days and 2.6 years. Lifetimes 

associated to the oxidation by 1O2 are very high: in the range 3-300 years using oceanic concentrations of 

10-14 mol L-1 and a kinetic constant in the range 104-106 (mol L-1)-1 s-1 (Riemer et al., 2000, values 

proposed more generally for alkenes). Lifetimes could even be longer than 316 years if one considers the 

concentrations reviewed in Zinser (2018) (<10-15 mol L-1). The distributions of O2
- and H2O2 are better 

known, and their concentrations are several orders of magnitude higher than those of OH and 1O2: in the 

ranges 10-12-10-10 mol L-1 for O2
- and 10-9-10-7 mol L-1 for H2O2) (Zinser, 2018 and references therein). 

However, there is to date no information about their reaction kinetics with isoprene in aqueous phase.  

It is worth mentioning that the lack of a clear co-variation between Chla and observed surface 

isoprene (Fig. 5(g) and 5(h)) could also be explained by the production term. Indeed, as discussed above, 

isoprene production could be more related to NPP than to Chla. Overall, the link between isoprene and 
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Chla needs to be better characterized, both in the production and consumption terms. There are to date too 

few studies focusing on the sinks, although we show that they are as important as the sources to determine 

the isoprene concentrations and hence the emissions to the atmosphere. 

 

 

5 Simulated isoprene oceanic cycle and fluxes to the atmosphere 

It is the first time that isoprene concentrations, and emissions to the atmosphere, are 

prognostically estimated using a 3-D biogeochemical model. In this section, we detail the global oceanic 

budget of isoprene, as simulated in the STD experiment. Maps of isoprene surface concentrations and 

emissions to the atmosphere from the sensitivity experiments are available in the Supplementary 

Materials.  

 

5.1. Global budget and emissions 

 At the scale of the global ocean, the isoprene inventory is 0.19 Tg C, with a residence time of 

45.6 days. Isoprene production by phytoplankton is 1.52 Tg C yr-1, of the same order of magnitude as the 

combined chemical and biological sinks: 1.25 Tg C yr-1. The total emission of isoprene to the atmosphere 

is estimated to 0.66 Tg C yr-1 with an uncertainty range of 0.43-0.82 Tg C yr-1. This value corresponds to 

the sum of: 

- the outgassing of isoprene from the ocean (Fluxocean): 0.27 Tg C yr-1, with an uncertainty range of 

0.14-0.33 Tg C yr-1, inferred from the sensitivity tests we performed on the processes controlling 

the oceanic concentrations 

- the direct emission due to photoproduction in the SML (FluxSML): 0.39 Tg C yr-1, with an 

uncertainty range of 0.29-0.49 Tg C yr-1, based on sensitivity tests performed on the range of 

photochemical isoprene fluxes from marine SML and biofilm measured in laboratory studies. 

Figure 6 summarizes the values of the different terms of the isoprene budget above and below the oceanic 

mixed layer depth. 70.4% of the global phytoplankton production takes place below the mixed layer, and 
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5.2.2. Isoprene concentrations in the surface ocean and emissions to the atmosphere 

Figures 8 (a) and (b) present the annual mean isoprene concentrations at the surface (taken as the 

first 10 m) and their seasonal variations with latitude. Isoprene concentration pattern in this surface layer 

is slightly different from the vertically integrated one. It depends more strongly on Chla than the 

integrated pattern which shows a stronger temperature dependence. Indeed, surface concentrations are 

higher at low and mid latitudes but strong maxima (more than 70 pmol L-1) are found in the eastern 

equatorial Atlantic and Pacific Oceans where surface waters are enriched in nutrients by the equatorial 

upwelling. Also, concentrations are strongly reduced (below 10 pmol L-1) in the center of the subtropical 

gyres. Surface isoprene concentrations present a clear seasonal cycle at mid latitudes, with maxima 

reached during spring in both hemispheres. At low latitudes, isoprene concentrations are rather constant 

throughout the year with the strongest values reached along the equator.  

Figures 8 (c) to (h) present the annual mean isoprene emissions to the atmosphere (Fluxocean, 

FluxSML and Fluxtot) and their seasonal variations with latitude. The spatial pattern and seasonality of 

Fluxocean look similar to those of the surface isoprene concentrations. On an annual mean basis, oceanic 

isoprene emissions Fluxocean vary spatially from 0 to 117.7 nmol m-2 d-1 with a global mean flux of 28.7 

nmol m-2 d-1. With a global annual mean flux of 41.4 nmol m-2 d-1, isoprene emissions from the SML 

(FluxSML) are only slightly stronger. However, spatial patterns differ, with relatively stronger emissions at 

low latitudes and stronger seasonality at mid latitudes, due to its dependence on the incident UV radiation. 

Finally, total isoprene emissions to the atmosphere (Fluxtot) vary spatially from 0.4 to 214.1 nmol m-2 d-1 

(with a mean value of 70.1 nmol m-2 d-1). The strongest emissions are simulated in the equatorial region 

(the 15°N-15°S band contributes to more than 36% to the global annual emission) and at latitudes 

between 30 and 60° (contributing to more than 38% to the global annual emissions). High emissions are 

also reached locally along the west coast of South America and Africa. Annual mean emissions are 

strongly reduced above 60° north or south (those combined two regions contribute to only 2% to the 

global annual emission). 
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published isoprene distributions, our simulated spatio-temporal dynamic is first driven by Chla (with 

higher emissions around the equator, in coastal upwelling systems and at mid-latitudes). This is not 

surprising providing that all parameterizations are based on the assumption that isoprene production is 

proportional to Chla. A strict matching between Chla and emissions is found by Palmer and Shaw (2005), 

who applied a single constant production rate with Chla, with a sink proportional to the simulated 

isoprene concentration. However, the relative magnitude of the emissions in the different regions varies 

from one estimation to another. In our model, oceanic emissions are strong around the equator, as a 

consequence of the temperature and Chla dependencies, and to a lesser extent due to the fact that diatom 

production rates are lower than those of nanophytoplankton. Booge et al. (2016) produced a global 

estimate of the emission of 0.21 Tg C yr-1 with a PFT-dependant relationship. Their emissions are largely 

increased at high latitudes (around both 60°N and 60°S), due to a strong production rate assigned to 

diatoms. This leads to annual mean emissions exceeding 90 nmol m2 d-1 in the north Atlantic, whereas in 

PISCES, oceanic emissions in this region are lower than 20 nmol m2 d-1. Around the equator, their 

emissions are strongly reduced (less than 30 nmol m2 d-1) whereas in PISCES, they can reach 80 nmol m2 

d-1. Gantt et al. (2009) implemented relationships which, in addition to PFTs, also depend on incident 

PAR and produced a global estimate of 0.92 Tg C yr-1. This estimate is higher than what is predicted by 

PISCES. However, Gantt et al. (2009) calculated an uncertainty range due to PFT speciation of 0.31-1.09 

Tg C yr-1. Their patterns present strengthened emissions at low latitudes (and tropics due to high 

irradiance despite the relatively low Chla levels), with a stronger seasonality at mid latitudes due to both 

high irradiance and Chla.  

The global SML isoprene emission (FluxSML) is estimated to 0.39 (0.29-0.49) Tg C yr-1, with an 

uncertainty. Spatial pattern of this flux resembles the pattern of the photochemical emission potential 

produced by Brüggemann et al. (2018). However, their global estimate of the isoprene SML emission is 

higher: 0.98 (0.62-1.34) Tg C yr-1. This difference could be due to an underestimation of the NPP. Indeed, 

the annual NPP predicted with PISCES is 44 Gt C yr-1, which falls on the lower bound of the estimates 

retrieved from satellite observations: 37 and 67 Gt C yr-1 (Aumont et al., 2015 and references therein). 
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The total isoprene emission to the atmosphere (Fluxtot) is estimated to 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr-1, which is 

still below the range of top-down estimates: 1.5-11.6 Tg C yr-1 (Arnold et al., 2009; Luo & Yu, 2010; Hu 

et al., 2013). Hence, the addition of an isoprene flux due to interfacial photochemistry only helped 

minimizing this discrepancy. Both uncertainties in the top-down estimates and on the interfacial 

photochemistry may play a role in the difficulties to reconcile the two approaches. In particular, whereas 

the SML plays a central role in a range of physical, biogeochemical and climate-related processes 

(Cunliffe et al., 2013), high uncertainties on its spatio-temporal dynamic, on the complex nature of its 

surfactants and on the impact of these surfactants on air-sea gas exchanges lead to highly 

underconstrained SML fluxes parameterizations. Uncertainties in the oceanic isoprene emission (Fluxocean) 

may also be important. However, as those latter reflect the simulated isoprene concentrations, which were 

fitted according to observed concentrations, this source of uncertainty may not be the only reason for this 

discrepancy. 

 

 
Table 1: Bottom-up estimates of the global annual flux of isoprene to the atmosphere, described in the literature and in 

this study.  
 

