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Pierre, David notamment pour leur participation à mon comité de thèse mais pas seule-
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Résumé
Le rapport spécial du GIEC (SR1.5) publié en octobre 2018 est sans équivoque.

Avec un réchauffement global d’environ 1°C en 2017 par rapport au début de l’ère in-
dustrielle et une teneur de CO2 dans l’atmosphère de 400 parties par million, l’Homme
a d’ores et déjà modifié substantiellement le climat. L’évaluation de scénarios clima-
tiques à bas niveau d’émissions limitant le réchauffement global à venir en deçà de
2°C montre que nous sommes désormais face à un défi scientifique, technique et ci-
vilisationnel sans précédent. Le GIEC stipule que chaque année perdue en matière
d’atténuation rend un peu plus plausible la perspective d’une véritable “catastrophe”
climatique. Dans ce contexte alarmant, les techniques de modification du rayonnement
solaire sont de plus en plus étudiées comme une alternative à court terme pouvant li-
miter les impacts liés à la hausse de la température globale, en attendant la mise
en œuvre et/ou la faisabilité de techniques d’atténuation suffisamment efficaces. La
modélisation du système Terre reste à ce jour le seul moyen d’étudier dans quelles
mesures ces techniques pourraient effectivement s’insérer dans la lutte contre le chan-
gement climatique.

Le but principal de cette thèse est de quantifier et de réduire les incertitudes
quant à la réponse des modèles aux simulations de géo-ingénierie de type modifica-
tion du rayonnement solaire, en accordant une attention toute particulière aux effets
collatéraux sur les cycles de l’eau et du carbone. Dans un premier temps, nous avons
exploité les simulations existantes du projet GeoMIP, et avons identifié une relation
statistique émergente entre le refroidissement obtenu dans les simulations de modifica-
tion du rayonnement solaire, et le refroidissement induit par les éruptions volcaniques
majeures dans les simulations historiques. Sur la base de plusieurs jeux d’observations,
nous avons évalué la réponse des modèles aux éruptions et ainsi contraint la réponse à
la modification du rayonnement solaire, réduisant son efficacité potentielle de 20% et
l’incertitude associée de 40%. Par la suite, nous nous sommes intéressés à la réponse
du cycle du carbone et avons montré que les changements climatiques induits par
cette forme de géo-ingénierie tendent à stimuler les puits de carbone continentaux et
océaniques. Nous avons cependant pointé l’incertitude qui entoure les processus res-
ponsables de cette augmentation, et également la réversibilité du cycle du carbone en
cas d’arrêt de la géo-ingénierie. Malgré le renforcement des puits naturels de carbone,
ce dernier résultat confirme que cette forme de géo-ingénierie ne peut être considérée
comme une technique d’atténuation du fait de la non pérennité du stockage addition-
nel des émissions anthropiques de carbone dans les réservoirs océanique et terrestre.
Enfin, nous nous sommes intéressés à d’autres sources d’incertitudes, liées au choix du
protocole expérimental ou du modèle mis en œuvre. Nous avons en particulier mis en
lumière l’influence potentielle de la stratosphère et de son couplage avec la circulation
troposphérique sur la réponse régionale des modèles à nos latitudes.





Abstract
The IPCC Special Report (SR1.5) published in October 2018 is unequivocal. Global

warming reached 1°C above preindustrial level in 2017 and atmospheric concentrations
of CO2 passed 400 parts per million. Human activities have already substantially al-
tered the Earth’s climate. The assessment of low emission scenarios that limit global
warming to 2°C above preindustrial levels shows that we are now facing an unprece-
dented scientific, technological and civilizational challenge, and stipulates that each
year lost for mitigation makes the prospect of a real climate “disaster” a little more
plausible. In this alarming context, solar radiation modification techniques are increa-
singly studied as a short-term alternative in order to limit the impacts of dangerous
global warming, before the implementation and/or feasibility of sufficiently effective
mitigation techniques. Earth System Models remain the only tool to investigate the
extent to which these techniques could be used to counteract global warming.

The main purpose of this thesis is to quantify and narrow uncertainties in model
response to geoengineering simulations such as solar radiation modification, with spe-
cial attention to side-effects on water and carbon cycles. First, we have used available
simulations from GeoMIP, and identified an emerging statistical link between the co-
oling obtained in solar radiation management simulations, and the cooling induced
by major volcanic eruptions in the historical simulations. Using several observational
datasets, we have evaluated the model response to volcanic eruptions and, thereby,
constrained the response to this geoengineering technique, reducing its potential co-
oling efficiency by 20%, and the associated uncertainty by 40%. Subsequently, we have
focused on the carbon cycle response and have shown that climatic changes induced by
this form of geoengineering tends to stimulate continental and oceanic carbon sinks.
However, we have pointed out the uncertainty surrounding the processes responsible
for this increase, and also the reversibility of the carbon cycle in case of stopping
geoengineering. Despite the enhancement of the natural carbon sinks, this last result
confirms that this form of geoengineering cannot be considered as a mitigation tech-
nique because of the unsustainability of the additional storage of anthropogenic carbon
emissions into ocean and terrestrial reservoirs. Finally, we have looked at other sources
of uncertainty related to the choice of the implemented experiment design or model.
We have in particular highlighted the potentiel influence of the stratosphere and its
coupling with the tropospheric dynamics on the regional response in the northern
midlatitudes.
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2 Système climatique, géo-ingénierie, modélisation 9
2.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 10
2.2 Le système climatique et sa variabilité . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11
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2.4.2 CNRM-ESM : un exemple de modèle système Terre . . . . . . . 25
2.4.3 Comment les scénarios climatiques sont-ils modélisés ? . . . . . . 32
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3.3.1 Historique des dernières éruptions majeures depuis le XVIIIème
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4.2.2 La rétroaction climat-carbone . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73
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CHAPITRE 1. INTRODUCTION GÉNÉRALE

1.1 La catastrophe climatique est-elle encore
évitable ?

Après une saison cyclonique 2017 exceptionnelle sur les Antilles, le territoire
métropolitain subit en cette année 2018 lui aussi des évènements météorologiques
et hydroclimatiques extrêmes : records de températures, cumuls de précipitations in-
duisant des crues rapides, sécheresses exceptionnelles dans certains départements. En
élargissant la perspective spatiale et temporelle, il devient évident que ces records se
multiplient, modifiant le climat de la Terre à l’échelle planétaire.

Un changement climatique sans précédent

Dans son 5ème rapport publié en 2013 (IPCC, 2013), le Groupe d’experts Intergou-
vernemental sur l’Évolution du Climat (GIEC) a confirmé ses conclusions sur l’ampli-
tude et la vélocité du changement climatique global. Il s’agit d’un changement que la
Terre n’a jamais rencontré auparavant. Sur des échelles de temps centennales, l’Homme
et ses activités se sont hissés comme un facteur de forçage du système climatique a
part entière, comme le sont les paramètres astronomiques mais sur des périodes bien
plus longues.

Les conséquences socio-économiques de ces changements sont très importantes.
Elles sont répertoriées et étudiées dans les différents chapitres qui composent le vo-
let “adaptation et mitigation” du rapport du GIEC (IPCC, 2014), mais aussi par
différentes organisations non-gouvernementales. Par exemple, le Global Humanitarian
Forum en 2009 estime que le réchauffement climatique est responsable de 300 000
morts et coûte 90 milliards d’euros chaque année (Global Humanitarian Forum, 2009).

Depuis le dernier rapport, ces changements globaux ont continué. Les plus
emblématiques d’entre eux sont sans doute l’augmentation de la concentration at-
mosphérique en dioxyde de carbone (CO2) et de la température globale. Au cours de
ma thèse, la teneur atmosphérique en CO2 a atteint la barre symbolique de 400 ppm
(partie par million) en moyenne annuelle et globale en 2016 (Le Quéré et al., 2018).
En 1850, avant le développement lié à la révolution industrielle, ce taux s’élevait à
seulement 284 ppm, et la température moyenne du globe était 1°C plus froide qu’au-
jourd’hui.

Une prise de conscience globale ?

Conscientes de la trajectoire climatique sur laquelle nous sommes aujourd’hui, les
Nations Unies ont mis en place des accords ou démarches visant à réduire les émissions
de gaz à effet de serre afin de limiter le réchauffement global. Ces négociations ont lieu
tous les ans depuis 1995 lors de la Conférence des Parties (COP). Dès la troisième COP
en 1997 à Kyoto, un objectif de réduction de 5,2% des émissions de gaz à effet de serre
à l’horizon 2012 fut annoncé, mais il a fallu attendre la COP11 de Montréal en 2005
pour qu’il soit ratifié par 182 états (la Chine et les États-Unis se sont abstenus). C’est
en 2009 lors de la COP15 de Copenhague que les Nations Unies se sont entendues pour
endiguer le réchauffement climatique en deçà de 2°C, mais ce n’est qu’en 2015 lors de la
COP21 à Paris qu’une démarche volontaire des états s’est mise en place. L’agrégation
des contributions nationales de chaque pays signataire amène à un niveau d’émissions
d’environ 55 à 65 GtCO2eq par an en 2030 (UNFCCC, 2015). Ce niveau d’émissions est
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1.1. LA CATASTROPHE CLIMATIQUE EST-ELLE ENCORE ÉVITABLE ?

inférieur au niveau d’émissions attendu dans un monde sans politique climatique, mais
reste toutefois bien supérieur à celui exigé pour limiter le réchauffement climatique à
1.5°C, voire même 2°C (United Nations Environment Programme, 2017).

En 2017, cet accord a été mis en défaut, ou au moins à montrer ses fragilités vis
à vis des intérêts économiques nationaux. En effet, les émissions globales de CO2 et
d’autres gaz à effet de serre sont à nouveau croissantes après s’être stabilisées sur la
période 2014-2016 (Figure 1.1). Cette reprise est en partie imputée à la croissance des
économies Américaine, Européenne, Chinoise et Indienne.

Figure 1.1 – Évolution des émissions de carbone globales issues de la combustion
d’énergies fossiles et de l’industrie, avec une incertitude de ±5%. Les estimations
sur la période 2015-2016 sont extrapolées des statistiques de la compagnie BP
Energy. La projection pour 2017 est basée sur les prévisions des PIB (produit
intérieur brut) nationaux (source : Global Carbon Project).

Une montée en gamme de la lutte contre le réchauffement climatique ?

Face à l’ambition des Nations Unies de limiter le réchauffement climatique à 2°C, la
communauté scientifique a porté un œil attentif aux scénarios climatiques à bas niveau
d’émissions. L’évaluation des bases de données des scénarios climatiques utilisés par
le groupe de travail III du GIEC montre que la quasi-totalité de ces scénarios s’ap-
puie sur des techniques de mitigation (communément appelées “émissions négatives”)
qui visent à contrebalancer les émissions anthropiques dans un premier temps, puis
à retirer du CO2 de l’atmosphère dans un second temps. La littérature scientifique
sur le sujet met en garde les décideurs sur les risques encourus par un déploiement
massif et global des émissions négatives (Fuss et al., 2014). Ces dernières sont de-
mandeuses d’espaces, de ressources en eau ou même d’énergie (Smith et al., 2016;
Séférian et al., 2018). Néanmoins, le récent rapport spécial du GIEC sur un niveau de
réchauffement de 1.5°C par rapport au début de l’ère industrielle (Rogelj et al., 2018b,
Global Warming of 1.5°C, Chap. 2) suggère que nous sommes désormais “au pied du
mur”, et que chaque année perdue en matière d’atténuation rend un peu plus plausible
la perspective d’une véritable “catastrophe” climatique (Dupuy, 2002). Les scénarios

3



CHAPITRE 1. INTRODUCTION GÉNÉRALE

climatiques utilisés dans ce rapport mettent en avant le recours nécessaire à des tech-
niques d’émissions négatives pour limiter la hausse de la concentration atmosphérique
en CO2 mais l’utilisation de techniques de géo-ingénierie reste discutée en tant que
mesure curative d’un réchauffement climatique trop important.

1.2 La modification du rayonnement solaire : plan
B ou dérive techno-scientifique ?

Les techniques de gestion du rayonnement solaire (l’acronyme anglais SRM est
souvent utilisé, pour Solar Radiation Management) regroupent des techniques de géo-
ingénierie qui visent à limiter les impacts du changement climatique en réduisant le
bilan énergétique de la Terre. Ce n’est que récemment que la place des techniques
de SRM est remise sur le devant de la scène dans la littérature scientifique. En effet,
malgré un moratoire international interdisant son utilisation dans le monde réel, les
outils de modélisation globaux disposent aujourd’hui d’un niveau de réalisme suffisant
pour étudier dans quelles mesures ces techniques pourraient s’insérer comme outil de
lutte contre le changement climatique.

Figure 1.2 – Malgré le moratoire sur les expériences de géo-ingénierie, cette
carte répertorie l’ensemble des expériences de modifications météorologiques
ou climatiques passées, en cours, et à venir. Les expériences de gestion du
rayonnement solaire (jaune), de capture de dioxyde de carbone (noir), de mo-
dification des conditions météorologiques (violet), et d’autres formes d’inter-
ventions (rouge) sont détaillées cas par cas sur la carte interactive (source :
https://map.geoengineeringmonitor.org/).
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1.2. LA MODIFICATION DU RAYONNEMENT SOLAIRE : PLAN B OU DÉRIVE
TECHNO-SCIENTIFIQUE ?

Dans la plupart des cas, la SRM est vue comme un plan B tant les risques en-
courus sont grands et son niveau d’acceptation sociale bas. Pourtant, certains articles
scientifiques commencent à suggérer la coexistence des deux familles de techniques
(émissions négatives et SRM) pour lutter contre le changement climatique. La SRM
n’est plus vue comme une solution ultime, mais comme une solution de court terme
permettant de gagner du temps pour mettre en place des techniques de mitigation
efficaces (Lawrence et al., 2018), et ainsi éviter de dépasser un niveau de température
globale qui pourrait s’avérer trop dangereux (Tilmes et al., 2016). Mon travail présenté
dans le Chapitre 3 sur l’incertitude de la réponse des modèles à la SRM a été utilisé
pour construire la Figure 1.3, parue dans le récent rapport spécial du GIEC, illustrant
le rôle que peut avoir la SRM pour limiter le réchauffement global.
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Figure 1.3 – Figure extraite du rapport spécial du GIEC sur le scénario 1.5°C,
représentant un déploiement hypothétique de SRM (c et d) conjoint avec la
mise en place de techniques de mitigation (b) afin limiter l’augmentation de
la température globale en dessous de 1.5°C au cours du siècle (a) (De Coninck
et al., 2018, Special Report 1.5°C, Chap. 4)
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1.3 Objectifs et plan de la thèse

Cette thèse a pour objectif général de développer une expertise sur les techniques
de géo-ingénierie de type SRM au CNRM, et de contribuer à l’exercice international
d’intercomparaison de modèles GeoMIP (Kravitz et al., 2015). Dans un premier temps,
il s’agira d’utiliser les simulations déjà existantes issues du précédent exercice GeoMIP
(Kravitz et al., 2011) pour évaluer quantitativement les mécanismes par lesquels la
SRM agit sur le climat, le cycle du carbone, et le cycle de l’eau. Dans un second
temps, le travail de thèse consistera à utiliser le nouveau modèle système Terre du
CNRM afin de mettre en place les nouvelles simulations de GeoMIP. De manière plus
précise, les questions scientifiques relatives à ce travail de thèse sont :

1- Quelles sont les réponses du climat à la SRM ? quelles en sont les incertitudes ?
peut-on les réduire ?

2- Quelle est la réponse du cycle du carbone global à la SRM ? quelles sont les
interférences possibles entre la SRM et les techniques de mitigation ?

3- Dans quelles mesures les modèles climatiques ou systèmes Terre sont-ils des
outils fiables pour étudier la réponse du climat à la SRM ?

Le plan de cette thèse s’agence de la manière suivante :

Chapitre 2 : Système climatique, géo-ingénierie, modélisation. Dans ce
chapitre, j’introduis les éléments généraux de la thèse. J’aborde la notion de système
climatique en détaillant ses composantes et les principaux cycles de matière et d’énergie
actifs en son sein. Dans un contexte de réchauffement climatique, je définis ce qu’est
la géo-ingénierie, son principe et ses limites. Enfin, je présente l’état de l’art de la
modélisation climatique, notamment en décrivant et en évaluant brièvement le modèle
du CNRM.

Chapitre 3 : Réponse du climat à la SRM. L’objectif de ce chapitre est
d’étudier la réponse climatique à une injection continue d’aérosols stratosphériques.
Cette technique s’inspire des éruptions volcaniques majeures, dont les observations
ont montré la capacité à refroidir de manière transitoire le climat de la Terre. Dans ce
chapitre, j’utilise la simulation G4 de GeoMIP dont le protocole est le plus réaliste à
ce jour, d’une part par le scénario climatique sur lequel s’adosse cette simulation, et
d’autre part par la méthode de représentation de l’injection des aérosols. Cette simula-
tion présente également l’avantage d’avoir été réalisée par un bon nombre de groupes de
modélisation ayant contribué à GeoMIP. Je me concentre ici sur des paramètres phy-
siques clés, tels que le rayonnement solaire, la température et les précipitations. J’étudie
également les éruptions volcaniques en tant qu’analogue de la SRM, en présentant
toutefois certaines limites à cette analogie. Elles me permettent d’évaluer le refroidis-
sement induit par l’injection d’aérosols dans la stratosphère tel qu’il est simulé par les
modèles climatiques, puis, via l’utilisation d’une méthode statistique, de contraindre
une partie de la réponse climatique des modèles à la simulation G4, à savoir le refroi-
dissement continental obtenu pour chaque W.m-2 de réduction du rayonnement solaire.
Cette étude a fait l’objet d’une publication dans la revue scientifique Geophysical Re-
search Letters, dont les résultats ont contribué au récent rapport spécial SR1.5 du
GIEC.
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Chapitre 4 : Réponse du cycle du carbone à la SRM. Comme le chapitre
précédent, ce chapitre s’axe autour de la simulation G4 de GeoMIP, mais se concentre
cette fois sur la réponse du cycle du carbone. L’enjeu est d’évaluer si la simulation
d’injection d’aérosols stratosphériques présente ou non les caractéristiques nécessaires
pour être considérée comme une technique de mitigation. À partir d’un sous-échantillon
de modèles utilisés dans l’étude du chapitre précédent, j’aborde de manière détaillée la
réponse du cycle du carbone à la SRM : quantification de l’efficacité de la stimulation
des puits de carbone, étude de la réponse du cycle du carbone en cas d’arrêt brutal
de la SRM, mais aussi étude des flux bruts de carbone responsables du signal net, et
comparaison du coût de la SRM vis à vis des techniques de mitigation. Cette étude
fait également l’objet de la rédaction d’un article scientifique, en cours de révision.

