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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 a la vie sur
Terre. L'idée que la biosphere 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 I’évolution [LOVELOCK et MARGULIS,
1974a,b]. La théorie était particulierement novatrice pour I’époque et a ouvert la voie au
développement des sciences du «Systeme Terre» et au regroupement de disciplines jus-
qu’alors séparées.

Un des mécanismes phare de régulation climatique proposé dans le cadre de GAIA est
I'hypothese CLAW, qui suggere une boucle de rétroaction impliquant la biosphere ma-
rine et le cycle du soufre [CHARLSON et al., 1987]. En réponse a 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 I'atmosphere agissent comme noyaux de condensation des nuages et
augmentent ’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 tres incertains et il est difficile de statuer sur l'efficacité d'une telle
boucle de rétroaction.

Une multitude d’autres composés émis par I'océan ont été identifiés au cours de ces
derniéres décennies. Par leur réactivité atmosphérique, certains présentent des intéréts

pour leur interaction avec la capacité oxydante de ’atmosphere, la formation d’aérosols et



1.1. La production des gaz réactifs par l'océan

pour la régulation des cycles climatiques naturels. Les composés réactifs émis par 'océan
ont néanmoins été relativement peu étudiés en comparaison des principaux gaz a effet
de serre (comme le dioxyde de carbone, le méthane et I'oxyde nitreux) et de nombreuses
incertitudes persistent sur les processus en jeu, tant au niveau de leur bilan océanique

que concernant leurs impacts atmosphériques.

( Cloud albedo Radiation budget

Global temperature
* f
Cloud condensation { * *

nuclei )
* + Climate Feedbacks

Sulphate aerosol |—> * <J

4+ or =2

Atmosphere

Phytoplankton
+ or — ? ~ abundance & <&——— Marine ecology
speciation

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

océanique. Les processus notés "?2" sont les plus incertains. Extrait de VOGT et LIss [2009].

1.1 Laproduction des gaz réactifs par 'océan

Les gaz réactifs émis par 'océan incluent des composés inorganiques tel que le mo-
noxyde de carbone (CO) et des composés organiques volatils (COV). Les COV sont une
famille tres large de molécules incluant des alcanes, des alcenes comme l'isoprene, 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
a 'échelle globale peuvent varier de plusieurs ordres de magnitude. Pour 'isopréne par
exemple, ils varient de 0,1 2 11,6 Tg C an™ . Ces incertitudes sont notamment liées a un

manque de connaissances des processus physiques et biogéochimiques qui controlent
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1.1. La production des gaz réactifs par l'océan

les flux a I'interface océan-atmospheére et des processus controlant les concentrations en
gaz dans la colonne d’eau. Par ailleurs, 'océan peut étre une source ou un puit de gaz,
et la contribution de 'océan aux émissions globales varie largement d'un gaz a l'autre.
Par exemple, d'un point de vue atmosphérique 1'océan représenterait moins de 1% des

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

1.1.1 Controles des flux a 'interface

Linterface océan-atmosphere est communément représentée entre deux couches suc-
cessives, I'une océanique et I'autre atmosphérique, de quelques dizaines de micrometres,
dans lesquelles les transferts de composés se font par diffusion moléculaire, contraire-
ment au reste de 'océan ou de 'atmosphere ou les mélanges se font principalement par

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

Concentration

Y
D]
m

Turbulent transter

— = Molecular "‘E 5

" Gias film — i
Interface T g — transfer —
dquid film : iqui
l // b Molecular * 4
3 : transfer
x — — — . . — o — — —— — — — — —
(: Turbulent transfer

FIGURE 1.2 — Représentation du Modele a deux couches pour représenter l'interface océan-

atmosphere. Extrait de L1SS et SLATER [1974].

entre les deux couches. De maniere simplifiée, ce gradient est considéré comme la diffé-
rence entre la concentration du gaz dissout dans la couche océanique mélangée (Cyc¢qn)
et la concentration dissoute d’équilibre avec I’atmosphere (C*), qui dépend de la pression
partielle du gaz dans 'atmosphere et de sa solubilité dans '’eau H (fonction notamment
de la température de I’eau en surface). Si les concentrations C,c¢4, €t C* sont différentes,
ilyaun 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!’océan de surface, comme c’est le cas du CO et de la majorité des COV (al’exception
des COVO), la conductivité totale (ou vitesse de transfert) est dominée par la conductivité

de la couche océanique (ky;,). Le flux F de gaz a I'interface peut ainsi s’écrire :
I:":kflxx (Cocéan—C™) (1.1

Les vitesses de transfert dépendent de nombreux facteurs : du composé considéré mais
aussi de processus qui accélérent ou ralentissent la diffusion, tels que le vent en surface,
la présence de bulles, d’écume, de matieres 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 a un refroidissement de la surface de 'eau
[MACINTYRE et al., 2001; RUTGERSSON et al., 2011]. Pour des régimes plus forts, le vent
augmente la surface de contact entre 'océan et I'atmosphere par création de bulles et

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

Breaking
wave

Plankton

Turbulence

FIGURE 1.3 — Représentation des processus controlant les échanges de masse et d’énergie entre
I'océan ouvert et 'atmosphere. Les processus générant de la turbulence sont indiqués en jaune,

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

Lesrelations entre k ¢, 'intensité du vent (u) et le nombre de Schmidt (Sch, ratio entre
viscosité cinématique et diffusivité moléculaire du gaz) ont fait I’'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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1.1. La production des gaz réactifs par l'océan

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¢;, et u sont déterminées, puis extrapolées grace a la connaissance
des vitesses de transferts et des nombres de Schmidt d’autres gaz, par exemple du CO, a
20°C dans '’eau de mer (Sch = 660). Par exemple, en utilisant la relation de WANNINKHOF

[1992] pour le vent, k¢, est de la forme :

krix=0,251 x2u x 660 (1.2)
fle=" Sch '

Ces paramétrisations, utilisées par les modeles, revétent beaucoup d’incertitudes, qui
sont en partie attribuées a des différences de représentativités spatiales et temporelles
des mesures in situ [WANNINKHOF et al., 2009]. Egalement, 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 role
des surfactants, qui sont des gels constitués de matieres organiques colloidales tels que
des polysaccharides. Leur présence dans la microcouche de surface altere la conducti-
vité en formant une barriére au passage des gaz [MCKENNA et MCGILLIS, 2004]. La varia-
bilité spatio-temporelle de I'épaisseur de la microcouche de surface ainsi que la nature
et I'origine des matieres organiques qui la composent sont des parametres encore tres
mal connus, limitant fortement la quantification de leur impact sur les échanges a large

échelle et leur représentation dans les modeles.

1.1.2 Controles des concentrations océaniques

Les concentrations en gaz réactifs dans I'’océan sont déterminées a la fois par les mé-
langes verticaux et les courants océaniques, et par des processus biogéochimiques contro-
lant leur production et leur consommation. Je ne discute ici que des processus biogéochi-
miques.

La majorité des gaz réactifs présents dans 'océan sont produits directement par le
phytoplancton. Soit parce qu’ils ont un réle physiologique, soit parce qu’ils sont consi-
dérés comme des déchets du métabolisme. Le diméthylsulfoniopropionate (DMSP) par
exemple, précurseur du DMS, joue un role d’osmolyte et d’antigel [KIRST et al., 1991].
D’autres organismes vivants peuvent étre sources de ces composés. Par exemple, de nom-
breuses réactions enzymatiques médiées par des bactéries jouent un role dans la produc-

tion de DMS ou de ses précurseurs [BELVISO et al., 2012]. Des productions par les bactéries
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Chapitre 1. Introduction

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 especes de
macro-algues produisent également des gaz réactifs. Uatome d’iode par exemple, qui a
des propriétés anti-oxydantes [KUPPER et al., 2008], est accumulé par les algues brunes,
contribuant a la production de COV iodés en zones cotieres [MCFIGGANS et al., 2004].
La production de ces gaz par les organismes vivants est sujette a des controles par des
facteurs environnementaux. La lumiére et la température pourraient influencer la pro-
duction d’isopréne 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 'absorption du rayonnement ultra-violet (UV) par la fraction co-
lorée de la matiere 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’opérent
aussi a partir de surfactants présents dans la microcouche de surface. Celles-ci pourraient
représenter des sources significatives d’émissions directes vers I'atmosphere de certains

gaz dont I'isopréne [BRUGGEMANN et al., 2018; LiSS et JOHNSON, 2013].

Les processus de consommation des gaz réactifs dans I'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],
I'isopréne [ALVAREZ et al., 2009], ou le méthanol (CH3OH) [DIXON et al., 2011]. Une multi-
tude de réactions chimiques sont également susceptibles d’étre des puits de gaz réactifs.
Parmi elles des réactions de photolyse, par exemple de bromoforme (CHBr3) [CARPENTER
et L1ss, 2000], d’oxydation, par exemple de I'isopréne [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 'océan. Néanmoins, il y a de tres fortes hétérogénéités d’'un gaz a 'autre
dans la connaissance de ces processus. Pour certains gaz, ils sont relativement mieux
connus et ont été étudiés a 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 tres peu voire pas

de connaissance et I'on ne sait pas quels mécanismes sont les plus déterminants.
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1.2 Lesgazréactifs dansla troposphere au-dessus des océans

Les gaz réactifs émis par 'océan participent a une chimie complexe dans la couche
marine limite (CML) et la troposphere libre. Ils influencent notamment la capacité oxy-

dante, la formation d’aérosols et indirectement le climat (Fig. 1.4).
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FIGURE 1.4 — Représentation schématique simplifiée des échanges de composés entre la biogéo-

chimie marine et 'atmosphere. Extrait de BREVIERE [2016].

1.2.1 Rodle pour la capacité oxydante

Les composés réactifs sont rapidement oxydés dans la CML. Ils participent a des cycles
catalytiques de recyclage des radicaux, tel que le radical hydroxyle (OH) qui est le princi-
pal oxydant dans I'atmosphére [ATKINSON et AREY, 2003; CRUTZEN, 1974]. En agissant sur
la disponibilité en radicaux, ces réactions d’oxydation déterminent également I’évolution
et le temps de vie d'un grand nombre d’autres composés dont des gaz a effet de serre
comme le méthane (CHy).

Au-dessus des océans, et dans les zones éloignées des continents, il y a un intérét a
étudier les sources marines de composés réactifs afin de mieux comprendre les cycles
photochimiques qui s’y déroulent. C’est le cas du CO, dont les importantes sources conti-
nentales atteignent difficilement les régions d’océan ouvert [BATES et al., 1995; STUBBINS

etal., 2006; ZAFIRIOU et al., 2003]. Les sources marines de COVO également, jouent un role
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pour les bilans de radicaux OH, hydropéroxyles (HO,), et d’ozone (O3) troposphériques
[MCKEEN et al., 1997]. LEwIs et al. [2005] ont reporté que 'acétone, I'acétaldéhyde et le
méthanol, qui sont des composés émis par I'océan, pourraient constituer jusqu’a 80% du
puit total de radicaux OH a la station marine irlandaise de Mace Head. Les COVO pour-
raient aussi étre des sources significatives d’'OH, notamment dans la haute tropospheére
ou 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 tropospheére [SA1Z-LOPEZ et VON GLASOW, 2012] et la stratosphére [FIEHN et al., 2017].
READ et al. [2008] ont montré que les cycles photochimiques impliquant le brome et'iode
comptent pour a peu pres 1/3 de la destruction photochimique de I'ozone dans I’Atlan-
tique nord. Globalement, les bases de données d’observations directes de ces différents

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

1.2.2 Role pour la formation d’aérosols

Les oxydations successives de gaz réactifs (en particulier de COV) peuvent aboutir a
la conversion des gaz en particules liquides ou solides appelées aérosols. Sur ou au sein
de ces particules ont lieu des processus chimiques hétérogenes et peuvent se condenser
d’autres gaz.

Les aérosols ont un impact sur le climat. Ils exercent un for¢age 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 I’atmospheére ainsi que leur temps
de vie [ALTARATZ et al., 2014; ROSENFELD et al., 2014].

Les produits d’oxydation des COV dans la CMLles plus étudiés sont ceux provenant du
DMS : I'acide organique méthylsulfonique (MSA) ainsi que des composés inorganiques
comme 'acide sulfurique (H2SO,) et le dioxyde de soufre (SO,). Les premiéres observa-
tions d’aérosols soufrés ont été réalisées par AYERS et GRAS [1991]; AYERS et al. [1999] dans
I'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 a 80% des aérosols organiques

secondaires (AOS) au-dessus des océans de 'hémisphere 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 [MULLER et al., 2011; SOROOSHIAN et al.,
2009]. Ces derniers pourraient provenir d’'un dégazage par1’océan de diethyl- et diméthyl-
amines [ANGELINO et al., 2001; MURPHY et al., 2007]. Les terpenes ont également recu
une attention particuliere. C’est le cas de 'isoprene, 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 a 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 I’at-
mosphere par oxydations de précurseurs, participent également a la photochimie et a la
formation d’aérosols. C’est le cas du glyoxal (CHOCHO) qui peut étre produit directement
par les océans [VREKOUSSIS et al., 2009]. Enfin, il y a un intérét grandissant pour I'étude
des oxydes d’iode, en raison de leur role dans la nucléation de nouvelles particules d’aé-
rosols [O’'DowD et HOFFMANN, 2005; O’'DowD et al., 2002]. Le diiode (I,) serait I'un des
principaux précurseurs [SAIZ-LOPEZ et al., 2005], et le diiodométhane (CH;I,) émis par
les océans pourrait étre rapidement photolysé et oxydé par 'O3 dans la CML [BURKHOL-
DER et al., 2004]. Néanmoins, ces études se sont surtout concentrées sur les zones cotieres

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

La quantité d’aérosols dans 'atmosphere au-dessus des océans a pour origine une
variété de processus de production et de transformation. Ces aérosols peuvent étre se-
condaires, mais aussi de sources marines primaires tels que les sels marins. Ces derniers
sont produits par I'’entrainement de bulles d’air quand les vagues se brisent sur la sur-
face de I'océan et font I'objet de tout un champ de recherches visant a améliorer la com-
préhension des aérosols marins. Enfin, a ces aérosols s’ajoutent des aérosols des sources
continentales, qui ont été transportés (comme les poussiéres désertiques, pollutions in-
dustrielles etc.). En effet, les aérosols peuvent résider plusieurs semaines dans ’atmo-
spheére [JAENICKE, 2008; WILLIAMS et al., 2002] et peuvent donc étre 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 tracage des différentes sources et
la compréhension de la nature des aérosols particulierement 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 I'océan, les émissions de gaz réactifs et la
chimie atmosphérique, la modélisation présente plusieurs intéréts. Tout d’abord, elle per-
met d’étendre a une plus large échelle spatio-temporelle des observations souvent tres
parcellaires, et d’obtenir une connaissance des émissions en des zones ou saisons diffici-
lement échantillonnables. Elle permet aussi d’étudier la saisonnalité et 'inter-annualité
des émissions, qui sont susceptibles d’étre 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 systeme. Par exemple, elle permet de com-
prendre séparément comment des changements dans les controles biogéochimiques des
émissions affectent la chimie troposphérique et le climat, et inversement. Ou, de maniere
plus complexe, elle permet d’appréhender des rétroactions climatiques par le biais de
modeles couplés océan/atmosphere ou de modeles représentant tout le systeme Terre
(ESM - Earth System Model).

Différents types de modeles ont été développés, avec différents degrés de complexité.
Le plus souvent, les émissions de gaz réactifs sont étudiées indépendamment dans des

modeles océaniques ou atmosphériques.

1.3.1 Modeles océaniques

Les modeles océaniques se basent sur des relations plus ou moins empiriques dé-
crivant les concentrations en gaz dissous dans I'océan, puis les émissions sont calculées
en forcant les concentrations a la frontiére avec I’atmosphere. On trouve tout d’abord des
modeles 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 modeéles a 1 boite comme celui de ANDREAE et
FEREK [1992], qui ont étudié le cycle diurne du COS avec des mesures effectuées dans
I’Atlantique nord, ou des modeles qui représentent la dimension verticale (modeles a
1 dimension, 1-D) comme celui de KETTLE [2005] pour I'étude du CO dans la mer des
Sargasses. Des modeles a deux dimensions (2-D) permettent quant a eux une spatiali-
sation des émissions. Ce sont des modeles diagnostiques, qui décrivent les concentra-

tions océaniques des gaz dissous en surface de '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-
dele d’ERICKSON [1989], qui considérait la photoproduction comme une simple relation
linéaire de I'intensité lumineuse, a produit la 1e spatialisation des émissions océaniques
de CO. D’autres modeles 2-D décrivent les concentrations de maniere plus complexe,
avec des termes sources et éventuellement aussi puits. Un certain nombre de modeles
d’isopréne notamment, décrivent les concentrations océaniques grace a 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 modeles tridimensionnels
(3-D) apportent une représentation plus complete des cycles océaniques des gaz réactifs.
Ces modeles sont plus complexes et comprennent également une représentation des pro-
cessus biogéochimiques et écosystémiques, avec différents nutriments et un ou plusieurs
groupes de matieres organiques, de phytoplancton et de zooplancton. Les concentrations
en gaz sont alors calculées de maniere pronostique, et les quantités sont advectées et
diffusées grace a un couplage avec des modeles physiques de circulation océanique. On
peut citer le modeéle de biogéochimie HAMOCC (The Hamburg Ocean Carbon Cycle mo-
del :ILYINA et al. 2013) couplé au modele 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 (CH,Br») et le CH3I [SI1X et MAIER-REIMER, 2006; STEMMLER et al., 2015,
2014, 2013]. Ainsi que le modeéle PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Eco-
system Studies : AUMONT et al. 2015) couplé au modele de circulation NEMO (Nucleus for
European Modelling of the Ocean : MADEC 2008) pour simuler le DMS et le COS [BELVISO
et al., 2012; Borp et al., 2008; LAUNOIS et al., 2015].

1.3.2 Modeles atmosphériques

Les modeles atmosphériques représentant les flux de gaz réactifs entre 'océan et I’at-
mosphere ont également différents degrés de complexité, allant des modeles 1-D aux mo-
deles 3-D de chimie-transport (CTM). Les modeles CTM prennent en compte de nom-
breux constituants atmosphériques avec une grande diversité de sources et puits. Parmi
eux on peut citer le modele MECCA-CAABA (Module Efficiently Calculating the Chemistry
of the Atmosphere - Chemistry As A Boxmodel Application, SANDER et al. 2019), le mo-
déle STOCHEM [ARCHIBALD et al., 2010; KHAN et al., 2017] ou encore le modele GEOS-
Chem [KAISER et al., 2018]. Les modéles atmosphériques peuvent étre utilisés premie-

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 I'océan ou de champs de modeles CTM). Ainsi, avec
des données de I'océan Pacifique nord, MARANDINO [2005] ont inféré une absorption glo-
bale d’acétone par 'océan de 48 Tg an™!. Avec des CTM, X140 et al. [2010] ont inféré une
absorption globale de CH3Cl de 0,43 Tg an™! et JACOB et al. [2005] une absorption de mé-
thanol de 10 Tg an™!. Les modeles atmosphériques peuvent également étre utilisés pour
étudier I'oxydation des composés dans la troposphere, leur impact sur I'ozone et sur la
formation d’aérosols. Par exemple, FIEHN et al. [2017, 2018] ont montré I'importance de
la saisonnalité des émissions océaniques de CHBr3, CH,Br, et CHsl pour les transports
d’halogénés entre la troposphere et la stratosphere. MYRIOKEFALITAKIS et al. [2010] ont
estimé que |’oxydation du DMS était a ~78% responsable des AOS présents en milieu ma-

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

1.3.3 Modeles couplés

Les émissions océaniques des gaz réactifs peuvent également étre étudiées a I'aide
de modeles globaux 3-D couplés océan-atmosphere, afin notamment d’appréhender des
rétroactions climatiques. Jusqu'ici, seuls les processus liés aux émissions de DMS ont
été étudiés a I'aide de modeles couplés. Par exemple par KLOSTER et al. [2006, 2007] a
I'aide du modele AOGCM (Atmosphere-Ocean General Circulation Model), qui consiste en
un regroupement des modeles océaniques HAMOCC-MPIOM et atmosphérique ECHAM

[ROECKNER et al., 2003].