 

Global oceanic 

isoprene flux to 

the atmosphere in 

Tg C yr-1

(range)

Global sea surface 

microlayer  

isoprene flux in 

Tg C yr-1

(range)

Type of study
Origin of the Chla field and 

temporal coverage
Production term

Biochemical 

sink term

This study 0.27 (0.14-0.33) 0.39 (0.29-0.49) 3-D modeling
Chla is computed prognostically

Mean climatology

Variable rates with 

PFTs (2 groups) and 

temperature

Variable rate 

with Chla

Booge et al. (2016) 0.21

Not represented 2-D modeling

Monthly mean satellite data 

(MODIS) for 2014

Variable rates with 

PFTs (4 groups)
Constant rate

Luo and Yu (2010) 0.32

Monthly mean satellite data 

(merged of MODIS and SeaWiFS 

products) for 2006

Variable rates with 

PFTs (4 groups)
No sink 

Gantt et al. (2009) 0.92 (0.31-1.09)
Monthly mean satellite data 

(SeaWiFS) for 2001

Variable rates with 

PFTs (4 groups) and 

incoming PAR 

radiation 

No sink 

Arnold et al. (2009) 0.27 (± 0.07)
Monthly mean satellite data 

(SeaWiFS) for 2000

Variable rates with 

PFTs (4 groups)
No sink 

Palmer and Shaw (2005) 0.1
Monthly mean satellite data 

(MODIS) for 2001
Constant rate Constant rate

Sinha et al. (2007) 1.2

Not represented 

Global extrapolation of in situ isoprene measurements (May/June 2005)

Bonsang et al. (1992) 1.1
Global extrapolation of in situ isoprene measurements (May/June 1987, October 1989 and 

Avril/May 1990)
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6 Conclusion and perspectives 

 In this study, we first explored different parameterizations of the oceanic isoprene sources and 

sinks, based on experimental, field and theoretical knowledge. We show that seawater temperature is the 

most important driver of isoprene phytoplankton production for best representing the in situ surface and 

vertical isoprene concentrations. Regarding the importance of irradiance, results are very ambiguous. 

Whereas this parameter could partly explain the observed shift between isoprene and Chla maxima at 

depth, it leads to too low concentrations at depth and does not contribute to better represent the surface 

data. Finally, the exploration of a variable consumption term shows a potential link between the 

biochemical sink and phytoplankton activity. Secondly, we provide the first global estimates of the 

oceanic isoprene cycle based on a 3-D model. We show that most of the isoprene production occurs 

below the mixed layer. As a consequence, other bottom-up models based on 2D surface Chla could miss 

up to 18.5% of the global emission of oceanic isoprene, and even more in some specific locations such as 

the equatorial Pacific. Our estimate of the isoprene flux to the atmosphere due to the production occurring 

in the water column, is 0.27 (0.14-0.33) Tg C yr-1. It is in the range of previous bottom-up estimates based 

on satellite retrieved maps of monthly means Chla or on global extrapolation of in situ measurements. We 

also represent for the first time in an oceanic isoprene model, the flux due to photochemical processes 

occurring in the SML (in addition to the oceanic flux). This SML flux is estimated to 0.39 (0.29-0.49) Tg 

C yr-1, producing a total isoprene flux to the atmosphere of 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr-1. 

 A lot of uncertainties remain on our knowledge of processes, both quantitatively and qualitatively, 

which strongly limits our current capability to model the marine cycle of isoprene and to produce accurate 

estimates of the global fluxes to the atmosphere. In particular, there is a large variability in Chla 

normalized production rates retrieved from laboratory experiments. More experiments are needed to 

increase the number of estimates per PFT, but also to derive specific relations with environmental drivers. 

There is also a strong lack of studies focusing on the oceanic biochemical sink of isoprene, although it is 

as important as production to accurately estimate ocean isoprene. Better constraining the terms controlling 
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the 3D oceanic isoprene is necessary to reduce the discrepancies between observed and simulated 

concentrations. However, since the parameterizations we used are tuned to fit the in situ observations, it 

seems that for bridging the gap between top-down and bottom-up estimates of the emission to the 

atmosphere, priority should be put on both refining the top-down estimates, and on better constraining the 

SML photoproduction of isoprene.  
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Introduction  

The supporting figure consists in global maps of oceanic surface isoprene concentrations and total 

emissions to the atmosphere resulting from five simulations performed with a 3-D ocean 

biogeochemical model. The simulation STD corresponds to the standard simulation. In STD, Chla-

normalized production rates depend on the phytoplankton group and on the sea surface temperature, 

and the consumption rate varies with Chla. In the STD-PFT simulation, production rates are the 

same for nanophytoplankton as for diatoms. In the STD-T simulation, production rates are constant 

for each phytoplankton group. In the STD+I simulation, production rates depend on the light level. 

In the STD-Chla simulation, the consumption rate is constant.  
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Chapitre 5

Impacts du changement climatique sur

les émissions océaniques de CO, isoprène

et DMS

5.1 Introduction

Les activités phytoplanctoniques sont à l’origine d’émissions par l’océan de gaz à forte

réactivité atmosphérique [LISS et JOHNSON, 2013]. Une multitude de composés, inorga-

niques et organiques sont concernés. Ils ont une importance pour la détermination des

réactions chimiques se déroulant au-dessus des océans et pour la capacité oxydante de

l’atmosphère. Les oxydations successives, notamment de composés organiques volatils

(COV), peuvent par ailleurs aboutir à la formation d’aérosols. Les aérosols ont une im-

portance pour le climat [MAHOWALD et al., 2011]. Ils peuvent exercer un forçage radiatif

négatif (un refroidissement) ou positif (un réchauffement), qui passe par un effet direct

de diffusion et d’absorption du rayonnement solaire ainsi que par une modification des

propriétés optiques, de l’étendue et du temps de vie des nuages via une action sur leurs

noyaux de condensation [ALTARATZ et al., 2014; ROSENFELD et al., 2014].

Les émissions océaniques de composés réactifs sont susceptibles de répondre à des

variations dans le forçage radiatif reçu en surface de l’océan, et en particulier aux per-

turbations induites par les rejets croissants de gaz à effet de serre d’origine anthropique.
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En effet, des variations de température en surface de l’océan, mais aussi dans d’autres

variables climatiques telle que la dynamique des vents, impactent les émissions de ma-

nière directe en modifiant par exemple la solubilité des gaz et les vitesses de dégazage

[LISS et MERLIVAT, 1986; WANNINKHOF, 1992]. Les émissions sont également impactées

indirectement par des perturbations dans les processus biogéochimiques qui contrôlent

les concentrations océaniques des gaz dissous dans la colonne d’eau [BOPP et al., 2003],

notamment les activités phytoplanctoniques, la disponibilité en nutriments, et plus gé-

néralement les cycles biogéochimiques de l’océan [IPCC, 2019].

Les réponses au changement climatique des émissions océaniques de gaz à réactifs

sont peu connues. On ne sait notamment pas dans quel sens elles vont varier. Pour les

COV en particulier, une augmentation des émissions pourrait atténuer les effets du chan-

gement climatique par une augmentation du forçage radiatif négatif induit par la forma-

tion d’aérosols. Une diminution des émissions de COV pourrait au contraire amplifier les

effets du changement climatique. Même un gaz comme le sulfure de diméthyle (DMS),

qui a reçu une grande attention depuis la publication de l’hypothèse CLAW par CHARL-

SON et al. [1987] et qui a été étudié dans un contexte de changement climatique [BOPP

et al., 2003; GABRIC et al., 2004; KLOSTER et al., 2007; SIX et al., 2013; VALLINA et al., 2007],

on ne sait toujours pas quel sera le signe du changement de ses émissions, ni si ces chan-

gements seront suffisamment importants pour agir sur le climat à des échelles spatiales

et temporelles significatives [VOGT et LISS, 2009]. Cela s’explique par des lacunes dans la

compréhension des effets du climat sur les processus biogéochimiques contrôlant l’évo-

lution du cycle océanique du DMS [KLOSTER et al., 2007; VALLINA et SIMÓ, 2007; VALLINA

et al., 2007] ainsi que dans la compréhension des liens entre émissions de DMS, forma-

tion de nuages et forçage radiatif [QUINN et BATES, 2011]. Les émissions océaniques de

quelques composés halogénés à impact sur la formation d’aérosols (le iodométhane) et

la chimie de l’ozone (bromoforme et dibromométhane) ont également été étudiées très

récemment par ZISKA et al. [2016] dans un contexte de changement climatique. Ces au-

teurs projettent une augmentation des émissions océaniques de ces composées de l’ordre

de 5 à 30% d’ici à 2100 sous scénario de réchauffement RCP 8.5, en raison de l’augmen-

tation des températures et des changements de vents. Néanmoins dans cette étude, les

concentrations océaniques en surface de l’océan ont été maintenues constantes et donc

les effets indirects via les processus biogéochimiques de production et de consommation

des composés n’ont pas pu être investigués. Pour les autres composés réactifs et notam-
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ment ceux dont les concentrations océaniques sont très dépendantes des activités biolo-

giques de l’océan, on ne sait encore rien des réponses de leurs émissions océaniques au

changement climatique. C’est le cas des hydrocarbures biogéniques comme l’isoprène,

qui a une importance pour la formation d’aérosols [CARSLAW et al., 2010; CLAEYS, 2004;

KROLL et al., 2006], et d’une multitude d’autres composés comme le monoxyde de car-

bone (CO), qui n’ont pas nécessairement un impact pour la formation d’aérosols, mais

qui sont importants pour toute la chimie oxydante de l’atmosphère, en particulier dans

les zones océaniques situées loin des sources continentales [TAYLOR et al., 1996; THOMP-

SON, 1992].