Chapitre 5 : Quelle confiance accorder aux simulations de géo-
ingénierie ? Ce chapitre a pour objectif d’identifier et d’étudier plusieurs sources d’in-
certitudes liées à la modélisation climatique, et plus particulièrement à la modélisation
de la SRM. Pour ce faire, j’étudie la première simulation contribuant au nouvel exercice
GeoMIP, à savoir G1, réalisée avec la nouvelle version du modèle du CNRM (CNRM-
ESM2-1). Afin de mettre en évidence l’incertitude modèle, je compare ces résultats
avec ceux obtenus concernant la même simulation réalisée avec la version précédente
du modèle du CNRM (CNRM-ESM1). D’autre part, la méthode d’implémentation de
la SRM dans G1 diffère de G4, ce qui met en évidence une incertitude directement liée
au protocole expérimental.

Chapitre 6 : Conclusions et Perspectives. Ce dernier chapitre reprend les
conclusions et les perspectives liées à mon travail de thèse.
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CHAPITRE 2. SYSTÈME CLIMATIQUE, GÉO-INGÉNIERIE, MODÉLISATION

2.1 Introduction

Ce chapitre a pour objectif de décrire les grandes caractéristiques du système cli-
matique et d’introduire des notions clés, telles que les forçages radiatifs ou les cycles
biogéochimiques qui sont au cœur de ce travail de thèse.

Dans un premier temps je vais décrire la notion de système climatique. Je
présenterai les différentes enveloppes fluides qui le composent, ainsi que les échanges
présents en son sein. Je développerai aussi les éléments pouvant agir sur le système
climatique, qu’ils soient internes ou externes.

Je placerai ensuite le système climatique dans un cadre de projections futures. En
m’appuyant sur les derniers rapports du GIEC ainsi que sur la littérature récente,
j’introduirai notamment la notion de changement climatique, et je décrirai ce qu’est
la géo-ingénierie, son principe et ses limites.

Enfin, dans une troisième section je présenterai comment est modélisé le système
climatique. En particulier, je présenterai le modèle de climat du Centre National de
Recherches Météorologiques de Météo-France (CNRM) et je placerai ce modèle dans
un contexte plus large, par rapport aux évolutions des modèles de climat au cours des
dernières décennies. Cette section a également comme objectif de présenter comment
la géo-ingénierie est simulée dans les modèles de climat.
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2.2 Le système climatique et sa variabilité

2.2.1 Présentation du système climatique

Le système climatique est un système hautement complexe constitué d’un en-
semble de cinq composantes et d’interactions entre celles-ci. Les cinq composantes
naturelles du système climatique sont : l’atmosphère, l’hydrosphère (eau sous forme
liquide), la cryosphère (eau sous forme solide), la lithosphère (surfaces continentales
et planchers océaniques), et la biosphère (ensemble des organismes vivants). Derrière
cette définition tirée du 5ème rapport du Groupe d’experts Intergouvernemental sur
l’Évolution du Climat (GIEC, IPCC, 2013, Glossary) se cache une complexité pou-
vant être résumée dans le fait que ces composantes subissent un ensemble de forçages,
pouvant être internes ou externes, naturels ou d’origine humaine, et interagissent les
unes avec les autres via des couplages (échanges de quantité de mouvement, de matière
et/ou d’énergie) et des rétroactions pouvant intervenir à diverses échelles spatiales et
temporelles (Figure 2.1).

Figure 2.1 – Représentation schématique du système climatique, de ses
différentes composantes, des échanges et des constantes de temps associées
(source : Jeandel and Mosseri, 2011).

L’atmosphère est la partie du système climatique associée aux constantes de
temps les plus courtes. C’est par ailleurs un système chaotique, dont les prévisions
déterministes ne peuvent, encore aujourd’hui, excéder quelques jours. Cependant, il est
possible de décrire précisément l’état moyen de l’atmosphère, notamment de son profil
vertical. La Figure 2.2 décrit le profil vertical de la température dans l’atmosphère,
délimitant plusieurs couches aux propriétés divergentes. L’atmosphère météorologique
se compose des deux premières couches, que sont la troposphère et la stratosphère.
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La séparation entre ces deux couches, la tropopause, se situe au niveau où le gra-
dient de température change de signe, c’est-à-dire lorsque la température ne décrôıt
plus avec l’altitude, comme c’est le cas dans la troposphère. Dans la stratosphère, la
température crôıt avec l’altitude, ce qu’on peut définir comme une couche stratifiée.
Dans cette couche stable, les constantes de temps sont sensiblement plus longues que
dans la partie inférieure de l’atmosphère : je reviendrai sur cette différence notable en
début de Chapitre 3 lorsque je présenterai les éruptions volcaniques.

Figure 2.2 – Représentation schématique du profil vertical de température (en
rouge) dans l’atmosphère terrestre (source : Météo-France).
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2.2.2 Les principaux cycles d’énergie et de matière

Le système climatique est un système thermodynamique, auquel les lois de conser-
vation de masse et d’énergie s’appliquent comme à tout autre système physique.

2.2.2.1 Cycle de l’énergie

Si le système climatique est considéré dans son ensemble, alors sa limite extérieure
est le sommet de l’atmosphère. À ce niveau-là, les échanges énergétiques entre la Terre
et l’espace sont presque exclusivement d’ordre radiatifs : le rayonnement solaire reçu sur
un plan perpendiculaire aux rayons du soleil et à la distance moyenne Terre-Soleil est de
l’ordre de 1365 W.m-2. Compte tenu de la sphéricité de la Terre, cette valeur doit être
divisée par 4 pour obtenir le flux moyen incident au sommet de l’atmosphère, soit 341
W.m-2. Une partie de ce flux (30 %) est directement réfléchie par les nuages, les aérosols,
l’atmosphère et la surface, sans jamais être absorbée par l’atmosphère ou la surface ter-
restre, menant à 239 W.m-2 l’énergie réellement absorbée. Pour maintenir un équilibre
et un bilan radiatif proche de zéro, la Terre compense cet apport énergétique solaire
par un rayonnement dans l’infrarouge moyen, d’une valeur énergétique équivalente.
Cependant, la répartition spatiale et temporelle du flux solaire fait ressortir des la-
titudes excédentaires en énergie (par exemple proche de l’équateur) et des latitudes
déficitaires (proche des pôles). Les circulations atmosphériques et océaniques jouent le
rôle nécessaire de redistribuer l’énergie au sein du système climatique, depuis les zones
excédentaires vers les zones déficitaires.

Si maintenant le bilan énergétique est effectué à la surface de la Terre, il faut
ajouter aux échanges radiatifs des échanges de chaleur non-radiatifs entre la surface
et l’atmosphère créés par un déséquilibre énergétique positif.

L’effet de serre intervient dans le bilan énergétique de la Terre : c’est un piégeage
d’énergie dans les basses couches de l’atmosphère. Dans l’atmosphère, chaque molécule
va interagir avec le rayonnement suivant son spectre d’absorption. Les gaz à effet
de serre sont des molécules quasiment transparentes au rayonnement solaire mais
opaques au rayonnement tellurique infrarouge. Ainsi, ces gaz vont absorber une partie
de l’énergie émise par la Terre, pour la réémettre dans toutes les directions, dont une
partie va redescendre en surface. L’effet de serre permet d’expliquer que la température
moyenne de la Terre est de 15°C et non pas de -18°C comme calculée sans effet de
serre.

2.2.2.2 Cycle de matière

En plus des échanges énergétiques, les principaux éléments présents sur Terre (eau,
carbone, oxygène, azote...) s’échangent entre les différentes composantes du système
climatique.

Le cycle hydrologique est un cycle de matière du système climatique unique et
très important car il intervient non seulement sur les flux d’eau à travers la planète
mais également sur les flux d’énergie. La quantité d’eau présente sur Terre ne varie
pas beaucoup avec le temps, mais la répartition entre les différentes composantes du
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système climatique oui. L’évaporation, l’évapotranspiration des plantes, la condensa-
tion, les précipitations ou encore le ruissellement sont tous des processus intégrants
du cycle hydrologique, puisqu’ils caractérisent tous des échanges de molécules d’eau
entre plusieurs composantes du système climatique. Le cycle hydrologique est très im-
portant dans les études climatiques pour trois raisons : premièrement, la vapeur d’eau
présente dans l’atmosphère est un gaz à effet de serre, et même le plus important. La
modification du contenu en eau de l’atmosphère peut avoir des répercussions sur le
bilan radiatif. Deuxièmement, l’eau constitue un moyen de stockage et de transfert
d’énergie au sein du système climatique : le flux d’énergie solaire reçu à la surface
de la Terre va initier une partie des processus, notamment par des changements de
phase de la matière (évaporation de l’eau à la surface des océans). De manière inverse,
les mouvements verticaux de l’air permettent la condensation de l’eau en nuages, im-
pliquant les précipitations. Chaque changement d’état de l’eau provoque l’absorption
ou le relâchement de chaleur qu’il faut alors intégrer dans le bilan énergétique, ce
qui influence les circulations atmosphériques. Troisièmement, l’eau douce est une res-
source limitée indispensable aux activités humaines (usage domestique, agriculture,
industrie...) et essentielle pour le fonctionnement des écosystèmes terrestres.

Le cycle de l’eau joue également un rôle dans un autre cycle de matière que j’abor-
derai au travers de ma thèse : le cycle du carbone. Le cycle du carbone global est
un autre exemple d’échanges entre les différentes composantes du système climatique.
Chaque année, le dioxyde de carbone (CO2) émis par les activités humaines n’est pas
exclusivement stocké dans l’atmosphère : en effet, l’océan et la biosphère continen-
tale vont stocker une partie du CO2, via des processus biologiques et physiques pour
l’océan (pompe biologique et pompe de solubilité) et uniquement biologiques (proces-
sus photosynthétiques) pour les zones émergées. Ces deux réservoirs sont des puits de
carbone pour l’atmosphère. Une partie du carbone s’accumule néanmoins dans l’at-
mosphère, augmentant de fait l’effet de serre naturel et l’énergie bloquée à la surface de
la Terre. La dernière évaluation annuelle des budgets carbone (Le Quéré et al., 2018)
a permis de quantifier les émissions moyennes annuelles sur la période 2007-2016, ainsi
que l’évolution des concentrations dans les différents réservoirs (atmosphère, océan,
biosphère continentale). Ainsi, les émissions moyennes sont estimées à 10.7 GtC par
an (1 gigatonne de carbone équivaut à un milliard de tonne de carbone, soit 1015 gC
dans le système international), réparties entre la combustion d’énergies fossiles (9.4 ±
0.5 GtC) et le changement d’utilisation des sols (1.3 ± 0.7 GtC). L’atmosphère (4.7 ±
0.1 GtC), la biosphère continentale (3.0 ± 0.8 GtC) et l’océan (2.4 ± 0.5 GtC) stockent
en moyenne 10.1 GtC par an. La différence entre les estimations des émissions totales
et des évolutions des différents stocks (0.6 GtC) constitue une mesure de l’imperfection
des données et de défauts dans la compréhension actuelle du cycle du carbone.

Ces échanges de matière via des processus biologiques, chimiques et physiques ont
de fortes interactions avec le climat : ils vont à la fois être influencés par lui, mais
également l’influencer en retour. On parle alors de “rétroactions climatiques”, qui font
parties intégrante du système climatique. On peut citer en exemple la rétroaction
de la vapeur d’eau : le réchauffement climatique global induit un réchauffement at-
mosphérique, ce qui tend à augmenter la quantité de vapeur d’eau dans l’atmosphère,
impliquant un effet de serre additionnel (Rind et al., 1991). Nous étudierons dans le
Chapitre 4 une autre rétroaction climatique, comment elle est évaluée et quel est son
rôle dans les scénarios climatiques futurs : la rétroaction climat-carbone.
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2.2.3 La variabilité et le rôle des forçages externes

Le climat de la Terre varie sur un grand nombre d’échelles d’espace et de temps,
contribuant à la complexité du système climatique. L’étude des climats passés (paléo-
climatologie) fournit de multiples possibilités de comprendre la variabilité climatique,
d’améliorer notre capacité à modéliser le présent et de nous projeter dans l’avenir
climatique, notamment de replacer le changement climatique actuel dans le contexte
d’évolutions passées non forcées par les activités humaines (époque pré-industrielle).
C’est grâce aux études paléoclimatiques par exemple que le lien fort entre variations de
température et variations de concentration atmosphérique de CO2 a été établi (Barnola
et al., 1987; Petit et al., 1999).

Lorsque l’on parle de variabilité climatique, c’est-à-dire de l’évolution du système
climatique au cours du temps, on distingue classiquement la “variabilité interne” de
la “variabilité forcée”. La variabilité interne est une propriété intrinsèque du système
climatique, puisqu’elle caractérise l’évolution du système résultant des interactions
existantes entre les différentes composantes du système climatique. À l’inverse, la va-
riabilité forcée résulte de l’action d’un facteur extérieur au système climatique, qui
va venir modifier son bilan radiatif et/ou les propriétés des surfaces continentales. Le
terme “forçage climatique” décrit une telle perturbation du système, qui peut être
associée à plusieurs causes : une modification du flux d’énergie solaire arrivant au
sommet de l’atmosphère, une variation de la concentration atmosphérique d’espèces
radiativement actives ou encore des variations d’autres agents pouvant affecter le bilan
énergétique de la planète (par exemple les éruptions volcaniques, ou l’utilisation des
surfaces continentales). La perturbation conduit alors le système climatique vers un
nouvel état d’équilibre suivant des constantes de temps propres aux mécanismes d’ajus-
tement mis en jeu. On distingue classiquement les forçages naturels (principalement
solaire et volcanique) des forçages anthropiques.

2.2.3.1 Les forçages naturels

Comme expliqué précédemment, le climat de la Terre évolue en réponse à des
forçages. Avant l’ère industrielle, ces forçages étaient essentiellement d’origine natu-
relle. La perturbation d’origine solaire (ou forçage solaire) est emblématique de la
théorie astronomique de Milankovitch (Milankovitch, 1941) qui a été proposée pour
expliquer les variations du climat sur les grandes échelles de temps (notamment l’al-
ternance de période glaciaire et inter-glaciaire). Les trois paramètres présentés sur la
Figure 2.3 sont responsables de la variation de la répartition de l’énergie solaire à la
surface de la Terre, impliquant les variations climatiques sur des échelles de temps
millénaires.

L’excentricité de l’orbite terrestre est un paramètre qui caractérise l’ellipticité de la
trajectoire de la terre autour du Soleil (cette trajectoire est une ellipse dont le soleil est
l’un des foyers). L’excentricité varie dans le temps, avec une période caractéristique de
100000 ans. Ce paramètre fait varier la quantité totale d’énergie solaire reçue, puisqu’il
modifie la distance Terre-Soleil. Actuellement, ce paramètre vaut 0.02 (il peut varier
entre 0 et 0.06) impliquant que la trajectoire de la Terre autour du soleil se rapproche
fortement d’un cercle.
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L’obliquité de l’axe de rotation de la Terre correspond à l’angle entre l’axe de
rotation et le plan orbital, variant de 22.1° à 24.5° avec une période caractéristique
de 41000 ans. Ce paramètre influence les saisons, qui seront plus marquées lorsque
l’inclinaison est forte. Actuellement, la paramètre vaut 23.5°, ce qui est une valeur
moyenne entre les deux extrêmes.

La précession caractérise la modification de l’axe de rotation de la Terre avec une
période caractéristique de 22000 ans. Actuellement, durant l’été de l’hémisphère nord
la Terre se trouve à l’aphélie, qui est le point de la trajectoire le plus éloigné du Soleil.
L’été est par conséquent plus doux que si la Terre se trouvait au périhélie (le point
de la trajectoire le plus proche du Soleil). Cependant, ce phénomène est influencé
par l’excentricité : actuellement la trajectoire de la Terre autour du soleil est quasi
circulaire, diminuant la différence de distance à l’aphélie et au périhélie.

Figure 2.3 – Schéma des changements orbitaux de la Terre, expliqués par les
cycles de Milankovitch. ‘E’ caractérise l’excentricité de l’orbite terrestre ; ‘O’
indique l’obliquité de l’axe de rotation de la Terre ; ‘P’ désigne la précession
(source : Jansen et al., 2007, AR4, Chap. 6).

Outre les variations astronomiques de l’orbite terrestre sur des échelles de temps
millénaires, l’activité solaire varie dans le temps suivant un cycle de 11 ans, modifiant
l’apport énergétique à la surface de la Terre. Ce cycle est pris en compte dans les
modèles climatiques.

Le forçage volcanique représente une source de forçage externe plus fugace (1-3 ans)
mais dont les effets sont significatifs sur le climat de la Terre (Figure 2.4a). Ce forçage
résulte de l’émission dans l’atmosphère d’importantes quantités de poussières et de
gaz durant les éruptions volcaniques. Ces gaz contribuent à rendre l’atmosphère moins
transparente au rayonnement solaire et ainsi limiter l’apport énergétique arrivant en
surface. C’est notamment en observant les variations naturelles du forçage radiatif
de la Terre que certaines techniques de géo-ingénierie ont été pensées. L’une d’entre
elles consiste à imiter une éruption volcanique afin de déséquilibrer le bilan radiatif
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de la Terre et refroidir la surface, comme peuvent le faire les plus grosses éruptions
volcaniques. Dans ce cas, on décrira les éruptions volcaniques comme un analogue de
cette technique de géo-ingénierie, car les processus mis en jeu dans les deux cas sont
similaires. J’aborderai ce point en détail dans le Chapitre 3.

Figure 2.4 – Évolution des différents forçages climatiques au cours des derniers
siècles représentée par différents modèles climatiques : (a) forçage volcanique ;
(b) forçage solaire ; (c) tous les autres forçages, incluant les gaz à effet de serre et
les aérosols troposphériques (excepté pour les modèles représentés en pointillés
après 1900 pour les aérosols troposphériques). Les forçages sont calculés en
anomalie par rapport à la période 1500-1899, et ont subi un lissage pour retirer
les fluctuations correspondantes à des échelles de temps inférieures à 30 ans
(source : Jansen et al., 2007, AR4, Chap. 6).

2.2.3.2 Les forçages d’origine anthropique

Le 5ème rapport du GIEC (AR5, pour Fifth Assessment Report) a confirmé l’impor-
tance du rôle des forçages anthropiques sur le climat de la Terre depuis le début de l’ère
industrielle, notamment sur le réchauffement global. Il est quasiment certain qu’une
part importante du réchauffement climatique observé depuis plusieurs décennies peut
être imputée aux activités humaines (Bindoff et al., 2013, AR5, Chap. 10). Comme
son nom le suggère, l’origine des forçages anthropiques est liée aux activités humaines,
en l’occurrence aux émissions d’espèces chimiques radiativement actives modifiant la
composition de l’atmosphère. Parmi ces espèces chimiques, on retrouve évidemment
des gaz à effet de serre comme le CO2, fruit de la combustion de ressources fossiles
(pétrole, charbon...), mais aussi le méthane (CH4) et le protoxyde d’azote (N2O).
L’émission de ces gaz anthropiques a considérablement augmenté leurs concentrations
atmosphériques, induisant un effet de serre additionnel auquel on attribue une grande
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partie du réchauffement récent (on peut remarquer l’augmentation du forçage radiatif
à partir de 1800 sur la Figure 2.4c).