1.3.4 Changement Climatique

L'augmentation des températures dues a 'augmentation des concentrations en CO,
atmosphérique depuis I'aire préindustrielle affecte de maniere directe les émissions océa-
niques de gaz réactifs. Par exemple 'augmentation de la température de surface de’océan
favorise le dégazage en réduisant la solubilité des gaz. Egalement, le changement cli-
matique a des impacts sur les cycles biogéochimiques océaniques [DONEY et al., 2014;
HENSON et al., 2016], sur les écosystemes [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 'océan, générant des perturbations

dans les apports de nutriments nécessaires au phytoplancton en surface de 'océan [STEI-
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NACHER et al., 2010], des modifications dans la disponibilité en lumiére [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 'océan et les processus de production/consommation des gaz réactifs,
les impacts du changement climatique sur les écosystemes 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 modeles atmosphériques, qui étudient les interactions gaz-
chimie atmosphérique-climat, soit dans les modeles océaniques, qui étudient, a l'inverse,
les interactions climat-océan-émissions. Les modeles océaniques sont alors forcés par
des champs futurs d’élévation des concentrations atmosphériques en CO,, déterminés
sous différents scénarios de réchauffement climatique. Par exemple, ZISKA et al. [2016]
projettent, sous scénario RCP8.5, des augmentations de I'ordre de 5 a 30% des émissions
océaniques de CH,Br, et CH3I d’ici a la fin du siecle. Bopp et al. [2003] projettent une
augmentation globale de 2% des émissions de DMS lorsque la concentration en CO- at-
mosphérique passe de 350 a 700 ppm et CAMERON-SMITH et al. [2011] projettent une aug-
mentation de 50% des émissions de DMS au-dessus de larges régions de 'océan Austral,

lorsque la concentration en CO; atmosphérique passe de 355 a 970 ppm.

Malgré I'importance des émissions pour la chimie troposphérique et pour le climat,
la représentation des échanges de gaz réactifs a I'interface océan-atmosphere dans les
modeles est aujourd’hui encore tres 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 theése

Cette these s’'integre dans une compréhension globale des interactions entre les échan-
ges de gaz réactifs a I'interface océan-atmosphere et le climat. Une premiere voie vers
cette compréhension est d’étudier les processus séparément dans des modeles d’océan
ou d’atmosphere. Du coté des modeles 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 ’atmosphere. Cela limite I’étude de leur oxydation dans I'atmosphere
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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 derniéres vont évoluer dans le futur.

Dans ce cadre, les objectifs de cette theése sont de répondre a 3 questions :
— Quels sont les dynamiques océaniques des gaz réactifs?
— Combien!’océan émet de ces composés et avec quelle variabilité spatio-temporelle ?

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

alafin du siecle?

Pour répondre a ces questions, nous disposons a I'IPSL (Institut Pierre Simon Laplace)
du modele de biogéochimie marine PISCES (Pelagic Interactions Scheme for Carbon and
Ecosystem Studies), qui est couplé au modele de circulation océanique NEMO (Nucleus
for European Modelling of the Ocean). PISCES simule les bas niveaux trophiques de I'éco-
systeme marin (phytoplankton et zooplancton) ainsi que les cycles biogéochimiques du
carbone et des nutriments (phosphore, azote, fer et silice). Il est congu a la fois pour une
utilisation régionale ou globale, a basse ou haute résolution, et pour des analyses aussi
bien a court terme (par exemple les cycles saisonniers et interannuels) qu’a long terme
(notamment des projections). A ce titre, PISCES est idéal pour I’étude des processus de
production et de consommation des gaz réactifs dans 'océan ainsi que des émissions
vers 'atmosphere. Par ailleurs, il est inclus dans le modele de systeme Terre de 1'ISPL :
IPSL-CM (IPSL-Climate Model), qui contient également, entre autres, le modele de circu-
lation atmosphérique LMDZ et les modéles 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 I'oxydation des gaz réactifs dans 'atmospheére ainsi que des interactions
océan/atmosphere/climat par un couplage aux autres modeles de I'IPSL.

Une version de PISCES nommée PISCES-GAZ contient déja des modules pour la re-
présentation de gaz climatiques a temps de vie longs (CO2, N,O) et de gaz réactifs (COS et
DMS). Dans un premier temps, je me suis intéressée a représenter davantage de gaz réac-
tifs dans PISCES. Le choix s’est porté sur le CO et I'isoprene, qui sont des gaz importants
pour la chimie atmosphérique. De plus, les processus de production et de consomma-
tion dans ’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-
deles. Ces gaz ont également été étudiés en laboratoire et lors de campagnes en mer par

I’équipe de chimie expérimentale du LSCE (notamment par Bernard Bonsang et Valérie
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Gros), apportant une connaissance et des données supplémentaires a celles déja dispo-
nibles dans la littérature. Dans un second temps, le travail de thése s’est intéressé a I'im-
pact du changement climatique (notamment a une augmentation de la concentration en
gaz a effet de serre) sur les émissions océaniques des gaz réactifs représentés dans PISCES

: CO, isoprene et DMS. Ainsi, la these s’articule en trois grands themes :

1. Lareprésentation du cycle océanique du CO et ses émissions vers I’atmosphere (qui

sera présentée au chapitre 3)

2. La représentation du cycle océanique de 'isopréne et ses émissions vers I’atmo-

sphere (qui sera présentée au chapitre 4)

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

présenté au chapitre 5)
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Chapitre 2

Description du modele PISCES

Ce chapitre se compose d'une description générale du modele PISCES qui a été utilisé
tout au long des travaux de these. Il comprend également une description des modules
permettant de décrire les concentrations océaniques de CO et d’isoprene, qui ont été dé-
veloppés au cours de la these, et du DMS, qui a été développé par Laurent Bopp, Sauveur

Belviso et Italo Masotti.

2.1 Le modele PISCES

PISCES (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Studies, AUMONT et al.
2015, AUMONT et BoPp 2006) représente le cycle du carbone dans I'océan et, de maniére
simplifiée, I’écosystéeme phytoplanctonique. Il est intégré au modele d’océan communau-
taire NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean, MADEC 2008) et a la plateforme
de modélisation de I'océan régional CROCO. PISCES est un modele 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 différent 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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— Deux groupes de taille de zooplankton : le micro et le mesozooplankton.

— Deux groupes de taille de matiere organique particulaire ainsi qu'un groupe de

matiére organique dissoute (de type semi-labile).

— Cing nutriments : les nitrates (NO3), I'ammonium (NHI), le phosphate (POi_), la

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

Le contenu en éléments de la matiere 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 (CaCOs3), du carbone inorganique dissous (DIC), de I’alcalinité et du
CO;, dissous. Par ailleurs, des nutriments sont apportés a 'océan par les dépots de pous-
sieres atmosphériques, la glace, les sédiments et les rivieres. Les rivieres apportent du
DIC, du carbone organique dissout (DOC) et du carbone organique particulaire (POC).
Dans PISCES, ces apports sont constants au cours de 'année et directement transfor-
més en apports de nutriments inorganiques, en considérant des relations a stcechiomé-

trie constante.

. PAR
Ammoninm
Nitrate C, Fe, Chl C
Nanophyto. [T ™ microzoo.
Tron - *
C, Fe, Si, Chl c
P Diatoms ™ mesozoo
Silicare
A
C C,Fe, Si
DOM - sPOM | |bPOM
I

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 modele PISCES

La croissance phytoplanctonique

L équation 2.1 décrit les évolutions des biomasses du phytoplancton (C, exprimés en
carbone) avec ila classe de phytoplancton.
i

o =u/'C'1-EH-M'C' - A (C? - GM“C? 2.1)
Z

E! est une constante, correspondant a la perte de DOC par exsudation. M’ correspond ala
mortalité (par exemple via la lyse), A’ correspond a 'agrégation des cellules phytoplanc-
toniques, qui dépend notamment de la turbulence océanique, et G*? au broutage par
le zooplancton, qui dépend notamment de la température et des biomasses en carbone
des deux groupes de zooplancton (notées C%). Le taux de croissance pi est décrit selon
I’équation 2.2 comme la croissance a 0°C multiplié par une fonction de la température(7)

suivant la loi d’Eppley [EPPLEY, 1972] et de termes de limitations (L?).
M = W x €T 5 fi (Laay) X Ly gy X Ly (2.2)

Le terme fi(Lgqy) permet de prendre en compte le lien entre la croissance et la durée du
jour (Lggy inclus dans l'intervalle [0,1]). La limitation par la lumiere (Lléigh D) décrite dans

I’équation 2.3 dépend :

— D’un terme f4,,« estimant le temps de résidence moyen du phytoplancton en zone
non éclairée. Ce terme dépend lui méme de la profondeur de la couche de mélange

par rapport a la profondeur de la couche euphotique.
— De la quantité de lumiere photosynthétiquement disponible (lumiere PAR).

— Durapport Chla/C au sein du phytoplancton ®,, )

i
tdark o0¢,14/c % PAR

L =(1-—"Y% )x(1-exp
light t'+taark Laay(Wref + bresp)

(2.3)

i
nut’

Les limitations par les nutriments (L! ., Eq. 2.4) pour le nanophytoplancton (V) et les
diatomées (°) dépendent du nutriment le plus limitant parmi les limitations en nitrates

(Lli\I()g)’ ammonium (Lf\IH4), phosphate (L§>04)’ fer (L{: o) €t silice (L]S?l., uniquement pour les
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2.1. Le modeéle PISCES

diatomeées).
Llr\llut = min(L§03 + L§H4’ L§O4’ Lll;Ie) (2.4&)
Lgut = min(L503 + L§H4’ LI}304r L]F)e’ L]S)l) (2.4b)
i _
L= KNH4N03 04
NOs ™ ki Ki - +Ki  NO;+Ki . NHS (2.4¢)
NO3 “NHy NH4 3 NO3 4
i +
L, = “no, M 2.4d
NHs " i gi 4K NO; +Ki . NHF 24d)
NO3 “NH4 NH4 3 NO3 4
. PO3-
i 4
S E—— 2.4e)
PO 3_ (
4 Kfo4 +PO;
eFe,i _ eFe,i
I _ i min
Ly, = min(1, max(0, — e ) (2.41)
opt
Si ) 7Si2
LY =——— avec Kg;=K§"+ —— (2.4g)
Ks; +Si (KSi)2+Slmax

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

compte de cela pour les nitrates, 'ammonium et les phosphates, les constantes de demi-
saturation (Kf\log’Kf\Im et K{;O4) augmentent avec la biomasse du phytoplancton, en fai-
sant ’hypothese qu'une augmentation de biomasse est généralement due a 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 ou les

ratios Fe/C intra-cellulaires (07¢’) sont variables. Les valeurs associées a chaque para-

metre sont listées dans le tableau 2.1.

La concentration en Chla
La concentration en Chla pour chaque groupe de phytoplancton est calculée de ma-
niere pronostique selon le modeéle photo-adaptatif de GEIDER et al. [1996] (Eq. 2.5).

OChla’
ot

= L, A=EHp'C' =M'Chla’

o o o
—A'C'Chla’ - B’Chzmc;G’Cth (2.5)

Le terme pé n1q TEPTEseNte le ratio entre I'énergie assimilée et I'énergie absorbée [GEIDER
etal., 1996]. Il dépend notamment des ratios Gé nia/c intra-cellulaires, de la durée du jour,

de la profondeur de la couche de mélange et de la quantité de lumiere PAR.
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Chapitre 2. Description du modele PISCES

TABLEAU 2.1 — Parametres de description de la croissance du phytoplancton dans PISCES.

Parameétre  Valeur Unité Description

i 0.05 (nanophytoplancton) .
E 0.05 (diatomées) Exudation de DOC

Pimax’ 0.6 it Taux de croissance du phytoplancton 0°C
ke 6.3913 x 102 °ct Constante d’Eppley

3 (nanophytoplancton)

t 4 (diatomées) Capacité a palier le manque de lumiere
« 2 (W m?)1j1 Pentg initiale de la courbe Biomasse/
Lumiere
1 Taux de croissance de référence pour la
Href 1.0 ] L. . i
limitation en lumiére
bresp 0.033 it Taux de respiration basale
Kqmin 1.0 umol Si L1 Con's'tante de demi-saturation minimal pour
la silice
Ko 16.6 umol Si L1 Para_metre pour calcgl.de la constante de
demi-saturation de silice
Oopc 7 (nanophytoplancton) pmol Fe (mol €)' Quota de fer optimal

7 (diatomées)

PISCES est un modele pertinent pour représenter les cycles océaniques des gaz ré-
actifs a une échelle globale. Tout d’abord parce qu’il simule les bas niveaux trophiques
de I’écosystéme, ceux la méme qui sont a l'origine des productions et consommations
de nombreux gaz réactifs. Egalement parce que les traceurs océaniques sont représen-
tés de maniere pronostique, sans faire appel a des données externes telles que des don-
nées satellites ou des mesures. Cela rend possible I'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 modele de systeme Terre de I'ISPL qui
contient entre autres des modeles de chimie atmosphérique. Cela permettra d’étudier ai-
sément I'oxydation ultérieure des gaz réactifs dans I'atmosphere ainsi que les interactions
entre '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 :

— Lefait qu’il ne contienne que deux groupes phytoplanctoniques. En effet, la produc-
tion des gaz réactifs varie selon les espéces, notamment au sein du groupe de na-
nophytoplancton qui regroupe en réalité nombre d’especes avec des groupes fonc-

tionnels tres 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 matiere organique dissoute qu’il contient est de nature semi-
labile. La matiere organique semi-labile présente une dynamique océanique tres
différente de la matiére organique labile [HANSELL et al., 2009] dont une fraction
contient des propriétés chromophoriques susceptibles d’étre 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 I'océan. Or ces surfactants pourraient, lorsqu’ils
sont photooxydés, étre des sources directes de certains gaz réactifs pour I'atmo-

spheére, par exemple d’isoprene [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 I’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 premiere représentation du CO océanique avait été effectuée lors du stage de
master d’Aida Bellataf en 2012 avec I'aide de Sophie Tran. Lors du travail de these, 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 'océan : une source
par photoproduction (Prodpy,t0), une production sombre (Prodp,,i) et une production
directe par le phytoplancton (Prodppy ). Il décrit également deux termes de perte : une
consommation par les activités bactériennes (Consg,¢;) et le dégazage vers I'atmospheére

(FluxXgcean—armo)- La concentration en CO est ainsi décrite selon I’équation( 2.6).

oCcO
ot

=Prodpporo + PrOdPhyto +Prodpgri — Conspacr — FluXocean—atmo (2.6)
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Photoproduction \
CcO - 5 Consommation
/ bactérienne
Production
phytoplanctonique

FIGURE 2.2 — Représentation schématique du cycle océanique du CO tel qu’il est représenté dans

PISCES.

La photoproduction

Le taux de photoproduction dépend de I'intensité du rayonnement UV, de la quantité
de matiére organique possédant des fonctions chromophores (CDOM) et de la probabi-
lité du CDOM a produire du CO. Elle est tres dépendante de la longueur d’onde dont la
gamme d’'intérét pour le CO se situe dans les UV, entre 290 et 490 nm [FICHOT et MILLER,
2010].

Lintensité du rayonnement UV (Eco, en W m™2) associé a une longueur d’onde don-
née qui pénetre dans I'océan a la profondeur z est calculée en surface comme une fraction

fcon del'énergie lumineuse totale incidente :
Eco(A,0) = fco(A) x Etor 2.7)

Ces fractions ont été déterminées d’apres un spectre solaire standard modélisé (ASTM
G173-03, version 2.9.2, ASTM 2012). Le rayonnement UV décroit ensuite avec la profon-
deur selon :

Eco(A, 2) =Eco(A,0) x exp(—f k()\,Chla)dz) (2.8)

Les coefficients d’atténuation ont été calculés a partir des coefficients de I’eau pure (K,)

et de composés biogéniques (Kp;,) d’apreés [MOREL et MARITORENA, 2001] :

k(\,Chla) =K, ) +Kpio(\, Chla) (2.9a)

Kpio(\,Chla) =x(\)[Chlale (2.9b)
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2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

avec Chla (en g Chla L™!), la somme des Chla des diatomées et du nanophytoplancton.
Les coefficients (K,,), x 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 (acq,, €n
m~1) 4 une longueur d’onde A donnée. Pour les eaux de type 1 (case 1 - water type),
c’est-a-dire les eaux qui ne sont pas sous influence des apports terrigénes, le CDOM est
essentiellement composé de composés labiles issus de la photosynthese [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 matiere organique

semi-labile.

Qedom(400) = 0.065[Chlal®®3 (2.10a)

Acdom(N) = Acgom(ref) x e—S(ref—)\) (2.10b)

avec Chla (en mg m~3). Les valeurs de a,4,,, pour chaque longueur d’onde sont extrapo-
lées de maniere exponentielle selon un coefficient S, a partir de la valeur de a.4,,, @ 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 a produire du CO lorsqu’il est excité par
rayonnement UV. Le CDOM est considéré de composition homogéne 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(A) =exp[—9.134 + 0.0425(A — 290)] + exp[—11.316 4+ 0.0142(A —290)] (2.11a)
AQY(A) = (5.78 x 107%) x exp[—0.05(A —360)] — (6.99 x 107°) A <360nm (2.11b)

AQY(A) = (5.24 x 107%) x exp[—0.0229(A —360)] A =360nm (2.11¢)

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

490 A
Prodpporo :f Eco(A, 2) x acqgom(A, 2) x AQY(A) x h_ x 1072 dA (2.12)
290 c

avec hla constante de Planck et cla célérité de la lumiere dans le vide.
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Chapitre 2. Description du modele PISCES

La production phytoplanctonique

La production phytoplanctonique est proportionnelle aux concentrations en Chla des

diatomées (Chlag;,;) et du nanophytoplancton (Chlay4,,) (en g Chla L™!) selon:
h
PrOdPhyto = E(knanoChlanano +kaiarChlagia) (2.13)

avec Kg;q: et Kyano les taux de production normalisés a la Chla (en pmoles CO g Chla™!
j_l) (valeurs selon TRAN et al. 2013) et i le nombre d’heures d’ensoleillement par jour, qui

dépend de la latitude et de la saison.

La production sombre

La production sombre correspond a une production par des processus thermiques
abiotiques. Elle a été paramétrée d’aprés ZHANG et al. [2008], avec une dépendance a la
quantité de CDOM (représentée par son absorption a 350 nm) et a un taux de production

sombre (Bco en m L' h™!) qui dépend de la température, du pH et de la salinité :

Prodpg i = dedom (350, 2) x Pco (2.14a)
12305
In(Bco x 10%) = ————— +0.494pH - 0.0257S +41.9 (2.14b)
T +273.15

La consommation bactérienne

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

taux de consommation constant kco (en j -1y,

Consgger = kco x CO (2.15)

Les échanges avec ’atmosphere

Le flux de CO entre 'océan et I’atmosphere est décrit de maniére similaire a la loi de
Fick. Il dépend de la concentration en CO a la surface de I'océan ainsi que de la pression

partielle du CO dans I'atmosphere au-dessus de 'océan (pCO, en atm) (Eq. 2.16).
FluXocean—armo = kflx (CO—-Hco x pCO,) (2.16)

La constante de Henry (Hco) relie pCO,, ala concentration de CO en solution en équilibre

avec 'atmosphere (CO;,) selon :

CO;}, =Hco x pCO, (2.17a)

pCOq = Pparm x Mco (2.17b)
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2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

avec p,:m la pression atmosphérique et mco la fraction molaire de CO. Hcg est calculée

d’aprés WIESENBURG et GUINASSO [1979] par :

100 T T
In(Hcop) = —-169.4951 + 263.5657[——] + 159.2552In[—] — 25.4967[ —]
T 100 100

T T
+5%0(0.051198 — 0.044591[——]0.0086462[ — | (2.18)
100 100

avec S la salinité et T la température (en °C). Enfin, la vitesse de transfert k¢, (en m s7h
dépend du nombre de Schmidt (schco, sans unité), de la température et de la vitesse du

venta10m (zen m s™1) [WANNINKHOF, 1992] :

660
krix=0.251u[——]"/? (2.19a)

SChCO
scheo = —0.0553T3 +4.3825T% — 140.07T + 2124 (2.19b)

TABLEAU 2.2 — Liste des parametres utilisés dans le module de CO.

Parameétre Valeur Unité Description

Knano 85.5 pmoles CO gChlatj?! Ei?;ggyﬁg;?;;igﬁ de CO parle

Kdiat 33.0 pmoles CO gChlaj!  Taux de production de CO par les diatomées

kco 0.2 jt Taux de consommation bactérien de CO

mco 90 ppbv Fraction molaire atmosphérique de CO

S -0.018 nm-L Coefficient d'e)lit.rapolation exponentielle pour le
calcul du coefficient d’absorption du CDOM

h 6.6260755 x 103* s Constante de Planck

c 3x108 ms! Célérité de la lumiere dans le vide

2.2.2 Isoprene

Comme pour le CO, une premiére représentation de I'isoprene avait été effectuée lors
du stage de master d’Aida 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’isopréne comprend une unique source directe par
le phytoplancton (Prodpyy,) et trois termes de pertes : une consommation bactérienne,
une consommation chimique (regroupés sous le terme Consg;ocnem) €t le dégazage vers
I'atmosphere (Flux,ce.qn). La concentration en isopréne est ainsi décrite par selon I’équa-
tion( 2.20).

JISO

—— =Prodppy 1o — Consg;ocnem — FluXocean (2.20)

ot
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Flux de la
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Consommation
bactério-chimique

Productiotf CsHg —_—
phytoplanctonique ’

FIGURE 2.3 — Représentation schématique du cycle océanique de I'isopréne tel qu'il est représenté

dans PISCES.