L’objectif de ce dernier chapitre est d’étudier l’évolution des émissions océaniques,

depuis l’ère préindustrielle jusqu’à la fin du 21e siècle, des composés réactifs représen-

tés dans le modèle PISCES : le CO, l’isoprène et le DMS. Pour cela, nous analysons une

simulation de 250 ans (1851-2100) réalisée avec le modèle et incluant les modules de gaz

décrits au chapitre 2. Lors de la simulation, PISCES a été forcé sous scénario de réchauf-

fement climatique RCP 8.5 par des champs issus du modèle de système Terre IPSL-CM5A

[DUFRESNE et al., 2013]. Cette étude permettra notamment :

— Pour le DMS, de donner une nouvelle estimation des émissions futures et de la com-

parer aux précédentes estimations réalisées.

— D’obtenir les premières projections des émissions de CO et d’isoprène dans un

contexte de changement climatique.

Pour le DMS et l’isoprène, qui ont une importance pour la formation d’aérosols, cette

étude permettra également de déterminer le signe du changement d’émissions en cours

du 21e siècle, et ainsi de déterminer si ces composés sont susceptibles d’amplifier ou d’at-

ténuer les effets du réchauffement climatique. Enfin, les résultats permettront de discuter

de l’importance des changements d’émissions obtenus pour la chimie atmosphérique, la

formation d’aérosols et le climat, et ainsi d’évaluer la pertinence ou non d’inclure à plus

long terme ces composés dans des modèles couplés océan-atmosphère ou des modèles

de système Terre.
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5.2 Modèles et protocole d’expérience

5.2.1 Modèle IPSL-CM5A

Le modèle IPSL-CM5A (IPSL-CM version 5A) est un modèle de système Terre [DU-

FRESNE et al., 2013]. Il regroupe des modèles « physiques » pour simuler les dynamiques

atmosphérique (LMDZ), océanique (NEMO) et la glace de mer (LIM), ainsi que des mo-

dèles biogéochimiques pour simuler les chimies troposphérique (INCA) et stratosphé-

rique (REPROBUS), et les cycles du carbone terrestre (ORCHIDEE) et océanique (PISCES).

IPSL-CM est développé pour l’étude du climat et a été utilisé pour réaliser des projec-

tions climatiques futures lors du précédent exercice de simulations multi-modèles CMIP.

Pour cela, les évolutions des concentrations en gaz à effet de serre de 2005 à 2100 lui sont

imposées selon différents scénarios socio-économiques de forçage radiatif nommés RCP

(pour « Representative Concentration Pathway »). Dans la version 5A, qui a été utilisée

pour les études d’inter-comparaison de modèles CMIP5 et pour le rapport du GIEC de

2015, il existe quatre trajectoires de réchauffement climatique possibles : RCP 2.6, RCP

4.5, RCP 6.0 and RCP 8.5, dont le numéro correspond à la valeur approximative du for-

çage radiatif en 2100 (en W m−2) [MOSS et al., 2010; VAN VUUREN et al., 2011].

FIGURE 5.1 – Représentation schématique de la plateforme IPSL-CM5. Les modèles individuels qui

la constituent sont encadrés en magenta, les variables simulées en vert et les variables prescrites

en rouge. Les modèles physiques et biogéochimiques s’échangent des aérosols, de l’ozone, du CO2

ainsi que d’autres composés et des variables physiques et dynamiques regroupés sous le terme

"other var". Extrait de DUFRESNE et al. [2013].
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5.2.2 Modèle PISCES

Le modèle PISCES ainsi que les modules d’émissions de CO, isoprène et DMS utilisés

dans ce chapitre sont décrits en détail au chapitre 2. Très brièvement, les émissions vers

l’atmosphère sont contrôlées par les concentrations océaniques (elles-mêmes contrôlées

par les termes sources et puits biogéochimiques) et par les processus physico-chimiques

contrôlant les échanges à l’interface, notamment la vitesse du vent et la température de

l’eau. Il est rappelé que pour l’isoprène et le DMS, les concentrations atmosphériques ont

été considérées nulles. Ainsi, les solubilités (qui sont contrôlées par la salinité et la tempé-

rature de l’eau) n’entrent pas dans le calcul du flux. Par ailleurs pour l’isoprène, le flux vers

l’atmosphère provenant des réactions photochimiques s’opérant dans la microcouche de

surface n’a pas été pris en compte dans ce chapitre. Ainsi, seule la réponse au changement

climatique du flux provenant de la production d’isoprène au sein de la colonne d’eau est

présentée dans ce chapitre.

5.2.3 Protocole d’expérience

Les résultats présentés dans cette étude proviennent d’une simulation de 250 ans

(1851-2100), réalisée avec le modèle PISCES dans sa version 2 (décrite dans AUMONT et al.

2015) et incluant les modules d’émissions de CO, isoprène et DMS. PISCES a été forcé

par des champs physiques mensuels issus d’une simulation réalisée avec le modèle IPSL-

CM5A et interpolés à 5-6h. Ces champs incluent des variables océaniques telles que la

température de l’eau, la salinité, les courants et la profondeur de la couche de mélange,

ainsi que des champs à la frontière atmosphérique tels que la température, la vitesse du

vent et les flux radiatifs. Les 250 ans de simulation peuvent se décomposer en deux pé-

riodes (Fig. 5.2) :

— La période historique de 1851 à 2005.

— La période future de 2006 à 2100, pour laquelle les champs de forçage sont issus

d’une simulation IPSL-CM5A dont les concentrations en gaz à effet de serre et en

aérosols ainsi que l’utilisation des terres évoluent selon le scénario de réchauffe-

ment climatique le plus extrême (RCP 8.5). Ce scénario a été choisi car il induit les

plus importantes signatures, permettant de mieux discerner si le réchauffement cli-

matique impacte les émissions océaniques.

Les conditions initiales de PISCES en 1851 ont été obtenues à partir d’une simula-
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tion de 50 ans (1802-1851) forcée par des champs IPSL-CM5A préindustriels, et initialisée

avec des concentrations en traceurs provenant d’un long spin-up de PISCES en mode

climatologique. PISCES a été utilisé dans sa configuration globale ORCA2, à laquelle cor-

respond une résolution horizontale nominale de 2° ainsi que 30 niveaux sur la verticale,

dont la résolution est d’environ 10 m en surface de l’océan. Les champs IPSL-CM5A sont

issus d’une simulation réalisée dans une configuration à basse résolution (IPSL-CM5A-

LR) dont la résolution atmosphérique est de 3.75° en longitude par 1.875° en latitude.

Afin d’étudier l’évolution des flux de gaz vers l’atmosphère, ainsi que l’évolution des

différents facteurs affectant ces flux (Chla, température de l’eau, vents . . . ), les sorties de

PISCES ont été moyennées sur deux décennies :

— 1861-1870 : afin de représenter la période préindustrielle.

— 2091-2100 : afin de représenter la période future.

Afin d’évaluer les concentrations en gaz dissous dans l’océan simulées pour la période

actuelle, les sorties ont également été moyennées sur la période 1995-2014.

1851 210020051802

1861-1870

période préindustrielle

2091-2100

période future

IPSL-CM5A-LR 

« historique »

IPSL-CM5A-LR 

« RCP 8.5 »

IPSL-CM5A-LR 

« pré-industrielle »
3000 ans

« spin-up »

FIGURE 5.2 – Représentation chronologique de la simulation de 250 ans réalisée avec PISCES forcé

par des champs IPSL-CM5A-LR. Les périodes choisies pour l’analyse sont indiquées en bleu.
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5.3 Évaluation

Les émissions océaniques simulées pour la période actuelle (1995-2014) sont de 4,03

Tg C an−1 pour le CO, 0,24 Tg C an−1 pour l’isoprène et 17,74 Tg S an−1 pour le DMS.

Celles-ci sont dans les gammes des estimations réalisées précédemment : 1,0-12,0 Tg C

an−1 pour le CO [CONTE et al., 2019], 0,1-11,6 Tg C an−1 pour l’isoprène [CONTE et al., sou-

mis] et 17,6-34,4 Tg S an−1 pour le DMS [LANA et al., 2011]. Les concentrations moyennes

mensuelles en gaz dissous simulées en surface de l’océan (dans les 10 premiers mètres)

pour cette période ont été évaluées grâce aux jeux de données compilés par CONTE et al.

[2019] pour le CO et par CONTE et al. [soumis] pour l’isoprène. Pour le DMS, elles ont été

évaluées grâce à la base de données maintenue à jour par NOAA/PMEL et accessible via

le site : http://saga.pmel.noaa.gov/dms/. Pour cela, la concentration moyenne simu-

lée pour le rectangle géographique (2° × 2°) et le mois co-localisé avec la mesure in situ

a été extraite. Pour chaque traceur, la valeur de la racine carrée de l’erreur quadratique

moyenne (RMSE) a été calculée.

CO. La compilation regroupe 309 points de mesures de surface réalisées entre 80°N

et 70°S dans les océans Atlantiques et Pacifiques principalement, et pour diverses sai-

sons entre 1969 et 2010. Les concentrations mesurées varient entre 0,2 et 13,9 nmol L−1

(la valeur moyenne est de 2,0 nmol L−1) alors que les valeurs simulées varient entre 0 et

seulement 4,3 nmol L−1 (la valeur moyenne est de 1,6 nmol L−1). Néanmoins, 75% des

concentrations observées comme simulées sont inférieures à 2,5 nmol L−1. La valeur de

RMSE correspondante est de 1,48 nmol L−1 (Fig. 5.3). Les résultats de l’évaluation réalisée

ici sont très similaires à ce qui avait été obtenu par CONTE et al. [2019] pour le module

d’émission de CO de PISCES mais dans le cadre d’une simulation climatologique. Leur

RMSE était de 1,80 nmol L−1. Dans les deux cas, le module de CO est capable de représen-

ter les données à un facteur 2 près, à l’exception de certaines mesures réalisées aux hautes

latitudes qui sont sous-estimées, notamment celles obtenues en Arctique par TRAN et al.