Les émissions de gaz à effet de serre ne sont cependant pas les seules perturbations
du système climatique engendrées par les activités humaines. Les émissions d’aérosols
par exemple perturbent également de manière significative le bilan radiatif et tendent
majoritairement à refroidir la planète. La modification de l’utilisation des sols contribue
aussi au déséquilibre du bilan énergétique terrestre en modifiant le pouvoir réfléchissant
du sol et sa capacité à retenir l’eau.

2.3 Du changement climatique à la géo-ingénierie

2.3.1 Un changement climatique déjà en marche...

Nous avons vu que le système climatique est un système complexe, influencé par
divers forçages naturels et anthropiques agissant à de multiples échelles de temps. Le
GIEC s’attache à étudier les évolutions passées et actuelles du système climatique,
mais établit aussi des scénarios afin d’anticiper les évolutions futures du climat et
d’en décrire les risques pour les populations et l’environnement. Ces scénarios clima-
tiques sont construits à partir de modèles macro-économiques intégrants notamment
des scénarios de projections démographiques, de consommations énergétiques et de
productions alimentaires. Un groupe d’experts du GIEC (Working Group III) a pour
vocation d’étudier ce genre de scénarios (Clarke et al., 2014, AR5, Chap. 6, WGIII).
Malgré leurs intérêts, ces scénarios ne seront pas discutés dans le cadre de ma thèse
dans la mesure où aucun de ces modèles ne traite des techniques de géo-ingénierie
discutées dans ce manuscrit de thèse.

Nous avons également vu que les activités humaines ont déstabilisé (et déstabilisent
encore) le bilan radiatif de la Terre en modifiant la composition de l’atmosphère. L’aug-
mentation de la concentration atmosphérique en CO2, et plus généralement des gaz
à effet de serre, tend à augmenter les températures de surface (Stocker et al., 2013,
AR5, Technical Support). Ainsi, pour un objectif en température (par exemple un
réchauffement de 2°C, voire 1.5°C, à la fin du siècle par rapport à la période pré-
industrielle, ce sont les accords de Paris sur le climat) il est possible d’estimer la
quantité de CO2 qu’il nous reste à émettre d’ici à la fin du siècle, puis des trajec-
toires d’émissions sont construites d’aujourd’hui à la fin du siècle afin de respecter
cette contrainte. À partir d’un large ensemble de modèle, Millar et al. (2017) estiment
qu’il faudrait désormais limiter nos émissions cumulées à environ 200 GtC (66 % de
confiance), voire 160 GtC (90 % de confiance), afin de limiter le réchauffement global
à 1.5°C. Compte tenu de notre rythme d’émissions actuel (environ 11 GtC par an), ce
seuil pourrait être franchi d’ici une quinzaine ou une vingtaine d’années.

18



2.3. DU CHANGEMENT CLIMATIQUE À LA GÉO-INGÉNIERIE

2.3.2 Des efforts pour limiter son amplitude et ses impacts
aussi...

Dans ce contexte, de nombreux scénarios très ambitieux ont été proposés dans la
littérature scientifique, comme par exemple le scénario RCP2.6 de la 5ème phase du
projet d’intercomparaison des modèles de climat (CMIP5, Van Vuuren et al., 2011) ou
dans le papier de Rogelj et al. (2018a). Tous ces scenarios d’émissions visent à respecter
l’accord de Paris et donc à réduire drastiquement les émissions globales de gaz à effet
de serre d’ici un horizon temporel de 10 à 20 ans. On parle alors d’atténuation du
changement climatique, ou de “mitigation” (anglicisme utilisé couramment comme
synonyme d’atténuation du changement climatique). Il faut bien avoir à l’idée qu’on
dénote par mitigation des engagements politiques destinés à réduire les émissions de
gaz à effet de serre et à renforcer les puits de carbone via l’augmentation du couvert
forestier. Outre des scénarios de mitigation très forte, il existe aussi des trajectoires
d’émissions plus souples (c’est-à-dire une réduction moins rapide des émissions) faisant
intervenir des “émissions négatives” d’ici la fin du siècle. Le terme “émissions négatives”
signifie que l’atmosphère perd plus de CO2 qu’elle n’en gagne : en conséquence la
concentration atmosphérique en CO2 diminue comme le montrent Jones et al. (2016).
Dans ce cas-là, l’objectif en température (et donc la concentration atmosphérique visée)
peut être dépassé au cours du siècle pour finalement être atteint en 2100.

En plus de la mitigation climatique, il est important d’introduire les méthodes
d’adaptation au changement climatique. À l’inverse de la mitigation, l’adaptation se
situe en aval du changement climatique, puisque ce sont des initiatives et des mesures
prises pour réduire la vulnérabilité des systèmes naturels et humains aux effets en cours
et à venir du changement climatique (par exemple l’édification de digues le long des
cours d’eau ou des côtes, ou le remplacement des plantes fragiles par d’autres espèces
plus résistantes aux chocs thermiques dans certaines régions).

Malgré la prise de conscience collective au cours de la dernière décennie, les ac-
tions de réduction des émissions tardent à se mettre en place à l’échelle mondiale,
et les concentrations atmosphériques de gaz à effet de serre continuent d’augmenter
(Le Quéré et al., 2018). Les objectifs ambitieux de l’accord de Paris de limiter le
réchauffement global à 2°C en 2100 passent forcément par une réduction drastique des
émissions. Cependant, les stratégies de mitigation de chaque état présentant les efforts
de réduction de leurs émissions ne sont pour le moment pas suffisantes (UNEP, 2017).
On a déjà évoqué le terme “d’émissions négative”, qui est une forme de géo-ingénierie
puisque l’atmosphère sera alors capable de diminuer la concentration en gaz à effet
de serre par divers processus ou technologies (Talberg et al., 2018; Knutti, 2018).
Dans ce cas précis, la température du globe augmenterait au-delà du seuil de 2°C,
pour ensuite redescendre à 2°C en 2100 : on parle alors “d’overshoot en température”.
Bien que l’objectif de limiter le réchauffement à 2°C serait alors atteint, les effets
néfastes du changement climatique pourraient cependant advenir au cours du siècle,
et la non-réversibilité de certains processus pourrait mener la planète en 2100 vers
un état climatique sensiblement différent de celui qu’il serait sans jamais dépasser la
limite de 2°C durant le XXIème siècle (Nusbaumer and Matsumoto, 2008). Les tech-
niques de géo-ingénierie permettant de stabiliser le climat et d’éviter cet overshoot en
température ont alors vu le jour dans la littérature scientifique (Keller et al., 2014;
MacMartin et al., 2016; Tilmes et al., 2016).
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2.3.3 Une porte ouverte vers l’étude de la géo-ingénierie

Un peu d’histoire...

La géo-ingénierie de l’environnement naquit au milieu du XXème siècle, dans le
contexte géo-politique de la Guerre froide, opposant les États-Unis et le bloc soviétiques
(et leurs alliés respectifs). Quelques années après l’utilisation de la bombe-A sur les
villes japonaises d’Hiroshima et de Nagasaki, la naissance d’une nouvelle arme pou-
vant développer une puissance mille fois supérieure a poussé les deux camps vers un
affrontement indirect (conquête de l’espace, course aux armements...). En effet, les ef-
fets dévastateurs d’une possible utilisation de la bombe-H, ainsi que les éventuels effets
secondaires sur les conditions climatiques et météorologiques, faisaient planer la peur
d’une apocalypse nucléaire. C’est dans ce contexte que les deux superpuissances se
sont cependant intéressées aux techniques de modifications de l’environnement comme
une arme possible. Par exemple, à partir de 1967, des techniques d’ensemencement des
nuages ont été utilisées durant la guerre du Vietnam dans le cadre du projet Popeye,
dont l’objectif était de prolonger la saison des moussons et de bloquer les voies d’appro-
visionnement ennemies le long de la route de Hô-Chi-Minh-Ville (Säıgon à l’époque).
Les techniques de modifications des conditions météorologiques et climatiques étaient
alors directement associées aux utilisations militaires qui en étaient faites, ce qui pro-
voqua un tabou sur ce sujet au sein de la communauté scientifique.

Au milieu des années 2000, plus précisément en 2006, un article scientifique fut
déclencheur de l’intensification des recherches scientifiques sur la géo-ingénierie : Paul
Crutzen, prix Nobel de chimie en 1995 pour ses travaux sur la chimie atmosphérique
en particulier sur les processus de formation et destruction d’ozone, publie un article
dans lequel il présente l’effet refroidissant des aérosols stratosphériques, notamment
justifié par l’observation de l’analogue volcanique (Crutzen, 2006). Il considère que
cette méthode de géo-ingénierie pourrait stopper rapidement le réchauffement clima-
tique au cas où celui-ci deviendrait incontrôlable, et ses impacts dévastateurs. Mais
il stipule aussi que cette méthode ne soit envisagée qu’en dernier recours, et qu’elle
ne doit en aucun cas se substituer aux politiques de réduction des émissions de gaz à
effet de serre qu’il considère comme indispensable. Il semblerait que la parole du prix
Nobel ait permis d’estomper le tabou qui existe autour de la géo-ingénierie, tout au
moins dans le but d’étudier les effets et rétroactions, bénéfiques et néfastes, engendrés
par de telles techniques.

Les premiers bilans...

La Royal Society Britannique a établi en 2009 (Shepherd et al., 2009) un rap-
port complet sur les techniques de géo-ingénierie, séparant en deux catégories l’en-
semble des méthodes : d’une part, les techniques visant à réduire les concentrations
atmosphériques en CO2 (CDR, pour Carbon Dioxide Removal) ; d’autre part les tech-
niques visant à réduire l’apport énergétique à la surface de la Terre en atténuant le
rayonnement solaire, bousculant ainsi le bilan radiatif de la Terre et diminuant la
température moyenne de la Terre (SRM, pour Solar Radiation Management).

En France, il a fallu attendre 2014 et l’Atelier de Réflexion Prospective REAGIR
(Boucher et al., 2014, et www.arp-reagir.fr) pour définir les contours du terme géo-
ingénierie, et de ce qui se cache dessous : ainsi, la géo-ingénierie de l’environnement
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“correspond à l’ensemble des techniques et pratiques mises en œuvre ou projetées dans
une visée corrective à grande échelle d’effets résultants de la pression anthropique sur
l’environnement”. Comme présenté sur la Figure 2.5, la géo-ingénierie se distingue
cependant d’une part des techniques de mitigation (qui se situent en amont, visant
principalement à réduire nos émissions de gaz à effet de serre) et d’autre part des
techniques d’adaptation (qui visent en aval à limiter la vulnérabilité de l’Homme et
de son environnement).

Figure 2.5 – La géo-ingénierie se situe entre la mitigation et l’adaptation sur la
châıne d’action. Elle agit directement sur le système climatique pour en modifier
son bilan radiatif.

Toutefois les frontières entre mitigation, géo-ingénierie et adaptation peuvent être
poreuses et faire émerger des débats. En particulier, le commentaire récent de David
Keith (Keith et al., 2017) dans Nature Climate Change “SRM as CDR” a relancé le
débat sur la place de la SRM entre mitigation et adaptation. À travers l’étude de la
réponse du cycle du carbone à la géo-ingénierie, nous verrons dans le Chapitre 4 dans
quelle mesure et pour quelles raisons la SRM ne peut pas être classée comme technique
de mitigation.

2.3.3.1 Les techniques de CDR : capter et stocker le CO2 atmosphérique

Cet ensemble de techniques vise à retirer du CO2 de l’atmosphère et ainsi aug-
menter la part du rayonnement terrestre s’échappant du système climatique (Fi-
gure 2.6, bleu). Nous avons vu précédemment que certains scénarios d’émissions de
CO2 nécessitent des émissions négatives : les techniques de CDR sont à cet égard pri-
mordiales. En particulier, Fuss et al. (2014) mentionnent que 101 scénarios sur 116
limitant le réchauffement à 2°C requièrent l’implémentation de CDR dans la deuxième
moitié du XXIème siècle. L’appel à ce genre de technique est encore plus indispensable
pour des scénarios compatibles avec le 1.5°C puisque la quasi-totalité des scénarios
connus à ce jour font massivement appel à la CDR.

Dans une revue de la littérature, Smith et al. (2016) expliquent qu’il existe plu-
sieurs méthodes, pouvant être subdivisées en deux groupes. Certaines techniques vont
viser à modifier le cycle du carbone, en intensifiant les flux de carbone depuis l’at-
mosphère vers les autres réservoirs de carbone. Parmi ces techniques, on peut citer
la reforestation (si la surface était préalablement boisée), l’afforestation (si la surface
n’était pas boisée dans le passé), ou l’altération forcée (des silicates ou des carbonates
par exemple) qui permet de dissoudre du CO2 atmosphérique dans des minéraux.
D’autres techniques plus industrielles vont chercher à capter directement le CO2 de
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l’atmosphère et sont accompagnées d’un stockage géologique. Par exemple en créant
des arbres artificiels capables de reproduire les processus photosynthétiques, ou via
l’utilisation de biocarburants accompagnée d’une captation du carbone. L’ensemble
des techniques de CDR nécessite un déploiement massif afin d’impacter le climat à
l’échelle planétaire et la température globale. Des contraintes spécifiques apparaissent,
notamment sur le plan économique, sur la demande en énergie, sur l’usage des sols
(compétition vis à vis de l’agriculture) ou encore sur les ressources en eau.

Figure 2.6 – Les principaux concepts de la géo-ingénierie du climat, avec en
rouge les techniques de gestion du rayonnement solaire, et en bleu les techniques
de capture et stockage du CO2 atmosphérique (source : Boucher et al., 2014,
ARP REAGIR).

2.3.3.2 Les techniques de SRM : atténuation du rayonnement solaire

Contrairement aux techniques de CDR qui s’attaquent à la cause du réchauffement
climatique (l’augmentation du CO2 atmosphérique), les techniques de SRM (Fi-
gure 2.6, rouge) ont pour objectif de limiter les conséquences de l’augmentation de
l’effet de serre en réduisant la température du globe. Pour cela, le but est de compenser
le déséquilibre radiatif imputé aux forçages anthropiques en atténuant le rayonnement
solaire incident afin de réduire l’énergie absorbée par la Terre. En d’autres mots, la
SRM vise à augmenter le pouvoir réfléchissant de la Terre : en fonction des techniques
étudiées, cela peut intervenir à différentes altitudes, depuis l’espace en réfléchissant
grâce à des miroirs une partie du rayonnement solaire, jusqu’à la surface où un chan-
gement des caractéristiques du sol peut permettre de réfléchir plus de lumière (les
surfaces claires réfléchissent plus que les surfaces sombres). Entre les deux, d’autres
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techniques ont été inspirées de processus connus et de phénomènes naturels, comme
par exemple la capacité des aérosols volcaniques à réfléchir le rayonnement solaire.
Contrairement à certaines techniques de CDR, la SRM n’a jamais été testée dans le
monde réel : il existe pour l’instant un moratoire sur son utilisation. Les questions de
la modélisation et de son réalisme sont donc primordiales. Nous verrons au début du
Chapitre 3 comment ce type de techniques est simulé au sein des modèles de climat.

Une exception sur la nature observable de la SRM se trouve sans doute sur le
contrôle des propriétés optiques de la surface (couvert végétal, construction...) mais son
effet global est très limité voire non significatif. Dérogeant également aux généralités
sur les techniques de SRM, en l’occurrence à sa définition canonique, certaines tech-
niques proposées récemment dans la littérature visent à jouer sur le rayonnement
infrarouge sortant de l’atmosphère plutôt que sur le rayonnement solaire incident.
Dans la haute troposphère, les cirrus absorbent plus de rayonnement infrarouge que
de rayonnement solaire. Ces nuages hauts ont la caractéristique de former des petits
cristaux de glaces en l’absence de noyaux de condensation. L’injection d’aérosols per-
mettrait de favoriser la formation et la chute de gros cristaux de glace, en accélérant la
condensation autour de ces noyaux, ce qui réduirait l’occurrence de ces nuages. Cette
technique présente deux avantages majeurs : premièrement, en agissant sur le rayon-
nement terrestre, ce processus agit en permanence, contrairement aux techniques de
SRM qui sont inactives la nuit. Deuxièmement, l’effet sera plus fort où les quantités
d’aérosols sont actuellement faibles, c’est-à-dire aux pôles, où on sait que l’amplifica-
tion du réchauffement polaire peut avoir des conséquences irréversibles sous ces hautes
latitudes. L’une des simulations du prochain exercice d’inter-comparaison de modèles
sera destinée à étudier les impacts climatiques de cette technique, jusqu’alors très peu
documentées. Cette partie de gestion du rayonnement terrestre présentée à travers
cette technique n’est pas au centre de ma thèse.

2.4 Modèles de climat et modélisation de la géo-
ingénierie

La littérature scientifique montre que l’utilisation de modèles est fondamentale afin
de comprendre les climats passés et présents et de prédire l’évolution du climat futur
selon les trajectoires d’émissions de gaz à effet de serre. L’utilisation de modèles est
encore plus essentielle pour étudier la réponse du climat à la géo-ingénierie dans la
mesure où ces techniques ne disposent pas d’équivalent observable. Malgré leur utilité
et leur pertinence pour étudier l’évolution du climat futur, les modèles de climat offrent
une représentation simplifiée du système climatique réel qui est, comme nous l’avons
vu, un système très complexe.

Dans cette section, je présenterai de manière succincte l’évolution des modèles
de climat au cours des dernières décennies et je zoomerai sur les modèles “système
Terre” qui sont considérés aujourd’hui comme les modèles de climat à l’état de l’art.
Cette section vise également à décrire le modèle système Terre du CNRM qui a été
utilisé comme un laboratoire numérique pour comprendre la réponse du climat à la
géo-ingénierie, dans un contexte d’étude multi-modèle.
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2.4.1 Bref historique de la modélisation du climat

Figure 2.7 – Représentation de l’évolution des différentes composantes du
système climatique intégrées dans les modèles de climat au cours des 40 dernières
années. FAR, SAR, TAR, AR4 et AR5 représentent chronologiquement les 5
rapports du GIEC (source : Cubasch et al., 2013, AR5, Chap. 1).