Un flux additionnel vers I'atmosphere (Fluxsy) est également représenté. Celui-ci
correspond a I"’émission direct d’isopréne depuis la micro-couche de surface de I'océan
(en anglais Sea Surface Microlayer, SML) par des réactions de photolyse de composés or-
ganiques (aussi appelés « surfactants »). Ce flux n'impacte pas la concentration océanique

d’isoprene.

La production phytoplanctonique

La production phytoplanctonique d’isoprene dans ’'océan est généralement paramé-

trée comme une fonction de la Chla :
PrOdPhyto = (PnanoChlanano + paiatChlagias) x h (2.21)

avec h la fraction d’heures d’ensoleillement par jour. pjano €t pgiqa: (en pmol CsHg g
Chla~! h™!) sont des taux de production normalisés a la Chla, respectivement pour le na-
nophytoplancton et les diatomées. Ces taux sont déterminés selon une relation linéaire

de la température (Eq. 2.22).

Pnano = Mnanoll + o1 (T —Ty,)] (2.22a)

Pdiar = Wdiar[1+ar(T —=Ty,)] (2.22b)

T,, est une température de référence, ar un parametre décrivant I'intensité de la dépen-

dance a la température et (450 €t PLgiqr les taux de production normalisés a la Chla pour
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2.2. Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs

la température de référence. Les valeurs des parameétres sont synthétisées dans le tableau
(2.3).
La consommation biochimique

La consommation biochimique est proportionnelle a la concentration en isoprene
(Eq. 2.23a) avec un taux de consommation total k., (enj -1 regroupant le taux de consom-
mation par les activités bactériennes (kg;,) et le taux de consommation par réactions chi-

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

Consg;iochem = kror X ISO (2.23a)

ktor = kBio + 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 parametre p tel que :

kgio=unxChla (2.24)

TABLEAU 2.3 — Liste des parametres utilisés dans le module d’isoprene.

Parameétre Valeur Unité Description
L Taux de production a 16.5°C par le
11
HUnano 0.45 umoles CsHg gChla™ h nanophytoplancton
Udiat 0.25 umoles CsHg gChla! h't Taux de production a 16.5°C par les diatomées
T 16.5 oC Température de référence pour le calcul de la
m ’ production phytoplanctonique
« 0.05 ) Pente de la dépendance des taux de production a la
T ’ température
Kchem 0.01 jt Taux de consommation par réactions chimiques
. Pente de la dépendance du taux de consommation
-1y-153-1
H 53850 (gChla L)) bactérien a la Chla
Flab 4.95 x 107 mW-s? Flux photochimique moyen calculé en laboratoire
Csurfmax 663 pg Teq L1 Concentration maximale de surfactants dans la SML
Uieh 531 x 102 msl Vitesse de référence pour le calcul du potentiel
a .

d’émission photochimique de la SML

Les émissions vers 'atmospheére

Le flux d’isoprene total a I'interface océan-atmosphere (Flux;,;) 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).

Le flux océanique d’isopréne ne dépend que de la concentration en isopréne en sur-
face de I'océan et de la vitesse de transfert a 'interface océan-atmosphere (kr;,) selon
I’équation 2.26. En effet dans PISCES la fraction molaire d’isopréne dans I'atmospheére est
imposée nulle.

FluXOCQQn = kflxISO (2.26)

La vitesse de transfert est paramétrée d’apres WANNINKHOF [1992] de la méme maniére
que pour le CO (Eq. 2.19a), avec un nombre de Schmidt (schisp) calculé selon TRAN et al.

[2013] par:
schiso = —0.06035193T° +5.732073T% — 217.2178T + 3546.535 (2.27)

Le flux d’isopréne provenant de la SML est paramétré selon BRUGGEMANN et al. [2018]
par:

Fluxsmr, = Frab X Uphoto (2.28)

avec Fj,p, un flux photochimique moyen d’isopréne calculé en laboratoire (en mW~! s71)
et Upnoro le potentiel d’émission photochimique (en mW m2). Hphoto €st décrit selon
I’équation (2.29) comme une fonction linéaire de la radiation UV entre 280 et 400 nm

atteignant la surface de I'océan (E2gp—400 en mW m~2).

Hphoto = E280-400 X Fsur f x ksmr (2.29)

E»g0-400 est égal a 3.535% de la radiation totale incidente en surface. Fg,;, ¢ est un facteur
de correction permettant de prendre en compte les variations de concentration en sur-
factant dans la SML (cgy; f, €n équivalent de concentration de Triton X) (Eqg. 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 d7}, cgyr f=
320 ug Teq L™'. Pour des eutrophes avec NPP > 1,2 g Cm™* d ™!, ¢gyrp = 663 pug Teq L™

Pour des eaux mésotrophes avec 0,4 < NPP<1,2m™2d ™!, ¢ =502 ug Teq L1

ln(csurf)
F = (2.30)
surf In(Csur f,max)

Le facteur kg, permet de prendre en compte les changements de vitesse de transfert de

gaz al'interface entre 'océan et 'atmospheére en présence de surfactants. Il dépend de la
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vitesse du vent a 10 m au-dessus de 'océan selon la paramétrisation de MCGILLIS et al.
[2004] :
8.2+1[0.014u°]

= 3
8.2+(0.0141 ]

(2.31)

ksm,

Enfin, la concentration en surfactant dans la SML, et donc également la photoproduction
d’isopréne, ne sont considérées significatives que pour des vitesses de vent inférieures a

13msL

2.2.3 DMS

Pour le DMS, il n’y a pas eu de travail de développement de code lors de la these. Une
version du module DMS de PISCES, décrite en détail dans BELVISO et al. [2012] et récem-
ment mise a 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 (Prodpysp) et
trois termes de perte : une consommation bactérienne (Consg,;), une perte par voie pho-
tochimique (Conspy,g;0) €t le dégazage vers I'atmosphere (FluXycean—armo). La concentra-

tion en DMS est ainsi décrite selon I’équation :

0DMS
It =Prodpmsp — Consgacr — Conspporo — FluXocean-armo (2.32)
La production par le DMSP

La production de DMS est dépendante du relargage de diméthylsulfoniopropionate
(DMSP) sous forme dissoute (ADMSP) ou particulaire (pDMSP) par le phytoplancton,
ainsi que de la conversion par les bactéries de dDMSP en DMS. Le pDMSP est représenté
de maniere explicite, a partir des biomasses en carbone (C;) des deux groupes phyto-
planctoniques, et des ratios cellulaires DMSP / biomasse en carbone (S/C)? (Eq. 2.33).

S\i
pDMSP =Y (E) Ci (2.33)
i
Les ratios (S/C)! sont variables et augmentent en cas de stress environnementaux. Ils
comprennent une partie constante représentée par les parametres (S/C) ﬁn ., etune partie
variable représentée par les parametres (S/C)’ ... La partie variable est modulée par di-

vers facteurs de stress notés S1, S2° et S3¢, respectivement pour les stress en lumiére PAR,
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Emission
directe
DMSP , DMS — —

phytoplanctonique
Transformatlons
bactériennes
Broutage Consommation
Senescence bactérienne
DMSP

libre
FIGURE 2.4 — Représentation schématique du cycle océanique du DMS. Le DMSP phytoplancto-

nique correspond a une forme particulaire de DMSP. Le DMSP libre peut étre sous forme particu-
laire ou dissoute. La représentation dans PISCES est davantage simplifiée et ne comprend pas la

forme oxydée : le diméthylsulfoxyde (DMSO).

Fe et PO?{, ainsi qu'un facteur de stress en température. Ainsi, les ratios sont décrits par

I’équation :

Syvi (S\i S\i Do
(E) _(E)mm+(6)m x (max(Sl,SZ 1531.0.3) ><2—fwrr) x (1+—(T+2.5)6) (2.34)
avec .
PAR
max
. Ki
S2i = ﬁ (2.35b)
e
. Ki
$3i=0.7 x —po?’-lf;(l (2.35¢)

Les parametres Kg, et Kpp, sont des constantes de demi-saturation (tableau 2.4). La dé-
pendance a la température est calculée selon VOGT et al. [2010]. Elle permet de repré-
senter l'accélération de production de DMSP aux faibles températures, notamment dans
les régions polaires ot le DMSP sert de cryoprotectant. Le parametre f.,,, est un fac-
teur de correction permettant d’ajuster les concentrations globales en pDMSP. Le pDMSP

contenu dans le phytoplancton est libéré dans I’eau par broutage (G;), exudation (E;) ou
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lyse des cellules (M;) selon I'’équation :
S \i
Prodpuisp = Y [Gj + B + M| (E) Y, (2.36)
i

avec Y, le rendement de conversion bactérien du dDMSP en DMS. Lintégralité du DMSP
ratios intracellulaires (S/C)!. Aussi, le dDMSP n’est pas explicitement représenté dans
PISCES, et est instantanément transformé en DMS par les bactéries. Le rendement Y est
lié a I'activité bactérienne. Par exemple, si les activités sont faibles a cause de limitations
par le phosphate (L§O4), le fer (LE ,) et le carbone organique dissout (Lgoc), le rendement

de DMS augmente selon I’équation :

Ys=Ysmin+ Ysmax X (1 - Lﬁm) (2.37)
avec :
LFim = min(LgO4’Ll§e’LBDOC) (2.38a)
PO3-
B 4
=R 2.38b)
PO B 3_ (
4 Kpo, * PO,
B Fe
Lie=—5—— (2.38¢)
KFe + Fe
DOC
Loc=—5——— (2.38d)
POCT KB . +DOC

La consommation bactérienne

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

terme A*

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

x LB

lim-DMS * L];AR x b' x Bpyms x B (2.39b)

* _ B
)\DMS - )\DMS

Le terme b' décrit la relation entre la température et la croissance bactérienne. Le terme

B B .. .. . , e el o .
(Liim-pms % Lpag) décrit la limitation de I'activité bactérienne par les nutriments et par le

DMS. 1l est paramétré selon VOGT et al. [2010] par les équations :

B o= min(LB. , DMS ) (2.40a)
lim-DMS lim DMS + Kpms—bac
Liyg =min(1., max(0.66, 1. - (Ppi)ﬁw.ls)) (2.40b)
max
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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).
Z,Micro— Z,Meso— : 120
B=0.7x (C” +2C* ) xmin(1, —) (2.41)
z

CoMicro= ot cZMeso= gont 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 lumiere PAR et de la concen-

tration en nitrates selon I’équation :

Consproro = AMnss X Ao x DMS (2.42)

Larelation au PAR est paramétrée selon ARCHER et al. [2004] par I'’équation :

PAR
APAR _ e~ 2.43
pMs =3 X pre h (2.43)

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

tions :
Apas = max(LRyS,0.01) (2.44a)
NO
DMS - . (2.44b)

N T NO3 + KPS

Les émissions vers 'atmospheére

Comme pour 'isopréne, le flux océanique de DMS vers I'atmosphére ne dépend que
de la concentration en DMS en surface de 'océan et de la vitesse de transfert (kr;,) (Eq.
2.45).

FluXocean—atmo = kf1xDMS (2.45)

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

avec un nombre de schmidt (schpys) calculé selon SALTZMAN et al. [1993] par I'équation :

schpums = 0.00094743T* —0.11645T3 + 6.0438T2 — 177.63T + 2855.7 (2.46)
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TABLEAU 2.4 — Liste des parametres utilisés dans le module de DMS.

Paramétre Valeur Unité Description
(S/C)min' 0.015 (nanop.) moles S (moles C)! Ratio DMSP/C minimum dans le phytoplancton
0.0018 (diatomées)
(S/C)vart 0.015 (nanop.) moles S (moles C)! Ratio DMSP/C variables dans le phytoplancton
var 0.0018 (diatomées)
Sfeorr 0.25 - Facteur de correction pour le DMSP particulaire

_ 0.002 (nanop.)
Kpod'B 0.01 (diatomées) pumol P L1 Constante de demi-saturation pour les phosphates
0.0008 (bactéries)

0.01 (nanop.)
KretB 0.05 (diatomées) umol Fe L1 Constante de demi-saturation pour le fer
0.02 (bactéries)

Kpoc? 5 pmol C L! Constante de demi-saturation bactérien pour le DOC
Y min 0.1 - Rendement de conversion bactérien minimal

Ys var 0.5 - Rendement de conversion bactérien variable

ApmsB 0.2 it Taux de consommation de DMS

Bpms 0.33 - Coefficient bactérien de DMS

b 1.066 ) f:;)ls;g;i;élie la croissance bactérienne a la

Kbwms-bac 1.25 nmol S L1 Constante de demi-saturation bactérien pour le DMS
f3 0.25 jt Taux maximal de photolyse de DMS en DOC

hi 5 m W-2 Valeur de limitation PAR

KnosPMS 10 pmol N L1 Constante de demi-saturation pour NO3

2.3 Configurations utilisées

La version 2 du modele 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 poles 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 probléemes numériques liés a la présence de points singuliers au pole nord.
La résolution horizontale (182 x 149 points) s’affine au niveau de 1'équateur, de 1'Arc-
tique et de I’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 meétres et
jusque 500 m d’épaisseur dans ’'océan profond. Il est important de noter que la résolution
horizontale choisie ne permet pas de résoudre completement certains processus cotiers
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 cotieres. La résolution verticale également ne

permet pas de résoudre finement certains processus tels que la pénétration de la lumiere.
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FIGURE 2.5 — Représentation de la grille ORCA2 au poéle nord.

Différentes simulations ont été réalisées avec PISCES et les modules de gaz présentés
précédemment. Tout d’abord, des climatologies mensuelles ont été réalisées afin d’étu-
dier les cycles océaniques du CO et de I'isopréne. Pour cela, PISCES a été forcé par des
champs moyens de dynamique océanique (courants, température, salinité, profondeur
de couche de mélange, etc.) constants d’'une année sur l'autre et pré-calculés par une si-
mulation effectuée au préalable avec le modele NEMO seul (dans sa version 3.6., MADEC
2008) et par des champs climatologiques atmosphériques (vitesse de vent etc.) construits
a partir de différents jeux de données décrits en détail dans AUMONT et al. [2015]. Pour
ces simulations, le modele ne prend pas en compte la variabilité interannuelle. Ensuite,
une simulation de 250 ans a été réalisée afin d’étudier les réponses des émissions océa-
niques de CO, isoprene et DMS au changement climatique. Pour cela, PISCES a été forcé
par des champs atmosphériques (notamment de température au dessus de I’océan selon
le scénario de réchauffement RCP8.5) et des champs de dynamique océanique issus d'une
simulation réalisée au préalable avec le modéle de systeme Terre de I'IPSL (IPSL-CM5A-
LR, DUFRESNE et al. 2013). Les différentes simulations réalisées ainsi que le numéro du

chapitre auquel se réfere I'’étude sont synthétisées dans le tableau 2.5.

TABLEAU 2.5 — Synthese des simulations réalisées.

Longueur de
Chapitre Simulation Forcages la simulation
analysée
Chapitre 3 Co NEMO climatologique 1an
Chapitre 4 Isoprene NEMO climatologique 1 an
Chapitre 5 Changement climatique [PSL-CM5A-LR interannuel |250 ans
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Chapitre 3

Le cycle océanique du monoxyde de
carbone et ses émissions vers

I'atmosphere

Le CO joue un role important dans la chimie atmosphérique. Il affecte indirectement
la durée de vie des gaz a effet de serre comme le méthane, car il est le principal puit de
radicaux hydroxyles dans la troposphere [TAYLOR et al., 1996; THOMPSON, 1992], et a un
impact surla qualité del’air en étant impliqué dans la chimie de I'ozone [CICERONE, 1988;
CRUTZEN, 1974]. Locéan est une source de CO pour I'atmospheére qui, bien que minori-
taire a I'échelle globale (< 1% des émissions), a une importance dans les zones éloignées
des sources continentales anthropiques (combustion d’énergies fossiles et de biomasse).
Lintensité et la variabilité spatio-temporelle des émissions océaniques sont encore tres
incertaines. Les estimations pour cette source naturelle varient a 1’échelle globale de 1
412 Tg C an™! 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 modeéle unique
basé sur une relation simple reliant le rayonnement entrant a 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

enjanvier 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 a :

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

I'océan, en se basant sur les connaissances disponibles les plus récentes.

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

d’évaluer I'incertitude de chaque terme.

— Réaliser la premiere compilation de données de concentrations en CO dans I'océan
disponibles sur les 50 derniéres années, et I'utiliser pour évaluer les simulations réa-
lisées.

Avec notre meilleure simulation, nous estimons une photoproduction de 19,1 Tg C
an"!, une production sombre de 8,5 Tg C an™!, une production phytoplanctonique de
6,2 Tg C an~! et une consommation bactérienne de 30,0 Tg C an~!. La distribution des
concentrations de CO en surface reflete principalement la distribution de la matiére or-
ganique colorée (CDOM) par son impact sur la photoproduction, avec des concentrations
élevées dans les régions biologiquement productives de 'océan. Le flux descendant glo-
bal a 10 m de profondeur, estimé a 2,1 Tg C an~!, souligne I'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 'atmosphere. Il y a néan-
moins de grandes incertitudes associées aux différents termes, en particulier a 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) a un facteur 2
pres. Lestimation du flux de CO dans 'atmosphere est de 4,0 Tg C an™!, avec une spatia-
lisation tres différente de celle publiée par ERICKSON [1989]. Nous proposons ['utilisation
de nos cartes d’émissions de CO en milieu océanique par les modeles de chimie atmo-
sphérique, notamment pour étudier la capacité oxydante de I'atmosphere 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 TgC yr~! 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 Cyr~!,
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 (CHy) 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™!) 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 CO; 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 Cyr—!.
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 TgCyr~! 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~!
(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 3.742.6 TgCyr~! with Atlantic data and Zafiriou
et al. (2003) a flux of 6 TgCyr~! with the large Pacific
dataset of Bates et al. (1995). Therefore, the oceanic source

Biogeosciences, 16, 881-902, 2019

48

L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

of CO seems to play a minor role in the global atmospheric
budget of carbon monoxide since global emissions exceed
2000TgC ylr’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 CHy 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
(NOy, NHI, POi_, 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
(Prodppoto), phytoplanktonic production (Prodppyt,), dark
production (Prodpgk), bacterial consumption (Conspact) and
air—sea gas exchange (FluXocean-atmo)- They affect the oceanic
CO concentration according to the following:

dCo
ek Prodppoto + Prodppyto + Prodpack

— Consgact — Fluxocean-atmo- (D
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 A 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—
490nm (Eco(x,0) in Wm™2) reaching the surface of the
ocean as a fraction fco(A) of the total solar irradiance reach-
ing the considered grid box (E):

Eco(X,0) = fco(A) X Eto. 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~!) depending on both A and Chl a concen-
tration according to the following relation:

Eco(lz) = Eco(X,0) x exp —/ (k(A,Chl a)dz) | . 3)

The attenuation coefficients are computed from the coeffi-
cients for pure water K, and biogenic compounds Kp;, ac-
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cording to Morel and Maritorena (2001):
k(A,Chl a) = Ky (L) + Kpio(AChl a), 4)
Kbio(AChl @) = x (3)[Chl ale®™, (5)

where the coefficients Ky, x 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 (dedom(A,z) in m™') at a given A. 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 acgom 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):

Aedom (400) = 0.065[Chl a]°%3. (6)

The acgom (A, z) values for each wavelength between
290 and 490nm are then exponentially extrapolated from
dedom (ref =400 nm), with § = —0.018 nm~! (Morel, 2009)
(Fig. 1):

Acdom (M) = Aegom (ref) x e(—S(ref—A)). 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 (1) = exp[—9.134 4 0.0425(x — 290)]
+exp[—11.316+0.0142(x — 290)], (8)

AQY (A) = (5.78 x m107°) x exp[—0.05(A — 360)]

—(6.99 x 1077) A < 360nm, (9a)
AQY (1) = (5.24 x 107%) x exp[—0.0229(A — 360)]
A >360nm. (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
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Figure 1. CO apparent quantum yield (AQY in moles of CO per
moles of photons) and CDOM absorption coefficient (a¢qom in
m_l) 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 acqoms
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):

1=490
Prodphoto = Eco(X, z) X acdom(A2)
2=290
A -3
x AQY (L) x e x 1077dA, (10)
c

where A/ hc converts moles of photons to W s (Joules) and &
is Planck’s constant (6.6260755 x 107347 s) and ¢ the speed
of light in a vacuum (3.00 x 103 ms~! ).