[2013]. Cela pourrait être dû à une mauvaise représentation des processus de photopro-

duction ou de consommation dans ces zones [CONTE et al., 2019].

Isoprène. La compilation regroupe 557 points de mesures de surface réalisées sur une

large gamme de latitudes principalement dans les océans Indien, Atlantique ainsi que

dans le Pacifique ouest proche des zones continentales, pour diverses saisons entre 1987
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et 2015. Les concentrations simulées varient de 0 à 46,4 pmol L−1 (la valeur moyenne est

de 16,1 pmol L−1) alors que les concentrations observées peuvent dépasser 110 pmol L−1.

Néanmoins, 75% des données simulées comme observées sont en dessous de 30 pmol

L−1. La valeur de RMSE correspondante est de 16,8 pmol L−1 (Fig. 5.3), légèrement su-

périeure à la valeur de 14,2 pmol L−1 publiée par CONTE et al. [soumis], pour le module

d’émission d’isoprène de PISCES activé mais dans une simulation climatologique.

DMS. Pour le DMS, les concentrations issues de la base de données ont été moyen-

nées de façon analogue aux traitements réalisés pour le CO [CONTE et al., 2019] et l’iso-

prène [CONTE et al., soumis], c’est à dire en agrégeant les points de mesures réalisés le

même mois et dans le même rectangle 2°×2°. Après traitement, la compilation regroupe

4304 points de mesures de surface réalisées pour une large gamme de latitudes, régions

et saisons entre 1972 et 2015. Les concentrations observées varient de 0 à 269,1 nmol L−1

(valeur moyenne de 3,6 nmol L−1) alors que les concentrations simulées n’excèdent pas

25,5 nmol L−1 (valeur moyenne de 2,8 nmol L−1). Néanmoins, 75% des concentrations

observées sont inférieures à 3,5 nmol L−1. La valeur de RMSE correspondante est de 9,8

nmol L−1 (Fig. 5.3). Les discordances avec les observations s’observent notamment aux

moyennes et basses latitudes dans les gyres oligotrophes subtropicaux [MASOTTI et al.,

2016]. En effet, PISCES, comme d’autres modèles de biogéochimie marine, échoue à re-

présenter les fortes concentrations qui y sont observées dû à une mauvaise compréhen-

sion des mécanismes de limitation en jeu [BELVISO et al., 2012; MASOTTI et al., 2016].

Les variables biogéochimiques (Chla, nutriments etc.) issues de la version de PISCES

utilisée ici ont été évaluées précédemment par AUMONT et al. [2015]. Les variables phy-

siques et biogéochimiques issues du modèle IPSL-CM5A-LR ont été évaluées par SÉFÉ-

RIAN et al. [2013] et dans beaucoup d’autres articles d’inter-comparaison CMIP5 (e.g.,

BOPP et al. 2013; HENSON et al. 2016).
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5.4 Évolution future des flux océaniques de CO, isoprène et

DMS

5.4.1 Évolution future des flux globaux

Les flux globaux de CO, isoprène et DMS vers l’atmosphère augmentent respective-

ment de 0,37 Tg C an−1, 0,01 Tg C an−1 et 1,10 Tg S an−1 entre les périodes préindustrielle

et future. Cela représente des augmentations de 9,4%, 4,2% et 6,5% respectivement. Ces

augmentations sont significativement supérieures à la variabilité interne au système en

l’absence de perturbation radiative. Cette variabilité, calculée par la valeur de l’écart-type

atour de la moyenne pour la période 1851-1900, n’est en effet que de 0,03 Tg C an−1 pour

le CO, 0,003 Tg C an−1 pour l’isoprène et 0,17 Tg S an−1 pour le DMS, soit des variations

de ±0,77%, ±1,25% et ±0,99% respectivement. La figure 5.4 représente l’évolution du flux

global annuel entre 1851 et 2100 pour chaque gaz. Pour l’isoprène, le flux augmente de

manière quasi linéaire, à l’exception d’une augmentation plus forte ponctuellement au-

tour de 2060. Pour le CO, l’augmentation s’accélère nettement autour des années 1970.

Pour le DMS le flux augmente de manière quasi linéaire jusque dans les années 2070, puis

le flux diminue jusqu’en 2100 d’environ un dixième de Tg S an−1.

5.4.2 Évolution de la répartition spatiale des flux

La figure 5.5 présente la répartition spatiale des différences entre les périodes pré-

industrielle et future des flux moyens annuels de CO, isoprène et DMS (une différence

positive correspond à une augmentation par rapport à la période préindustrielle). Les

distributions spatiales présentent des points communs aux trois traceurs. Notamment,

dans les zones océaniques de hautes et moyennes latitudes (> 30°N ou 30°S) les émissions

répondent toujours par une augmentation des flux. Sur l’ensemble de ces latitudes, les

flux de CO, isoprène et DMS sont respectivement modifiés de : +0,18 Tg C an−1 (+12,7%),

+0,02 Tg C an−1 (+19,7%) et 1,10Tg C an−1 (+14,7%). Dans les zones de basses latitudes

(entre 30°N et 30°S) les émissions répondent quant à elles de manière contrastée, avec des

augmentations et diminutions selon les régions. Les diminutions se situent de manière

commune sur le pourtour des gyres oligotrophes subtropicaux (autour de -0,2 mmol m−2

an−1 pour le CO, -9,0 µmol m−2 an−1 pour l’isoprène et -0,5 mmol m−2 an−1 pour le DMS).

Des différences dans les réponses au changement climatique entre les trois traceurs sont
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rature (T) et salinité de surface. A partir de champs mensuels, les vitesses d’échanges (k,

fonction de T et u), les solubilités (H) et les flux moyens (F) annuels diagnostiques pour

les deux périodes ont été recalculés pour chaque traceur (Eq. 5.1a et 5.1b). La différence

de flux (∆F) a également été calculée (Eq. 5.1c).

FPI = k(TPI,uPI)× [CPI −HPIpGAZa] (5.1a)

FCC = k(TCC,uCC)× [CCC −HCCpGAZa] (5.1b)

∆F = FCC −FPI (5.1c)

A l’échelle globale, les changements des flux de CO, isoprène et DMS recalculés diagnosti-

quement sont respectivement +10,9%, +4,4% et +5,9%. Ces valeurs sont consistantes avec

les augmentations obtenues de manière pronostique par le modèle PISCES (respective-

ment de +9,4%, +4,2% et +6,5%).

Différents tests ont ensuite été réalisés afin d’évaluer quel facteur entrant dans le cal-

cul du flux a le plus d’importance pour expliquer le changement de flux moyen annuel

entre les deux périodes. Pour cela, les flux pour la période future ont été recalculés en ne

considérant à chaque fois que le changement de la variable d’intérêt (concentration, so-

lubilité etc.) depuis la période préindustrielle. Les nouveaux flux calculés pour la période

future ont été comparés au flux préindustriel recalculé (FPI). Le tableau 5.1 synthétise les

tests effectués. Il est important de noter que le test visant à évaluer l’importance du chan-

gement de solubilité ne s’applique qu’au CO puisque les pressions partielles de DMS et

isoprène dans l’atmosphère sont considérées comme nulles.

TABLEAU 5.1 – Synthèse des tests effectués sur le calcul diagnostique du flux futur.

Variable	d’intérêt	étudiée	lors	du	test
Variables	utilisées	pour	le	
calcul	du	4lux	en	période	

future

Nom	du	4lux	
recalculé	pour	la	
période	future

Nom	de	la	
différence	de	
4lux	associée	
(CC-PI)	

Test	contrôle	

La concentration océanique en surface 

La solubilité

La vitesse d’échange  

La température (dans le calcul de la 

vitesse d’échange)

La vitesse de vent (dans le calcul de la 

vitesse d’échange)

k(T
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cc
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Ces reconstructions ont été effectuées à l’échelle globale, et également séparément

pour les hautes et moyennes latitudes (> 30°N ou 30°S) et pour les basses latitudes (entre

30°N et 30°S). La figure 5.8 présente ces différences de flux reconstitués entre les deux

périodes pour les différentes zones. Une différence positive indique une augmentation

du flux dans la période future par rapport à la période préindustrielle.

A l’échelle globale

Les augmentations des flux de CO, isoprène et DMS entre les deux périodes recal-

culées diagnostiquement(∆F) sont respectivement de 0,41 Tg C an−1, 0,01 Tg C an−1 et

1,05 Tg S an−1 à l’échelle globale. Ces augmentations résultent principalement de l’effet

de l’augmentation des températures sur les vitesses d’échanges (effet via le nombre de

Schmidt) (Fig. 5.8). Cet effet induirait à lui seul en des changements ∆FkT de +0,59 Tg

C an−1 pour le CO, +0,04 Tg C an−1 pour l’isoprène et +2,11 Tg S an−1 pour le DMS. Les

changements de concentrations en gaz dissous en surface de l’océan impactent relative-

ment moins les flux. De plus, ils ne les impactent pas de la même manière pour les trois

traceurs, en raison de contrôles biogéochimiques des concentrations océaniques qui dif-

fèrent d’un traceur à l’autre. En effet, ils induiraient à eux seuls une augmentation des

flux de CO et de DMS (∆Fc = +0,09 Tg C an−1 et +0,10 Tg S an−1 respectivement), mais

induiraient une diminution des flux d’isoprène (∆Fc = -0,01 Tg C an−1). La modification

de la dynamique des vents a quant à elle pour effet de diminuer les flux globaux des trois

traceurs, et cet effet est relativement faible à l’échelle globale (il résulte à lui seul en des

changements ∆Fku de seulement -0,04 Tg C an−1 pour le CO, -0,01 Tg C an−1 pour l’iso-

prène et -0,33 Tg S an−1 pour le DMS). Enfin, l’effet du changement de solubilité (par les

changements de température et de salinité), qui ne peut être étudié que pour le CO, est

mineur : il résulterait en un changement des flux de CO (∆Fh) de seulement +0,02 Tg C

an−1.