Un modèle de climat est une représentation simplifiée de la réalité qui vise à
résoudre le mouvement des fluides de manière numérique. Les mouvements au sein
de l’atmosphère et de l’océan sont décrits par les équations de Navier-Stokes, qui
relèvent encore aujourd’hui de l’un des plus grands défis scientifiques : ces équations
n’ont pas de solution mathématique connue, et l’utilisation du calcul numérique per-
met de trouver une solution alternative afin de décrire l’évolution du système. Afin
de résoudre ces équations, les modèles de climat font appel à une discrétisation de
l’espace sous la forme d’un maillage tri-dimensionnel. On écrit alors aux nœuds de
ce maillage les équations d’évolution des différentes variables pronostiques du modèle.
De plus, d’autres équations sont utilisées pour prendre en compte certains processus
dont l’échelle est inférieure à la maille : ces équations complémentaires s’appellent pa-
ramétrisations. L’appel aux paramétrisations se retrouve également pour de nombreux
champs chimiques, biologiques ou biogéochimiques, dont les équations d’évolution ne
sont pas connues. Seules des lois empiriques dérivées d’observations ou d’expériences
de laboratoire sont accessibles, et généralement valables dans le contexte climatique
dans lequel elles ont été établies.
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Les modèles climatiques actuels sont des modèles couplés (Flato et al., 2013, AR5,
Chap. 9), c’est-à-dire que chaque composante interagit avec les autres au sein du
modèle, et échange différents champs physiques, chimiques et biologiques. Au cours
des dernières décennies, l’augmentation de la puissance des ordinateurs a notamment
permis de complexifier et d’améliorer les paramétrisations et les processus pris en
compte (Figure 2.7). Cela a permis de passer de modèles essentiellement physiques
(atmosphère, océan, surfaces continentales) à des modèles appelés “système Terre”
(ESM, pour Earth System Model). Cette notion de “système Terre” est associée à
l’étude des processus naturels ou anthropiques affectant la Terre ; elle intègre une di-
mension plus large que celle liée au système climatique qui est historiquement associée
aux enveloppes et interactions physiques de la Terre. Ainsi, les ESM disposent d’une
représentation plus ou moins explicite de la chimie de l’atmosphère, des aérosols tro-
posphériques mais aussi des principaux cycles biogéochimiques.

L’augmentation des ressources de calcul a aussi permis d’augmenter les résolutions
spatiales (horizontale et verticale) et temporelles, permettant par exemple une
meilleure représentation de la géographie terrestre (montagnes, côtes..., Figure 2.8).
L’ordre de grandeur de la résolution horizontale est passé de 500 km dans les années
1970, à 100 km aujourd’hui. Dans le même temps, le nombre de niveaux verticaux
décrivant l’atmosphère a été considérablement augmenté, passant typiquement de
quelques dizaines à une centaine pour le prochain exercice international d’intercompa-
raison de modèles.

Figure 2.8 – Illustration de l’impact de la résolution horizontale sur l’Europe.
Les deux schémas représentent les plus hautes résolutions actuellement testées
dans les modèles climatiques (source : Cubasch et al., 2013, AR5, Chap. 1).

2.4.2 CNRM-ESM : un exemple de modèle système Terre

Les modèles actuels dit système Terre intègrent une représentation plus ou moins
complexe des cycles biogéochimiques, essentiellement celui du carbone tout en excluant
le réservoir géologique compte-tenu des échelles de temps pertinentes pour l’étude du
climat. Le représentation explicite du cycle du carbone améliore potentiellement le
réalisme des modèles par la prise en compte de nouveaux processus et de nouvelles
interactions. Par exemple, la présence de végétaux sur les surfaces continentales va
modifier les propriétés radiatives du sol (modification de l’albédo, qui quantifie le
pouvoir réfléchissant du sol), ainsi que la proportion entre le flux de chaleur sen-
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sible (dégagement de chaleur sans changement d’état) et le flux de chaleur latente
(dégagement de chaleur avec changement d’état).

Au cours de cette thèse, j’ai principalement travaillé avec le modèle système Terre
du CNRM, qui est un modèle assez représentatif de l’état de l’art. Ce modèle a été
utilisé comme un laboratoire numérique pour tester des hypothèses et réaliser des
expériences dans les exercices internationaux d’intercomparaison de modèles couplés
(CMIP). Ma thèse se déroulant dans le contexte de la 6ème phase de CMIP, j’ai pu
utiliser deux versions du modèle du CNRM : celle qui a contribué à la 5ème phase
de CMIP, CNRM-ESM1 (Séférian et al., 2016) ; et celle qui contribue actuellement à
CMIP6, CNRM-ESM2-1 (Séférian et al., in prep). Les principales caractéristiques de
ces deux modèles sont résumées dans le Tableau 2.1. Les deux modèles diffèrent non
seulement en terme de résolution, mais également en terme de complexité. Nous verrons
dans le Chapitre 5 à quel point le comportement de ces deux modèles est différent dans
leur manière de répondre aux forçages anthropiques et à la géo-ingénierie.

CNRM-ESM1 CNRM-ESM2-1
(CMIP5) (CMIP6)

A
tm

os
ph

èr
e Cœur Dynamique ARPEGE-Climat v6.0 ARPEGE-Climat v6.3

Physique diagnostique prognostique
Rés Horizontale T127 ⇒ maillage de 1.4° de coté

Rés Verticale L31 → 31 niveaux L91 → 91 niveaux

O
cé

an

Cœur Dynamique OPA8 OPA9
Biogéochimie PISCESv1 PISCESv2-gas

Rés Horizontale ORCA1 ⇒ maillage de 1° de coté
Rés Verticale L42 → 42 niveaux L75 → 75 niveaux

A
ut

re Surface SURFEXv7.3 SURFEXv8.0
Glace de Mer GELATOv6 GELATOv6.1

Tableau 2.1 – Principales caractéristiques des deux versions du modèle CNRM-
ESM.

2.4.2.1 Description des principales composantes du modèle système Terre
du CNRM

Chaque composante du système climatique est représentée par un modèle dédié.
Puis, chacune des composantes va interagir avec les autres afin d’échanger les
différentes informations nécessaires, soit directement (le couplage est alors implicite),
soit indirectement (un coupleur est utilisé pour faire communiquer deux composantes).
Le modèle système Terre du CNRM est basé sur le modèle de climat purement physique
CNRM-CM (Voldoire et al., in prep). La dernière version du modèle (CNRM-ESM2-1)
a vocation à produire les simulations pour le prochain exercice d’intercomparaison de
modèles (CMIP6), ressources primordiales en vue des travaux du GIEC et de leur pro-
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chain rapport complet, probablement à l’horizon 2023. Il me semble donc important
de détailler les principales composantes de ce modèle.

ARPEGE-Climat v6.3 (Action de Recherche Petite Échelle Grande Échelle) : la
composante atmosphérique du modèle est dérivée du modèle de prévision numérique
du temps de Météo-France. La grille horizontale (T127) a une résolution d’environ 1.4°
selon la latitude et selon la longitude, tandis que le modèle possède 91 niveaux verticaux
s’étendant depuis la surface jusqu’au niveau de pression 0.01 hPa dans la mésosphère.
La nouvelle version du modèle est aussi pourvue d’une chimie et d’aérosols interactifs,
ce qui engendre la prise en compte de rétroactions sur les paramètres physiques et
radiatifs de l’atmosphère. Pour la chimie, on peut citer par exemple l’impact de la
distribution de l’ozone selon la verticale sur les propriétés radiatives de l’atmosphère.
Concernant les aérosols, ils vont également impacter les propriétés radiatives, mais
aussi la microphysique (formation des gouttes et gouttelettes nuageuses).

SURFEXv8.0 (SURFface EXternalisée) : ce modèle de surface est composé de
plusieurs modules, permettant de modéliser les interactions entre l’atmosphère, l’océan
et les surfaces continentales. Aux interfaces atmosphère/eau, les échanges sont gérés
par le module ECUME (Exchange Coefficients from Unified Multi-campaigns Esti-
mates) au dessus des océans et des mers, tandis que FLAKE s’occupe des plans
d’eau continentaux. Les échangent d’énergie, d’eau, et de carbone entre l’atmosphère
et les surfaces continentales sont modélisés avec ISBAcc (Interactions between Soil,
Biosphere and Atmosphere - carbon cycle), qui discrétise les textures des sols en
12 catégories (à partir des propriétés physiques) et représente 19 types de plantes
différentes. Enfin, le module CTRIP calcule le débit journalier des rivières à partir des
écoulements d’eau du sol simulés par SURFEX. Cela permet de fermer le bilan hy-
drique, mais aussi le cycle du carbone puisque CTRIP prend en compte l’exportation
du carbone inorganique des continents vers les océans.

NEMOv3.6 (Nucleus for European Models of the Ocean) : le modèle d’océan
utilisé possède une grille régulière de 1°, avec un raffinement au tiers de degrés selon
la latitude sous les tropiques. Comme pour le modèle atmosphérique la résolution
verticale s’est affinée (75 niveaux verticaux) permettant notamment une meilleure
représentation des couches superficielles de l’océan.

GELATOv6.1 (Global Experimental Leads and ice for ATmosphere and Ocean) :
directement intégré au modèle d’océan NEMO (même résolution horizontale), GE-
LATO simule les processus dynamiques et thermodynamiques de la glace de mer, et
intègre également un schéma de transfert radiatif au continuum neige/glace de mer.

PISCESv2-gas (Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Studies) :
les processus biogéochimiques au sein de l’océan sont simulés par le modèle de biogéo-
chimie marine PISCES, notamment les interactions entre le phytoplancton marin et
la pénétration de la lumière solaire dans l’océan.
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2.4.2.2 Évaluation succincte de CNRM-ESM1 et CNRM-ESM2-1

Dans cette section, je propose d’évaluer la réponse des deux versions du modèle
du CNRM pour quelques variables clés, à savoir la température de surface, les
précipitations et les flux de carbone bruts de la végétation continentale (ou GPP,
acronyme anglais signifiant Gross Primary Production) en moyenne annuelle sur la
période 1980 à 2005. La Figure 2.9 présente la température de surface composite
(température de l’air à 2 mètres sur les continents, et température de l’eau de surface
(SST) sur les océans), telle qu’elle a été observée et simulée par les deux versions du
modèle système Terre du CNRM. Alors que la version précédente du modèle du CNRM
(CNRM-ESM1) simule un climat plus froid que les observations, notamment identi-
fiable dans la zone tropicale (30°N-30°S) sur les profils zonaux, la nouvelle version du
modèle du CNRM (CNRM-ESM2-1) est plus proche des observations. Néanmoins, il
apparâıt que le nouveau modèle surestime le changement de température sur continent
(Australie, Afrique centrale, hautes latitudes de l’hémisphère nord).

Figure 2.9 – Moyenne annuelle du changement de la température composite
de surface (TAS pour les continents et SST pour les océans) sur la période
1980-2005. Les champs présentés sont (a) dérivés d’observations CRU TS4 pour
les continents (Harris et al., 2014) et HadIsst pour les océans (Rayner et al.,
2003), (b) simulés avec CNRM-ESM1, et (c) simulés avec CNRM-ESM2-1. Les
courbes (d) présentent les trois profils en moyenne zonale, tandis que les écarts
des modèles vis à vis des observations sont représentés par les panneaux (e) et
(f).
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En terme de précipitations en moyenne annuelle, la Figure 2.10 montre que les
structures géographiques des précipitations sont bien représentés par les deux modèles,
mis à part quelques régions tropicales. Ces régions sont reconnues pour avoir un cycle
hydrologique particulièrement actif, notamment influencé par la zone de convergence
inter-tropicale qui oscille autour de l’équateur. Les modèles ont du mal à reproduire
l’amplitude du signal des précipitations dans la région tropicale, notamment entre
20°S et l’équateur. Dans cette bande de latitudes, les deux modèles surestiment les
précipitations océaniques, et sous-estiment les précipitations continentales. C’est no-
tamment le cas dans la région amazonienne, où la nouvelle version du modèle se rap-
proche cependant des valeurs observées. La forte interaction entre le cycle hydrologique
et le cycle du carbone via le rôle de la ressource en eau sur l’activité photosynthétique
peut laisser présager des répercussions sur les processus liés à la biosphère terrestre.

Figure 2.10 – Moyenne annuelle des précipitations (PR) sur la période 1980-
2005, (a) dérivée des observations GPCP (Global Precipitation Climatology
Project Adler et al., 2003), et simulée par (b) le modèle CNRM-ESM1, et
(c) le modèle CNRM-ESM2-1. Les courbes (d) présentent les trois profils en
moyenne zonale, tandis que les écarts des modèles vis à vis des observations
sont représentés par les panneaux (e) et (f).
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La dernière figure d’évaluation des modèles que je présente concerne la production
primaire brute (GPP, Figure 2.11). Ce paramètre quantifie l’activité photosynthétique
de la biosphère terrestre qui est influencée par un nombre important de paramètre
climatique (dont la température, la ressource en eau du sol influencée elle même par
les précipitations, mais aussi le rayonnement solaire ou concentration atmosphérique
en CO2). Les profils zonaux montrent une nette amélioration du signal de la GPP dans
CNRM-ESM2-1 par rapport à CNRM-ESM1. Dans la région amazonienne, bien que
la GPP soit encore sous-estimée, les patterns observés sont mieux simulés avec le nou-
veau modèle. À l’inverse, certaines lacunes persistent comme par exemple au niveau de
la forêt tropicale africaine (golfe de Guinée) : la GPP simulée dans CNRM-ESM1 était
largement surestimée, et est maintenant largement sous-estimée. Au premier ordre
ces écarts aux observations peuvent être expliqués par les anomalies de température
(négative pour CNRM-ESM1 favorisant la GPP, et positive pour CNRM-ESM2-1 limi-
tant la GPP). De plus, l’anomalie négative de GPP au centre de l’Afrique est corrélée
avec le biais négatif de précipitations dans cette région.

Figure 2.11 – Moyenne annuelle de la production primaire brute (GPP) sur la
période 1980-2005, (a) dérivée du produit FLUXCOM (Jung et al., 2017), et
simulée par (b) le modèle CNRM-ESM1, et (c) le modèle CNRM-ESM2-1. Les
courbes (d) présentent les trois profils en moyenne zonale, tandis que les écarts
des modèles vis à vis des observations sont représentés par les panneaux (e) et
(f).
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2.4.2.3 Autres modèles système Terre

Les modèles système Terre que j’ai utilisés durant ma thèse sont listés dans le
Tableau 2.2. Il faut noter que l’ensemble de ces modèles ont participé au 5ème exercice
CMIP, c’est-à-dire de la génération de CNRM-ESM1 (ici, CNRM-ESM2-1 est présenté
à titre de comparaison, mais c’est un modèle CMIP6). Les caractéristiques en terme
de résolution horizontale et verticale peuvent être variables, notamment pour la grille
atmosphérique. Les modèles du CNRM offrent une résolution relativement élevée par
rapport aux autres ESM.

Modèles Atmosphère Océan
Rés Hor Niv Vert Rés Hor Niv Vert

BNU-ESM 2.8°/2.8° 26 1°/0.3°-1° 50
CanESM2 2.8°/2.8° 35 1.4°/0.9° 40
CCSM4 1.25°/0.9° 26 1.11°/0.27°-0.54° 60
CNRM-ESM1 1.4°/1.4° 31 1°/0.3°-1° 42
CNRM-ESM2-1 1.4°/1.4° 91 1°/0.3°-1° 75
GISS-E2-R 2.5°/2° 40 1.25°/1° 32
HadGEM2-ES 1.9°/1.25° 38 1°/0.3°-1° 40
MIROC-ESM 2.8°/2.8° 80 1.4°/0.5°-1.7° 44
MIROC-ESM-CHEM 2.8°/2.8° 80 1.4°/0.5°-1.7° 44
NorESM1-M 2.8°/1.9° 26 1.25°/0.9° 53
NorESM1-ME 2.8°/1.9° 26 1.25°/0.9° 53

Tableau 2.2 – Résolutions des modèles CMIP5 utilisés dans de ma thèse. La
résolution horizontale (longitude/latitude) et le nombre de niveaux verticaux
sont indiqués pour les composantes atmosphérique et océanique. Le modèle
CNRM-ESM2-1 participant à CMIP6 est inclus dans ce tableau en italique.

Au delà de la question de la résolution spatiale qui permet de discrétiser la planète
de manière plus ou moins précise, la complexité des processus pris en compte peut
grandement influencer le comportement du modèle dans les études climatiques. Par
exemple, les deux modèles NorESM possèdent une représentation du cycle de l’azote,
couplé avec le cycle du carbone. Ces modèles seront pourvus d’une limitation de la
croissance de la végétation par rapport à la disponibilité en nutriments dans les sols
des surfaces continentales.
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2.4.3 Comment les scénarios climatiques sont-ils modélisés ?

Pour commencer à utiliser un modèle de climat, on établit en premier lieu l’état
des forçages extérieurs tels qu’ils étaient en 1850 (par exemple la concentration at-
mosphérique en CO2 est égale à 284 ppm), et on laisse le modèle évoluer librement
sur une période relativement longue, typiquement plusieurs centaines d’années : cette
première étape s’appelle le “spin-up” du modèle, permettant aux différentes com-
posantes du système climatique d’interagir entre elle afin de converger vers un état
d’équilibre du système représentatif de la période considérée. Ensuite, toujours dans
les mêmes conditions (les forçages ne changent pas), on effectue la première simulation
climatique qui vise à quantifier le rôle de la variabilité interne, puisque les forçages
externes sont constants : c’est le piControl, ou contrôle pré-industriel. La durée de
cette simulation peut être variable, mais doit au minimum être égale à 300 ans.

Ensuite, les premières simulations faisant varier différents forçages peuvent être
réalisées. Durant ma thèse, j’ai utilisé deux simulations dont l’état initial du système
climatique est défini par les conditions pré-industrielles. La première est une simulation
dite idéalisée puisqu’elle vise à étudier le système climatique sans pour autant chercher
à représenter un climat réaliste de la Terre. Cette simulation dénommée abrupt4xCO2
est identique à sa simulation mère (celle à partir de laquelle elle commence, ici la
simulation piControl), mais la concentration atmosphérique en CO2 est instantanément
multipliée par 4 (donc égale à 1136 ppm) et fixe tout au long de la simulation. Les autres
forçages sont fixes et équivalents à ceux de la simulation piControl. Cette simulation
à vocation à évaluer la sensibilité climatique du modèle au CO2 et la réponse rapide
des processus radiatifs. La seconde simulation que j’ai utilisée vise à reproduire le
climat de la Terre de 1850 à 2005 (CMIP5) ou 2014 (CMIP6), en démarrant de l’état
pré-industriel à l’équilibre. Pour cela, les forçages externes sont implémentés dans
les modèles tels qu’ils ont été observés ou reconstruits, suivant leur chronologie. On
regroupe dans ces forçages les évolutions temporelles des concentrations de gaz à effet
de serre, de la constante solaire, de l’activité volcanique, de l’ozone et des aérosols.
Cette simulation couvrant l’ère industrielle est dénommée historical. Elle est la base
et le point de départ des scénarios climatiques.

Au cours de ma thèse, j’ai utilisé un seul scénario de concentration : le scénario
RCP4.5 (Van Vuuren et al., 2011). Ce scénario a été construit à partir de modèles
macro-économiques IAM (Integrated Assessment Modelling). Ces modèles établissent
des trajectoires de concentrations atmosphériques en gaz à effet de serre à horizon
2100 à partir de divers facteurs, comme par exemple la croissance démographique, les
ressources alimentaires, en eau, et en énergie. Pour ce scénario, seule l’activité volca-
nique est supposée constante dans le temps. Elle est identique à celle de la simulation
piControl puisqu’il est impossible de prévoir les éruptions volcaniques. En revanche,
les gaz à effet de serre, la constante solaire, l’ozone et les aérosols évoluent au cours du
temps suivant des trajectoires prédéfinies, permettant une augmentation du forçage
radiatif de 4.5 W.m-2 en 2100 par rapport à la référence pré-industrielle.
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2.4.4 Comment la géo-ingénierie est-elle modélisée ?