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 12h of light and 12 h of dark conditions. The
measured rates were highly variable from one species to an-
other (from 19 to 374 umol COg Chl a~'d~! for diatoms
and from 6 to 344 umol CO g Chl a~' d~! for nondiatoms).
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Here, we used the median values of Gros et al. (2009) re-
ported in Tran et al. (2013): 85.5 (knano) and 33.0 umol CO g
Chl a='d™! (kgia0) respectively for the nanophytoplankton
and the diatom types. The direct CO production by phyto-
plankton is thus computed using the following relation:

1:’rOdPhyto = 1}172 X (knanoChl anano + kdiatChl agiat) » (11)
with Chl apano and Chl agiy; (in gChl a L) 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 12h for conver-
sion in umol COg Chl a~'h~! and then multiplied by the

number of hours of light %, 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 7 (in ° C), pH and salinity S by the following:

Prodpak = @cdom (350, 2) X Bco, (12)
12305
1 103) =P L0494
n(ﬁCOX T+27305
x pH — 0.0257 x S +41.9, (13)

where the rate Bco is in nmolmL~!'h~!. This parameter-
ization was derived from dark incubations of water sam-
ples from the St. Lawrence estuary, with acgom (350) (0.23—
15.32m~!) 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:

Conspaet = kco x CO, (14)

with kco the rate of bacterial consumption (0.2 d~!)and CO
the concentration of CO (mol L™1).
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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 dacdom at 350 nm to the log of Chl a (C in mg m73):

In(dedom (350)) = 0.5346C — 0.0263C>

—0.0036C> 4 0.0012C* — 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 Kq at 320nm to be calculated. Then a ratio
dedom (320)/ K4 (320) = 0.68 obtained from in situ measure-
ments permits the calculation of acgom (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 acqom 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 (dedom (440)) = —26 [log (Chl a)] + 26, (21)
where per (dcdom (440)) is the contribution of CDOM to the
total absorbed radiation of colored organic compounds in sea
water. It is calculated by the following:

Acdom (440) %
Aph (440) + acdom (440)

per (dcdom (440)) = 100, (22)

with app, (440) the absorption of phytoplankton, proportional
to the Chl a (Preiswerk and Najjar, 2000):
apn(440) = 0.0448 x Chl a. (23)

Equation (7) is then used to calculate acgom 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 ™!
in the Southern Ocean, while Day and Faloona (2009) mea-
sured rates of more than 19 d~!. Hence, tests have been car-
ried out on this rate. It is first considered constant with values
ranging from 0.1 to 1.0d~". Secondly, it is considered to vary
with the intensity of phytoplanktonic activities (proportional
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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 x pu x [A(T +2)] x Chl+7Y, (24)

with Chl the Chl a concentration (in ugL™") 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 (R? =0.69 with w=1.
For its use in the global ocean and to reduce the mean result-
ing rate to 0.2 d~!, we have reduced the calculated rate kco
from the original equation of Xie et al. (2005) by multiplying
by a constant u, 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 ~ 200km 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 COL™!) has also been calculated:

> (COmop — COogs)?

RMSE = | ¥

N , (25)

with N the number of observed concentrations (N =
309 points).
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Figure 3. Global fluxes in the surface ocean (between 0 and 10 m) of
the oceanic CO sources and sinks (in TgC yr_l). 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
0.4TgC, with a residence time of 4.3 days. The global
photoproduction term in the ocean is 19.1 TgCyr~'. It ex-
ceeds by a factor of 3 the direct phytoplankton production
(6.2TgCyr~!) and by a factor of 2 the dark production
(8.5Tg Cyr~!). The main CO sink is the bacterial consump-
tion term (30.0 Tg Cyr~"). Indeed, the global CO emission
to the atmosphere (4.0 TgCyr~') 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 TgC of CO is con-
tained in the surface layer (considered to be the first 10m
of the ocean). Almost one half of the CO photoproduction
takes place in the surface layer of the ocean (9.3 TgCyr~!
in the first 10 m), whereas only 4.8 % (0.3 TgCyr~!) of the
phytoplankton production and 5.9 % (0.5 TgCyr~!) 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 TgCyr~!. It is therefore of the same order of magnitude
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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 ~ Type of data provided in Data treatment/remarks Representativity Number of
(when the paper and digitalized of each point points
specified)

Bates et al. (1995) Pacific Ocean Different seasons 5+5m Daily means plotted in their Fig. 3 Daily mean along path of 150

5 north—south transects ~ between 1987 and 1994 2-3° northward
Conrad et al. (1982) Equatorial Atlantic Feb 1979 1-4 m depth Fig. 13 plot of mean diurnal profile Average of the diurnal profile to obtain daily  18-day mean over a 5° N-S transect 1
Ocean of measurements mean
Jones (1991) Sargasso Sea Jun and Sep 1986 Day and night punctual values from their Mean over the whole cruise Mean for 2 or 3 days, 2
Figs. 2c and 3c: 5 obs. for 2 days in Jun, 12 obs. fixed location
for 3 days in Sep
Kawagucci et al. (2014)  Sea adjacent to Honshu  Jun and Jul 2008 0,5and 10m Table 1 — instantaneous values collected at 3 Average of the values at 0, 5 and 10 m to Spatially: specific location; 1
Island in Japan sites: Stn. C: 3 points (0, 5, 10m at better represent PISCES’s grid surface temporally: instantaneous values taken
17:41h), Stn. F: 3 points (0, 5, 10 mm at (0-10 m). And average of the values taken the at a specific time of day for the first two
11:22h), Stn. G: 19 points (0, 5, 10m same day at Stn. G. locations and daily mean for the third
values collected 5 times ~ every 6 h, and 0 m Coastal points of Stn. C and F have been location
values only collected 4 times every 6 h) removed from the dataset when any grid cell
corresponds in PISCES-ORCA2 model

Kitidis et al. (2011) Mauritanian upwelling ~ Apr-May 2009 Mean before noon and mean after noon given Mean of 14 punctual obs. the same day 1

filament in the text, p. 127 along path ~ 2°

OOMPH1 South Atlantic Jan-Feb 2007 High-frequency data provided directly High-frequency data averaged to daily means Daily mean from roughly 150 14

Valérie Gros and E-W transect by Bernard Bonsang and Valérie Gros observations along path ~ 5°

Bernard Bonsang

(personal communica-

tion, 2018)

OOMPH2 South Atlantic Feb—-Mar 2007 High-frequency data provided directly High-frequency data averaged to daily means Daily mean from roughly 150 15

Valérie Gros and E-W transect by Bernard Bonsang and Valérie Gros observations along path ~ 5°

Bernard Bonsang

(personal communica-

tion, 2018)

Ohta (1997) Equatorial Pacific Nov 1993 Data in Table 1 Mean for 3 days, 1

upwelling region Three daily means fixed location
Park and Rhee (2016) AMT-7 from Grimsby, Sep and Oct 1998 Measurements Over 2300 continuous concentrations With help of Figs. 1, 3 and 4 we averaged daily ~ Each point is at a specific measurement 23
UK, to Falkland Is- underway given in Figs. 3 and 4. concentrations ((min + max) / 2) for most days  location and represents a daily mean.
lands, UK (23 days).

Stubbins et al. (2006b)  Atlantic Meridional Apr 2000 Daily min from Fig. 3 and daily max from Fig.4 ~ Assumption mean = (max — min) / 2 Pseudo daily mean 16
Transect along path ~ 5°

Swinnerton and South Pacific Ocean Nov-Dec 1972 Daily means from Flag for sampling sites surrounded by ice Daily mean 23 no ice

Lamontagne (1973) Fig. 3, identification of sites surrounded by ice along path ~ 6-7° 3 with ice

Swinnerton et Tropical Atlantic Apr 1969 Fig. 1: 4 to 9 instantaneous values per day Daily mean Daily mean at fixed station 2

al. (1970) Ocean

Xie et al. (2009) Southeastern Autumn 2003, Means and standard deviation from Table 3 Spring: mean over 18 stations 2

Beaufort Sea Spring 2004 (sampling at different hours
ina 1.6° lat x 5.9° long rectangle)
Autumn: mean over 19 stations
(sampling at different hours
ina 1.9° lat x 15.6° long rectangle)
Yang et al. (2011) East China Sea, Yellow  Apr-May 2009 Punctual values Mean when >3 obs day—1 Daily mean over a small path (<2°) 15
Sea

Tran et al. (2013) Arctic Ocean Jun-Jul 2010 Direct pumping  High-frequency data provided directly Flag for sampling sites surrounded by ice Daily mean (between 46 27 no ice
of sea surface by Sophie Tran, identification of and 246 obs day—1) 11 with ice
water by sites surrounded by ice
the ship

Zafiriou et al. (2008) Sargasso Sea Aug 1999 Table 1 Mean for a few days, 2

Mar 2000 Mean of hourly obs. for 9 days fixed station

and for 12 days respectively
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Table 3. Description of the observation datasets used to build the synthetic dataset of vertical profiles of seawater CO concentrations. q T,
o~
|3
Sampling location Season and year Type of data provided in the Data treatment/remarks Representativity of each point Number of o w
paper and digitalized profiles [«} :
originally/in 8 ~
this dataset E. X
(]
Conradetal. (1982)  Equatorial Atlantic Ocean Feb 1979 0-100 m, several hours from Fig. 9 Average of the 17 profiles to Mean over a 5° N-S transect 17/1 o %
3°N1t02°8S,22°W obtain an averaged profile tg E
<
Day and Northern California coastal upwelling Feb to May 2006 0-60m, 4 individual profiles from Coastal Daily mean for each site 4/2 @ S
Faloona (2009) system 38.2-38:3° N, 123-123.2° W Fig. 3 for day and night E., %\
o
Jones (1991) Sargasso Sea Jun 1986, Sep 1986 and 6 individual profiles over 0-200 m (Figs. 2,3 4) For 0-200 m, interpolation on similar levels and ~ 6/1 o §
27°N,73°W Jun 1987 and 1 mean profile over 0-4500 m (Fig. 5) average of the 6 profiles g- 5
=]
Johnson and Tropical Pacific Ocean Apr 1993 for RITS93 and 0-250 m, for each site 1 profile at sunrise and 1 ~ Mean of sunrise and afternoon  Mean of 2 profiles per day 4/2 = <
Bates (1996) RITS93 19° S, 149.5° W and RITS94 Dec 1993 for RITS94 in the afternoon; two contrasted sites: profiles E Q
4°S, 140° W to 4°34' S to 140°55' W 1 static profile in oligotrophic area (RITS 93) =] Q
and 1 in upwelling area (Lagrangian, ship, g S
RITS 94); Fig. 1 E §
Kawagucci et Sea adjacent to Honshu Island in Japan ~ Jun and Jul 2008 Table 1: profiles collected at three sites: Stn. C,  For Stn. F and G (Jul), we Spatially: specific location for the Jun profile. ~ 7/2 1) =
al. (2014) Jun, 1 profile; Stn. F, Jul, 1 profile; Stn. G, Jul, averaged the 6 profiles to pro-  For Stn. F and G (Jul), mean location Q
5 profiles duce 1 profile representative of ~ comprising the two original sites. %
a daily mean and mean loca- Temporally: specific time of day for the June Ny
tion comprising the two original  profile (17:41h) and daily mean for the July [
sites profile. A,
Q
Ohta (1997) Equatorial Pacific upwelling region Nov 1993 0-100 m, several hours Average Mean for 2 days (3 profiles per day), 6/1 S
0°N-159°W Data from Fig. 2 profiles at different fixed location N
hours (2 days, same location) s.
Swinnerton and South Pacific Ocean Nov-Dec 1972 0-100 m vertical profiles at 14:00 local Not indicated One location at 14:00 local time 10/10 g
Lamontagne (1973)  21°N-77°S, 129° W-177°E time from Fig. 4 Q
Xie et al. (2009) Southeastern Beaufort Sea, Autumn 2003 and Spring 2004 0-50 m vertical profile means and standard Spring: mean of 37 profiles from 14 stations, 2 S}
spring 70.2-71.8° N, deviation from Fig. 3, autumn: mean over 16 profiles %
123.5:129.4° E and autumn from 14 stations (23
69.9-71.8°N, 123.1:138.7°E A
Yang et al. (2011) East China Sea and Yellow Sea Apr-May 2009 0-900 m, several hours (Figs. 3 and 4) 8 of 10 are averaged because on the same 1072 §
25.4-26.9°N, 120.5-122.8°E; transect; One other is left alone a
30.8°N, 128.3° E; 27.6° N, 126.2°E S
Tran et al. (2013) Arctic Ocean Jun-Jul 2010 0-100m Average of 29 profiles 29/1 a
75°N, —7° W:4-8° E and 23 profiles at 29 profiles provided directly by Sophie Tran <
78.5°N-12° W:+8°E ()
S
Zafiriou et Sargasso Sea Aug 1999 0-100 m Averaged in 1 profile per period (Mar or Aug), 15/2 ©
al. (2008) Aug 31.37-31.50° N, 64.00-64.03° W and Mar 2000 Fig. 9 provides 3 mean profiles for different can be considered to be representative of daily §
Mar 32.01-32.03° N, 64.01-64.02° W periods of the day (each based 7 or 8 profiles) means for 7 days ~
=)
(%]
=
Ny
g/
Q
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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 umolm~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 Smmolm~2yr~!) 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 mmolm~2yr~!) 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
3mmolm—2yr~! and is weaker in the oligotrophic gyres
(around 1 mmol m~2 yr~!). The bacterial consumption term
(from 0 to 12mmolm~2 yr~!) 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™!)
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 1.4nmol L~ d!) 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~! d~! and CO concentration less
than 1 nmol L~". 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-
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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 13.9nmolL~! with a mean value of 2.0nmolL~!.
75 % of the observed data are below 2.5 nmol L™!. The sim-
ulated concentrations range from 0 to 4.4 nmol L1, with
a mean of 1.6nmol L™! for the selected months and loca-
tions. The RMSE value resulting from the comparisons is
1.80nmol L.

Between 50° N and 50° S, the model is able to represent
most concentrations within a factor of 2 (Fig. 6¢). 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 1.5nmol L™! 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 6.3nmol L™!) are much
higher than those of Bates et al. (3.0nmol L™!). 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-
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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 4.5nmolL~!, whereas
the data of Swinnerton and Lamontagne (1973), sampled in
December, can reach 8.9 nmol L~!. The Southern Ocean is
also the basin where Bates et al. (1995) reported their high-
est surface values (up to 4.7 nmol L_l). In addition, their
concentration is higher for December (3.5nmolLL™!) than
for March and April (0.8 nmol L™!). 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-
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tration of only 0.4 nmol L' in autumn, which is particu-
larly well represented by the model. However, their higher
mean value of 4.7nmolL~! 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 8.7nmolL~"), but most data points are
under 4.0 nmol L™! 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-

Biogeosciences, 16, 881-902, 2019

57



892

L. Conte et al.: The oceanic cycle of carbon monoxide

(b)
4 60°N

30°N

0°

30°S

60° S

0° J] FMAM]J] J] ASOND

|
0.0 0.5 1.0

15 2.0 2.5 3.0

Surféce CO concentration (nmol L)

(d)
f 60° N
30°N

0°
30°S

60° S

0.0 0.2 0.4 0.6

FMAM] A S OND

J

0° J

0.8 1.0 1.2 1.4

Surface photoproduction (nmol L+ d-)

Figure 5. Oceanic CO concentration (a, b) and photoproduction (¢, 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 13.9nmol L™!) 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~! 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~! 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~!
in the Southern Ocean.
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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-
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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
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associated with some measurements. For example, Yang et
al. (2011) measured spring month concentrations of 0.0 to
7.5nmol L™! 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;
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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
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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 0.014m™!) between Preiswerk and Najjar
(mean 0.008 m~!) and Launois et al. (mean 0.026 m~!). 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~!) 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~! 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
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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

www.biogeosciences.net/16/881/2019/
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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~! for
Launois and 0.003m™! 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 TgCyr~! compared to 19.1 TgCyr~!
when using that of Morel) and decreases with the one of
Preiswerk and Najjar (14.2TgCyr~!), in agreement with

www.biogeosciences.net/16/881/2019/

895

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 TgC yr~! compared to 8.5 TgCyr~!
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 (3.0-10.2TgCyr~!) and the bacte-
rial sink (24.7-74.7 TgCyr~!) 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~! with Launois et al.
and 1.91 nmol L~! with Preiswerk and Najjar, whereas it is
1.80 nmol L~! 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
0f 39.3 Tg C yr~! 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 TgCyr~!, 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 TgCyr~! 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 TgCyr~! based on a large dataset col-
lected in the Pacific Ocean and Stubbins et al. (2006b) esti-
mated it between 38 and 84 Tg Cyr~! 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~!; Zhang et al., 2008),
whereas Launois et al.’s resulting estimate is much higher
(29.5TgCyr ).

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~! (with a constant value),
the bacterial sink increases from 27.5 to 33.9 Tg C yr—!. 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~!). When
changing the rate, the fit of the surface CO concentration with
observations is also modified. Indeed, when it is 0.1d™!, the
RMSE value is increased (= 1.97 nmol L~™1) compared to the
control run (RMSE=1.80nmol L~!) because of an overall
overestimation of CO concentrations. When the consump-
tion rate exceeds 0.2d~!, 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 1 = 0.05, so that the mean kcq is 0.2d 1.
Indeed, when using the original = 1 with our model, bac-
terial rates vary from 3.8 to 7.0d™! 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 nmolL~"). 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 (0.01d71).

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 19.2d~! along
the Californian coasts and Jones and Amador (1993) rates
from 0.2 to 12d~! 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~! in the
Southern Ocean, whereas Conrad et al. (1982) retrieved val-
ues around 0.7 d~! in the equatorial Atlantic and Ohta (1997)
more than 3.0d ™! 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 @ 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
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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 u, 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~! on an annual mean basis with a
global mean flux of 0.8 mmolm~2yr~!. 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 0.5mmolm~2yr~! 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 mmolm~2 yr~!), emissions at interme-
diate latitudes (30 to 60°) vary seasonally from O to the high-
est values encountered (up to 2.0 mmol m~2 yr—!). However,
on a yearly basis, the equatorial region is the major con-
tributor with a flux of 2.5TgCyr~!, which is more than
60 % of the global value (4.0 Tg Cyr~!). Intermediate lat-
itudes contribute to 1.4 TgCyr~! and polar regions (more
than 60° N and S) to only 0.1 Tg Cyr~!. Additionally, emis-
sions are stronger in the Southern Hemisphere than in the
Northern Hemisphere (2.3 and 1.7 Tg C yr~! emitted respec-
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Figure 9. Oceanic CO emissions simulated by PISCES (a, b) or by the model of Erickson (1989) (¢, 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™ yrf1

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 TgCyr~! 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 3.742.6 TgCyr~! and
Park and Rhee (2016) estimated the emissions in the range
1-12 Tg Cyr~!. From Pacific data, Zafiriou et al. (2003) es-
timated a flux of 6 TgCyr~! and Bates et al. (1995) a range
of 3-11TgCyr~!.

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 9¢ 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

www.biogeosciences.net/16/881/2019/

and quantitative differences. On an annual mean basis, Erick-
son’s emissions vary from 0 to more than 33 mmolm~2 yr—!
(mean is 9.0mmolm~2yr~!), 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~!). Globally, Erickson’s model produces a
flux of 70.7 TgCyr~!, 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~!, whereas it can reach 18.0 nmol L~! 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 TgCyr~!, a dark production of 8.5 TgCyr~!, a phy-
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toplanktonic production of 6.2 Tg C yr~! and a bacterial con-

sumption of 30.0 Tg C yr~!. The estimation of the CO flux to
the atmosphere is 4.0 TgC yr~! 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™!, 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 TgCyr~!) 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.
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Figure S1: comparison of simulated oceanic CO profiles with the measured ones (for the same months and location).
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 profiles with the shaded area of the same color.
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Figure S2: Surface seasonal mean chlorophyll concentrations (mg Chla m) 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 I'isoprene et ses

émissions vers ’atmosphere

Lisoprene (CsHg) est le COV d’origine biogénique le plus abondant. A I’échelle glo-
bale, les émissions vers 'atmosphére sont de 'ordre de quelques centaines de Tg C an™!
[ARNETH et al., 2008; GUENTHER et al., 2006; MULLER et al., 2008] et sont dominées par
les productions des plantes terrestres. Locéan représente moins de 1% de ces émissions.
Néanmoins, en raison de sa courte durée de vie dans ’'atmospheére (de quelques minutes
a quelques heures), 'isopréne produit sur les continents affecte peu la couche limite ma-
rine située au-dessus des zones d’océan ouvert [KAMEYAMA et al., 2014]. Lintensité et la
variabilité spatio-temporelle des émissions océaniques sont encore tres 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~! [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 Can~! [ARNOLD et al., 2009; HU et al., 2013; Luo et YU, 2010].

Ce chapitre se présente sous la forme d'un article soumis a larevue 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 'isopréne, et propose la premiere spatialisation des émis-

sions océaniques basée sur un modele 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
a explorer différentes paramétrisations des processus controlant les concentrations océa-
niques, a I’aide d'une compilation de données tirées de la littérature (taux de productions
phytoplanctoniques mesurés en laboratoire et concentrations océaniques d’isopréne me-
surées in situ).