Aux hautes et moyennes latitudes (au-delà de 30°N et 30°S)

Les flux de CO, isoprène et DMS recalculés diagnostiquement (∆F) augmentent res-

pectivement de 0,18 Tg C an−1, 0,02 Tg C an−1 et 1,02 Tg S an−1 (Fig. 5.8), soit des change-

ments +14,3%, +19,4% et +12,9%. Ces changements de flux sont contrôlés principalement

par l’augmentation de la température via son impact sur les vitesses d’échange (qui résul-

terait à elle seule en ∆FkT = +0,18 Tg C an−1 pour le CO, +0,02 Tg C an−1 pour l’isoprène et
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+0,93 Tg S an−1 pour le DMS). Les changements de concentrations océaniques des trois

traceurs jouent également un rôle important à ces latitudes, et conduisent à une augmen-

tation des flux, quel que soit le traceur considéré (∆Fc = +0,16 Tg C an−1 pour le CO, +0,01

Tg C an−1 pour l’isoprène et +0,58 Tg S an−1 pour le DMS). Comme à l’échelle globale, les

changements de dynamique des vents ont un effet moindre et induisent une diminution

des flux : ∆Fku = -0,05 Tg C an−1, -0,01 Tg C an−1 et -0,16 Tg S an−1, respectivement pour

le CO, l’isoprène et le DMS. De même, le changement de solubilité a un effet mineur sur

le changement du flux de CO (∆Fh = +0,01 Tg C an−1).

Aux basses latitudes (entre 30°N et 30°S)

A ces latitudes, le flux moyen annuel de CO est augmenté : +0,23 Tg C an−1 recal-

culé diagnostiquement (soit +9,2%), alors que le flux moyen annuel d’isoprène est dimi-

nué : -0,01 Tg C an−1 (soit -8,9%) et celui de DMS reste quasi inchangé : +0,02 Tg S an−1

(soit +0,3%) (Fig. 5.8). Malgré ces réponses contrastées, les facteurs de contrôle directs

impactent les flux dans le même sens d’un traceur à l’autre. En effet l’augmentation de

la température (via son impact sur les vitesses d’échange) résulterait à elle seule en une

augmentation des flux des trois traceurs : ∆FkT = +0,41 Tg C an−1 pour le CO, +0,02 Tg C

an−1 pour l’isoprène et +1,18 Tg S an−1 pour le DMS, et les changements de concentra-

tions océaniques résulteraient en une diminution des flux : ∆Fc = -0,06 Tg C an−1 pour

le CO, -0,03 Tg C an−1 pour l’isoprène et +0,48 Tg S an−1 pour le DMS. Cependant, les

importances relatives de ces deux facteurs et donc les manières dont ils se compensent,

varient d’un traceur à l’autre.

Pour résumer aux hautes et moyennes latitudes, les flux des trois traceurs augmentent.

Ceci est dû principalement, pour les trois traceurs, à une augmentation de la température

de surface de l’océan (faisant augmenter les vitesses d’échanges) ainsi qu’à une augmen-

tation moyenne des concentrations océaniques des gaz dissous en surface. Aux basses la-

titudes, les flux moyens de CO augmentent alors que les flux d’isoprène diminuent et les

flux de DMS restent inchangés. Ces différences sont dues à des compensations différentes

entre effets du changement de température (faisant augmenter les vitesses d’échanges) et

effets des changements de concentrations océaniques des gaz (qui tendent à diminuer les

flux). Ces différences de compensations sont dues aux différences dans les contrôles bio-

géochimiques des concentrations océaniques d’un traceur à l’autre.
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meilleure pénétration de la lumière dans la colonne d’eau. Pour le CO, cela conduit

également à une intensification de sa photoproduction.

— Entre 30°N et 75°N, les augmentations des concentrations ont des causes différentes

selon le traceur considéré. Pour le CO, elle est due à une augmentation de la produc-

tion sombre (dépendante de la température) à laquelle s’ajoute une augmentation

de la photoproduction au-delà de 60°N. Pour l’isoprène, elle est due à une augmen-

tation de la production par le phytoplancton (qui est dépendante de la tempéra-

ture). La Chla diminue à ces latitudes, mais cela est surcompensé par une augmen-

tation de la production par unité de Chla, due à l’augmentation de la température.

Pour le DMS, un pic d’augmentation de concentration à 35°N est dû à une forte aug-

mentation du rendement bactérien de conversion du DMSP dissout en DMS. L’aug-

mentation du rendement est lui-même expliqué par une augmentation du stress

bactérien lié à la diminution des concentrations de phosphates.

Dans l’hémisphère sud, les vents semblent jouer un rôle majeur sur les flux via une ac-

célération des vitesses d’échange. En effet autour de 55°S sont observées en moyenne

zonale de fortes augmentations des flux de CO, d’isoprène et de DMS (+0,17 mmol m−2

an−1, +6,38 µmol m−2 an−1 et +0,40 mmol m−2 an−1 respectivement) alors qu’autour de

35°S sont observées des diminutions des flux pour les trois gaz. Ces augmentations et di-

minutions sont corrélées avec un décalage vers le sud du maximum d’intensité des vents

(se traduisant par +1,3 m s−1 autour de 55°S et -1,3 m s−1 autour de 35°S). Le décalage

d’intensité du maximum des vents pourrait également avoir des effets indirects sur les

flux. Notamment, il induit une augmentation des concentrations en nutriments à 55°S

par augmentation du mélange et inversement une diminution à 35°S. Cela conduit res-

pectivement à une augmentation et une diminution de la Chla. Ces changements en Chla

ne se répercutent néanmoins pas clairement sur les concentrations de surface en CO, iso-

prène et DMS.

Aux basses latitudes (entre 30°N et 30°S)

En moyenne zonale, on retrouve bien l’augmentation de la température de l’océan de

surface, accélérant les vitesses d’échange et ainsi les flux vers l’atmosphère. Globalement,

on retrouve également bien une diminution des concentrations océaniques en surface.

Ces diminutions de concentrations peuvent être reliées à une diminution de la Chla et des

concentrations en nutriments. En effet à ces latitudes, le phytoplancton est généralement
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limité par la quantité de nutriments disponibles [DONEY, 2006], et est donc impacté par

l’augmentation de température, qui intensifie la stratification et ainsi réduit l’apport de

nutriments vers la surface [HENSON et al., 2016; STEINACHER et al., 2010]. La diminution

de Chla est moins marquée au centre des gyres subtropicaux, où le phytoplancton subit

déjà une forte limitation par les nutriments. Elle l’est davantage autour de l’équateur ainsi

qu’au-delà de 30°N ou S en raison d’une extension des zones oligotrophes [HENSON et al.,

2013].

Les diminutions des concentrations océaniques en surface présentent néanmoins de

fortes hétérogénéités selon le traceur considéré et selon la latitude, en raison de diffé-

rences dans les contrôles des processus biogéochimiques de production et de consom-

mation. Cela aboutit à de grandes différences dans les changements des flux des trois

traceurs.

— Pour l’isoprène, on observe une diminution de la concentration océanique, rela-

tivement bien corrélée à la diminution de Chla via l’unique source phytoplanc-

tonique. La diminution est cependant moindre autour de 20°N, où un effet de la

température sur le taux de production par unité de Chla compense la diminution

de Chla. Au final, la diminution de concentration compense l’augmentation des

vitesses d’échanges, résultant en une diminution des flux d’isoprène vers l’atmo-

sphère, à l’exception d’une légère augmentation du flux à 20°N.

— Pour le CO, on observe une diminution de la concentration océanique au sud de

10°N. Celle-ci est due à la diminution de Chla, diminuant à la fois la production phy-

toplanctonique et la photoproduction (par diminution de la quantité de CDOM).

Au nord de 10°N, on observe par contre une augmentation de la concentration, due

à une augmentation de la production sombre. Au final, la diminution de concen-

tration observée au sud de 10°N ne permet pas de compenser l’augmentation des

vitesses d’échanges, résultant en une augmentation des flux de CO.

— Pour le DMS, on observe des diminutions et augmentations des concentrations

océaniques. Autour de l’équateur, la concentration en surface augmente par une

augmentation du rendement de conversion bactérien et par une diminution des

consommations par photolyse et par les activités bactériennes. Autour de 10°N et

S, la concentration diminue par diminution du rendement de conversion. Au fi-

nal, les diminutions observées à 10°N et S sont justes suffisantes pour compen-

ser l’augmentation des vitesses d’échanges, résultant en une diminution des flux
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vers l’atmosphère. Néanmoins les flux sur l’ensemble des basses latitudes restent

en moyenne inchangés.