Suite à la publication de Crutzen au milieu des années 2000, l’étude de la géo-
ingénierie a connu un nouvel élan, notamment via l’implémentation de certains proto-
coles dans les modèles numériques. Ainsi, les premières simulations étaient idéalisées,
et la SRM était simplement modélisée par une dimension de la valeur de la constante
solaire. Ces simulations avaient pour principal objectif de quantifier le pouvoir refroi-
dissant, et de tirer quelques conclusions préliminaires sur certains paramètres comme
les précipitations (Matthews and Caldeira, 2007). Puis, dans le cadre du précédent
exercice d’intercomparaison de modèles (CMIP5), une place a était faite à l’étude de
la géo-ingénierie avec la création de GeoMIP (Kravitz et al., 2011).

Le projet d’intercomparaison de modèle GeoMIP est dédié à l’étude des impacts de
la géo-ingénierie, et propose un ensemble de simulations parmi lesquelles j’en étudierai
deux au cours de ma thèse. La première, G1 s’appuie sur la simulation abrupt4xCO2
et vise à contrebalancer l’augmentation du forçage radiatif due au quadruplement de
la concentration atmosphérique en CO2 par une diminution de la constante solaire,
reprenant le protocole des premières simulations de SRM. Pour cela, il suffit de di-
minuer la valeur de la constante solaire dans les paramètres de forçage du modèle.
La deuxième simulation, G4, est adossée au scénario climatique RCP4.5 (c’est-à-dire
qu’elle reprend l’évolution des différents forçages de ce scénario climatique), mais si-
mule une éruption volcanique constante entre 2020 et 2070. Le pouvoir refroidissant
des éruptions volcaniques, et par analogie de cette technique de géo-ingénierie, vient
du fait que les aérosols émis lors de l’éruption vont réfléchir une partie des rayons du
soleil, et ainsi diminuer l’apport énergétique en surface. Il faut savoir qu’il existe plu-
sieurs manières de représenter une éruption volcanique dans les modèles climatiques,
dépendant souvent de l’état d’avancement de la modélisation de certains processus at-
mosphériques. Ainsi, les modèles les moins sophistiqués vont augmenter un paramètre
du modèle (l’épaisseur optique de l’atmosphère, AOD, pour Aerosol Optical Depth).
D’autres modèles vont, quant à eux, simuler directement une émissions d’aérosols en
un point du globe, puis des schémas de transports vont diffuser le panache d’aérosols
à travers le globe. Le modèle du CNRM se rapproche du premier cas, mais discrétise
cependant le paramètre AOD selon la latitude. Par exemple, pour l’éruption du Pina-
tubo en Juin 1991, l’AOD évolue à la fois dans le temps (les aérosols ont une durée de
vie de 1 à 2 ans), mais aussi selon la latitude. Nous reviendrons en début de Chapitre
3 sur les principales différences de représentation des éruptions volcaniques dans les
modèles climatiques. Pour la simulation G4, on simule chaque année une éruption vol-
canique équivalente à 1/4 de l’éruption du Pinatubo. Nous verrons dans le Chapitre 5
à quel point la méthode de représentation de la géo-ingénierie dans les modèles peut
influencer la réponse du climat.

33
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Résumé du Chapitre 2

Le Chapitre 2 nous a permis d’introduire certaines notions permettant de contex-
tualiser le sujet de thèse. Les notions de système climatique, de forçages et de va-
riabilité climatique, mais aussi le contexte du changement climatique, la notion de
géo-ingénierie et la modélisation ont été abordés. Les principaux éléments à retenir
sont les suivants :

- le système climatique est complexe, représenté par plusieurs composantes et
différents échanges d’énergie et de matières entre elles. Les échanges d’énergie sont
générateurs des principaux mouvements atmosphériques et océaniques, tandis que les
échanges de matières sous forme de cycles interagissent grandement avec le climat.

- le climat varie suivant une multitude d’échelles spatiales et temporelles, répondant
à des variations de forçages naturels (soleil, volcans) ou anthropiques (émissions de gaz
à effet de serre imputées aux activités humaines). La variabilité interne joue aussi un
rôle dans l’évolution climatique, puisqu’elle caractérise l’évolution du système résultant
des interactions existantes entre les différentes composantes du système climatique.

- les émissions anthropiques de gaz à effet de serre déstabilisent le bilan radiatif de
la Terre, impliquant un réchauffement à la surface.

- il existe deux familles de techniques de géo-ingénierie : les techniques de SRM
diminuent l’apport énergétique du soleil, tandis que les techniques de CDR visent à
retirer du dioxyde de carbone de l’atmosphère.

- la SRM regroupe les techniques visant à diminuer le bilan énergétique de la Terre
sans contrainte sur les concentrations atmosphériques en CO2, dans le but de limiter les
impacts néfastes du changement climatique. Cependant, ces techniques ne visent pas à
se substituer aux efforts de réductions des émissions, mais représentent un complément
voire un plan B en cas d’emballement du réchauffement global.
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Chapitre 3

Réponse du climat à la SRM
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3.2 Réponse du climat à une injection continue d’aérosols
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CHAPITRE 3. RÉPONSE DU CLIMAT À LA SRM

3.1 Introduction

La plupart des techniques de SRM se basent sur des processus radiatifs relati-
vement bien connus, mais dont l’impact sur le bilan énergétique et la température
en surface demeure très incertain sur le plan quantitatif. Le principe est d’augmen-
ter l’albédo planétaire de la Terre (l’albédo est le rapport entre l’énergie réfléchie et
l’énergie incidente, caractérisant la capacité d’une surface à réfléchir le rayonnement
solaire) afin de générer un forçage radiatif négatif, s’opposant au forçage positif dû à
l’augmentation de la concentration atmosphérique en gaz à effet de serre.

Parmi l’ensemble des techniques imaginées, la plus discutée (mais aussi sans doute
la plus controversée) est l’injection d’aérosols stratosphériques (SAI, pour Stratosphe-
ric Aerosol Injection). Cette technique s’inspire du refroidissement de la surface de
la Terre observé après certaines éruptions volcaniques majeures, qui sont justement
associées à des injections de grandes quantités d’aérosols soufrés dans la stratosphère,
où l’absence de mélange convectif et de précipitations confèrent à ces particules un
temps de résidence et un “pouvoir refroidissant” nettement plus élevés que dans la
troposphère.

Au-delà des aspects climatiques, d’autres arguments comme la faisabilité technique,
le coût ou encore la rapidité de mise en œuvre mettent en avant cette technique par
rapport aux autres méthodes de gestion du rayonnement solaire. Mais attention :
il existe des effets indirects et collatéraux (Nowack et al., 2016; Yang et al., 2016;
Trisos et al., 2018), des différences notables avec les éruptions volcaniques (échelles
de temps, quantité d’aérosols injectée...), ainsi que d’autres limites, comme l’éventuel
réchauffement brutal en cas d’arrêt de la technique dû au forçage radiatif persistant
des gaz à effet de serre (Parker and Irvine, 2018). Il me semble aussi important de
citer les problèmes majeurs de gouvernance mondiale : les échecs essuyés dans la lutte
contre le réchauffement climatique suggèrent des difficultés analogues à propos de la
gouvernance de cette technique.

Malgré les nombreuses incertitudes quant à leurs effets secondaires et à leur effica-
cité supposée, les techniques de SRM continuent à retenir l’attention de la communauté
scientifique, des ingénieurs, voire de certains politiques du fait de leur fort potentiel
à modifier rapidement le bilan radiatif à l’échelle globale (Caldeira and Bala, 2017).
Bien qu’elles soient aujourd’hui généralement considérées comme un “plan B” en cas
d’emballement du réchauffement global, il est donc important de continuer à identifier
et quantifier l’ensemble des effets secondaires directs et indirects associés à la mise en
œuvre des modalités les plus discutées, en particulier les techniques de type SAI.

Dans ce chapitre, je vais d’abord étudier la réponse climatique à l’injection conti-
nue d’aérosols stratosphériques telle qu’elle est simulée par les modèles de climat. Je
caractériserai en particulier la réponse climatique de paramètres physiques clés, tels
que le rayonnement solaire de surface, la température et les précipitations. Dans un
second temps, je montrerai comment l’étude de la réponse du climat aux éruptions vol-
caniques permet de mieux comprendre et in fine de contraindre en partie la réponse
des modèles de climat à la SRM.
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STRATOSPHÉRIQUES

3.2 Réponse du climat à une injection continue
d’aérosols stratosphériques

Dans cette section, je présente la réponse des modèles de climat à l’injection conti-
nue d’aérosols stratosphériques telle qu’elle est classiquement envisagée dans le cadre
de déploiement de la SRM. Pour cela je ferai appel à l’expérience G4 du projet inter-
national GeoMIP qui est détaillée ci-dessous. Je caractériserai ensuite la réponse du
climat par l’intermédiaire de champs géophysiques tels que le rayonnement solaire, la
température de l’air ou les précipitations.

3.2.1 Une modélisation de la SRM : cas de l’expérience G4
de GeoMIP

Le projet d’intercomparaison de modèles GeoMIP (Kravitz et al., 2011) existe
depuis la phase 5 de l’exercice international de comparaison de modèle de climat
(CMIP5, Taylor et al., 2012). Il a pour but d’étudier les impacts de la géo-ingénierie à
travers un jeu de quatre expériences de modélisation, parmi lesquelles deux expériences
sont dites “idéalisées” et deux sont plus “réalistes”. Le “réalisme” vient du fait que ces
dernières expériences sont adossées à un scénario plausible et médian de concentration
en gaz à effet de serre de CMIP5, alors que les premières s’appuient sur des évolutions
idéalisées des forçages radiatifs anthropiques et visent essentiellement à étudier les
principaux processus régissant le climat de la Terre et sa réponse à un accroissement
du CO2 atmosphérique.

Figure 3.1 – Schéma de l’expérience G4 de GeoMIP extrait de Kravitz et al.
(2011). Basée sur le scénario RCP4.5, un forçage radiatif négatif est appliqué
entre 2020 et 2070 en simulant une injection d’aérosols stratosphériques.
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Dans ce chapitre (ainsi que dans le prochain), je vais utiliser la simulation G4,
qui est une simulation “réaliste” et a été réalisée par un bon nombre de groupes de
modélisation (le Tableau 2.2 reprend l’ensemble des modèles utilisés). Cette simula-
tion s’adosse au scénario RCP4.5 (Van Vuuren et al., 2011), qui correspond à une
augmentation du forçage radiatif de 4.5 W.m-2 par rapport à l’ère pré-industrielle à
l’horizon 2100. Ce scénario d’évolution des concentrations atmosphériques en gaz à
effet de serre et autres forçages anthropiques correspond à une trajectoire médiane
d’émission d’ici à 2100. Le scénario RCP4.5 envisagé dans GeoMIP reste donc rela-
tivement optimiste compte tenu du taux d’émission de CO2 observé entre 2005 et
2018 (Le Quéré et al., 2018). Parmi les trajectoires envisagées dans CMIP5, la plus
pessimiste reste aujourd’hui la plus réaliste si on juge simplement la concentration at-
mosphérique en CO2 observée en mai 2018 (près de 409 ppm selon une source officielle
américaine : www.esrl.noaa.gov). Le protocole de SRM mis en place dans G4 vise à
injecter entre janvier 2020 et décembre 2069 une quantité d’aérosols stratosphériques
identique chaque année, équivalente à un quart de la quantité émise lors de l’éruption
du Pinatubo, soit 5 TgSO2 (Figure 3.1). La chronologie mensuelle des émissions de
SO2 reproduit celle estimée lors de la première année suivant l’éruption du Pinatubo.

3.2.2 Réponse des modèles de climat

Afin de caractériser la réponse des modèles de climat à l’injection continue
d’aérosols stratosphériques, je calculerai dans cette sous-section la différence entre
les simulations G4 et RCP4.5. Je présenterai successivement la réponse des modèles
en moyenne globale (séries temporelles) puis les “patterns” régionaux (mappemonde)
de trois champs géophysiques permettant de caractériser le climat de manière globale.
Ces champs représentent par ailleurs des paramètres de contrôle du cycle du carbone
global que nous aborderons dans la Chapitre 4.

La première variable à laquelle je vais m’intéresser a pour but de quantifier l’ef-
fet des aérosols sur le rayonnement solaire. Ici, on cherche avant tout à déterminer
l’impact direct des aérosols sur le rayonnement arrivant en surface, indépendamment
d’un ajustement de la nébulosité troposphérique. La variable qui me semble la plus
adéquate est le “rayonnement courtes longueurs d’onde descendant à la surface en ciel
clair” (l’abréviation officielle de ce paramètre est rsdscs, pour “surface downwelling
clear-sky shortwave radiation”, que je noterai SWcs pour le reste de ma thèse pour
faciliter la lecture). Cette variable “en ciel clair” permet de quantifier le rayonnement
solaire arrivant en surface sans prendre en compte l’effet radiatif des nuages et son
éventuelle réponse à la SRM. Par ce biais, seul l’effet des aérosols sur le rayonnement
est évalué.

L’injection d’aérosols dans la stratosphère induit un déséquilibre du bilan radiatif
global qui se répercute sur bon nombre de champs géophysiques. On s’attend a priori à
un réchauffement de la stratosphère mais à une diminution de la température globale en
surface, ce qui est l’effet escompté de la géo-ingénierie et de la SAI en particulier. Afin
de quantifier l’impact de la SAI sur la température, je vais regarder la température
atmosphérique de surface (tas que je noterai plus simplement T). Dans le but de
quantifier l’impact sur le cycle hydrologique global, j’étudierai également l’impact de
la géo-ingénierie sur les précipitations (PR).
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3.2.2.1 Réponse globale

La Figure 3.2 présente l’impact de la SRM-SAI sur les trois paramètres SWcs, T
et PR en moyenne globale sur la période 2005-2089 pour tous les modèles de climat
disponibles. Ces figures montrent un bon accord sur la réponse des modèles : tous les
modèles montrent une diminution de ces trois paramètres quelques années après le
début de l’injection d’aérosols en 2020.
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Figure 3.2 – Impact de la simulation G4 sur (a) le rayonnement solaire en ciel
clair SWcs ; (b) la température moyenne globale T ; (c) les précipitations PR. Les
séries temporelles sont établies en moyennes annuelles et globales pour chaque
modèle, et les anomalies sont calculées par rapport au scénario de référence
RCP4.5. La période de SAI entre 2020 et 2069 est délimitée par les traits poin-
tillés verticaux.
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Alors que l’atténuation du rayonnement semble stabilisée seulement quelques
années après l’injection, le refroidissement global est plus lent et nécessite deux à
trois décennies afin de se stabiliser, tout comme les précipitations globales. De ce fait,
je quantifie les moyennes multi-modèles sur les vingt dernières années (2050-2069), in-
diquant une diminution du SWcs de 1.40 W.m-2, un refroidissement de 0.50°C, et une
baisse des précipitations moyennes de 14.9 mm par an. Malgré cet accord sur le signe
de la réponse, les 9 modèles utilisés dans cette étude montrent un écart absolu moyen
(c’est-à-dire la moyenne arithmétique des valeurs absolues des écarts à la moyenne)
sur l’amplitude de la réponse de 0.28 W.m-2, 0.17°C et 5.0 mm.an-1, ce qui représente
une incertitude relative de respectivement 20 %, 34 % et 34 % par rapport à la réponse
moyenne des modèles.

3.2.2.2 Réponse régionale

Les Figure 3.3, Figure 3.4 et Figure 3.5 représentent l’impact de la SRM-SAI sur
le rayonnement, la température et les précipitations, en moyenne multi-modèle et en
moyenne annuelle sur la période 2050-2069. Ces figures permettent de mettre en avant
quelques caractéristiques régionales de la réponse des modèles à la SAI, mais aussi de
discuter avec plus de détails les incertitudes liées aux modèles de climat.

Figure 3.3 – Impact de la simulation G4 sur le rayonnement solaire en ciel
clair SWcs, en moyenne multi-modèle sur la période 2050-2069. Le stippling
représente un accord sur le signe du changement pour au moins 7 des 9 modèles
utilisés dans l’étude.

La Figure 3.3 montre que la diminution du rayonnement est relativement uniforme
sur le globe et met en évidence un très bon accord des modèles sur le signe de la
réponse malgré une certaine diversité dans la mise en place du protocole G4 par les
modèles (voir Tableau 3.1 : nous discuterons ultérieurement de la représentation des
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Figure 3.4 – Impact de la simulation G4 sur la température atmosphérique
de surface T, en moyenne multi-modèle sur la période 2050-2069. Le stippling
représente un accord sur le signe du changement pour au moins 7 des 9 modèles
utilisés dans l’étude.

Figure 3.5 – Impact de la simulation G4 sur les précipitations PR, en moyenne
multi-modèle sur la période 2050-2069. Le stippling représente un accord sur le
signe du changement pour au moins 7 des 9 modèles utilisés dans l’étude.
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aérosols stratosphériques dans la sous-sous-section 3.3.2.2). En revanche, l’impact de
cette technique sur la température de surface telle qu’elle est présentée sur la Fi-
gure 3.4 montre un contraste notable entre les océans et les continents, avec une
amplification continentale du refroidissement qui est qualitativement cohérente avec
les mécanismes d’amplification mis en évidence dans la réponse aux gaz à effet de serre
(Boer, 2011). Le refroidissement est encore plus fort sur l’Arctique : il faut garder à
l’idée que les paramètres représentés sont des anomalies par rapport au scénario de
référence, à savoir le scénario RCP4.5. Or, les études sur le changement climatique
ont montré que le réchauffement global de la Terre est accompagné d’une amplifica-
tion du réchauffement au niveau du pôle Nord (Holland and Bitz, 2003; Pithan and
Mauritsen, 2014). La forte anomalie de température négative remarquable sur la Fi-
gure 3.4 peut alors être comprise comme un affaiblissement de l’amplification polaire
du réchauffement. Certains changements de précipitations annuelles imputés à la SRM
(Figure 3.5) sont notables en moyenne multi-modèle sur les tropiques ou l’hémisphère
Nord. La Figure 3.5 montre qu’il existe un accord entre les modèles quant au signe du
changement du taux de précipitations régionales lié à la SRM mais il reste relativement
marginal en comparaison de l’effet de la SRM sur T et SWcs.

3.2.3 Incertitudes sur la réponse des modèles à la SRM

La forte dispersion des modèles quant à la réponse globale de paramètres phy-
siques clés comme le rayonnement ou la température de surface est problématique
car ces variables sont d’un grand intérêt pratique pour de nombreux secteurs d’acti-
vité et qu’elles pilotent par ailleurs un grand nombre de processus climatiques et/ou
biogéophysiques (comme par exemple le cycle du carbone ou le cycle de l’eau).