Nous montrons que la température de surface de I'océan est un facteur important
dans la production phytoplanctonique d’isoprene et que le niveau de lumiere ne joue
qu'un role secondaire a I’échelle globale. De plus, I'inclusion d'une consommation bio-
chimique dépendante de la Chla améliore largement I’évaluation des concentrations en
isopréne simulées. Les émissions océaniques totales sont estimées a 0,66 (0,43-0,82) Tg C
an~! etincluent, pour la premiére fois dans un modele océanique d’isopréne, un flux vers
I'atmosphere provenant des réactions photochimiques ayant lieu dans la microcouche
de surface de I'océan. Enfin, nous montrons I'importance de la production d’isoprene
au-dessous de la couche de mélange océanique et estimons qu’en conséquence les mo-
deles basés sur des données de Chla satellites 2-D pourraient manquer jusqu’a 18,5% du
dégazage.

Il'yanéanmoins de grandes incertitudes associées aux différents termes a 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 1'évaluation
des concentrations océaniques simulées (qui représentent les observations a un facteur
2 pres). Néanmoins, il semble que pour réduire la différence entre les estimations issues
des approches « top-down » et « bottom-up », I'accent devrait étre mis en priorité sur la
caractérisation de la matiere présente dans la microcouche de surface ainsi que sur un

raffinement de la gamme des estimations « top-down ».
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Key Points:

e We developed a mechanistic representation of the marine isoprene cycle in a 3-D ocean
biogeochemical model.

e The effect of temperature on biological production and the inclusion of a variable
bacterial consumption rate are key to reproduce observed isoprene concentrations

e The marine isoprene source to the atmosphere is estimated at 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr!,
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! 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 (CsHs) is the most abundant one, with
global emissions estimated in the range 361 to 660 Tg C yr' (Guenther et al., 2006; Miiller 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! (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. 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 ymol CsHs g Chla! h') (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' (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

78



Chapitre 4. Le cycle océanique de lisopréne et ses émissions vers l'atmosphere

Confidential manuscript submitted to JGR-Oceans, AGU Publications

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! (Amold 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, Briiggemann 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.

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 Sm 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° x 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° x 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° x 2° grid cells and were selected where
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isoprene profiles are available for the same location and month. Location of these Chla and isoprene

vertical profiles is shown on Figure 1.
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Booge etal , 2016 ANT-XXV/1 crunse., November 2008 (Seawater from approximately 54
2 m depth was continuously pumped on board)
§ . W . .
° Booge et al., 2016 ASTRA-OMZ cruise, October 2915 (Water samples taken every 3 h from a continuously running 13
seawater pump system at approximately 6 m depth)
Booge etal., 2016 SPA.CES/OASIS cruises, June-July 2014‘(Water samples taken every 3 h from a continuously 39
running seawater pump system at approximately 6 m depth)
PY Gros etal, 2019 OOMPH cruise, March 2007 (Water samples taken from a continuously running seawater pump 37
system at approximately 8 m depth)
Gros et al.. 2019b TRANSS]Z cruise, May 2015 (Water samples taken every 3 minutes from a continuously o
running seawater pump system at approximately 6 m depth)
Hackenberg et al., 2017 ACCACIA 1 cruise, March 2013 (measurements from underway seawater sampled at nominal 30
depth 5-6 m)
® Hackenberg et al., 2017 AMT22, October-November 2012 a‘nd AMT23, October-November 2013 (measurements from 138
underway seawater sampled at nominal depth 5-6 m)
R/V Mirai cruise, May 2001 (Surface seawater samples were collected from 10 m in water depth
L] .
Matsunaga et al., 2002 using Niskin bottles installed in a CTD system). Data reported from Table 1 2
° Milne et al.. 1995 September 1993, seawater samples taken at depth with CTD. Surface data reported from Table 1 1
and averaged
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(Surface mixed layer seawater was pumped at 5 m depth)
i - W
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Profiles: profiles
* Hackenberg et al., 2017 AMT22, October/November 2012 (profiles 1-9) and AMT23, October/November 2013 (profiles 16
10-16), from CTD measurements.

Figure 1: Location of the isoprene concentration observations (surface data and vertical profiles) retrieved from the
literature. Data are presented after post-treatment (averaging per 2° grid cells) and the mean position and the number of
surface data points or number of profiles finally obtained are reported.
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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 (NOs, NH,*, PO4*, 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 (Prodpuy,), biochemical consumption (Conssgiochen) and air-

sea gas exchange (Flux,c...). They affect the oceanic isoprene concentration according to:

dISo
7 = PrOdPhyto - ConSBiochem - Fluxocean 6]

Note that isoprene concentrations are advected and diffused as any other passive tracer in PISCES.
An additional flux to the atmosphere (Fluxsyu), 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 (umol CsHg L' d') is computed using the

following relation:
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2
PrOdPhyto = (Prano Chlanano + Paiat Chlagiqe) X h @

with Chlauwm, and Chlau. (in g Chla L) being the respective Chla concentrations for nanophytoplankton
and diatoms and puue and pe their respective Chla-normalized production rates in gmol CsHg g Chla! h',
To account for the variation of daylight, production is multiplied by the daylength % 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 puu. and pu« are computed as a function of the water
temperature (7 in °C). A linear relationship is assumed:

Pnano = Hnanol1 + a(T — Ty,)] (32)

iat — ia 1+(Z T—Tm
Paiat = Haiael ( )] (3b)

Laboratory studies remain too scarce so far to be able to derive robust values for the parameters p wano, Y dgiat
T, and . They indicate however plausible ranges of values for the rates puuo and puia. We conducted a
series of sensitivity tests using a range of values for each of the parameter: 0.1-1.0 zmol CsHg g Chla! h*!
for pumo and paw, 13-20°C for 7, 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 pumo and puix to the ones retrieved from laboratory experiments. In order to minimize the
model-data differences, we fixed the parameter values at 0.45 pmol CsHs g Chla™! h! for p,am, 0.25 pmol

CsHs g Chla! h'! for pgiw, 16.5 °C for T,,, 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:
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Consgipchem = Kot X 1SO 4)
with k&, the total loss rate (in d'). 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 ('O,) (Palmer and Shaw, 2005), and the bacterial consumption (Palmer & Shaw, 2005;
Booge et al., 2016).

To constrain the value of k,,,, 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 k. is estimated from each pair i of isoprene (ISO¢ss) and Chla (Chlagss) measured

below 20 m:

Chlaggs

est.; = ISOOBS .

k

®)

with P the isoprene production rate, taken as 0.185 ymol CsHg g Chla! h!, 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 k., and Chlaoss (Fig. 2) based on the following equation:

kest.; = uChlapps; + Kchem (6)
This results in a significant correlation (p < 0.05, n = 40), with a coefficient of regression R? of 0.54. The
retrieved slope g is equal to 53850 (g Chla L) ! d"! and the retrieved intercept, noted kcpem, is equal to
0.01 d'. From this, k. is modeled in NEMO-PISCES as:

kior = .U(Chlanano + Chladiat) + Kchem (N

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 kg, introduced such as:

kgio = (Chlaygno, + Chlagiq,) ¥

10
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Figure 2: Scatter-plot of estimated consumption rates (k) versus observed Chla concentrations (Chlaoss). 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 R? = 0.54.

2.3.3. Ocean-atmosphere exchanges

The total isoprene flux at the ocean-atmosphere interface (Flux) 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 (Fluxsu), i.e. the flux due to the interfacial photolysis of SML
surfactants:
Flux,os = Flux,ceqn + Fluxgy, 9)

The oceanic isoprene flux Flux,c... 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 (pISO, in atm):

FluXocoan = K1 (ISO — H X pISO,) (10)
pISOy = Patm X fiso (11)
with pu» 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%):

1SO* = H X pISO, (12)

11
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It is calculated from Mochalski et al. (2011) by:

H = exp [—17.85 +%] x 100 (13)
Finally, kg, is the gas transfer velocity (in m s™). It depends on the wind speed at 10 m height (# in m s™)
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).

ke = [0,251u2] x [g]m (14)
In order to maximize the flux of isoprene emitted to the atmosphere, the atmospheric dry mole fraction
fiso 1s 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 Briiggemann et al. (2018).
It is described as the photochemical emission potential (¢ in MW m?) multiplied by the photochemical
isoprene flux from the marine SML and biofilm measured in laboratory studies (Fi» in molecules of
isoprene mW-! s!):

Fluxgy, = Fiap X Upnoto (15)
Previously reported values for Fi,, vary between 3.71 and 6.19 x 107 molecules mW! s (Ciuraru et al.,
2015a; 2015b; Briiggemann et al., 2017). In PISCES, Fi is set to 4.95 x 107 molecules mW! s,
corresponding to the mean value computed from the minimum and the maximum of this range. The
emission potential ypm is described as a linear relationship of the ultraviolet solar radiation between 280
and 400 nm reaching the surface ocean (E2so.400 in mW m):

Hphoto = E280-400 X Fsurg X Ksmy (16)

In PISCES, E>so400 1S 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 Fi,s accounts for variations of the surfactant concentrations in the SML.

12
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Following Briiggemann et al. (2018), it is expressed as:

m(csurf)

ln(cmax,surf)

Fopry = a7

with the surfactant concentration c,.s 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)
<04 g Cm?d', cor =320 pg Teq L. For eutrophic waters with NPP > 1.2 g C m? d”!, cyuy = 663 ug
Teq L'. For mesotrophic waters with NPP between 0.4 and 1.2 g C m? d”, ¢y = 502 pg Teq L. In
PISCES, no variations of cyusmex are considered and this concentration is set to its maximum proposed
value, i.e. 663 pug Teq L'. The factor ks, allows to account for changes in the gas transfer velocity across
the air/sea interface. As described in Briiggemann 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 Briiggemann et al. (2017):

8.2+[0.014xu3]
8.2+[0.014xu qp3]

ksmi = (18)
With ui, = 5.31% 102 m s'. 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 (Briiggemann 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

13
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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 ORCA?2, 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° x 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 pra, and pai« (Eq. 2) are kept the same by fixing the rates o and paia: (Eq. 3a and 3b) at

the same value, 0.35 ymol CsHs g Chla! h'! (mean value between the rates ptuumo are prai. used in STD).

14
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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 ppa, and paa (Eq.
2) are imposed constant with values corresponding to the average rates retrieved from laboratory

experiments: 0.20 and 0.17 ymol CsHs g Chla™! h! for nanophytoplankton and diatoms, respectively.

Simulation STD+1. 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 xE m s™!) to isoprene production, we use
the log-relation of Gantt et al. (2009). Equations (3a) and (3b) become respectively:

in (1)?
n (Im)z

Pnano = Hnano [1 + a(T - Tm)] (193)

In (1)?
Paiat = Haiac[1+ a(T — Tp)] in ()2 (19b)

The parameter 1, is fixed to 22.5 uE m? s™!. Note that irradiance is considered here as the photosynthetic
available radiation (PAR). To convert PAR, described in PISCES in W m? into units of #E m? s, we use
the following approximate conversion: 1 W m? = 4.5 yE m? s’!. 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 ks, constant
(equal to 0.01 d!, based on the study of Booge et al., 2016). The chemical rate kcy.» remains unchanged

(0.01 d') and hence equation (4) is used with a fixed k,,, of 0.02 d!.

15
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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° x 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', with a mean value of 18.0 pmol L 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'. However, 75% of the observed concentrations are below 30.5
pmol L', and the mean value is 21.8 pmol L. 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' (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"), lower in the
subtropical gyres (reduced to 10-15 pmol L) and slightly higher again between 30° to 40° (at 20-25 pmol
L"). 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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Ocean between 0 and 10° (Ooki et al. 2015), and also underestimates the concentrations measured by
Bonsang et al. (1992) in April 1990 and May/June 1987 in the central Pacific. The lowest concentrations
(< 10 pmol L") have been observed at latitudes higher than 50°, in particular by Ooki et al. (2015), Tran
et al. (2013), Hackenberg et al. (2017) and Gros et al. (2019b), but only a few observations are available,
especially in the Southern Ocean. In these areas, the model also simulates low isoprene concentrations,
due to low seawater temperature that strongly limits isoprene production. In the Arctic and sub-Arctic
Oceans, the model accurately represents the data measured by Ooki et al. (2015) in the Pacific sector
during September/October 2012 and the low concentrations measured in the Atlantic sector in March
2013 (Hackenberg et al., 2017). However, the model fails to reproduce the high isoprene concentrations

measured by Tran et al. (2013) in June/July 2010, in particular concentrations exceeding 40 pmol L.
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Figure 3: Comparison between simulated and observed isoprene concentrations in the surface ocean for the standard
experiment. (a) Comparison using a scatter plot (the solid line represents the 1-1 line and dotted lines the 1-2 and 2-1
lines). (b) Surface concentrations as a function of the latitude (dots: observed concentrations; dotted line: longitudinal and
monthly mean simulated isoprene concentration; green area: interval between maximum and minimum longitudinal
mean concentrations; yellow area: interval between maximum and minimum concentrations at a given latitude).
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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 (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 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. 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 umol CsHs g Chla’! h'! (standard deviation is 0.23 ymol CsHs g Chla! h') and 0.20 gmol CsHs g
Chla! h'! (standard deviation is 0.13 gmol CsHs g Chla! h') 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 ymol CsHs g

Chla! h! for nanophytoplankton (mean is 0.20 gmol CsHs g Chla! h'') and from 0.03 to 0.39 pmol CsHs g
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Chla! h'! (mean is 0.17 pmol CsHs g Chla! h') 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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Figure 4: Comparison of oceanic isoprene profiles simulated with PISCES for different experiences with the measured
profiles during AMT22 (profiles 1-9) and AMT23 (profiles 10-16) cruises. For each isoprene profile, the Chla measured

during the same cruises by fluorescence (for the same month and location) is shown, as well as the Chla simulated with
PISCES.
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Figure 4: (continued)

4 Sensitivity experiments
In this section, each sensitivity experiment is compared to the standard experiment (STD), in
terms of skill to reproduce observed surface isoprene concentrations and vertical profiles. The importance

of each process is then discussed.

4.1. Importance of differentiating the production by distinct PFTs

The importance of separating the production of isoprene into different PFTs is here evaluated
through the analysis of the STD-PFT experiment, in which isoprene production rates are the same for
both nanophytoplankton and diatoms. The model solution is slightly modified from STD to STD-PFT. In
the surface ocean, the representation of isoprene concentrations is slightly degraded, with a RMSE value

of 15.6 pmol L' for STD-PFT against 14.5 pmol L for STD (Fig. 5(a) and 5(b)). Below the surface, the
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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' at most,
is explained by the dominance of nanophytoplankton at low latitudes (Alvain et al., 2005). Indeed, the
mean production rate p . is decreased from 0.45 pmol CsHs g Chla’ h' in STD to 0.35 pmol CsHs g
Chla!' h'! 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 umol CsHs g Chla'! h! for Synechococcus (n=3 values), a unique value of 0.107 gmol CsHs g
Chla! h'! for Prochlorococcus, a range of 0.071-0.640 ymol CsHs g Chla! h' for haptophytes (n=9
values) and a range of 0.030-0.390 yzmol CsHs g Chla™ h! 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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Figure 5: Comparison between simulated and observed isoprene concentrations in the surface ocean for the different
simulations. Plots (a), (¢), (e) and (g) for STD, (b) for STD-PFT, (d) for STD-T, (f) for STD+I and (h) for STD-Chla. In
plots (a) and (b) colors correspond to the dominance of the phytoplankton group. In (c) and (d) color varies with the
temperature. In (e) and (f) color varies with the irradiance. In (g) and (h) color varies with Chla. The solid line represents
the 1-1 line and dotted lines the 1-2 and 2-1 lines. For each simulation, the RMSE value and coefficient of correlation r
between observed and simulated concentrations is mentioned.

4 2. Importance of the temperature dependence

The influence of temperature on the isoprene production rate is evaluated here by comparing STD-
T and STD experiments. In the surface ocean, the representation of isoprene concentrations is largely
degraded when the temperature dependence is suppressed. Indeed, the RMSE value is 21.3 pmol L' in
STD-T against 14.5 pmol L' in STD. Figures 5(c) and 5(d) show the dispersion between collocated
observed and simulated surface concentrations for both simulations, as a function of surface oceanic
temperature. In STD-T, the differences between the observed and simulated concentrations present a
strong correlation with temperature. STD-T results in a strong overestimation of most data points where
surface temperature is below 10°C. Indeed, the model overestimates isoprene concentrations by more than
a factor of two in the Atlantic sector of the Arctic (Tran et al., 2013) and in the Bering Sea (Ooki et al.,

2015). In contrast, where surface temperatures exceed 20°C, most simulated isoprene concentrations are
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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 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 pymol CsHs g Chla!

25

99



Confidential manuscript submitted to JGR-Oceans, AGU Publications

h') is higher than the mean of other groups (0.107 pmol CsHs g Chla! h'! for Prochlorococcus, 0.192
pmol CsHg g Chla! h'! for haptophytes and 0.169 ymol CsHs g Chla! h'! 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 puae and pu« 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'). 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. In contrast, concentrations are highly reduced
below 60 m, by about 30 to 60 pmol L. 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'). 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', against 14.5 pmol L' with STD. Indeed, regions where Chla is high (> 1.0
mg m~) 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) are underestimated. Below the
surface, removing the Chla dependence of the consumption term results in globally higher concentrations
(up to 40 pmol L"), 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 (R>=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! based on
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estimates for methyl bromide (CH;Br) (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'. For comparison, bacterial rates retrieved from our regression
analysis vary between 0 and 0.05 d”' for a range of Chla of 0 to 1.0 mg m™.

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 (O),
hydrogen peroxide (HO,), the hydroxyl radical (OH) and singlet oxygen (*O,) (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 x 10'° (mol L)' s!, Huang et
al. (2011) estimated a rate that is 5 times slower (1.2 x 10'° (mol L)' s!) based on a specific laboratory
and box model study on isoprene chemistry in water. Considering a range of oceanic OH concentrations
of 10%-10' mol L' (Zinser, 2018), associated lifetimes range between 1.9 days and 2.6 years. Lifetimes
associated to the oxidation by 'O, are very high: in the range 3-300 years using oceanic concentrations of
10"* mol L' and a kinetic constant in the range 10%-10° (mol L)' s (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 mol L!). The distributions of O,  and H,O, are better
known, and their concentrations are several orders of magnitude higher than those of OH and 'O,: in the
ranges 107'2-10"° mol L' for O, and 10°-107 mol L' for H,O,) (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!, of the same order of magnitude as the
combined chemical and biological sinks: 1.25 Tg C yr'. The total emission of isoprene to the atmosphere
is estimated to 0.66 Tg C yr' with an uncertainty range of 0.43-0.82 Tg C yr'. This value corresponds to
the sum of:

- the outgassing of isoprene from the ocean (FluxXocean): 0.27 Tg C yr!, with an uncertainty range of
0.14-0.33 Tg C yr'!, inferred from the sensitivity tests we performed on the processes controlling
the oceanic concentrations

- the direct emission due to photoproduction in the SML (Fluxsu.): 0.39 Tg C yr!, with an
uncertainty range of 0.29-0.49 Tg C yr', 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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isoprene produced in these deeper layers is mainly lost there by biochemical processes. Indeed, the mean
upward flux to the mixed layer is estimated to be 0.05 Tg C yr', against 1.01 Tg C yr! estimated for the
deep biochemical sink. Finally, only 15.8% of the global isoprene inventory is located above the mixed
layer and can potentially escape to the atmosphere. Isoprene transported from the subsurface ocean to the
mixed layer represents 18.5% of the oceanic isoprene emitted to the atmosphere (via Fluxoc.an). Hence,
models that assume steady state in the mixed layer (i.e. that do not represent the deeper ocean) could
underestimate the emission of oceanic isoprene (FluxXoan). This underestimation of 18.5% represents an
upper limit since the change in biochemical consumption which would occur as a consequence of lower

vertical input of isoprene in the mixed layer is neglected.

0.27 TgC yr! 0.39 Tg C yr!
Atmosphere

Mixed Layer

0.45 Tg C yr1 0.23 Tg C yrt
gCy ISO

Phytoplankton
0.03 TgC

production

Sink

Under the mixed layer

1
and deeper ocean 0.05Tg Cyr
1 1.01 Tg C yr!
Phytoplankton 1-07T9C ¥ ISO —> Sink

production 0.16 TgC

Figure 6: Global fluxes of the simulated oceanic isoprene sources and sinks, above and under the mixed layer.