5.6 Comparaison à d’autres études

L’impact du changement climatique sur les émissions océaniques n’a été étudié pré-

cédemment que pour le DMS. Certaines études projettent une augmentation des émis-

sions de DMS à l’échelle globale [BOPP et al., 2003; CAMERON-SMITH et al., 2011; GABRIC

et al., 2004; VALLINA et al., 2007], en accord avec l’augmentation projetée ici (+6,5%). Ce-

pendant, ces projections sont très contrastées en termes d’intensité d’augmentation des

émissions puisqu’elles varient pour l’échelle globale de +1,2 à +50% (Fig. 5.12). Ces au-

teurs simulent également une forte variabilité spatiale des réponses au changement cli-

matique avec une augmentation plus forte aux hautes latitudes, notamment dans l’océan

Austral en raison de l’augmentation des vents et une augmentation faible ou une dimi-

nution des émissions aux tropiques et subtropiques. Ces résultats vont aussi dans le sens

des projections réalisées ici. Certaines études projettent quant à elles une diminution glo-

bale des émissions. KLOSTER et al. [2007] par exemple projettent une diminution de 10%

à l’échelle globale reliée à une forte diminution des émissions entre 50 et 60°S à cause de

conditions en lumière moins favorables au phytoplancton par augmentation de la pro-

fondeur de la couche de mélange. Enfin, des études réalisées en mésocosmes ont mis en

évidence des diminutions de concentration en DMS lorsque le pH diminue [ARCHER et al.,

2013; PARK et al., 2014; VOGT et al., 2008; WINGENTER et al., 2007]. Comme l’augmentation

du CO2 atmosphérique conduit à une acidification des océans [DONEY et al., 2012], cela

pourrait impacter les émissions futures de DMS. Dans un modèle global de système Terre,

SIX et al. [2013] ont représenté la concentration de DMS océanique comme une relation

linéaire du pH, en se basant sur des expériences réalisées en mésocosmes par ARCHER

et al. [2013]. Avec une telle relation, ils projettent une diminution de 18% des émissions

de DMS à la fin du siècle par rapport à l’ère préindustrielle en utilisant le scénario de

réchauffement SRES A1B. Utiliser ou non une relation au pH pour représenter la concen-

tration océanique du DMS semble déterminer le signe du changement de flux à l’échelle

global. Les mécanismes impliqués dans la relation pH / DMS ne sont pas encore bien

compris et il n’existe que des relations empiriques déterminées en laboratoire. Le module

de DMS inclus dans PISCES, qui comprend une description plutôt mécaniste des proces-
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Ensuite, il existe des incertitudes liées au modèle, c’est-à-dire liées à la représentation

des processus (structure des relations et choix des paramètres). Cela inclue les processus

qui déterminent les concentrations océaniques des traceurs ainsi que ceux contrôlant

les flux à l’interface (dont la relation température - vitesse d’échange pour laquelle nous

avons montré ici une grande sensibilité au réchauffement climatique). Cela inclue égale-

ment des processus qui influencent les variables physiques et biogéochimiques contrô-

lant les flux de gaz réactifs [BOPP et al., 2013; GATTUSO et al., 2015]. Par exemple, sous

scénario RCP 8.5, les changements globaux de température de surface de l’océan et de

productivité primaire nette entre les années 1986-2005 et 2076-2095 portent des incerti-

tudes de ±0,50°C (autour d’une moyenne +2,39 °C) et de ±2,37 Pg C an−1 (autour d’une

moyenne -3,58 Pg C an−1) respectivement [FRÖLICHER et al., 2016]. L’impact de ces in-

certitudes sur les projections de flux de gaz réactifs vers l’atmosphère n’a pas été étudié.

Pour le DMS, les différences de projections réalisées par différents modèles (présentée en

partie 5.6) donnent néanmoins une idée de ce type d’incertitude, même si les forçages

climatiques utilisés peuvent être différents. Notamment, ils montrent qu’utiliser ou non

une relation au pH pour représenter la concentration océanique de DMS tend à modifier

le signe du changement de flux à l’échelle global. La gamme des estimations des flux de

gaz réactifs vers l’atmosphère pour des périodes actuelles donne également une idée de

l’incertitude liée au modèle dans les projections. Pour le DMS, les flux vers l’atmosphère

estimés par 4 modèles 3-D globaux varient entre 20 et 31 Tg S an−1 [BOPP et al., 2008;

BUITENHUIS et al., 2006; ELLIOTT, 2009; SIX et MAIER-REIMER, 2006]. LE CLAINCHE et al.

[2010] a montré que ces 4 modèles divergent principalement par leur aptitude à repré-

senter les maxima de DMS observés en été aux moyennes et basses latitudes, et que cette

capacité est fortement dépendante de la représentation des liens entre les concentrations

en DMS et DMSP et les variables environnementales. Pour le CO et l’isoprène, des tests

de sensibilité aux paramètres et aux processus réalisés avec PISCES pour une année cli-

matologique moyenne ont montré des gammes d’incertitudes élevées sur les flux vers

l’atmosphère. Ils sont de 0,5 - 10,2 Tg C an−1 [CONTE et al., 2019] pour le CO (1,0 – 12,0

Tg C an−1 pour le reste de la littérature) et de 0,43 - 0,82 Tg C an−1 [CONTE et al., soumis]

pour l’isoprène (0,1 – 11,6 Tg C an−1 pour le reste de la littérature).

Une dernière source d’incertitude sur les projections des émissions de gaz réactifs par

l’océan provient du scénario de réchauffement utilisé, c’est-à-dire de l’intensité du for-

çage radiatif qui s’opérera d’ici à la fin du 21e siècle. Ce forçage dépendra des décisions
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politiques présentes et futures qui impactent les émissions de gaz à effet de serre, ainsi

que de facteurs sociaux et technologiques [FRÖLICHER et al., 2016]. Le scénario RCP 8.5

utilisé ici est le plus fort en termes d’émissions de gaz à effet de serre. Il correspond à un

forçage radiatif net de 8.5 W m−2 pour l’année 2100 et à une augmentation de la tempé-

rature moyenne à la surface de la Terre d’environ +3,7 (±0,7°C) par rapport à la période

1986-2005 [COLLINS et al., 2013]. En comparaison, le scénario de réchauffement RCP 2.6,

qui est associé à un effort important d’atténuation des émissions de gaz à effet de serre,

correspond à un forçage radiatif net de 2,6 W m−2 pour l’année 2100 et à une augmenta-

tion de la température moyenne à la surface de la Terre d’environ +1,0 (±0,4 °C) [COLLINS

et al., 2013].

La figure 5.13 représente l’importance de ces différentes sources d’incertitudes pour

les projections climatiques de température de surface de l’océan et de productivité pri-

maire.

FIGURE 5.13 – Séries chronologiques de l’incertitude totale, de la variabilité interne du modèle

et de l’incertitude de scénario dans les projections des changements annuels de température de

surface de l’océan (gauche) et de productivité primaire (droite). Extrait de FRÖLICHER et al. [2016].

5.8 Impacts potentiels des changements d’émissions sur le

climat et la chimie atmosphérique

Les COV dont l’isoprène et le DMS ont une importance pour la formation d’aérosols.

Les aérosols formés à partir de composés organiques émis par l’océan agissent sur le cli-

mat en exerçant un forçage radiatif négatif (i.e. un refroidissement). Les augmentations
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des émissions océaniques des deux COV projetées pour la fin du 21e siècle pourraient

donc contribuer à atténuer les effets du réchauffement climatique. Les augmentations

sont néanmoins très modérées à l’échelle globale, malgré l’emploi d’un scénario de ré-

chauffement fort (RCP 8.5) : +0,01 Tg C an−1 (+4,2%) pour l’isoprène et +1,10 Tg S an−1

(+6,5%) pour le DMS.

Pour le DMS, des études précédentes ont intégré les changements d’émissions océa-

niques dans des modèles atmosphériques afin d’évaluer la réponse du forçage radiatif

[BOPP et al., 2004; SCHWINGER et al., 2017; SIX et al., 2013]. Une augmentation des flux de

l’ordre de quelques pourcents à l’échelle globale, telle que nous projetons ici, ne semble

impacter que très faiblement le forçage radiatif. Par exemple, l’augmentation globale des

émissions de DMS de +0,76 Tg S an−1 (soit +3%) projetée par BOPP et al. [2004] n’induit

un changement que de -0,05 W m−2, soit moins de 2% du forçage radiatif global induit par

le réchauffement climatique (+3 W m−2) en considérant un doublement de la concentra-

tion en CO2 atmosphérique (de 350 à 700 ppm). Les changements d’émissions des COV

projetés dans notre étude présentent cependant de fortes hétérogénéités spatiales : avec

des augmentations aux hautes et moyennes latitudes (pouvant dépasser les +100% lo-

calement, 5.6) et des diminutions sur le pourtour des gyres oligotrophes subtropicaux.