Ces résultats soulignent la nécessité d’appréhender les études d’impacts de la géo-
ingénierie dans un contexte multi-modèle. Les études mono-modèle, comme Tjiputra
et al. (2016), Xia et al. (2016) ou Lauvset et al. (2017) doivent être considérées avec
prudence compte-tenu des incertitudes de la réponse des modèles à la SRM, d’au-
tant plus qu’il n’y a pas d’expérimentation grandeur nature permettant d’évaluer
les modèles. Il est cependant possible de mieux appréhender les différentes incerti-
tudes des modèles dans les scénarios de géo-ingénierie à l’aide d’analogues naturels
observés. La littérature scientifique montre que ce genre de concept a déjà été uti-
lisé pour contraindre les effets du changement climatique (Hall and Qu, 2006; Cox
et al., 2013; Douville and Plazzotta, 2017, ce dernier article étant présenté en An-
nexe A). Ici, dans le cas de la SRM, les éruptions volcaniques ont été suggérées comme
un analogue potentiel dans la littérature récente (Crutzen, 2006). Cet analogue avait
également été utilisé pour contraindre la sensibilité climatique (c’est-à-dire la réponse
de la température globale à un accroissement du CO2 atmosphérique), mais sans réel
succès (Wigley et al., 2005; Frame et al., 2005; Yokohata et al., 2005). Ici, l’analogue
volcanique semble plus “naturel” dans la mesure où les processus radiatifs mis en œuvre
sont très similaires aux effets escomptés de la SRM. Nous verrons dans la suite de ce
chapitre qu’il est en effet possible de contraindre la réponse des modèles à l’expérience
G4, dans une certaine mesure et pour certains paramètres géophysiques uniquement,
à l’aide de méthodes statistiques dites bayésiennes et via l’utilisation de l’analogue
volcanique.
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3.3. EFFETS DES ÉRUPTIONS VOLCANIQUES SUR LE CLIMAT

3.3 Effets des éruptions volcaniques sur le climat

Comme l’expliquent les travaux de MacMartin et al. (2016), les éruptions volca-
niques sont souvent considérées comme un analogue observable de la SRM-SAI du
fait que ces deux phénomènes consistent en l’injection d’aérosols dans la stratosphère.
Mais ce statut reste encore débattu aujourd’hui compte tenu des différences notables
entre les deux phénomènes (notamment concernant les caractéristiques temporelles et
géographiques) : nous le verrons par la suite lors de la comparaison de la réponse du
climat à ces deux phénomènes.

Le but de cette section n’est pas d’étudier en détail l’analogue volcanique en tant
que tel, mais d’étudier la réponse des modèles de climat aux éruptions volcaniques.
Les éléments de compréhension apportés par cette étude permettront de comprendre la
variété de réponses des modèles de climat à la SRM. Cette comparaison reste en parti-
culier pertinente car la représentation numérique des techniques d’injection d’aérosols
stratosphériques dans le cadre de la géo-ingénierie reste similaire à la modélisation des
éruptions volcaniques majeures dans les modèles de climat.

3.3.1 Historique des dernières éruptions majeures depuis le
XVIIIème siècle

Certaines éruptions volcaniques majeures peuvent influencer temporairement le
climat en modifiant la composition de l’atmosphère et le bilan radiatif de la Terre
(Robock, 2000). Trois conditions sont nécessaires afin que l’éruption ait un impact à
l’échelle globale : la première est nécessairement la puissance de l’éruption, qui peut
être évaluée par l’indice d’explosivité ou la quantité de matière émise. Ensuite, les
aérosols émis doivent atteindre la stratosphère, car leur temps de résidence y est de
l’ordre d’une à deux années, contre seulement quelques semaines dans la troposphère.
Enfin, l’injection doit avoir lieu dans des zones de basses latitudes afin que les aérosols
stratosphériques puissent se disperser dans les deux hémisphères.

La dernière éruption volcanique en date ayant combiné ces trois conditions a eu lieu
en juin 1991 aux Philippines lorsque le Mont Pinatubo injecta entre 15 et 20 millions
de tonnes de dioxyde de soufre dans l’atmosphère jusqu’à une altitude avoisinant 40
km, ce qui constitue aujourd’hui la plus grosse quantité jamais enregistrée par les
instruments de mesures. Cette éruption eut des impacts sur les populations locales
(retombés de cendres, impacts économiques...) mais aussi sur le climat de la planète
puisque le nuage d’aérosols volcaniques a augmenté pendant 2 ans l’albédo moyen
de la Terre de 2 % (Trenberth and Dai, 2007), réduisant l’énergie solaire arrivant en
surface et la température du globe. Les observations suggèrent que l’éruption du Mont
Pinatubo a provoqué un refroidissement de la planète de 0.33 ± 0.03°C durant les
deux années suivant l’éruption (Soden et al., 2002). Il faut remonter plus d’un siècle
en arrière pour trouver une éruption plus conséquente, avec l’éruption du Krakatoa
en Indonésie au cours du mois d’août 1883. En avril 1815, le Tambora est entré en
éruption, provoquant en 1816 “l’année sans été” et affectant les récoltes en Europe
(Harington, 1992).
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3.3.2 Représentation des éruptions volcaniques dans les
modèles de climat

3.3.2.1 Forçage de l’épaisseur optique de l’atmosphère

La simulation qui reproduit le climat de la Terre depuis l’ère industrielle est la
simulation historical. Elle débute par convention en 1850, avec un état du système
climatique décrit comme “préindustriel”. L’évolution temporelle des différents forçages
est déterminée à partir d’observations (exemple : évolution du CO2 atmosphérique)
ou de produits reconstruits (exemples : aérosols, utilisation des sols). L’éruption ma-
jeure du Tambora, qui est l’une des plus grandes éruptions de l’histoire de l’humanité
(Oppenheimer, 2003), n’est donc pas couverte par cette simulation.

Comme la plupart des modèles de climat ne représentent pas les éruptions volca-
niques ni même la châıne de processus allant de l’injection de précurseurs d’aérosols
dans la stratosphère (gaz et particules réellement injectés dans l’atmosphère par
les éruptions volcaniques) à la transformation en aérosols radiativement actifs, la
modélisation des éruptions volcaniques se fait par l’utilisation de données externes
au modèle. Compte-tenu de son sens physique, l’épaisseur optique est classiquement
utilisée pour représenter l’effet des éruptions volcaniques dans les modèles de climat.
L’épaisseur optique est un paramètre intégré verticalement permettant d’évaluer de
manière générale le degré de turbidité d’un milieu. Pour l’atmosphère, cela permet
de quantifier le taux de transparence aux rayons solaires. En fonction de la longueur
d’onde utilisée, il est possible alors d’isoler l’impact de différents facteurs (nuages,
aérosols...) sur le rayonnement : dans le cadre des éruptions volcaniques, nous avons
vu que ce sont les aérosols émis, ou plus précisément les aérosols formés suite à l’injec-
tion de précurseurs qui vont interagir avec le rayonnement solaire. Le canal de longueur
d’onde adéquat est le canal à 550nm dont les reconstructions globales de Sato et al.
(1993) et Ammann et al. (2003) sont représentées sur la Figure 3.6.
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Figure 3.6 – Les forçages volcaniques sont implémentés dans les modèles CMIP5
à partir des travaux de Sato et al. (1993) ou Ammann et al. (2003). Les séries
temporelles sont représentées sur la période 1860-2000, accompagnées d’un zoom
de cinq ans pour chacune des cinq éruptions majeures.
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Sur cette période allant du début de l’ère industrielle jusqu’au début du XXIème

siècle, les éruptions du Krakatoa et du Pinatubo (les 2 plus fortes éruptions volca-
niques depuis l’ère industrielle) ont significativement modifié l’AOD. Les éruption du
Santa-Maŕıa au Guatemala en octobre 1902, celle du volcan indonésien Agung sur l’̂ıle
de Bali en mars 1963 (dont l’activité s’est ré-intensifiée depuis novembre 2017), et celle
d’El Chichon au Mexique a eu lieu en mars 1982 ont provoqué une augmentation de
l’AOD mais dans une moindre mesure que les 2 éruptions précédemment évoquées.
Si à première vue les deux produits de reconstructions d’AOD semblent proches, no-
tamment pour les cinq volcans présentés, la chronologie mensuelle et/ou l’intensité du
maximum d’AOD peuvent différer.

3.3.2.2 AOD et propriétés optiques des aérosols stratosphériques

Le Tableau 3.2 résume les caractéristiques essentielles de la représentation
numérique des éruptions volcaniques dans CMIP5. À peu près la moitié des modèles
utilise Ammann et al. (2003) et l’autre moitié utilise Sato et al. (1993). Le paramètre
de diffusion simple est un coefficient compris entre 0 et 1 qui indique la capacité de
l’aérosol à absorber le rayonnement (0 : exclusivement absorbant, 1 : exclusivement dif-
fusant). Pour des aérosols volcaniques, ce paramètre est très proche de 1, caractérisant
une diffusion quasi totale du rayonnement incident. Le facteur d’asymétrie détermine
ensuite la direction préférentielle de diffusion : s’il vaut 1, la diffusion s’effectue exclusi-
vement dans le sens du rayonnement incident. À l’inverse, une valeur de -1 correspond
à une rétrodiffusion du rayonnement, il est réfléchi dans la direction opposée. La va-
leur 0 correspond à une diffusion isotrope, équivalente dans toutes les directions : la
diffusion n’a pas de direction privilégiée. Il existe quelques variations entre les modèles
CMIP5, la gamme de valeurs allant de 0.610 à 0.756.

En comparaison, le Tableau 3.1 présente les mêmes paramètres mais configurés
afin de simuler une injection d’aérosols stratosphériques d’origine anthropique, comme
c’est le cas dans GeoMIP et par conséquent pour l’expérience G4. Les deux tableaux
montrent que les propriétés optiques des aérosols anthropiques utilisés dans le cas de
la SAI sont très proches des propriétés des aérosols volcaniques utilisés dans le cas
des éruptions volcaniques. De plus, une grande majorité de modèles traite la SRM
comme les éruptions volcaniques, par une modification de l’AOD. Les modèles les plus
sophistiqués proposent de simuler une injection d’aérosols et de résoudre leur cycle de
vie dans l’atmosphère. Cette complexité apparente reste toutefois très limitée au regard
de la complexité qu’une telle technique demanderait si elle était mise en place dans la
réalité (Robock et al., 2013). Les récents travaux de Kleinschmitt et al. (2018) sur la
sensibilité du forçage radiatif à la stratégie d’injection des aérosols montrent un rôle
determinant de la taille des particules injectées, du chauffage local et de la dynamique
stratosphérique sur le forçage radiatif résultant. Les processus stratosphériques sont
complexes et incertains, pouvant mener à des désaccords entre les différents modèles
simulant directement l’injection. Néanmoins, cette part d’incertitude liant la stratégie
d’injection (quantité, fréquence, lieu) et le forçage radiatif global résultant n’est pas
négligeable et ne peut être étudiée dans le cadre de l’exercice GeoMIP. En effet, l’état
de l’art des modèles et des protocoles ne permettent pas d’étudier et de quantifier cette
incertitude dans un cadre multi-modèle.
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CHAPITRE 3. RÉPONSE DU CLIMAT À LA SRM

3.3.3 Réponse des modèles de climat

Afin d’étudier la réponse des modèles de climat aux principales éruptions volca-
niques depuis 1850, je propose dans cette sous-section d’étudier les mêmes paramètres
géophysiques que dans la sous-section 3.2.2, à savoir le rayonnement solaire en surface
en ciel clair (SWcs), la température de surface (T), ainsi que les précipitations (PR).

3.3.3.1 Réponse globale
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Figure 3.7 – Impact des 5 éruptions volcaniques majeures précédemment décrites
sur le rayonnement solaire en ciel clair SWcs. Les séries temporelles sont centrées
sur le mois de l’éruption et représentent les anomalies par rapport à la moyenne
sur la période de 24 mois précédent l’éruption. La figure du haut présente les
modèles ayant utilisé le forçage en AOD d’Ammann et al. (2003), et la figure
du bas ceux utilisant Sato et al. (1993).

La Figure 3.7 représente l’impact des éruptions volcaniques sur SWcs. Sur cette
figure, j’ai centré l’axe temporel sur le mois de l’éruption afin de pouvoir comparer les
éruptions volcaniques entre elles. Les différences existantes entre les deux produits de
reconstruction d’AOD sur la période historique, par exemple sur l’amplitude du Santa-
Maŕıa, vont induire de fait des différences entre les modèles. Ainsi, j’ai séparé les deux
familles de modèles, en présentant en haut ceux qui utilisent le produit d’Ammann
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3.3. EFFETS DES ÉRUPTIONS VOLCANIQUES SUR LE CLIMAT

et al. (2003), et en bas les modèles reprenant les profils d’AOD de Sato et al. (1993).
Pour cette figure, j’ai représenté chaque réalisation de chaque modèle, sans distinguer
les modèles entre eux, préférant comparer l’impact des aérosols stratosphériques sur
le rayonnement d’une éruption à l’autre.

Pour les modèles utilisant le produit d’Ammann et al. (2003), on remarque un bon
accord entre les modèles, et d’une réalisation à l’autre, sur l’atténuation du rayonne-
ment solaire pour chaque éruption. Sans surprise, les volcans ayant le plus fort impact
sur le rayonnement solaire sont ceux qui présentent la plus grosse augmentation en
AOD (dans l’ordre : Krakatoa, Santa-Maŕıa, Pinatubo, puis Agung et El Chichon).
Avec ce produit, le SWcs revient vers son état climatologique deux à trois années après
l’éruption, mais il est difficile de dire si cela est imputable aux modèles ou à l’utilisation
de ce jeu d’AOD puisque aucun modèle n’a utilisé les deux jeux d’AOD.

Concernant les modèles utilisant le second produit disponible (Sato et al., 1993),
le signal est plus bruité. On peut noter d’une part que la série temporelle de l’AOD
de Sato et al. (1993) possède une variabilité haute fréquence (en dehors des éruptions
majeures) non présente dans le produit d’Ammann et al. (2003), ce qui provoque un
état moyen de SWcs différent entre les deux ensembles de modèles. D’autre part, la
chronologie mensuelle peut différer d’un volcan à l’autre pour Sato et al. (1993), ce
que l’on peut expliquer par l’évolution temporelle se rapprochant d’une distribution
gaussienne. Pour Ammann et al. (2003), le maximum d’AOD et le minimum de rayon-
nement sont systématiquement et linéairement atteints quelques mois après l’éruption,
ce qui n’est pas le cas pour Sato et al. (1993).

À la suite d’une éruption volcanique, la diminution du rayonnement solaire incident
en surface imputée à la l’injection d’aérosols dans la stratosphère induit une diminution
de la température globale. C’est ce qui a été observé notamment après la dernière
éruption majeure, celle du Pinatubo (Hansen et al., 1992). Mais comment les modèles
reproduisent-ils ce refroidissement ? Et comment isoler dans les observations cet effet
des autres sources possibles de variation de la température d’une année sur l’autre ?

La Figure 3.8 est présentée selon les mêmes conventions que la Figure 3.7, mais
concerne la température plutôt que le rayonnement. Bien que les séries temporelles
soient lissées en utilisant une fenêtre glissante d’une période de 2 ans, la détection
des éruptions volcaniques sur la température est beaucoup moins évidente que pour
le rayonnement. On peut noter en particulier qu’il y a peu de différences notables
d’un volcan à l’autre, hormis peut-être la réponse à l’éruption du Krakatoa qui est
plus marquée pour certain-e-s modèles/réalisations. La tendance au refroidissement
dans les 24 mois suivant l’éruption est malgré tout facilement identifiable à travers
l’ensemble des modèles, des réalisations, et des volcans. La difficulté de détection du
signal volcanique sur la température est directement liée au rôle que joue la variabilité
interne du climat.

Pour quantifier précisément et régionalement l’effet des éruptions sur les
températures observées, la littérature (Deser et al., 2012) suggère qu’il faudrait
un grand nombre d’événements tant la variabilité interne module sensiblement les
températures d’une année ou d’une décennie à l’autre. D’autre part, la diminution de
la température à grande échelle est la conséquence d’une succession de plusieurs pro-
cessus radiatifs et énergétiques, influencés et influençant d’autres processus physiques,
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Figure 3.8 – Impact des 5 éruptions volcaniques majeures sur la température
moyenne globale T. Cette figure présente les mêmes conventions que la Fi-
gure 3.7.

chimiques et biologiques, qui peuvent avoir une empreinte plus régionale.
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3.3.3.2 Réponse régionale

La réponse régionale des éruptions volcaniques sera estimée dans cette section
en moyennant à travers les cinq éruptions volcaniques les différents paramètres sur
les deux années mobiles suivant la date de l’éruption, comme le suggèrent les séries
temporelles présentées précédemment (par exemple pour le Pinatubo dont l’éruption
a eu lieu en juin 1991, l’état moyen sera calculé de juillet 1991 à juin 1993).

La réponse du SWcs aux éruptions volcaniques (Figure 3.9) est marquée par un
profil latitudinal relativement fort. En effet, l’impact est plus fort en valeur absolue
sous les tropiques à cause de la proximité avec le lieu de l’éruption volcanique et
en lien avec la distribution latitudinale du rayonnement solaire incident en moyenne
annuelle. La durée de vie des aérosols volcaniques est de l’ordre de deux années, mais les
hautes latitudes ne sont pas instantanément atteintes diminuant donc le rayonnement
moyen sur les deux années suivant l’éruption. Concernant la température (Figure 3.10),
les modèles s’accordent sur un refroidissement pour les latitudes inférieures à 60°.
Quelques patterns de refroidissement plus marqués apparaissent sur les continents de
l’hémisphère Nord (Amérique du Nord, Eurasie), mais restent d’une amplitude et d’une
étendue moindre par rapport aux résultats présentés précédemment pour la SRM.

Figure 3.9 – Impact des éruptions volcaniques majeures sur le rayonnement
solaire en ciel clair SWcs, en moyenne multi-modèles. L’anomalie est calculée
en moyennant le paramètre selon les deux années mobiles suivant la date de
l’éruption, par rapport à l’année précédent l’éruption. Pour chaque modèle,
un ”volcan moyen” est établi à partir des 5 éruptions majeures. Le stippling
représente ensuite un accord sur le signe du changement de ce ”volcan moyen”
pour au moins 7 modèles sur 9.
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Figure 3.10 – Impact des éruptions volcaniques majeures sur la température
atmosphérique de surface T, en moyenne multi-modèles et selon les mêmes
conventions que la Figure 3.9.

Contrastant avec l’effet des éruptions volcaniques sur SWcs et T, la Figure 3.11
montre que l’impact des éruptions volcaniques sur les précipitations est essentielle-
ment régional avec des changements zonaux du taux de précipitations sur la bande
tropicale. Mais l’accord entre les modèles quant au signe de ce changement (diminu-
tion ou augmentation) reste marginal, ce qui souligne la difficulté à utiliser l’analogue
volcanique pour étudier l’impact de la SRM sur le cycle hydrologique. Contrairement
à certains travaux antérieurs effectués en mode AMIP (Meyer et al., 2016), il est ici
particulièrement difficile d’isoler la réponse des précipitations aux éruptions car la va-
riabilité interne n’est pas en phase d’un modèle à l’autre et peut “brouiller” le caractère
robuste de cette réponse.
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3.4. CONTRAINDRE LA RÉPONSE DES MODÈLES EN UTILISANT L’ANALOGUE
VOLCANIQUE

Figure 3.11 – Impact des éruptions volcaniques majeures sur les précipitations
PR, en moyenne multi-modèles et selon les mêmes conventions que la Figure 3.9.