5.2. Spatial dynamics

5.2.1. Integrated sources and sinks of isoprene
Figure 7 displays annual mean spatial distributions of the oceanic isoprene and of the source and
sink terms, all vertically integrated over the top 1000 meters of the water column. Isoprene vertical

inventories are higher between 30°N and 30°S (with a mean of 8.9 gmol m?) and decrease rapidly above
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60° North and South (where the mean concentration is only 1.3 gmol m?). They are also higher in the
western part of the oceanic basins, exceeding 14 ymol m? for example in the Atlantic Ocean. The
isoprene spatial distribution is close to the one of its source and sink terms. As a consequence of its direct
dependence to Chla, integrated phytoplankton production is stronger at mid latitudes (around 100 pmol
m? yr') and weaker in the oligotrophic gyres (around 50 gmol m? yr'). At high latitudes, production
strongly decreases with latitude, falling to very low values (less than 20 pgmol m? yr') due to the
additional temperature dependence. Moreover, strong production areas (exceeding 150 gmol m? yr') are
simulated in the western part of the Atlantic and Pacific basins where warm waters penetrate deeper. The
isoprene sink (combined bacterial and chemical consumption) is highly dependent on the isoprene
inventory with collocated integrated maxima (exceeding 110 gmol m? yr'), although the bacterial sink is
relatively more intense in biologically active areas due to the Chla dependence of the bacterial

consumption rate.

e o —————
0O 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110
Phytoplankton production (umol m2 yr) Biochemical sink (umol m2 yr)

Figure 7: Spatial distribution of the oceanic isoprene (a), phytoplankton production (b) and biochemical sink (c),
vertically integrated upon 1000 meters.
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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") 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) 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,
Fluxswe and Flux,.) and their seasonal variations with latitude. The spatial pattern and seasonality of
Flux,c.an 100k similar to those of the surface isoprene concentrations. On an annual mean basis, oceanic
isoprene emissions FluXoc., vary spatially from O to 117.7 nmol m? d! with a global mean flux of 28.7
nmol m? d!'. With a global annual mean flux of 41.4 nmol m? d", isoprene emissions from the SML
(Fluxsyr) 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 (Flux,) vary spatially from 0.4 to 214.1 nmol m? d"!
(with a mean value of 70.1 nmol m? d'). 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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Figure 8: Oceanic isoprene concentration between (0 and 10 meters (a and b), oceanic isoprene flux to the atmosphere
Flux,cean (¢ and d), sea surface microlayer flux Fluxsy: (e and f) and total flux to the atmosphere Flux.: (g and h). (a), (c),
(e) and (g): Spatial distribution of the annual mean. (b), (d), (f) and (h): Mean seasonal variation with latitude.

5.2.3. Flux from the subsurface

Globally, most of the isoprene production takes place under the mixed layer, but only 0.05 Tg C
yr! of this isoprene is transported upwards to the mixed layer. In order to investigate the spatial variability
of this vertical upward flux, we calculated for every modeled water column, the integrals of isoprene

sources and sinks above and below the mixed layer depth, from which we deduced the local mean
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subsurface flux assuming both equilibrium and no horizontal transport of isoprene. Figure 9 presents
spatially the importance of this subsurface flux, expressed as a percentage of the oceanic isoprene flux to
the atmosphere (Flux,....). In the equatorial region, the subsurface flux of isoprene to the mixed layer can
exceed 50% of Flux,c.n. This is due to enhanced mixing around the equatorial divergence, bringing up
more isoprene to the surface layer. In the center of the Pacific and Atlantic oligotrophic gyres, although
emissions are highly reduced, percentage can also exceed 50% due to isoprene production occurring
mostly below the mixed layer. In those regions, there is hence an importance of representing the
subsurface production for estimating the ocean-atmosphere exchanges in this region. In contrast, around
30 and 60° north or south, outgassing of isoprene is high but there is a limited contribution of the

subsurface production (percentage is less than 25%).

0 25 50 75 100

(%)
Figure 9: Spatial distribution of the mean annual ratio between the estimated isoprene subsurface flux and the simulated
oceanic isoprene flux to the atmosphere Flux,.... (as a percentage).

5.3. Comparison to previous studies

The global oceanic isoprene emission (Flux,cca, i.¢. before applying isoprene emissions from the
SML) is estimated with PISCES to 0.27 (0.14-0.33) Tg C yr'. This value is in the range of previous
bottom-up estimates: 0.1-1.2 Tg C yr!, which do not account for the SML isoprene emission (Bonsang et
al., 1992; Palmer & Shaw, 2005; Sinha et al., 2007; Arnold et al., 2009; Gantt et al., 2009; Booge et al.,
2016) (Table 1). Our simulated emission Flux,... can be compared to other spatialized emissions from

Palmer and Shaw (2005), Gantt et al. (2009) and Booge et al. (2016). Overall, as all other formerly
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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! 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 m? d' in the north Atlantic, whereas in
PISCES, oceanic emissions in this region are lower than 20 nmol m? d'. Around the equator, their
emissions are strongly reduced (less than 30 nmol m? d!') whereas in PISCES, they can reach 80 nmol m?
d!. 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'. 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'. 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 (Fluxsu:) is estimated to 0.39 (0.29-0.49) Tg C yr!, with an
uncertainty. Spatial pattern of this flux resembles the pattern of the photochemical emission potential
produced by Briiggemann et al. (2018). However, their global estimate of the isoprene SML emission is
higher: 0.98 (0.62-1.34) Tg C yr'. This difference could be due to an underestimation of the NPP. Indeed,
the annual NPP predicted with PISCES is 44 Gt C yr', which falls on the lower bound of the estimates

retrieved from satellite observations: 37 and 67 Gt C yr' (Aumont et al., 2015 and references therein).
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The total isoprene emission to the atmosphere (Flux,) is estimated to 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr!, which is
still below the range of top-down estimates: 1.5-11.6 Tg C yr! (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 (FIuXocean)
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 Global sea surface
isoprene flux to microlayer

the atmosphere in isoprene flux in Type of study Origin of the Chla field and Production term Bllochemlcal
temporal coverage sink term
Tg C yr! Tg C yr!
(range) (range)
. . Variable rates with .
This study 027 (0.14-033)  039(0.29-049)  3-Dmodeling C1L2 s computed prognostically  ppr ooy ang  Yariable rate
Mean climatology with Chla
temperature
Monthly mean satellite data Variable rates with »
Booge et al. (2016) 0.21 (MODIS) for 2014 PFTs (4 groups) Constant rate
Monthly mean satellite data Variable rates with
Luo and Yu (2010) 0.32 (merged of MODIS and SeaWiFS PETs (4 groups) No sink
products) for 2006 s (% groups
Variable rates with
: Not represented 2-D modeling Monthly mean satellite data PFTs (4 groups) and .
Gantt et al. (2009) 0.92 (0.31-1.09) P! g (SeaWiFS) for 2001 incoming PAR No sink
radiation
Monthly mean satellite data Variable rates with .
Arnold et al. (2009) 0.27 (£0.07) (SeaWiFS) for 2000 PETs (4 groups) No sink
Monthly mean satellite data o o
Palmer and Shaw (2005) 0.1 (MODIS) for 2001 Constant rate Constant rate
Sinha et al. (2007) 1.2 Global extrapolation of in situ isoprene measurements (May/June 2005)

Not represented
Global extrapolation of in situ isoprene measurements (May/June 1987, October 1989 and

Bonsang et al. (1992) 1.1 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'. 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!, producing a total isoprene flux to the atmosphere of 0.66 (0.43-0.82) Tg C yr''.

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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Figure S1. Annual mean oceanic isoprene concentration between 0 and 10 meters (left side) and total isoprene flux
to the atmosphere (right side) simulated with PISCES. Plots (a) and (b) result from STD, (c¢) and (d) from STD-
PFT, (e) and (f) from STD-T, (g) and (h) from STD+I and (i) and (j) from STD-Chla simulation.
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Chapitre 5

Impacts du changement climatique sur
les émissions océaniques de CO, isoprene

et DMS

5.1 Introduction

Les activités phytoplanctoniques sont al’origine d’émissions par I'océan de gaz a 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
I'atmosphere. Les oxydations successives, notamment de composés organiques volatils
(COV), peuvent par ailleurs aboutir a la formation d’aérosols. Les aérosols ont une im-
portance pour le climat [MAHOWALD et al., 2011]. Ils peuvent exercer un forcage 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 I'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 a des
variations dans le forcage radiatif recu en surface de 'océan, et en particulier aux per-

turbations induites par les rejets croissants de gaz a effet de serre d’origine anthropique.
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5.1. Introduction

En effet, des variations de température en surface de I'océan, mais aussi dans d’autres
variables climatiques telle que la dynamique des vents, impactent les émissions de ma-
niere 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 contrélent
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 'océan [IPCC, 2019].

Les réponses au changement climatique des émissions océaniques de gaz a 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 forcage radiatif négatif induit par la forma-
tion d’aérosols. Une diminution des émissions de COV pourrait au contraire amplifier les
effets du changement climatique. Méme un gaz comme le sulfure de diméthyle (DMS),
qui a recu une grande attention depuis la publication de I'hypothese 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 a 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 contrélant I’évo-
lution du cycle océanique du DMS [KLOSTER et al., 2007; VALLINA et SIMO, 2007; VALLINA
et al., 2007] ainsi que dans la compréhension des liens entre émissions de DMS, forma-
tion de nuages et forcage radiatif [QUINN et BATES, 2011]. Les émissions océaniques de
quelques composés halogénés a impact sur la formation d’aérosols (le iodométhane) et
la chimie de I'0zone (bromoforme et dibromométhane) ont également été étudiées tres
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 I'ordre
de 5 a2 30% d’ici a 2100 sous scénario de réchauffement RCP 8.5, en raison de 'augmen-
tation des températures et des changements de vents. Néanmoins dans cette étude, les
concentrations océaniques en surface de I'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 étre investigués. Pour les autres composés réactifs et notam-
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ment ceux dont les concentrations océaniques sont trés dépendantes des activités biolo-
giques de I'océan, on ne sait encore rien des réponses de leurs émissions océaniques au
changement climatique. C’est le cas des hydrocarbures biogéniques comme l'isopréene,
qui a une importance pour la formation d’aérosols [CARSLAW et al., 2010; CLAEYS, 2004;
KRrOLL 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 'atmospheére, en particulier dans
les zones océaniques situées loin des sources continentales [TAYLOR et al., 1996; THOMP-

SON, 1992].

Lobjectif de ce dernier chapitre est d’étudier 1’évolution des émissions océaniques,
depuis I'ere préindustrielle jusqu’a la fin du 21° siecle, des composés réactifs représen-
tés dans le modele PISCES : le CO, l'isopréne et le DMS. Pour cela, nous analysons une
simulation de 250 ans (1851-2100) réalisée avec le modele 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 modele de systeme Terre [IPSL-CM5A

[DUFRESNE et al., 2013]. Cette étude permettra notamment :

— Pourle DMS, de donner une nouvelle estimation des émissions futures et de la com-

parer aux précédentes estimations réalisées.

— D’obtenir les premieres projections des émissions de CO et d’isopréne dans un

contexte de changement climatique.

Pour le DMS et l'isopréne, qui ont une importance pour la formation d’aérosols, cette
étude permettra également de déterminer le signe du changement d’émissions en cours
du 21lesiécle, 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 '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 a plus
long terme ces composés dans des modeéles couplés océan-atmosphere ou des modeles

de systeme Terre.
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5.2 Modeles et protocole d’expérience

5.2.1 Modele IPSL-CM5A

Le modele IPSL-CM5A (IPSL-CM version 5A) est un modele de systéme Terre [DU-
FRESNE et al., 2013]. Il regroupe des modeles « physiques » pour simuler les dynamiques
atmosphérique (LMDZ), océanique (NEMO) et la glace de mer (LIM), ainsi que des mo-
deles 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 I'étude du climat et a été utilisé pour réaliser des projec-
tions climatiques futures lors du précédent exercice de simulations multi-modeles CMIP.
Pour cela, les évolutions des concentrations en gaz a effet de serre de 2005 a 2100 lui sont
imposées selon différents scénarios socio-économiques de forcage radiatif nommés RCP
(pour « Representative Concentration Pathway »). Dans la version 5A, qui a été utilisée
pour les études d’inter-comparaison de modeles 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 a la valeur approximative du for-

cage radiatif en 2100 (en W m~2) [MosS et al., 2010; VAN VUUREN et al., 2011].

IPSL-CM5 Earth System Model platform

Biogeochemistry Physical
models
aerosols models

Tropo chemistry &

aerosols (INCA) + Atmosphere (LMDZ)

O, « Land surf. (Orchidée)

Strato. chemistry

(Reprobus) co, |- Coupler (OASIS) |

Carbon & CO, * Ocean (Nemo)
(Orchidée, Pisces) other var. « Sea-ice (LIM)

Natural and anthropogenic perturbations

Co, Land use Solar Volcanic

emissions Other gas irradiance aerosols

FIGURE 5.1 —Représentation schématique de la plateforme IPSL-CM5. Les modeéles individuels qui
la constituent sont encadrés en magenta, les variables simulées en vert et les variables prescrites
en rouge. Les modeéles physiques et biogéochimiques s’échangent des aérosols, de 'ozone, du CO»
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 Modele PISCES

Le modele PISCES ainsi que les modules d’émissions de CO, isoprene et DMS utilisés
dans ce chapitre sont décrits en détail au chapitre 2. Trés brievement, les émissions vers
I’'atmosphere sont controlées par les concentrations océaniques (elles-mémes controlées
par les termes sources et puits biogéochimiques) et par les processus physico-chimiques
controlant les échanges a I'interface, notamment la vitesse du vent et la température de
I'eau. Il est rappelé que pour I'isopréne et le DMS, les concentrations atmosphériques ont
été considérées nulles. Ainsi, les solubilités (qui sont contrélées par la salinité et la tempé-
rature de l’eau) n’entrent pas dans le calcul du flux. Par ailleurs pour l'isoprene, le flux vers
I’atmosphere 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’isopréne 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 modele PISCES dans sa version 2 (décrite dans AUMONT et al.
2015) et incluant les modules d’émissions de CO, isoprene et DMS. PISCES a été forcé
par des champs physiques mensuels issus d'une simulation réalisée avec le modele IPSL-
CMb5A et interpolés a 5-6h. Ces champs incluent des variables océaniques telles que la
température de I'eau, la salinité, les courants et la profondeur de la couche de mélange,
ainsi que des champs a la frontiére 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 a 2005.

— La période future de 2006 a 2100, pour laquelle les champs de forcage sont issus
d’'une simulation IPSL-CM5A dont les concentrations en gaz a effet de serre et en
aérosols ainsi que I'utilisation des terres évoluent selon le scénario de réchauffe-
ment climatique le plus extréme (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 a 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, a 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 'océan. Les champs IPSL-CM5A sont
issus d'une simulation réalisée dans une configuration a basse résolution (IPSL-CM5A-
LR) dont la résolution atmosphérique est de 3.75° en longitude par 1.875° en latitude.
Afin d’étudier I'évolution des flux de gaz vers I'atmosphere, ainsi que I’évolution des
différents facteurs affectant ces flux (Chla, température de I'’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 'océan simulées pour la période

actuelle, les sorties ont également été moyennées sur la période 1995-2014.

1802 1851 2005 2100
EEEEE u—é h
3000 ans IPSL-CM5A-LR IPSL-CM5A-LR IPSL-CM5A-LR
« spin-up » « pré-industrielle » « historique » « RCP 8.5 »

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 ’analyse sont indiquées en bleu.
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5.3 FEvaluation

Les émissions océaniques simulées pour la période actuelle (1995-2014) sont de 4,03
Tg C an™! pour le CO, 0,24 Tg C an™! pour l'isopréne et 17,74 Tg S an™! pour le DMS.
Celles-ci sont dans les gammes des estimations réalisées précédemment : 1,0-12,0 Tg C
an~! pourle CO [CONTE et al., 2019],0,1-11,6 TgC an™! pour l'isopréne [CONTE et al., sou-
mis] et 17,6-34,4 Tg S an™! pour le DMS [LANA et al., 2011]. Les concentrations moyennes
mensuelles en gaz dissous simulées en surface de 'océan (dans les 10 premiers metres)
pour cette période ont été évaluées grace aux jeux de données compilés par CONTE et al.
[2019] pour le CO et par CONTE et al. [soumis] pour 'isopréne. Pour le DMS, elles ont été
évaluées grace a la base de données maintenue a jour par NOAA/PMEL et accessible via
lesite:http://saga.pmel.noaa.gov/dms/. Pour cela, la concentration moyenne simu-
lée pour le rectangle géographique (2° x 2°) et le mois co-localisé avec la mesure in situ
a été extraite. Pour chaque traceur, la valeur de la racine carrée de I'’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™}
(la valeur moyenne est de 2,0 nmol L™ alors que les valeurs simulées varient entre 0 et
seulement 4,3 nmol L™! (la valeur moyenne est de 1,6 nmol L~Y. Néanmoins, 75% des
concentrations observées comme simulées sont inférieures a 2,5 nmol L™, La valeur de
RMSE correspondante est de 1,48 nmol L1 (Fig. 5.3). Les résultats de I’évaluation réalisée
ici sont tres similaires a 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™!. Dans les deux cas, le module de CO est capable de représen-
ter les données a un facteur 2 pres, a 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 étre d(i a une mauvaise représentation des processus de photopro-

duction ou de consommation dans ces zones [CONTE et al., 2019].

Isoprene. 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 4 46,4 pmol L™! (la valeur moyenne est
de 16,1 pmol L™}) alors que les concentrations observées peuvent dépasser 110 pmol L.
Néanmoins, 75% des données simulées comme observées sont en dessous de 30 pmol
L~!. La valeur de RMSE correspondante est de 16,8 pmol L™! (Fig. 5.3), légérement su-
périeure a la valeur de 14,2 pmol L~! publiée par CONTE et al. [soumis], pour le module

d’émission d’isopréne 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 facon analogue aux traitements réalisés pour le CO [CONTE et al., 2019] et I'iso-
preéne [CONTE et al., soumis], c’est a dire en agrégeant les points de mesures réalisés le
méme mois et dans le méme rectangle 2°x2°. Aprés 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 4 269,1 nmol L™}
(valeur moyenne de 3,6 nmol L™ alors que les concentrations simulées n’excédent pas
25,5 nmol L™! (valeur moyenne de 2,8 nmol L™!). Néanmoins, 75% des concentrations
observées sont inférieures a 3,5 nmol L™!. La valeur de RMSE correspondante est de 9,8
nmol L' (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 modeéles de biogéochimie marine, échoue a re-
présenter les fortes concentrations qui y sont observées di a 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 modele IPSL-CM5A-LR ont été évaluées par SEFE-
RIAN et al. [2013] et dans beaucoup d’autres articles d’inter-comparaison CMIP5 (e.g.,

Borp et al. 2013; HENSON et al. 2016).
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Chapitre 5. Impacts du changement climatique sur les émissions océaniques de CO,
isoprene et DMS
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FIGURE 5.3 - Comparaison entre les concentrations en CO, isoprene et DMS simulées et observées
dans I'océan de surface (panel de gauche). Concentrations observées (panel de droite). A chaque

point est associé un mois de mesure spécifique.
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5.4 Evolution future des flux océaniques de CO, isopréne et

DMS

5.4.1 Evolution future des flux globaux

Les flux globaux de CO, isoprene et DMS vers 'atmosphére augmentent respective-
mentde 0,37 TgCan™!, 0,01 TgCan ! et 1,10 Tg S an! entre les périodes préindustrielle
et future. Cela représente des augmentations de 9,4%, 4,2% et 6,5% respectivement. Ces
augmentations sont significativement supérieures a la variabilité interne au systeme en
I’absence de perturbation radiative. Cette variabilité, calculée par la valeur de I'écart-type
atour de la moyenne pour la période 1851-1900, n’est en effet que de 0,03 Tg C an™! pour
le CO, 0,003 Tg C an~! pour l'isopréne et 0,17 Tg S an~! pour le DMS, soit des variations
de +0,77%, +1,25% et +0,99% respectivement. La figure 5.4 représente I'évolution du flux
global annuel entre 1851 et 2100 pour chaque gaz. Pour l'isoprene, le flux augmente de
maniere quasi linéaire, a I’exception d’'une augmentation plus forte ponctuellement au-
tour de 2060. Pour le CO, 'augmentation s’accélere nettement autour des années 1970.
Pour le DMS le flux augmente de maniere quasi linéaire jusque dans les années 2070, puis

le flux diminue jusqu’en 2100 d’environ un dixiéme de Tg S an™ .

5.4.2 Evolution 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, isoprene et DMS (une différence
positive correspond a une augmentation par rapport a 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 'ensemble de ces latitudes, les
flux de CO, isopréne et DMS sont respectivement modifiés de : +0,18 Tg Can™! (+12,7%),
+0,02 Tg C an™! (+19,7%) et 1,10Tg C an™! (+14,7%). Dans les zones de basses latitudes
(entre 30°N et 30°S) les émissions répondent quant a elles de maniere contrastée, avec des
augmentations et diminutions selon les régions. Les diminutions se situent de maniére
commune sur le pourtour des gyres oligotrophes subtropicaux (autour de -0,2 mmol m ™2
an! pourle CO, -9,0 yumol m~2 an™! pour I'isopréne et -0,5 mmol m~2 an™! pour le DMS).