Différents auteurs suggèrent qu’en raison de la forte variabilité spatiale et saisonnière des

émissions de DMS et de leurs changements futurs, les changements d’émissions de DMS

pourraient impacter significativement le forçage radiatif à des échelles spatio-temporelles

plus restreintes ainsi que loin des sources anthropiques de composés soufrés [BOPP et al.,

2004; GABRIC et al., 2004; VALLINA et al., 2007]. Par exemple, pour la zone de l’océan Aus-

tral où une forte augmentation de l’intensité des vents est attendue, BOPP et al. [2004]

projettent jusqu’à -1,5 W m−2 de forçage radiatif, avec en moyenne zonale une augmen-

tation du flux de DMS qui est très comparable à l’augmentation que l’on projette dans

notre étude ( +0,4 mmol m−2 an−1). Il est intéressant de mentionner que SIX et al. [2013] et

SCHWINGER et al. [2017], qui représentent le DMS océanique comme une fonction du pH,

et qui projettent pour la fin du 21e siècle des diminutions fortes des émissions (de presque

-20% à l’échelle globale), ont montré que ces diminutions pouvaient significativement ac-

centuer le forçage radiatif induit par le changement climatique, même à l’échelle globale.

L’incertitude que l’on a actuellement sur les émissions de DMS limite donc fortement

l’évaluation de l’impact des émissions futures sur le forçage radiatif.
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Pour l’isoprène, il n’existe pas encore d’étude ayant évalué la réponse du forçage ra-

diatif à des variations dans les sources océaniques dans un contexte de réchauffement

climatique. Certains auteurs ont néanmoins représenté les émissions océaniques d’iso-

prène dans des modèles atmosphériques, et le fait que l’isoprène marin ait un impact

significatif ou non sur la formation d’aérosols est encore débattu. Certains suggèrent que

les sources océaniques sont trop faibles [ANTTILA et al., 2010; ARNOLD et al., 2009; MY-

RIOKEFALITAKIS et al., 2010]. Au contraire HU et al. [2013] ont montré que ces émissions

pouvaient être localement et saisonnièrement augmentées de manière abrupte en raison

d’efflorescences phytoplanctoniques et ainsi influencer de manière importante la forma-

tion d’aérosols organiques secondaires (AOS) à ces échelles spatio-temporelles. Si cela est

avéré, les concentrations en aérosols pourraient être modifiés par un changement dans

l’isoprène marin induit par le réchauffement climatique.

Les gaz réactifs émis par l’océan ont plus largement un impact sur la chimie atmo-

sphérique se déroulant dans les zones océaniques. Leur concentration modifie les équi-

libres cinétiques entre réactions chimiques, notamment la capacité oxydante, et ainsi

modifie le temps de vie d’autres gaz tel que le méthane qui est un gaz à effet de serre.

Cette chimie au-dessus des océans est encore peu comprise et les gaz réactifs émis par

l’océan sont encore peu étudiés au regard des sources continentales qui sont majoritaires

pour de nombreux composés. Parmi elles les émissions par les plantes terrestres, qui re-

présentent plus de 99% des émissions globales d’isoprène, et les émissions anthropiques

(combustion d’énergies fossiles notamment) qui représentent plus de 99% de celles de

CO. A l’échelle globale, les changements dans les émissions océaniques des gaz réactifs

projetées pour la fin du 21e siècle (de moins de 10% pour les trois traceurs), devraient

peu influencer la chimie atmosphérique et le climat, au regard des changements atten-

dus dans les émissions anthropiques de gaz à effet de serre, de gaz réactifs et de particules.

Elles pourraient néanmoins influencer la chimie et la formation d’aérosols à des échelles

régionales ou saisonnières, et au-dessus de zones océaniques éloignées des sources conti-

nentales. Il est dans tous les cas probablement trop tôt pour dire s’il y a un intérêt ou non

à implémenter les émissions océaniques de ces composés dans les modèles de type sys-

tème Terre ou dans des modèles atmosphériques, en raison des fortes incertitudes qui

persistent encore sur les processus de production des composés dans la colonne d’eau et

donc sur l’intensité des sources océaniques.
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5.9 Conclusion

Dans ce chapitre a été évalué l’impact du changement climatique sur les émissions

océaniques de CO, isoprène et DMS. A l’échelle globale, les émissions des trois traceurs

augmentent entre les périodes préindustrielle (1861-1870) et future (2091-2100) : +0,37 Tg

C an−1 (+9,4%) pour le CO, +0,01 Tg C an−1 (+4,2%) pour l’isoprène et +1,10 Tg S (+6,5%)

ane pour le DMS. Aux hautes et moyennes latitudes, elles augmentent respectivement de

+0,18 Tg C an−1 (+12,7%), +0,02 Tg C an−1 (+19,7%) et 1,10 Tg C an−1 (+14,7%). Aux basses

latitudes, elles augmentent pour le CO : +0,18 Tg C an−1 (+7,7%), diminuent pour l’iso-

prène : -0,01 Tg C an−1 (-9,2%) et quasi inchangés pour le DMS : +0,004 Tg C an−1 (+0,1%).

Pour les trois traceurs, les changements d’émissions sont en grande partie dus à l’aug-

mentation des vitesses d’échanges à l’interface, qui résulte à toutes les latitudes de l’aug-

mentation de température, et localement (autour de 55°S) de l’augmentation d’intensité

des vents. Les changements dans les facteurs biogéochimiques contrôlant les concentra-

tions océaniques ont également une grande importance. Ils contribuent à augmenter les

concentrations aux hautes et moyennes latitudes (par exemple par augmentation de la

Chla en arctique) et contribuent à les faire diminuer aux basses latitudes (notamment par

une diminution des activités phytoplanctoniques engendrées par l’extension des gyres

oligotrophes). Les importances relatives des effets d’accélération des vitesses d’échanges

et des effets d’augmentation ou de diminution des facteurs biogéochimiques sur les chan-

gements d’émissions varient néanmoins d’un gaz à l’autre, en raison des différences dans

les termes de productions ou consommations dans la colonne d’eau (production sombre

et photoproduction de CO, production bactérienne de DMS, effet de la température sur

la production d’isoprène, des nutriments sur la production de DMS etc.).

Les projections réalisées ici présentent néanmoins des incertitudes, notamment au

niveau de la représentation des processus qui contrôlent les concentrations océaniques et

donc les émissions océaniques présentes et futures pour les trois composés. Par exemple,

le fait d’intégrer ou non une relation entre DMS océanique et pH modifie largement les ré-

ponses des émissions futures de DMS au changement climatique et également sur le for-

çage radiatif induit. Des tests de sensibilité des émissions océaniques futures aux proces-

sus et paramètres du modèle permettraient d’évaluer ces incertitudes. Par ailleurs pour

l’isoprène, les projections réalisées ne tiennent pas compte des émissions d’isoprène pro-

venant de la microcouche de surface, qui sont susceptible d’être modifiées dans le futur
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en raison de leur lien avec les activités biologiques en surface de l’océan. Il est ainsi diffi-

cile de dire si les émissions océaniques de ces trois composés réactifs devraient être inté-

grées dans des modèles de type système Terre, pour étudier de potentielles rétroactions

climatiques. Leur impact sur leur climat sera en tout cas probablement très faible par rap-

port aux changements de forçage induit par les émissions continentales anthropiques,

d’autant plus que les changements d’émissions projetés sont faibles. Il serait néanmoins

intéressant d’intégrer les émissions océaniques de DMS, CO et isoprène dans des mo-

dèles atmosphériques afin d’étudier la chimie et la formation d’aérosol présentes et fu-

tures dans des zones océaniques éloignées des sources continentales.
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Chapitre 6

Conclusion et perspectives

Cette thèse s’intègre dans une perspective plus large d’améliorer notre compréhen-

sion des interactions entre l’océan, la chimie atmosphérique et le climat, au travers des

émissions de gaz réactifs par l’océan. Dans un premier temps, les dynamiques océaniques

et les émissions vers l’atmosphère de monoxyde de carbone (CO) et d’isoprène, deux

composés rapidement oxydés une fois émis dans l’atmosphère, ont été réévaluées. Dans

un second temps, les réponses des émissions océaniques au changement climatique ont

été étudiées : pour le CO, l’isoprène mais aussi pour le DMS. Le modèle de biogéochimie

marine PISCES, qui permet des études de processus en 3-D et à une échelle globale, et

qui est inclus dans le modèle de système Terre de l’IPSL, a été utilisé tout au long de ces

travaux.

6.1 Les cycles océaniques du CO et de l’isoprène

Les sources et puits océaniques du CO et de l’isoprène ont été intégrés à PISCES, et

des climatologies mensuelles des émissions vers l’atmosphère ont été produites. Celles-ci

constituent les premières spatialisations des émissions se basant sur une représentation

en 3-D des processus, et ne faisant pas appel à des données satellites pour le calcul des

concentrations océaniques. Pour le CO, les émissions globales sont estimées à 4,0 Tg C

an−1 (Fig. 6.1), avec une dynamique spatiale qui reflète principalement celle de la source

photochimique du CO océanique (fonction du CDOM et de l’intensité du rayonnement

UV). Celle-ci contraste largement avec la distribution spatiale des émissions produite par
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2. De mieux contraindre les cinétiques des puits océaniques. En effet, en connaissant

les ordres de grandeurs des termes de production (même avec de fortes incerti-

tudes) et en contraignant la gamme des concentrations océaniques avec des don-

nées, on a obtenu des informations sur les ordres de grandeurs des taux de pertes

(∼0,2 j−1 pour la consommation bactérienne de CO et ∼0,02 j−1 pour la perte bio-

chimique d’isoprène).

3. De mieux contraindre les concentrations océaniques et donc les émissions vers l’at-

mosphère. Par exemple, sur la base sur de concentrations en isoprène simulées re-

présentant la plupart des données de surface à un facteur 2 près, nous avons montré

que les écarts entre les estimations des émissions «top-down» (1,5-11,6 Tg C an−1)

et «bottom-up» (0,1-1,2 Tg C an−1) ne peuvent pas provenir uniquement des incer-

titudes que l’on a sur les termes sources et puits océaniques.