3.4 Contraindre la réponse des modèles en utilisant
l’analogue volcanique

Nous avons vu dans le début de ce chapitre comment sont implémentées les
éruptions volcaniques et la SRM-SAI dans les modèles de climat, ainsi que la réponse de
trois paramètres climatiques déterminants. Dans cette section, je présente la méthode
de contrainte émergente que j’ai utilisée dans le but de diminuer l’incertitude des
modèles quant à leur réponse à la SRM-SAI.

3.4.1 Limites et utilité de l’analogue volcanique

Comme nous l’avons vu dans les sections précédentes, l’effet des éruptions volca-
niques sur le climat montre de nombreux points de ressemblance à l’effet de la SRM
sur le climat. C’est particulièrement le cas lorsque l’on s’intéresse à des variables clima-
tiques globales, telles que la température T et le rayonnement SWcs. À l’inverse, cette
analogie entre éruptions volcaniques et SRM demeure délicate lorsque l’on s’intéresse
aux structures régionales. La corrélation spatiale entre les structures géographiques
de refroidissement imputées aux éruptions volcaniques et celles dues à la SRM est de
seulement 31%. La corrélation chute à 10% pour le rayonnement, fortement influencée
par le profil latitudinal dans le cas des éruptions volcaniques que l’on ne retrouve pas
dans le cas de la SRM. Concernant les précipitations, les patterns sont faiblement an-
ticorrélés (-12%), ce qui justifie encore l’existence de fortes disparités régionales entre
les réponses aux éruptions volcaniques et la SRM.
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L’étude présentée dans la section suivante s’appuie sur la compréhension des effets
des deux phénomènes sur le climat et en particulier sur leur ressemblance en termes
de réponse sur SWcs et T. Dans notre étude, nous nous sommes intéressés au refroi-
dissement normalisé par la diminution du rayonnement solaire, ce qui nous donne une
variable en K par W.m-2. L’utilisation de cette métrique pour appréhender à la fois
l’effet des éruptions volcaniques et l’effet de la SRM sur le climat se base sur le fait que
les processus physiques mettant en lien une diminution de rayonnement solaire et une
diminution de température globale sont similaires ; cela malgré le fait qu’il existe des
différences substantielles en termes d’amplitude du forçage en aérosols stratosphériques
et d’échelles de temps.

3.4.2 Présentation de la méthode bayésienne de contrainte
émergente

La méthode statistique de contrainte émergente que j’ai employé dans mon étude
est de plus en plus utilisée dans les projections climatiques multi-modèles, pour
contraindre par exemple la rétroaction de l’albédo de la neige au printemps (Hall and
Qu, 2006), la réponse du flux de carbone de la biosphère tropicale (Cox et al., 2013),
la fonte de la glace de mer au printemps en Arctique (Knutti et al., 2017), ou encore
la productivité tropicale marine (Kwiatkowski et al., 2017). Cette méthode empirique
s’appuie sur un lien statistique existant (que l’on peut qualifier de propriété émergente
de l’ensemble des modèles) entre le comportement des modèles dans le scénario futur
et le comportement dans un cas observable (Figure 3.12). La nature observable est pri-
mordiale puisque c’est l’utilisation d’observations qui permettra in fine de contraindre
la réponse des modèles dans le scénario futur.

Dans cette étude, nous avons fait le choix d’utiliser les variables SWcs et T en
moyenne continentale plutôt que globale car la qualité des produits d’observations
nécessaires est primordiale dans cette approche bayésienne. Sur continent, les séries de
températures observées sont plus fiables que sur océan, notamment sous les tropiques
où les températures de surface de la mer observées varient sensiblement d’un jeu de
données à l’autre.
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3.4.3 Land Surface Cooling Induced by Sulfate Geoenginee-
ring Constrained by Major Volcanic Eruptions, Geo-
physical Research Letters, Plazzotta et al. (2018)
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Abstract Solar radiation management by stratospheric aerosol injection (SRM-SAI) has been proposed as
a possible method to counteract anthropogenic global warming, with climate models suggesting it could
reduce substantially global temperature and associated impacts. Its effectiveness as simulated by Earth
system models exhibits, however, large uncertainties, implying high risks for natural and human ecosystems.
Here we identify an emergent relationship linking the long-term global land surface cooling due to SRM-SAI
and the short-term cooling following the twentieth century major volcanic eruptions across an Earth system
models ensemble. This emergent relationship, combined with observations and reanalysis data, is used to
constrain the global land surface temperature (LT) response to reduced downward solar radiation. Based on
these constraints, we find a mean decrease in land surface temperature of 0.44 K·W�1·m2, 20% smaller
than the unconstrained multimodel mean. This new estimate may affect how trade-offs between cost, risk,
and effectiveness of SRM-SAI might be considered.

Plain Language Summary Solar radiation management by stratospheric sulfate aerosol injection
has been proposed 10 years ago as means of limiting the harmful impacts of anthropogenic global
warming in the absence of strong global efforts toward mitigation of greenhouse gas emissions. However, in
absence of real-world experiments, the efficiency of this method to counteract global warming as derived
from model simulated remains poorly constrained. Here using state-of-the-art multimodel simulations, we
have identified an emergent property of the Earth system between the decrease in solar radiation and the
global land surface temperature. First, we relate long-term climate sensitivity to the short-term response of a
natural observable analog in large volcanic eruptions. When applied to multiple data sets, which relate the
observed temperature decrease to changes in incoming shortwave radiation, we constrain the model
response to sulfate geoengineering. We find that state-of-the-art multimodel simulations overestimate the
efficiency of this method to counteract global warming by about 20%.

1. Introduction

As anthropogenic emissions and the atmospheric concentration of greenhouse gases rise, climate change
continues to become an increasingly challenging environmental problem (Le Quéré et al., 2018). Limiting
the harmful impacts of global warming (e.g., melting ice, sea level rise, and extreme weather event) would
require a drastic reduction in fossil fuel emissions (Fuss et al., 2014; Rogelj et al., 2015). However, according
to the Emissions Gap Report (United Nations Environment Programme, 2017), the current global greenhouse
gas emissions are already higher than the required level to halt global warming below 2°C by 2100, and
mitigation strategies outlined in the Intended Nationally Determined Contributions might not be sufficient
to achieve the ambitious objectives set out in the Paris agreement on climate (UNFCCC Secretariat, 2015).
As a temporary measure of alleviating some of the effects of climate change, several deliberate climate
modification or geoengineering techniques have been proposed to stabilize climate; many aim at removing
carbon dioxide (CO2) from the atmosphere, thereby damping the committed global warming (Fuss et al.,
2014). Commonly denoted as carbon dioxide removal techniques, those approaches such as afforestation or
the production of sustainable bioenergy with carbon capture and storage have several geophysical and time
constraints that cannot be easily met or quantified (Smith et al., 2016). While the plausibility of such aggressive
mitigation scenarios is controversial (Rogelj et al., 2015), geoengineering methods based on solar radiation
management (SRM) have gained interest due to their potential effectiveness in limiting the increase of global
mean surface temperature and its associated impacts within a few decades (Schäfer et al., 2015; Shepherd et al.,
2009; Tilmes et al., 2016). Among the variety of SRM approaches, the deliberate injection of stratospheric
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aerosols (SRM-SAI) or precursors gases such as sulfur dioxide (SO2) is thought to be among the most effective
at mitigating anthropogenic global warming (Lenton & Vaughan, 2009; Shepherd et al., 2009). This method
has been suggested based on knowledge of the impacts of large volcanic eruptions on climate (Crutzen,
2006; Hansen et al., 1978), that is, that stratospheric sulfate aerosols backscatter a fraction of incident solar
radiation, concomitantly reducing surface temperatures for several years after the eruption (Robock, 2000).

Implementation of stratospheric aerosol injection (SAI) methods would require a continuous injection of
precursor gases, with sulfate aerosol and sulfur dioxide commonly assumed due to the volcanic analog
(Visioni et al., 2017). This is contrasted with major volcanic eruptions, which transiently inject a large amount
of SO2 into the stratosphere. The eruption of Mount Pinatubo from June to August 1991 emitted approxi-
mately 20 Tg of SO2 into the stratosphere within 3 months. As a result, the volcanic aerosol cloud increased
the planetary albedo by about 2% (Trenberth & Dai, 2007), concomitantly reducing both downward surface
solar radiation and surface temperature (Robock et al., 2013). Observations suggested that the Mount
Pinatubo eruption induced a global cooling of 0.33 ± 0.03°C (Soden et al., 2002), as well as a decline in global
precipitation (Trenberth & Dai, 2007) during the following two years. Despite the differences in timescale and
the amount of SO2 injected into the stratosphere, our working hypothesis is that the main processes involved
in the response of surface solar dimming and related climate impacts are similar for episodic natural (i.e., vol-
canic eruptions) and continuous deliberate (i.e., SRM-SAI) injections of stratospheric aerosols.

Our main objective here is to constrain the climate models response to SRM-SAI simulations, by evaluating
howmodels respond to twentieth century major volcanic eruptions. A technique has been recently proposed
to reduce intermodel uncertainty in climate projections involving constraining variables. Across a multimodel
ensemble, a relationship links the long-term climate response of a given variable to an observable feature
such as the present-day mean state or seasonal to interannual variability. Observational constraints are then
applied to narrow the uncertainty range of the long-term climate projection through the emergent relation-
ship. Such a method has been used, for instance, to constrain projections of the springtime snow albedo
feedback (Hall & Qu, 2006), terrestrial tropical carbon fluxes (Cox et al., 2013), Arctic sea ice retreat in
September (Knutti et al., 2017), and tropical marine productivity (Kwiatkowski et al., 2017).

Section 2 describes the experiment design and the different data sets used. Results are shown in sections 3 to 6.
In these sections, we first quantify the model climate sensitivities to SRM-SAI, to volcanic eruptions, andwe dis-
cuss the use of volcanic eruptions as an analog of SRM-SAI. We then assess the observational constraint and
point out the relationship that emerges between the long-term climate sensitivity to SRM-SAI and the short-
term climate sensitivity following major volcanic eruptions. The main conclusions are drawn in section 7.

2. Methods and Data Sets
2.1. Model Simulations

The Geoengineering Model Intercomparison Project (GeoMIP, Kravitz et al., 2011) was created to coordinate
standardized SRM simulations. Here we focus our analyses on experiment G4 of GeoMIP, simulating a 50-year
continuous injection of 5 Tg of SO2 (approximately one fourth of Mount Pinatubo eruption) per year into the
stratosphere, from 2020 to 2069 under the RCP4.5 scenario (see Figure S1 in the supporting information). Then,
the simulation is extended by 20 years after the 50-year geoengineered period to evaluate the resulting rapid
warming. We acknowledge that while all simulations of G4 indicate that SRM-SAI simulated in this manner will
cause cooling and precipitation reduction (Boucher et al., 2013), there are substantial uncertainties in themag-
nitude of the responses. These uncertainties would be greater in experiment G4 (introduction of stratospheric
aerosol) than for other SRM-SAI simulations (reduction of the solar constant) due to the complicated and dis-
parate nature of the compromises that must be made in representing stratospheric sulfate aerosols in climate
models (Kashimura et al., 2017). It is in this context that we propose to split the total uncertainty on tempera-
ture into two process-based terms (see equation (1)): first, the temperature response to a given change in
shortwave radiation. Second, how shortwave radiation is impacted by the given sulfur dioxide injection.

ΔT ¼ ΔT
ΔSW

� ΔSW
ΔSO2

ΔSO2 (1)

Some studies have focused on this last term (Kleinschmitt et al., 2018; Niemeier & Schmidt, 2017), but less
have examined the first one in the context of SRM-SAI. Such a metric accounts for a suite of physical
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mechanisms of the climate system whereby a change in incoming solar radiation impacts the energy flow
across the Earth system, leading in turn to changes in surface temperature. We choose to focus on the global
mean land surface temperature (LT) and the corresponding global mean land surface downwelling short-
wave radiation assuming clear sky (LSW). The use of clear-sky radiative fluxes allows us to assess the direct
impact of injected aerosols on solar radiation, avoiding the radiative effect of clouds. Then, we define the nor-
malized cooling estimation (Ψ) as the ratio in K·W�1·m2 between LT and LSW. Our metrics do not refer or have
connection with equilibrium climate sensitivity, although units are identical. We justify the use of continental
instead of global values with the higher level of confidence in continental observational data sets during the
entire twentieth century. The strong correlation between land and global averages suggests a fairly robust
land-sea contrast (see Figure S2 in the supporting information).

The comparison of the parallel RCP4.5 and G4 simulations (2006–2089) allows us to evaluate the climate
response to SRM-SAI, while the historical run (1850–2005) is used to evaluate the model response to twenti-
eth century major volcanic eruptions (see Figure S3 in the supporting information), outputs from the Coupled
Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5, see Table S1 in the supporting information).

The piControl run is used to quantify the potential influence of internal climate variability on the proposed emer-
gent constraint: we estimate the influence of El Niño–Southern Oscillation (ENSO) using the correlation between
LT and the sea surface temperature anomaly in the Niño3.4 region (120°W–170°W, 5°S–5°N). For eachmodel, we
obtain a regression line whose slope represents the LT sensitivity to ENSO. Then we remove the ENSO influence
from each monthly LT time series with this simple regression in order to better isolate the climate impact of the
volcanic eruptions. In the same way, we have also tested the ENSO influence on LSW but no significant connec-
tion was found. Then all LT time series were smoothed using LOESS regression (also called LOWESS for “locally
weighted scatterplot smoothing”, Cleveland & Devlin, 1988). In this study, we have set the smoothing para-
meter (called span) at 0.1, meaning that for each subset 10% of the data is used. Several smoothing windows
were tested and have shown very similar results (see Table S2 in the supporting information).

2.2. Observational and Reanalysis Data Sets

During major volcanic eruptions, stratospheric aerosol optical depth (AOD) increases due to the enhanced
atmospheric burden of sulfate aerosols, reducing incident shortwave solar radiation at the surface. The
short-term response of LSW to volcanic eruptions was determined from two products: MERRA2 (Randles
et al., 2017) is the first global atmospheric reanalysis that assimilates AOD observations and is assumed to
provide an accurate reproduction of the global aerosol distribution, including volcanic aerosols (Gelaro
et al., 2017). isccp_d2 (International Satellite Cloud Climatology Product, Rossow & Duenas, 2004) is a radia-
tive transfer scheme assimilating satellite radiances from 1984 to 2009. Because those two data sets of LSW
begin at the end of the twentieth century, we propose a method to reconstruct LSW estimates for previous
volcanic eruptions: the strong linear correlation between LSW and AOD estimated for the Mount Pinatubo
eruption using both MERRA2 and isccp_d2 products was used to reconstruct estimates of LSW for previous
eruptions (see Figure S4 in the supporting information). For each LSW data sets, we have assessed the corre-
lation with the AOD time series, obtained by averaging the Ammann et al. (2003) and Sato et al. (1993) pro-
ducts. Doing so, a 2-month lag correlation between AOD and LSW in MERRA2 has been found, compared to
the zero-month lag between those two parameters in isccp_d2 (see Figure S5 in the supporting information).
It could be attributed to biases in atmospheric transport of assimilated aerosols in MERRA2. This 2-month lag
in MERRA2 for LSW has been corrected accordingly. Then, the strong linear correlation between LSW and
AOD for the Mount Pinatubo eruption has been used to reconstruct estimates of LSW for previous major
volcanic eruptions; the resulting slope coefficient used to reconstruct LSW is averaged between the two coef-
ficients obtained using the Sato and Ammann products. Because MERRA2 data set also covers the eruption of
El Chichón, we can evaluate our method through looking at this independent eruption (see Figure S6 in the
supporting information): our reconstruction compares successfully to LSW as simulated by MERRA2.

LT estimates were derived from multiple data sets, including the widely used CRU_TS LT data set (starting in
1901, Harris et al., 2014) which covers four of the five major volcanic eruptions in the CMIP5 historical simula-
tion (except the Krakatoa eruption at the end of the nineteenth century). In addition, global atmospheric rea-
nalyses, which are more or less constrained by surface temperature measurements such as ERA-Interim
(starting in 1979, Dee et al., 2011), MERRA2 (starting in 1980, Randles et al., 2017), and ERA-20C (starting in
1900, Poli et al., 2016), were also used. The four LT products combined with the two LSW products lead to
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eight time series of ΨVolc,obs, half of which covers four volcanic eruptions while the other half only two: it
generates 24 estimates of ΨVolc,obs.

2.3. Emergent Constraint and Bayesian Probabilities

The emergent constraint method use Bayesian probabilities to link the long-term climate response of a
model ensemble to an observable analog as simulated by the same models. Then, observations are applied
to bring a constraint on future projections. In our case, ΨSRM denotes the long-term sensitivity of Ψ to
SRM-SAI, while ΨVolc represents the short-term sensitivity of Ψ to volcanic eruptions.

The observational probability density function (PDF) Pobs, a function of ΨVolc, is sampled from a Gaussian
distribution and defined through equation (2):

Pobs ΨVolcð Þ ¼ 1ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi
2π σ2Volc;obs

q exp � ΨVolc � ΨVolc;obs
� �2

2σ2Volc;obs

( )
(2)

whereΨVolc;obs is the mean observational estimate of Ψ for volcanic eruptions, represented in Figure 3a with
the vertical blue line, while σVolc,obs is the corresponding standard deviation (the blue shade represents plus
and minus 1 σVolc,obs). The least squares linear regression f across the N models, represented by the red line
on the same figure, is defined by minimizing equation (3):

s2 ¼ 1
N � 2

XN

n¼1

ΨSRM;mod;n � f n
� �2

(3)

where
XN

n¼1

ΨSRM;mod;n � f n
� �2

is the sum of squared residuals, calculated from the differences between each

model value,ΨSRM,mod, and the corresponding value predicted by the linear regression. The “prediction error”
σf (in Figure 3a, the red shade represents plus and minus 1 σf) of the multimodel linear regression is function
of ΨVolc describes in equation (4):

σf ΨVolcð Þ ¼ s

ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi

1þ 1
N
þ ΨVolc � ΨVolc;mod
� �2

Nσ2Volc;mod

vuut (4)

whereΨVolc;mod and σVolc,mod are the mean estimate and the standard deviation ofΨVolc across the ensemble
of N models for all volcanic eruptions. This expression defines contours of equal probability density around
the best fit linear regression (equation (5)), which represent the probability density of ΨSRM given ΨVolc:

P ΨSRMjΨVolch i ¼ 1ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi
2πσ2f ΨVolcð Þ

q exp � ΨSRM � f ΨVolcð Þð Þ
2σ2f ΨVolcð Þ

� �
(5)

Given the two previous PDFs (Pobs(ΨVolc) and P〈ΨSRM|ΨVolc〉), the PDF for the constrained estimate ofΨSRM (in
Figure 3b, blue PDF) is finally determined with equation (6):

P ΨSRMð Þ ¼ ∫
∞

�∞
P ΨSRMjΨVolch i • Pobs ΨVolcð Þ • dΨSRM (6)

Comparatively, the “prior” PDF, represented in red in Figure 3b, arises from assuming that all models are
equally likely and follow a Gaussian distribution.