Des différences dans les réponses au changement climatique entre les trois traceurs sont
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Flux de CO (Tg C an™)

1850 1900 1950 2000 2050 2100

0.26

Flux d’isopréne (Tg C an'!)
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Flux de DMS (Tg S an'!)
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Année

FIGURE 5.4 — Evolution des émissions océaniques de CO, isopréne et DMS entre 1851 et 2100. La
ligne pleine correspond a la moyenne annuelle, la ligne pointillée a la moyenne glissante sur 10 ans
etlazone grisée al’écartype représentant la variabilité interannuelle du flux entre 1851 et 1900. Un

flux positif est dirigé vers 'atmospheére.

néanmoins observées. Notamment aux basses latitudes, alors qu’au centre des gyres oli-
gotrophes les flux de CO et DMS sont augmentés (autour de +0,2 mmol m~2an!et+0,3

mmol m~2 an~!

respectivement), ils restent inchangés voire diminuent légérement pour
les flux d’isopréne (jusque -3,0 pmol m~2 an™!). En termes de bilans sur ces latitudes, les
flux de CO sont augmentés : +0,18 Tg C an~! (+7.7%), alors que les flux d’isoprene sont
diminués : -0,01 Tg C an~! (-9,2%) et les flux de DMS sont quasi inchangés : +0,004 Tg C
an~! (+0,1%). Aussi, les zones qui présentent relativement les plus fortes augmentations
ne sont pas les mémes d’'un traceur a ’autre. En effet, la plus forte augmentation des flux

de CO se situe dans la zone équatoriale du Pacifique Est (jusque +0,6 mmol m~2 an™1),

alors que la plus forte augmentation des flux d’isoprene se situe dans une bande située
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entre 40 et 50°S (jusque +15,2 pmol m~2 an™!). Pour le DMS, les plus fortes augmentations
(jusque +5,2 mmol m~2 an~!), sont observées le long des cotes de I'Europe occidentale et
de la Chine et de I'Inde, a la sortie de I'affluent de '’Amazone ainsi que dans le Pacifique

nord sur une bande a 40°N.

- -
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-12 -9 -6 -3 0 3 6 9 12

90°E 180° 90°W 0°

- -
-25-20-15-10-05 00 05 1.0 15 20 25
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FIGURE 5.5 — Répartition spatiale des différences de flux moyens annuels de CO, isopréne et DMS
entre les périodes préindustrielle (1861-1870) et future (2091-2100). Une différence positive cor-

respond a une augmentation par rapport a la période préindustrielle.
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FIGURE 5.6 — Emissions de CO, isopréne et DMS simulés pour la période préindustrielle (panel de
gauche) ainsi que leurs pourcentages de changements entre les périodes préindustrielle et future
(panel de droite). Un flux positif est dirigé vers I’atmosphére. Un pourcentage positif correspond a

une augmentation par rapport a la période préindustrielle.
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5.5 Evolution future des facteurs controlant les flux océa-

niques de CO, isopréne et DMS

Les flux océaniques des différents traceurs, et leur changement dans un contexte cli-
matique, sont controlés par des facteurs directs et indirects. Les facteurs directs sont ceux
qui entrent dans le calcul du flux. La solubilité (pilotée par la température et la salinité de
I'eau), la vitesse d’échange (pilotée par les vents et par la température via le nombre de
Schmidt) et les concentrations océaniques des gaz dissous en surface de I'océan, ont un
controdle positif direct sur les flux de CO, isoprene et DMS. Ces facteurs directs sont com-
muns aux trois traceurs. Les facteurs indirects sont ceux qui contrélent les concentrations
océaniques via les processus biogéochimiques de production et consommation. La figure

5.7 représente de fagon schématique ces différentes interactions.

Vents
+
Préci pitaN Flux

// T° de lair / A A A

océan A A Iy

Salinité + + +
MLD =+ DMS CO ISO
Fonte ] Nutriments Conc.

de glace 1+ +/-
+
Lumiére t > activités
biologiques,
CDOM

FIGURE 5.7 — Répartition schématique des facteurs controlant les concentrations et émissions

océaniques de CO, isoprene et DMS. Un signe "+" correspond a une influence positive du facteur

non

et un signe "-" une influence négative.

5.5.1 FEtude des controles directs par reconstruction des flux

Afin d’évaluer I'importance relative des facteurs directs, les flux vers I'atmospheére
pour les périodes préindustrielle (PI) et future (CC) ont été recalculés de maniere diag-
nostique, c’est a dire en utilisant les concentrations en gaz dissous en surface de 'océan

(C) issues de la simulation PISCES de 250 ans, et les forcages de vitesse de vent (1), tempé-
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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 (AF) a également été calculée (Eq. 5.1c).

Fpr = k(Tp1, upp) x [Cp1 —Hp1 pGAZ,] (5.1a)
Fcc =k(Tec, uce) x [Cecc —Hee pGAZ,) (5.1b)
AF =Fcc —Fpp (5.1¢c)

Al’échelle globale, les changements des flux de CO, isoprene et DMS recalculés diagnosti-
quement sont respectivement +10,9%, +4,4% et +5,9%. Ces valeurs sont consistantes avec
les augmentations obtenues de maniere pronostique par le modele 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 a chaque fois que le changement de la variable d’intérét (concentration, so-
lubilité etc.) depuis la période préindustrielle. Les nouveaux flux calculés pour la période
future ont été comparés au flux préindustriel recalculé (Fpy). Le tableau 5.1 synthétise les
tests effectués. Il est important de noter que le test visant a évaluer I'importance du chan-
gement de solubilité ne s’applique qu’au CO puisque les pressions partielles de DMS et

isoprene dans 'atmosphere sont considérées comme nulles.

TABLEAU 5.1 — Synthése des tests effectués sur le calcul diagnostique du flux futur.

Variables utilisées pour le Nom du flux d_’:fo,m de k:i
Variable d’intérét étudiée lors du test calcul du flux en période |recalculé pour la ﬂl erence de
future période future |!'UXassociee
(cc-PN)
Test contréle k(T u, )€ H,, E, AF
La concentration océanique en surface k(T,u,);C ;H, FCCC AF€
La solubilité k(T, u,);C,5H,, Fchc AF"
. ” . X
La vitesse d’échange k(T u );C,;H, Fcc AF*
La température (dans le calcul de la k(T kT
u,);C,H kT
vitesse d’échange) (Teertty iCiHy Fcc AF
La vitesse de vent (dans le calcul de la k(T . Fru ku
u )C,H AF
vitesse d’échange) (Tt JCoity «
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Ces reconstructions ont été effectuées a I’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 a la période préindustrielle.

ATéchelle globale

Les augmentations des flux de CO, isopréne et DMS entre les deux périodes recal-

1 et

culées diagnostiquement(AF) sont respectivement de 0,41 Tg C an™!, 0,01 Tg C an™
1,05 Tg S an™! a I'échelle globale. Ces augmentations résultent principalement de 'effet
de 'augmentation des températures sur les vitesses d’échanges (effet via le nombre de
Schmidt) (Fig. 5.8). Cet effet induirait a lui seul en des changements AFT de +0,59 Tg
C an~! pour le CO, +0,04 Tg C an™! pour l'isopréne et +2,11 Tg S an™! pour le DMS. Les
changements de concentrations en gaz dissous en surface de 'océan impactent relative-
ment moins les flux. De plus, ils ne les impactent pas de la méme maniere pour les trois
traceurs, en raison de controles biogéochimiques des concentrations océaniques qui dif-
ferent d’'un traceur a 'autre. En effet, ils induiraient a eux seuls une augmentation des
flux de CO et de DMS (AF¢ = +0,09 Tg C an~! et +0,10 Tg S an~! respectivement), mais
induiraient une diminution des flux d’isopréne (AF¢ = -0,01 Tg C an™!). La modification
de la dynamique des vents a quant a elle pour effet de diminuer les flux globaux des trois
traceurs, et cet effet est relativement faible a I’échelle globale (il résulte a lui seul en des
changements AFX* de seulement -0,04 Tg C an~! pour le CO, -0,01 Tg C an™! pour l'iso-
préne et -0,33 Tg S an™! pour le DMS). Enfin, I'effet du changement de solubilité (par les
changements de température et de salinité), qui ne peut étre étudié que pour le CO, est
mineur : il résulterait en un changement des flux de CO (AF™) de seulement +0,02 Tg C

an~1.

Aux hautes et moyennes latitudes (au-dela de 30°N et 30°S)

Les flux de CO, isopréne et DMS recalculés diagnostiquement (AF) augmentent res-
pectivement de 0,18 TgCan™!,0,02 Tg Can! et 1,02 TgSan~! (Fig. 5.8), soit des change-
ments +14,3%, +19,4% et +12,9%. Ces changements de flux sont controlés principalement
par 'augmentation de la température via son impact sur les vitesses d’échange (qui résul-

terait 2 elle seule en AF¥T = 40,18 TgC an™! pour le CO, +0,02 Tg C an~! pour l'isoprene et
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5.5. Evolution future des facteurs contrélant les flux océaniques de CO, isopréne et DMS

+0,93 Tg S an~! pour le DMS). Les changements de concentrations océaniques des trois
traceurs jouent également un role important a ces latitudes, et conduisent a une augmen-
tation des flux, quel que soit le traceur considéré (AF¢ = +0,16 Tg C an™! pour le CO, +0,01
Tg C an™! pour l'isoprene et +0,58 Tg S an™! pour le DMS). Comme a I’échelle globale, les
changements de dynamique des vents ont un effet moindre et induisent une diminution
des flux : AFkY = -0,056TgC an~1,-0,01 TgC an~!et-0,16 TgS an~!, respectivement pour
le CO, I'isoprene et le DMS. De méme, le changement de solubilité a un effet mineur sur

le changement du flux de CO (AF” = +0,01 Tg Can™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™! recal-
culé diagnostiquement (soit +9,2%), alors que le flux moyen annuel d’isopréne est dimi-
nué: -0,01 Tg C an~! (soit -8,9%) et celui de DMS reste quasi inchangé : +0,02 Tg S an~!
(soit +0,3%) (Fig. 5.8). Malgré ces réponses contrastées, les facteurs de controle directs
impactent les flux dans le méme sens d’'un traceur a I'autre. En effet 'augmentation de
la température (via son impact sur les vitesses d’échange) résulterait a elle seule en une
augmentation des flux des trois traceurs : AFFT = 10,41 TgC an™! pour le CO, +0,02 Tg C
an~! pour I'isopréne et +1,18 Tg S an™! pour le DMS, et les changements de concentra-
tions océaniques résulteraient en une diminution des flux : AF® = -0,06 Tg C an™! pour
le CO, -0,03 Tg C an~! pour l'isoprene et +0,48 Tg S an~! pour le DMS. Cependant, les
importances relatives de ces deux facteurs et donc les maniéres dont ils se compensent,

varient d’'un traceur a I’autre.

Pour résumer aux hautes et moyennes latitudes, les flux des trois traceurs augmentent.
Ceci est da principalement, pour les trois traceurs, a une augmentation de la température
de surface de 'océan (faisant augmenter les vitesses d’échanges) ainsi qu’a 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’isopréne diminuent et les
flux de DMS restent inchangés. Ces différences sont dues a 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 a diminuer les
flux). Ces différences de compensations sont dues aux différences dans les controles bio-

géochimiques des concentrations océaniques d'un traceur a I’autre.

134



Chapitre 5. Impacts du changement climatique sur les émissions océaniques de CO,

isoprene et DMS

5.5.2 FEtude qualitative des contréles directs et indirects en moyenne

zonale

Les changements de flux, de concentrations et des variables explicatives sont ici pré-

sentés en moyenne zonale, afin de comprendre plus précisément les processus en jeu

dans le controle des flux, et notamment les processus indirects agissant via les concen-

trations océaniques des gaz en surface. Les figures 5.9, 5.10 et 5.11 présentent ces chan-

gements entre les périodes préindustrielle et future.
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FIGURE 5.9 - Moyennes zonales des flux vers I'atmospheére et concentrations en surface de 'océan

de CO, isoprene et DMS. Panel de gauche : différences entre les périodes préindustrielle (1861-

1870) et future (2091-2100). Une différence positive correspond a une augmentation par rapport a

la période préindustrielle. Panel de droite : valeurs pour chaque période.
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et future (2091-2100). Une différence positive correspond a une augmentation par rapport a la

période préindustrielle.
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FIGURE 5.11 — Moyennes zonales des changements dans les variables biogéochimiques (concen-

tration en nitrates et en Chla en surface de 'océan) et physiques (vitesse de vent, température de

surface del’océan, profondeur de la couche de mélange et salinité de surface) contrdlant les émis-

sions de CO, isopréne et DMS entre les périodes préindustrielle (1861-1870) et future (2091-2100).

Aux hautes et moyennes latitudes (au-dela de 30°N et 30°S)

En moyenne zonale on retrouve bien aux hautes et moyennes latitudes I'augmenta-

tion des flux. On retrouve également bien I'augmentation de la température de 'océan de

surface contribuant a augmenter les flux vers I'atmospheére par augmentation des vitesses

d’échange. Dans I'’hémisphere nord s’ajoute a cet effet de la température une augmenta-

tion des concentrations océaniques des gaz dissous en surface. Ces augmentations de

concentrations ont néanmoins différentes causes :

— Au-dela de 75°N, une augmentation de la concentration en Chla induit une aug-

mentation des productions phytoplanctoniques de gaz dissous et donc des concen-

trations. Cette augmentation de Chla est due a une meilleure disponibilité de la

lumiere, dans une région ou la lumiére limite généralement la croissance du phy-

toplancton [DONEY, 2006]. En effet avec le réchauffement climatique, 'augmenta-

tion des températures de surface conduit a une diminution de la profondeur de

la couche de mélange et la surface de I'océan est alors plus stratifiée [STEINACHER

et al., 2010]. Cela a pour effet de maintenir les communautés phytoplanctoniques

dans une couche superficielle éclairée [DONEY, 2006]. Laugmentation des tempé-

ratures de surface conduit également a une fonte de la glace de mer et donc a une
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meilleure pénétration de la lumiére dans la colonne d’eau. Pour le CO, cela conduit

également a 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 a une augmentation de la produc-
tion sombre (dépendante de la température) a laquelle s’ajoute une augmentation
de la photoproduction au-dela de 60°N. Pour l'isoprene, elle est due a une augmen-
tation de la production par le phytoplancton (qui est dépendante de la tempéra-
ture). La Chla diminue a ces latitudes, mais cela est surcompensé par une augmen-
tation de la production par unité de Chla, due a I’augmentation de la température.
Pour le DMS, un pic d’augmentation de concentration a 35°N est d(i a une forte aug-
mentation du rendement bactérien de conversion du DMSP dissout en DMS. L'aug-
mentation du rendement est lui-méme expliqué par une augmentation du stress

bactérien lié a la diminution des concentrations de phosphates.

Dans 'hémispheére sud, les vents semblent jouer un rdle 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’isoprene et de DMS (+0,17 mmol m™2
an~!, +6,38 pmol m~2 an~! et +0,40 mmol m~2 an~! 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~} 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 a 55°S
par augmentation du mélange et inversement une diminution a 35°S. Cela conduit res-
pectivement a 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-

prene et DMS.

Aux basses latitudes (entre 30°N et 30°S)

En moyenne zonale, on retrouve bien 'augmentation de la température de I'océan de
surface, accélérant les vitesses d’échange et ainsi les flux vers 'atmosphere. Globalement,
on retrouve également bien une diminution des concentrations océaniques en surface.
Ces diminutions de concentrations peuvent étre reliées a une diminution de la Chla et des

concentrations en nutriments. En effet a ces latitudes, le phytoplancton est généralement
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limité par la quantité de nutriments disponibles [DONEY, 2006], et est donc impacté par
I'augmentation de température, qui intensifie la stratification et ainsi réduit '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, ou le phytoplancton subit
déja une forte limitation par les nutriments. Elle 'est davantage autour de I’équateur ainsi
qu’'au-dela 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 controles des processus biogéochimiques de production et de consom-
mation. Cela aboutit a de grandes différences dans les changements des flux des trois

traceurs.

— Pour l'isoprene, on observe une diminution de la concentration océanique, rela-
tivement bien corrélée a la diminution de Chla via I'unique source phytoplanc-
tonique. La diminution est cependant moindre autour de 20°N, ou 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 I'augmentation des
vitesses d’échanges, résultant en une diminution des flux d’isopréne vers 'atmo-

sphere, a I’exception d'une légére augmentation du flux a 20°N.

— Pour le CO, on observe une diminution de la concentration océanique au sud de
10°N. Celle-ci est due a la diminution de Chla, diminuant a 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
a une augmentation de la production sombre. Au final, la diminution de concen-
tration observée au sud de 10°N ne permet pas de compenser '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 I'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 a 10°N et S sont justes suffisantes pour compen-

ser 'augmentation des vitesses d’échanges, résultant en une diminution des flux
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vers I’atmosphere. Néanmoins les flux sur 'ensemble des basses latitudes restent

en moyenne inchangés.

5.6 Comparaison a d’autres études

Limpact 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 a I’échelle globale [BoPP et al., 2003; CAMERON-SMITH et al., 2011; GABRIC
et al., 2004; VALLINA et al., 2007], en accord avec I'augmentation projetée ici (+6,5%). Ce-
pendant, ces projections sont trés contrastées en termes d’intensité d’augmentation des
émissions puisqu’elles varient pour I'échelle globale de +1,2 a +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 I'océan
Austral en raison de '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 a elles une diminution glo-
bale des émissions. KLOSTER et al. [2007] par exemple projettent une diminution de 10%
al’échelle globale reliée a une forte diminution des émissions entre 50 et 60°S a cause de
conditions en lumiere 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 etal., 2014; VOGT et al., 2008; WINGENTER et al., 2007]. Comme "augmentation
du CO, atmosphérique conduit a une acidification des océans [DONEY et al., 2012], cela
pourrait impacter les émissions futures de DMS. Dans un modéle global de systéme 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 a la fin du siecle par rapport a I'ére 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 a I’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 plutot mécaniste des proces-
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sus sources et puits (avec par exemple une production phytoplanctonique de DMSP, une
conversion bactérienne de DMS en DMSP, une destruction par photolyse, et des termes
de régulation par les limitations en nutriments), ne prend pas en compte d’effet direct ou

indirect du pH sur la concentration en DMS.
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FIGURE 5.12 — Changements de flux de DMS projetés par différents auteurs en fonction de I'aug-
mentation de la concentration en CO, équivalent. Un changement positif indique une augmen-
tation du flux sous réchauffement climatique. Les cercles verts représentent les modeles dans les-

quels la concentration en DMS est affectée par I'acidification de I'océan.

5.7 Incertitudes sur I'évolution future des flux

L'étude réalisée ici projette une augmentation des flux globaux de CO, isopréne et
DMS vers I'atmosphere de +9,4%, +4,2% et +6,5% respectivement. Différents types d’in-
certitudes sont néanmoins associés a ces projections globales ainsi qu’a leur variabilité
spatiale. Tout d’abord, des incertitudes liées a la variabilité interne du systeme climatique,
qui est due a des processus non linéaires, des processus rétroactifs ou des processus pé-
riodiques [PAYNE et al., 2015]. On peut citer des processus induisant une variabilité in-
terannuelle tels que le phénomene El Nifio. La variabilité interne, calculée en I'absence
de perturbation radiative et supposée non impactée par le changement climatique [FRO-
LICHER et al., 2016], est de £0,77% pour le CO, +1,25% pour 'isopréne et +0,99% pour le
DMS. Elle est donc relativement faible, du moins a I’échelle globale, par rapport a I'aug-

mentation des flux.
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Ensuite, il existe des incertitudes liées au modele, c’est-a-dire liées a la représentation
des processus (structure des relations et choix des parametres). Cela inclue les processus
qui déterminent les concentrations océaniques des traceurs ainsi que ceux contrdlant
les flux a I'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 contro-
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 I'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~! (autour d'une
moyenne -3,58 Pg C an™!) respectivement [FROLICHER et al., 2016]. Limpact de ces in-
certitudes sur les projections de flux de gaz réactifs vers I'atmosphere n’a pas été étudié.
Pour le DMS, les différences de projections réalisées par différents modeles (présentée en
partie 5.6) donnent néanmoins une idée de ce type d’'incertitude, méme si les forcages
climatiques utilisés peuvent étre différents. Notamment, ils montrent qu’utiliser ou non
une relation au pH pour représenter la concentration océanique de DMS tend a modifier
le signe du changement de flux a I’échelle global. La gamme des estimations des flux de
gaz réactifs vers 'atmospheére pour des périodes actuelles donne également une idée de
I'incertitude liée au modele dans les projections. Pour le DMS, les flux vers I’atmosphere
estimés par 4 modeles 3-D globaux varient entre 20 et 31 Tg S an~! [BOPP et al., 2008;
BUITENHUIS et al., 2006; ELLIOTT, 2009; SI1X et MAIER-REIMER, 2006]. LE CLAINCHE et al.
[2010] a montré que ces 4 modeles divergent principalement par leur aptitude a 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 I'isoprene, des tests
de sensibilité aux parametres et aux processus réalisés avec PISCES pour une année cli-
matologique moyenne ont montré des gammes d’incertitudes élevées sur les flux vers
I'atmosphere. IIs sont de 0,5 - 10,2 Tg C an™! [CONTE et al., 2019] pour le CO (1,0 — 12,0
TgC an~! pour le reste de la littérature) et de 0,43 - 0,82 Tg C an~! [CONTE et al., soumis]

pour I'isopréne (0,1 - 11,6 Tg C an™! pour le reste de la littérature).