4. De faire des hypothèses concernant des processus qui pourraient être incorrecte-

ment représentés dans PISCES, ou tout simplement absents. Par exemple, les ap-

ports de CDOM par les rivières ou par la fonte de la glace de mer, qui pourraient

expliquer les fortes sous-estimations des concentrations de CO obtenues en Arc-

tique.

Incertitudes sur les processus

Des tests de sensibilité ont été effectués sur les paramètres et processus contrôlant les

concentrations océaniques. Combinés à une synthèse bibliographique des connaissances

actuelles et à l’utilisation des compilations de données, ces tests ont permis d’identifier

d’importantes lacunes dans la compréhension des processus océaniques en jeu. Ces la-

cunes limitent notre capacité à représenter les cycles océaniques dans PISCES, générant

des incertitudes dans les estimations réalisées. Il existe notamment des lacunes dans :

1. La compréhension des réactions photochimiques dans l’océan :

— Qui constituent la principale voie de production du CO dans la colonne d’eau.

En effet, nous avons montré que la photoproduction du CO varie d’un fac-

teur 3 en fonction de la représentation du CDOM choisie. Ces incertitudes

proviennent d’une faible connaissance de la nature et de la distribution de ce

stock de matière organique.

— Qui produisent de l’isoprène dans la microcouche de surface de l’océan. Une
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faible connaissance de la nature des surfactants ainsi que de leur efficacité à

produire de l’isoprène limite notre capacité à déterminer si ce processus est

suffisant ou non pour expliquer les différences d’émissions effectuées par les

approches «top-down» et «bottom-up».

2. La compréhension des voies de productions biologiques :

— Par le phytoplancton. En effet, les raisons pour lesquelles le phytoplancton

produit du CO ou de l’isoprène sont encore très incertaines. Pour l’isoprène

notamment, nous avons montré qu’il est difficile d’établir des paramétrisa-

tions robustes pour décrire les différences de productions d’un groupe phyto-

planctonique à l’autre, ou en fonction de facteurs environnementaux.

— Par des bactéries. Celles-ci pourraient être à l’origine de la production dite «

sombre » de CO. On en sait encore très peu sur cette voie de production qui a

pour le moment été proposée uniquement pour expliquer des concentrations

non nulles de CO mesurées sous la couche euphotique.

3. Les mécanismes et les cinétiques associés aux termes de pertes, aussi bien chi-

miques que biologiques. Ces termes ont été particulièrement peu étudiés bien qu’ils

soient aussi importants que les termes de production pour estimer les concentra-

tions et donc les émissions vers l’atmosphère.

6.2 Étude des impacts du changement climatique sur les

émissions océaniques de CO, isoprène et DMS

Des simulations de 250 ans ont été réalisées avec PISCES forcé par des champs issus

du modèle de système Terre IPSL-CM5A afin d’étudier l’impact du réchauffement clima-

tique sur les émissions océaniques de CO, d’isoprène et de DMS (pour lequel un module

était déjà disponible dans PISCES). Pour le CO et l’isoprène, cela constitue les premières

émissions futures disponibles. Ces simulations ont révélé une augmentation des émis-

sions des trois composés à l’échelle globale entre les périodes préindustrielle (1861-1870)

et future (2091-2100) : +9,4% pour le CO, +4,2% pour l’isoprène et +6,5% pour le DMS.

Pour les trois composés, les changements d’émissions résultent des changements dans :

— Les vitesses d’échanges à l’interface (dus aux augmentations de température de

l’océan à toutes latitudes et d’intensité des vents localement).
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— Les facteurs biogéochimiques qui contrôlent les concentrations océaniques. Ces

derniers contribuent à augmenter les concentrations aux hautes et moyennes lati-

tudes (par exemple par augmentation de la Chla en arctique), et à les diminuer aux

basses latitudes (notamment par une diminution des activités phytoplanctoniques

engendrées par l’extension des gyres oligotrophes).

Les projections réalisées présentent néanmoins d’importantes incertitudes, qui sont

principalement dues aux lacunes dans notre compréhension des processus qui contrôlent

les concentrations océaniques. Pour le CO et l’isoprène, ces lacunes ont été mises en évi-

dence dans les conclusions précédentes. Pour le DMS, les lacunes concernent en parti-

culier la compréhension des mécanismes de limitation des termes de production et de

consommation en jeu dans les gyres oligotrophes, ainsi que la relation entre la concen-

tration en DMS dissous et le pH.

6.3 Perspectives

Acquérir davantage de données expérimentales et in situ

Pour une meilleure compréhension des cycles océaniques du CO et de l’isoprène,

mais aussi du DMS, des expériences supplémentaires en laboratoire ou mésocosmes sont

à réaliser en priorité. Ces études devront porter spécifiquement sur :

— La caractérisation du CDOM et des surfactants, ainsi que sur leur efficacité à pro-

duire des composés réactifs lorsqu’ils sont soumis à un rayonnement.

— Les cinétiques des consommations chimiques et bactériennes.

— Les liens entre la production phytoplanctonique et les variables environnementales

(température, lumière, nutriments, pH etc.)

L’acquisition de nouvelles données expérimentales, conjointement à l’acquisition de don-

nées in situ, permettront par la suite, par des études de modélisation similaires à celle réa-

lisée lors de la thèse, de mieux contraindre l’intensité et la variabilité spatio-temporelle

des émissions océaniques à l’échelle globale.

Il est important de mentionner qu’il serait aussi intéressant d’apporter des améliora-

tions au modèle PISCES. Par exemple en développant un stock de matière organique la-

bile à partir duquel la photoproduction pourrait s’opérer, en représentant explicitement
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les cycles diurnes, ou encore l’arrivée de matières organiques par les rivières. Néanmoins,

ces développements ne permettront pas à eux seuls de diminuer nos incertitudes.

Réaliser des études complémentaires avec PISCES

Les cycles océaniques des composés réactifs ont été étudiés lors de ma thèse en 3-D

et à l’échelle globale. Les analyses se sont focalisées presque uniquement sur des sorties

climatologiques. PISCES permet de réaliser des études très variées en termes d’échelles

spatiales et temporelles. Il serait par exemple intéressant par la suite :

— D’étudier les termes sources et puits océaniques en 1-D. A l’aide de données in situ,

cela permettrait de comprendre les processus plus finement en un point et de tester

plus facilement de nouvelles paramétrisations. Par exemple, il serait possible de tes-

ter des paramétrisations simples d’apports de CDOM depuis la fonte de la glace de

mer et de réévaluer les concentrations simulées avec les données de CO disponibles

pour l’Arctique.

— D’étudier les termes sources et puits océaniques à des échelles régionales et avec

une résolution spatiale plus fine. Cela permettrait par exemple d’améliorer la re-

présentation des émissions en zones côtières, et de procéder à une réévaluation

des concentrations simulées dans ces zones.

— D’étudier la variabilité interannuelle des cycles océaniques du CO et de l’isoprène

en utilisant les simulations de 250 ans réalisées. Cela permettrait d’étudier les in-

fluences de phénomènes périodiques tels que El Niño sur les émissions, ou encore

de voir si l’évaluation contre les données in situ en serait améliorée ou non.

Il serait par ailleurs intéressant d’étendre le travail effectué au cours de cette thèse à

d’autres composés d’intérêt pour la chimie atmosphérique, tels que les composés halogé-

nés ou oxygénés. Cela permettrait de disposer dans PISCES d’un module générique à ces

composés, et de les étudier conjointement dans un contexte de changement climatique

ou à plus long terme dans le cadre d’un couplage au modèle de système Terre de l’ISPL.

Étudier l’oxydation ultérieure des composés dans l’atmosphère

Une des finalités des travaux de la thèse est naturellement d’intégrer les cartes d’émis-

sions de CO et d’isoprène produites à un modèle de chimie atmosphérique tel qu’INCA,

qui est également intégré au modèle de système Terre de l’IPSL. Cela permettrait d’étu-
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dier l’oxydation ultérieure des composés dans l’atmosphère et de connaître leur impor-

tance pour la capacité oxydante et la formation d’aérosol. Pour le CO il sera ainsi intéres-

sant de voir comment la chimie atmosphérique est modifiée par l’utilisation de nos cartes

d’émission par rapport à l’utilisation des cartes d’ERICKSON [1989] qui étaient jusqu’alors

les seules disponibles.

Nous avons étudié la réponse des émissions océaniques de CO, isoprène et DMS au

réchauffement climatique (sous le scénario RCP8.5). Ces travaux sont une 1e étape vers

l’étude des rétroactions climatiques impliquant les gaz réactifs émis par l’océan. Celle-ci

pourrait être réalisée en intégrant les émissions produites au modèle de système Terre de

l’IPSL. Les réponses au changement climatique sont relativement faibles. Nous avons vu

pour le DMS qu’à l’échelle globale, l’augmentation des émissions pourrait être trop faible

pour impacter significativement le bilan radiatif global. De manière locale et saisonnière,

les changements d’émissions de DMS pourraient par contre avoir un impact sur la cou-

verture nuageuse. Globalement, les changements dans les émissions océaniques de CO,

isoprène et DMS sont attendues d’être faibles par rapport aux changements de forçage

induit par les émissions anthropiques. Elles pourraient néanmoins être importantes pour

réguler des variations du climat au-dessus de l’océan ouvert.
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