Une derniére source d’incertitude sur les projections des émissions de gaz réactifs par
I'océan provient du scénario de réchauffement utilisé, c’est-a-dire de l'intensité du for-

cage radiatif qui s’opérera d’ici a la fin du 21e siecle. Ce forcage dépendra des décisions
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politiques présentes et futures qui impactent les émissions de gaz a effet de serre, ainsi
que de facteurs sociaux et technologiques [FROLICHER et al., 2016]. Le scénario RCP 8.5
utilisé ici est le plus fort en termes d’émissions de gaz a effet de serre. Il correspond a un
forcage radiatif net de 8.5 W m™2 pour I'année 2100 et & une augmentation de la tempé-
rature moyenne a la surface de la Terre d’environ +3,7 (+0,7°C) par rapport a la période
1986-2005 [COLLINS et al., 2013]. En comparaison, le scénario de réchauffement RCP 2.6,
qui est associé a un effort important d’atténuation des émissions de gaz a effet de serre,
correspond a un forgage radiatif net de 2,6 W m™2 pour 'année 2100 et & une augmenta-
tion de la température moyenne a la surface de la Terre d’environ +1,0 (+0,4 °C) [COLLINS

etal., 2013].

La figure 5.13 représente 'importance de ces différentes sources d’incertitudes pour

les projections climatiques de température de surface de 'océan et de productivité pri-

maire.
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FIGURE 5.13 — Séries chronologiques de l'incertitude totale, de la variabilité interne du modeéle
et de l'incertitude de scénario dans les projections des changements annuels de température de

surface de I'océan (gauche) et de productivité primaire (droite). Extrait de FROLICHER et al. [2016].

5.8 Impacts potentiels des changements d’émissions sur le

climat et la chimie atmosphérique

Les COV dont l'isopréne et le DMS ont une importance pour la formation d’aérosols.
Les aérosols formés a partir de composés organiques émis par ’'océan agissent sur le cli-

mat en exercant un forcage radiatif négatif (i.e. un refroidissement). Les augmentations
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des émissions océaniques des deux COV projetées pour la fin du 21°¢ siecle pourraient
donc contribuer a atténuer les effets du réchauffement climatique. Les augmentations
sont néanmoins tres modérées a I’échelle globale, malgré I'emploi d'un scénario de ré-
chauffement fort (RCP 8.5) : +0,01 Tg C an™! (+4,2%) pour l'isopréne et +1,10 Tg S an™!
(+6,5%) pour le DMS.

Pour le DMS, des études précédentes ont intégré les changements d’émissions océa-
niques dans des modeles atmosphériques afin d’évaluer la réponse du forcage radiatif
[Bopp et al., 2004; SCHWINGER et al., 2017; Six et al., 2013]. Une augmentation des flux de
I'ordre de quelques pourcents a I'échelle globale, telle que nous projetons ici, ne semble
impacter que tres faiblement le forcage radiatif. Par exemple, I'augmentation globale des
émissions de DMS de +0,76 Tg S an~! (soit +3%) projetée par Bopp et al. [2004] n'induit
un changement que de -0,05 Wm ™2, soit moins de 2% du forcage radiatif global induit par
le réchauffement climatique (+3 W m~2) en considérant un doublement de la concentra-
tion en CO, atmosphérique (de 350 a 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 suggeérent qu’en raison de la forte variabilité spatiale et saisonniere des
émissions de DMS et de leurs changements futurs, les changements d’émissions de DMS
pourraient impacter significativement le forcage radiatif a 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 'océan Aus-
tral ou une forte augmentation de l'intensité des vents est attendue, BopPp et al. [2004]
projettent jusqu’a -1,5 W m~2 de forcage radiatif, avec en moyenne zonale une augmen-
tation du flux de DMS qui est tres comparable a 'augmentation que 'on projette dans
notre étude ( +0,4 mmol m~2 an™!). 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 21 siecle des diminutions fortes des émissions (de presque
-20% al’échelle globale), ont montré que ces diminutions pouvaient significativement ac-
centuer le forcage radiatif induit par le changement climatique, méme a I’échelle globale.
Lincertitude que 'on a actuellement sur les émissions de DMS limite donc fortement

I’évaluation de I'impact des émissions futures sur le forcage radiatif.
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Pour l'isoprene, il n'existe pas encore d’étude ayant évalué la réponse du forcage ra-
diatif a des variations dans les sources océaniques dans un contexte de réchauffement
climatique. Certains auteurs ont néanmoins représenté les émissions océaniques d’iso-
prene dans des modeles atmosphériques, et le fait que I'isopréne marin ait un impact
significatif ou non sur la formation d’aérosols est encore débattu. Certains suggérent 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 étre localement et saisonnierement augmentées de maniere abrupte en raison
d’efflorescences phytoplanctoniques et ainsi influencer de maniére importante la forma-
tion d’aérosols organiques secondaires (AOS) a ces échelles spatio-temporelles. Si cela est
avéré, les concentrations en aérosols pourraient étre modifiés par un changement dans

I'isopréne marin induit par le réchauffement climatique.

Les gaz réactifs émis par '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 a effet de serre.
Cette chimie au-dessus des océans est encore peu comprise et les gaz réactifs émis par
I'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’isoprene, 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 21°¢ siecle (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 a effet de serre, de gaz réactifs et de particules.
Elles pourraient néanmoins influencer la chimie et la formation d’aérosols a des échelles
régionales ou saisonnieres, et au-dessus de zones océaniques éloignées des sources conti-
nentales. Il est dans tous les cas probablement trop tot pour dire s’il y a un intérét ou non
a implémenter les émissions océaniques de ces composés dans les modeles de type sys-
teme Terre ou dans des modeles 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 I'impact du changement climatique sur les émissions
océaniques de CO, isopréne et DMS. A I'échelle globale, les émissions des trois traceurs
augmentent entre les périodes préindustrielle (1861-1870) et future (2091-2100) : +0,37 Tg
Can™! (+9,4%) pour le CO, +0,01 Tg C an~! (+4,2%) pour l'isopréne et +1,10 Tg S (+6,5%)
an’ pour le DMS. Aux hautes et moyennes latitudes, elles augmentent respectivement de
+0,18 TgCan™! (+12,7%), +0,02 Tg Can™! (+19,7%) et 1,10 Tg C an™! (+14,7%). Aux basses
latitudes, elles augmentent pour le CO : +0,18 Tg C an~! (+7,7%), diminuent pour l'iso-
préne:-0,01 TgCan ™! (-9,2%) et quasi inchangés pour le DMS : +0,004 Tg Can™! (+0,1%).
Pour les trois traceurs, les changements d’émissions sont en grande partie dus a I'aug-
mentation des vitesses d’échanges a I'interface, qui résulte a toutes les latitudes de I'aug-
mentation de température, et localement (autour de 55°S) de 'augmentation d’intensité
des vents. Les changements dans les facteurs biogéochimiques contrélant les concentra-
tions océaniques ont également une grande importance. Ils contribuent a augmenter les
concentrations aux hautes et moyennes latitudes (par exemple par augmentation de la
Chla en arctique) et contribuent a les faire diminuer aux basses latitudes (notamment par
une diminution des activités phytoplanctoniques engendrées par I’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 a I’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’isopréne, 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 controélent 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-
cage radiatif induit. Des tests de sensibilité des émissions océaniques futures aux proces-
sus et parametres du modele permettraient d’évaluer ces incertitudes. Par ailleurs pour
I'isoprene, les projections réalisées ne tiennent pas compte des émissions d’isoprene pro-

venant de la microcouche de surface, qui sont susceptible d’étre modifiées dans le futur
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en raison de leur lien avec les activités biologiques en surface de I'océan. Il est ainsi diffi-
cile de dire si les émissions océaniques de ces trois composés réactifs devraient étre inté-
grées dans des modeles de type systeme Terre, pour étudier de potentielles rétroactions
climatiques. Leur impact sur leur climat sera en tout cas probablement tres faible par rap-
port aux changements de forcage 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 isoprene dans des mo-
deles 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 these s’integre dans une perspective plus large d’améliorer notre compréhen-
sion des interactions entre I'océan, la chimie atmosphérique et le climat, au travers des
émissions de gaz réactifs par’océan. Dans un premier temps, les dynamiques océaniques
et les émissions vers I'atmosphere de monoxyde de carbone (CO) et d’isopréne, deux
composés rapidement oxydés une fois émis dans 'atmospheére, ont été réévaluées. Dans
un second temps, les réponses des émissions océaniques au changement climatique ont
6té étudiées : pour le CO, I'isoprene mais aussi pour le DMS. Le modele de biogéochimie
marine PISCES, qui permet des études de processus en 3-D et a une échelle globale, et
qui est inclus dans le modele de systéeme Terre de I'IPSL, a été utilisé tout au long de ces

travaux.

6.1 Lescycles océaniques du CO et de I'isopréne

Les sources et puits océaniques du CO et de 'isopréne ont été intégrés a PISCES, et
des climatologies mensuelles des émissions vers I’atmosphere ont été produites. Celles-ci
constituent les premieres spatialisations des émissions se basant sur une représentation
en 3-D des processus, et ne faisant pas appel a des données satellites pour le calcul des
concentrations océaniques. Pour le CO, les émissions globales sont estimées a 4,0 Tg C
an~! (Fig. 6.1), avec une dynamique spatiale qui reflete principalement celle de la source
photochimique du CO océanique (fonction du CDOM et de I'intensité du rayonnement

UV). Celle-ci contraste largement avec la distribution spatiale des émissions produite par
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ERICKSON [1989] qui était la seule disponible depuis 30 ans pour les modélisateurs de la
chimie atmosphérique. Pour l'isopréne, les émissions globales sont estimées a 0,66 Tg C
an~!, avec une dynamique spatiale qui reflete principalement celle de la source phyto-
planctonique. Nous avons par ailleurs montré, pour les deux composés, 'importance de

prendre en compte les effets de la circulation océanique pour modéliser les concentra-

tions océaniques et donc les émissions.
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FIGURE 6.1 — Flux globaux des sources et puits océaniques de CO et isopréne (CsHg) simulés par

PISCES [CONTE et al., 2019],[CONTE et al., soumis].

Importance des compilations de données in situ

Des concentrations océaniques en CO et isoprene mesurées in situ ont été compilées
et traitées. Ces compilations regroupent pour chaque composé plusieurs centaines de
points en surface de 'océan et une vingtaine de profiles verticaux. Pour le CO, elle consti-
tue la premiere compilation de données de concentrations dans I'océan disponibles de-
puis les 50 dernieres années. Les données récoltées sont trés parcellaires en termes de
couvertures spatio-temporelles. Elles ont néanmoins été cruciales pour le développement
des modules de CO et isoprene. Elles nous ont permis d’évaluer les concentrations simu-
lées, mais aussi de mieux comprendre les cycles océaniques de ces deux composés. En

particulier, elles nous ont permis :

1. De mieux comprendre les relations entre production phytoplanctonique d’isopréne
et facteurs environnementaux. Nous avons notamment montré sur la base des don-
nées que la température de surface de 'océan est un facteur important et que les

niveaux de lumiere ne jouent qu’'un role secondaire a I’échelle globale.
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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 (méme 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~! pour la consommation bactérienne de CO et ~0,02 j~! pour la perte bio-

chimique d’isoprene).

3. De mieux contraindre les concentrations océaniques et donc les émissions vers I'at-
mosphere. Par exemple, sur la base sur de concentrations en isopréne simulées re-
présentant la plupart des données de surface a un facteur 2 preés, nous avons montré
que les écarts entre les estimations des émissions «top-down» (1,5-11,6 Tg C an™})
et «bottom-up» (0,1-1,2 Tg C an~') ne peuvent pas provenir uniquement des incer-

titudes que I'on a sur les termes sources et puits océaniques.

4. De faire des hypothéses concernant des processus qui pourraient étre incorrecte-
ment représentés dans PISCES, ou tout simplement absents. Par exemple, les ap-
ports de CDOM par les rivieres 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 parameétres et processus controlant les
concentrations océaniques. Combinés a une synthese bibliographique des connaissances
actuelles et a 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 a 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 I'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 matiére organique.

— Qui produisent de I'isoprene dans la microcouche de surface de 'océan. Une
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faible connaissance de la nature des surfactants ainsi que de leur efficacité a
produire de l'isoprene limite notre capacité a 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 I'isoprene sont encore tres incertaines. Pour 'isoprene
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 a l'autre, ou en fonction de facteurs environnementaux.

— Par des bactéries. Celles-ci pourraient étre a 1'origine de la production dite «
sombre » de CO. On en sait encore tres 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 particulierement peu étudiés bien qu’ils
soient aussi importants que les termes de production pour estimer les concentra-

tions et donc les émissions vers I’atmosphere.

6.2 Ftude des impacts du changement climatique sur les
émissions océaniques de CO, isopréne et DMS

Des simulations de 250 ans ont été réalisées avec PISCES forcé par des champs issus
du modele de systeme Terre IPSL-CM5A afin d’étudier I'impact du réchauffement clima-
tique sur les émissions océaniques de CO, d’isoprene et de DMS (pour lequel un module
était déja disponible dans PISCES). Pour le CO et l'isoprene, cela constitue les premieres
émissions futures disponibles. Ces simulations ont révélé une augmentation des émis-
sions des trois composés a I’échelle globale entre les périodes préindustrielle (1861-1870)
et future (2091-2100) : +9,4% pour le CO, +4,2% pour l'isoprene et +6,5% pour le DMS.

Pour les trois composés, les changements d’émissions résultent des changements dans :

— Les vitesses d’échanges a l'interface (dus aux augmentations de température de

I'océan a toutes latitudes et d’intensité des vents localement).
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— Les facteurs biogéochimiques qui controlent les concentrations océaniques. Ces
derniers contribuent a augmenter les concentrations aux hautes et moyennes lati-
tudes (par exemple par augmentation de la Chla en arctique), et a les diminuer aux
basses latitudes (notamment par une diminution des activités phytoplanctoniques

engendrées par I’extension des gyres oligotrophes).

Les projections réalisées présentent néanmoins d'importantes incertitudes, qui sont
principalement dues auxlacunes dans notre compréhension des processus qui controlent
les concentrations océaniques. Pour le CO et 'isoprene, 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 I'isoprene,
mais aussi du DMS, des expériences supplémentaires en laboratoire ou mésocosmes sont

aréaliser en priorité. Ces études devront porter spécifiquement sur :

— La caractérisation du CDOM et des surfactants, ainsi que sur leur efficacité a pro-

duire des composés réactifs lorsqu’ils sont soumis a un rayonnement.
— Les cinétiques des consommations chimiques et bactériennes.

— Lesliens entre la production phytoplanctonique et les variables environnementales

(température, lumieére, nutriments, pH etc.)

L'acquisition de nouvelles données expérimentales, conjointement a I’acquisition de don-
nées in situ, permettront par la suite, par des études de modélisation similaires a celle réa-
lisée lors de la these, de mieux contraindre l'intensité et la variabilité spatio-temporelle
des émissions océaniques a I’échelle globale.

Il est important de mentionner qu’il serait aussi intéressant d’apporter des améliora-
tions au modele PISCES. Par exemple en développant un stock de matiere organique la-

bile a partir duquel la photoproduction pourrait s’opérer, en représentant explicitement
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les cycles diurnes, ou encore I'arrivée de matieres organiques par les rivieres. Néanmoins,

ces développements ne permettront pas a eux seuls de diminuer nos incertitudes.

Réaliser des études complémentaires avec PISCES

Les cycles océaniques des composés réactifs ont été étudiés lors de ma these en 3-D
et a 'échelle globale. Les analyses se sont focalisées presque uniquement sur des sorties
climatologiques. PISCES permet de réaliser des études tres variées en termes d’échelles

spatiales et temporelles. 1l 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 'Arctique.

— D’étudier les termes sources et puits océaniques a des échelles régionales et avec
une résolution spatiale plus fine. Cela permettrait par exemple d’améliorer la re-
présentation des émissions en zones cotieres, et de procéder a une réévaluation

des concentrations simulées dans ces zones.

— D’étudier la variabilité interannuelle des cycles océaniques du CO et de I'isopréne
en utilisant les simulations de 250 ans réalisées. Cela permettrait d’étudier les in-
fluences de phénomeénes périodiques tels que El Nifio sur les émissions, ou encore

de voir si I’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 these a
d’autres composés d’intérét pour la chimie atmosphérique, tels que les composés halogé-
nés ou oxygénés. Cela permettrait de disposer dans PISCES d'un module générique a ces
composés, et de les étudier conjointement dans un contexte de changement climatique

ou a plus long terme dans le cadre d'un couplage au modele de systeme Terre de I'ISPL.

Ftudier l'oxydation ultérieure des composés dans Patmosphére

Une des finalités des travaux de la these est naturellement d’intégrer les cartes d’émis-
sions de CO et d’isoprene produites a un modele de chimie atmosphérique tel qu'INCA,

qui est également intégré au modele de systeme Terre de I'IPSL. Cela permettrait d’étu-
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dier I'oxydation ultérieure des composés dans 'atmosphere et de connaitre 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 I'utilisation de nos cartes
d’émission par rapport a l'utilisation des cartes d’ERICKSON [1989] qui étaient jusqu’alors
les seules disponibles.

Nous avons étudié la réponse des émissions océaniques de CO, isopréne et DMS au
réchauffement climatique (sous le scénario RCP8.5). Ces travaux sont une 1¢ étape vers
I’étude des rétroactions climatiques impliquant les gaz réactifs émis par I'océan. Celle-ci
pourrait étre réalisée en intégrant les émissions produites au modele de systeme Terre de
I'IPSL. Les réponses au changement climatique sont relativement faibles. Nous avons vu
pour le DMS qu’al’échelle globale, 'augmentation des émissions pourrait étre trop faible
pour impacter significativement le bilan radiatif global. De maniere locale et saisonniere,
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,
isopréne et DMS sont attendues d’étre faibles par rapport aux changements de forcage
induit par les émissions anthropiques. Elles pourraient néanmoins étre importantes pour

réguler des variations du climat au-dessus de I’océan ouvert.
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ferent from the one produced in the 80’s, which was the only
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regulating the phytoplankton production. Global emissions
are estimated to 0.66 Tg C yr~—!, with a spatial dynamic re-
flecting this source. For both compounds, I also showed the
importance of ocean circulation and mixing in determining
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the 3 gases (4+9.4, +4.2 and 4+6.5% for CO, isoprene and
DMS in 2100 for a scenario with high emissions of green-
house gases). Emissions tend to increase at high latitudes
and decrease at lower latitudes. Global changes are mainly
controlled by changes in water temperature, while changes in
spatial distribution are controlled by a redistribution of phy-
toplankton production. Even if the uncertainties in modeling
these cycles are still important, this work should allow in-
tegrating these cycles into an Earth System Model coupling
marine biogeochemistry and atmospheric chemistry, in order
to better quantify the potential role of these interactions on
the evolution of atmospheric chemistry and climate.

Université Paris-Saclay
Espace Technologique / Immeuble Discovery

Route de I'Orme aux Merisiers RD 128 / 91190 Saint-Aubin, France




	Introduction
	La production des gaz réactifs par l’océan
	Contrôles des flux à l’interface
	Contrôles des concentrations océaniques

	Les gaz réactifs dans la troposphère au-dessus des océans
	Rôle pour la capacité oxydante
	Rôle pour la formation d’aérosols

	Modélisation des émissions océaniques de gaz réactifs
	Modèles océaniques
	Modèles atmosphériques
	Modèles couplés
	Changement Climatique

	Motivations et plan de thèse

	Description du modèle PISCES
	Le modèle PISCES
	Les modules de productions et pertes océaniques des gaz réactifs
	CO
	Isoprène
	DMS

	Configurations utilisées

	Le cycle océanique du monoxyde de carbone et ses émissions vers l'atmosphère
	Le cycle océanique de l'isoprène et ses émissions vers l'atmosphère
	Impacts du changement climatique sur les émissions océaniques de CO, isoprène et DMS
	Introduction
	Modèles et protocole d’expérience
	Modèle IPSL-CM5A
	Modèle PISCES
	Protocole d’expérience

	Évaluation
	Évolution future des flux océaniques de CO, isoprène et DMS
	Évolution future des flux globaux
	Évolution de la répartition spatiale des flux

	Évolution future des facteurs contrôlant les flux océaniques de CO, isoprène et DMS
	Étude des contrôles directs par reconstruction des flux
	Étude qualitative des contrôles directs et indirects en moyenne zonale

	Comparaison à d’autres études
	Incertitudes sur l’évolution future des flux
	Impacts potentiels des changements d’émissions sur le climat et la chimie atmosphérique
	Conclusion

	Conclusion et perspectives
	Les cycles océaniques du CO et de l'isoprène
	Étude des impacts du changement climatique sur les émissions océaniques de CO, isoprène et DMS
	Perspectives

	Bibliographie