3. Land Surface Cooling Response to SRM-SAI

SRM-SAI has the advantage of linking the target temperature in term of cooling to the aerosol injection rate.
In experiment G4, the amount of injected aerosols is the same for eachmodel and is set to 5 Tg per year. Earth
system models agree on the cooling effect of such a technique: LT anomaly can be estimated at 0.7 K
(Figure 1b) at the end of the geoengineered period. However, the large uncertainty (±54% around the multi-
model mean) that emerges across models raises questions on studying impacts of SRM-SAI on the Earth sys-
tem, because most processes and regional impacts are governed by the continental cooling.

We estimate an average decrease in LSW of 1.25 W·m�2 (±37%, Figure 1a). So doing, the long-term sensitivity
ofΨ to SRM-SAI (ΨSRM) was diagnosed from experiment G4 using the last 20 years of the injection period (i.e.,
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from 2050 to 2069), when the LT perturbation has reached a quasi-steady state for all models. ΨSRM ranges
between 0.33 and 0.85 K·W�1·m2 across the GeoMIP ensemble, leading to a mean estimate of
about 0.54 K·W�1·m2.

4. Land Surface Cooling Response to Volcanic Eruptions

The short-term sensitivity of LSW and LT due to volcanic eruptions (Figures 1c and 1d) was diagnosed from
the five major explosive volcanic eruptions of the twentieth century in both observations and CMIP5 histor-
ical simulations. Larger amount of SO2 are injected into the stratosphere but in time frame much shorter.
Monthly data of LSW (Figure 1c) shows higher values in response to volcanic eruptions comparatively to
SRM-SAI, with a maximum decrease of the multimodel mean of around 5 W·m�2 for the Pinatubo eruption,
and around 4 W·m�2 across the five eruptions. However, the steady state returns within 30 months after the
beginning of the eruption. To determine the short-term sensitivity of Ψ due to volcanic eruptions (ΨVolc), the
decrease in LSW is averaged over the consecutive 12 months following the first month of the eruption. For
example, for the June–August 1991 eruption of Mount Pinatubo, LSW anomalies were averaged over the per-
iod July 1991–June 1992. The resulting cooling is defined as the minimum LT anomaly over the consecutive
24months following the first month of the eruption, as calculated from the smoothed LT anomaly time series.

Figure 1. Stratospheric aerosol effect on shortwave radiation and temperature. Time series of global land averaged clear-sky surface downwelling shortwave
radiation (LSW, a and c) and global land averaged surface temperature (LT, b and d) responses to solar radiation management by stratospheric aerosol injection
(SRM-SAI, top) and volcanic eruptions (bottom). (a, b) Gray shadings represent the model spread (±1 standard deviation around the ensemble mean) for the
Geoengineering Model Intercomparison Project (GeoMIP) G4 anomaly compared to RCP4.5. The aerosol injection period (2020–2069) is delimited by vertical black
dotted lines. (c, d) Red and gray shadings represent the model spread (±1 standard deviation around the ensemble mean), respectively, for Pinatubo only and for the
average of the five major recent eruptions. The time axis indicates the month after the eruption. Colored lines represent multiple observational data sets for the
Pinatubo eruption: isccp_d2 (red) and MERRA2 (blue) for LSW (note that solid and dashed lines represent the reconstructed values from the Pinatubo aerosol optical
depth-LSW relationship and the observed values respectively); CRU_TS (yellow), ERA-Interim (blue), MERRA2 (green), and ERA20C (red) for LT. CMIP5 = Coupled
Model Intercomparison Project Phase 5.

10.1029/2018GL077583Geophysical Research Letters

PLAZZOTTA ET AL. 5



To obtain estimates of changes, we subtracted from each parameter a
baseline condition estimated by averaging over the year preceding the
eruption. Our calculations could be sensitive to the internal climate varia-
bility, especially as we know the interactions between volcanism and ENSO
(Khodri et al., 2017; Pausata et al., 2016). Since the magnitude and the
chronology differ between model simulations and observations, we have
removed the linear influence of ENSO on LT. Doing so, diagnosed LT
changes in response to each volcanic eruption for a given model are
robustly detected with a 95% confidence when compared to the internal
LT variability estimated from millennial-long preindustrial simulations
(see Figure S7 in the supporting information).

5. Linking Land Surface Cooling Induced by SRM-SAI and
Volcanic Eruptions

The relationship between LSW and LT anomalies for both SRM-SAI (ΨSRM)
and volcanic eruptions (ΨVolc) leads to a stronger response in the case of
SRM-SAI due to sustained forcing than in the case of the short-term radia-
tive response associated with volcanic eruptions (Figure 2). Various radia-
tive and nonradiative processes may explain those differences between
ΨSRM and ΨVolc. As far as ΨSRM is concerned, model-dependent adjust-
ments and feedbacks due to water vapor and cloud amount have been
shown to increase the downwelling shortwave radiation at the surface,
thereby weakening more or less the net radiative effect of SRM-SAI found
in the G4 experiments (Kashimura et al., 2017). In addition, the radiative
cooling due to SRM-SAI can be also partly offset by a positive downwelling
longwave forcing due to the absorption by large stratospheric particles
(Kleinschmitt et al., 2018). Moreover, the breakdown of net surface radiation
at the land surface into latent versus sensible heat fluxes is strongly influ-
enced by soil moisture, which remains poorly constrained in most climate

models (Anderson & Ault, 2014; Douville & Plazzotta, 2017; Ferraro & Griffiths, 2016). Most of those radiative
and nonradiative processes (i.e., longwave forcing, rapid adjustment in the stratosphere and in the troposphere,
and soil moisture climatology) are also active in response to volcanic eruptions. In both cases, the use of LT
accounts for most of the radiative and nonradiative processes that could lead to changes in land surface energy
budget, leading to a net decrease in LT. However, because of the shorter time span of volcanic eruption, these
processes tend to lead to a weaker response in LT in comparison to SRM-SAI for a given decline in LSW.

The contrasted lifetime of stratospheric aerosols between SRM-SAI and major volcanic eruptions implies that
some climate responses and feedbacks, such as the subsurface ocean response, would have time to develop
in the case of SRM-SAI (Robock et al., 2013). Even if this difference is a potential caveat when considering
volcanic eruptions as an analog of SRM-SAI, the use of this analog in our study is motivated by two main
considerations: first, the emergent constraint method does not require a perfect analogy between the
projected and the observable climate responses; second, the involved radiative processes are very similar
between the SRM-SAI and volcanic climate perturbations despite their different timescale.

Multiple observational estimates of ΨVolc resulting from the five major volcanic eruptions were calculated by
combining each global land cooling estimate and each global LSW anomaly. Averaged across all volcanic
eruptions, the observational constraint ΨVolc,obs is then 0.17 ± 0.06 K·W�1·m2 (confidence interval at 95%),
giving observational best estimates of �0.55 K for LT and �3.51 W·m�2 for LSW.

6. Constraining the Land Surface Cooling Induced by SRM-SAI

When applied across the GeoMIP ensemble, we find a strong correlation (r = 0.86) between ΨSRM and ΨVolc

(Figure 3a). Part of the intermodel spread therefore remains after the normalization by LSW, meaning that
constraining the normalized cooling is a useful step for constraining the raw LT response to SRM-SAI. As
expected, the most sensitive models to volcanic eruptions are also the most sensitive to SRM-SAI
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simulations, thereby supporting our hypothesis about the suite of common physical processes that govern
the LT response to sudden but also partly to continuous perturbations of the stratospheric AOD. The
radiative and temperature responses to volcanic eruptions could thus be used to constrain the long-term
cooling effectiveness of SRM-SAI.

With the observational constraint established, we use the multimodel emergent relationship to estimate the
mean ΨSRM at 0.44 K·W�1·m2 with a 95% confidence interval of [0.19,0.68] K·W�1·m2 (Figure 3b).
Comparatively, the unconstrained ensemble PDF estimate gives an average sensitivity of 0.54 K·W�1·m2

([0.21,0.87] K·W�1·m2). Therefore, the application of this observational constraint tends to reduce both the
best guess (by approximately 20%) and the likely range of the normalized cooling effect of SRM-SAI.

7. Discussion

Emergent constraints can be flawed by the model interdependence and/or the sensitivity of the metrics to a
given subset of models or experiments (Knutti et al., 2017). In order to discuss the robustness of our results,
several sensitivity tests have been conducted. In line with Knutti et al. (2017), we have assessed the impact of
CanESM2 on the multimodel regression (see Figure S8 in the supporting information). While the slope of the
relationship between ΨSRM and ΨVolc is larger, the emergent relationship across the remaining models still
exists and confirms a constrained estimate of ΨSRM that is lower than the prior estimate (see Table S2 in
the supporting information). In order to further assess the robustness of our metrics, we have used the results
from CCSM4, which was not used to establish our constrained estimate of ΨSRM. The addition of CCSM4 into
the multimodel ensemble provides an independent assessment of our constrained estimate ofΨSRM because
this model has been forced by a different baseline emission scenario (RCP6.0 instead of RCP4.5) and a differ-
ent rate of SO2 injection (8 Tg of SO2 per year instead of 5 Tg). Our results show that our constrained estimate
of ΨSRM is not sensitive to the inclusion of this model (see Figure S9 in the supporting information), implying
the robustness of our metrics to a range of future scenarios and level of SO2 injection.

Future emergent constraints on LT sensitivity to SRM-SAI will require a larger ensemble of Earth system
models, as well as additional model outputs and observational data. So far, SRM-SAI simulations allow

Figure 3. (a) Scatterplot of the long-term normalized sensitivity to solar radiation management by stratospheric aerosol injection (SRM-SAI, ΨSRM) versus the short-
term normalized sensitivity to volcanic eruptions (ΨVolc) for the selected Geoengineering Model Intercomparison Project (GeoMIP) models. Estimates for eachmodel
are averaged across all members for SRM-SAI, and across all members and all eruptions for volcanic eruptions. Confidence intervals for each model (across all
eruptions and members when available) are given at the 95% confidence level and represented with thin colored lines. The thicker horizontal lines around each
model represent the contribution of internal climate variability, calculated by removing from the total uncertainties the part due to the spread between the five
volcanic eruptions averaged across members when available. The red line shows the best linear fit (r = 0.83) across the GeoMIP models and the blue line represents
the mean observational estimate of ΨVolc obtained across all volcanic eruptions. Respective uncertainties are symbolized with colored shades, representing ±1
standard deviation. The red dashed lines represent the Cook’s distance around the multimodel regression. (b) Probability density functions (PDFs) for the sensitivity
ofΨSRM. The blue PDF is derived after applying the volcanic observational constraint to the multimodel emergent relationship. The red line shows the unconstrained
PDF, assuming that all GeoMIP models are equally likely and follow a Gaussian distribution. Shadings represent the 95% confidence intervals.
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flexibility in aerosols optical properties in models (see Table S1 in the supporting information): differences
such as backscattering albedo or asymmetry parameters may lead to various LT response across models.
Impacts of stratospheric aerosols on longwave radiation remain also largely unconstrained (Kleinschmitt
et al., 2018; Niemeier & Schmidt, 2017) and seem to constitute a part of the uncertainties related to SRM-
SAI. In order to tackle these uncertainties, a suit of detailed diagnostics such as the partitioning between
direct and diffuse radiation or the vertical profiles of themodeled radiative budget might help to track further
our understanding of the model response to SRM-SAI. As far as observations are concerned, the expected
progresses in paleoclimate proxies of temperature and volcanic activity might further our understanding
of the short-term response of LT to large volcanic eruptions because several major volcanic eruptions have
occurred at millennial timescales (Kobashi et al., 2017). However, most of available reconstructions deduced
from paleoclimate evidences only offer a very coarse temporal and spatial resolution, hampering detailed
analyses as used in this work. Major improvements could be expected with the development of an observa-
tional strategy provides a more comprehensive information on future major eruptions. This latter would
enable documentation of the full chain of mechanisms from the emission of aerosol precursors to the LT
response, including the shortwave and longwave response to those stratospheric aerosols. A more complete
database would lead to stronger observational constraints and reduce uncertainties.

Our analyses have large implications for controversial geoengineering strategies involving SRM-SAI. Our
results imply that the implementation of SRM-SAI for a given long-term temperature objective would require
a larger amount of SO2 injection and hence be more expensive than previous estimates, as well as introdu-
cing a greater probability of encountering nonlinearities in the climate response (Fuss et al., 2014). Moreover,
the forcing efficiency depends on several parameters such as the aerosol quantity, the particle size, or the
injection flux (Kleinschmitt, 2017; Niemeier & Timmreck, 2015). Increasing the aerosol injection rate by 20%
does not ensure that the radiative forcing will also increase by 20% given the fact that the aerosol shortwave
cooling does not necessarily increase as strongly with injection magnitude as the longwave warming
(Kleinschmitt, 2017). Beyond the possible side effects of SRM-SAI, our results also raise questions about the
relevance of this strategy to counteract global warming and avoid potential overshoots (Tilmes et al.,
2016) related to stringent mitigation pathways such as RCP2.6 (Van Vuuren et al., 2011).
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3.4. CONTRAINDRE LA RÉPONSE DES MODÈLES EN UTILISANT L’ANALOGUE
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Figure 3.12 – Représentation schématique de la méthode de contrainte
émergente.

3.4.4 Conclusions de cette étude et discussion

Dans cette étude, nous avons mis en évidence l’existence d’une propriété statis-
tique émergente à travers l’ensemble des modèles ayant participé à l’expérience G4 de
GeoMIP, entre le refroidissement long terme des continents en réponse à la SRM et le
refroidissement court terme des continents imputé aux éruptions volcaniques majeures
ayant eu lieu depuis 1850. La contrainte observationnelle établie à partir de multiples
jeux de données d’observations et de réanalyses permet d’évaluer d’une part le com-
portement des modèles en réponse aux éruptions volcaniques, et d’autre part de le
contraindre dans le scénario de SRM à travers la propriété émergente.

L’implication de cette méthode est double, puisqu’elle permet dans le même temps
de contraindre la valeur moyenne des modèles et de réduire l’incertitude autour de la
moyenne. Ainsi, la nouvelle estimation du refroidissement normalisé par la diminution
du rayonnement solaire est établie à 0.44 K.W-1.m2 (intervalle de confiance à 95 % :
[0.19,0.68] K.W-1.m2), contre 0.54 K.W-1.m2 ([0.21,0.87] K.W-1.m2) pour la valeur non
contrainte, c’est-à-dire simplement la moyenne arithmétique multi-modèle. Cela im-
plique que, pour une diminution du rayonnement donné, l’efficacité de la SAI à refroidir
les basses couches de l’atmosphère est réduite de 20 %. Des tests de sensibilité ont été
effectués et sont présentés dans le matériel supplémentaire de la publication, et sont

65
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disponibles en Annexe B. Nous avons par exemple justifié la robustesse de notre étude
en démontrant que les conclusions principales ne sont pas sensibles à la méthodologie
choisie. Par exemple, nous avons présenté et justifié les traitements apportés aux séries
temporelles et la méthodologie de calcul des anomalies de température et de rayonne-
ment, mais aussi certains choix effectués sur les observations. Nous avons également
testé la robustesse de la méthode de contrainte émergente à l’ajout et au retrait d’un
modèle de l’étude.

Par contre, nous avons montré que l’utilisation de paramètres climatiques globaux
(par exemple la température de surface en moyenne globale) amoindrit l’effet de la
contrainte observationnelle. Cela est en grande partie dû au fait que la dispersion inter-
modèle est plus faible en moyenne globale qu’en moyenne sur les continents à cause
du rôle des océans qui tempèrent le refroidissement global continental en libérant de
la chaleur dans l’atmosphère, réduisant ainsi la gamme de réponses des modèles sur la
température en moyenne globale.

Un point important à évoquer est que notre étude n’a abordé qu’une partie de
l’incertitude totale qui lie le refroidissement de surface à la quantité d’aérosols injectée.
En effet, comme mentionné dans l’article, la réponse fonctionnelle de la température
de surface à l’injection d’aérosols stratosphériques T=f(SO2) peut se décomposer selon
trois composantes :

ΔT = ΔT

ΔSW
× ΔSW

ΔAOD
× ΔAOD

ΔSO2
× ΔSO2

Avec, ΔSW
ΔAOD

qui représente une seconde source d’incertitude provenant de la réponse
du rayonnement solaire descendant au forçage en AOD, et ΔAOD

ΔSO2
qui représente l’in-

certitude provenant de l’efficacité des aérosols injectés dans la stratosphère à agir
sur l’épaisseur optique de l’atmosphère. Cette dernière incertitude extérieure au pro-
tocole expérimental de G4 peut lier la quantité d’aérosols réellement injectée dans
l’atmosphère au forçage par l’AOD utilisé dans les modèles. On peut aussi distinguer
une quatrième composante en isolant dans ce dernier terme l’effet des injections sur la
charge en SO2, de l’effet de la charge sur l’épaisseur optique.

Certaines études récentes ont d’ores et déjà fourni quelques éléments de réponse à
ces incertitudes (Niemeier and Timmreck, 2015; Kleinschmitt et al., 2018), que je n’ai
pas pu aborder dans mon étude à cause de la nature du protocole et du manque de
modèles avec émissions prescrites et aérosols stratosphériques interactifs.
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Résumé du Chapitre 3

Dans ce chapitre, nous avons présenté un scénario relativement réaliste d’injection
d’aérosols stratosphériques adossé à un scénario médian (RCP4.5) de concentration
de gaz à effet de serre, et testé dans un exercice international d’intercomparaison de
modèles (GeoMIP). Les principaux éléments à retenir de ce chapitre sont les suivants :

- la réponse des modèles à une injection d’aérosols d’origine naturelle (volcans)
ou anthropique (SRM) est cohérente et comparable à l’échelle globale, induisant une
diminution du rayonnement solaire en surface et un refroidissement global. Néanmoins,
cette analogie est très limitée quand on s’intéresse aux patterns régionaux, fortement
influencés par les échelles temporelles différentes.

- bien que l’ensemble des modèles utilisés dans cette étude s’accordent sur le signe
de la réponse de la température de surface dans le cadre de la simulation G4, il existe
une grande incertitude sur l’amplitude du refroidissement simulé en moyenne globale,
notamment sur les continents.

- grâce à une méthode statistique bayésienne et l’utilisation des éruptions volca-
niques comme un analogue de la SAI anthropique, nous avons contraint la réponse des
modèles et réduit de 20 % l’amplitude du refroidissement continental induit par la SAI
et de 40 % l’incertitude associée.

- l’utilisation des éruptions volcaniques comme analogue de la SRM-SAI réside
principalement dans la méthode actuelle de modélisation de la SRM-SAI dans les
modèles de climat. Les travaux de Kleinschmitt et al. (2018) montrent l’importance
de la stratégie d’injection sur la chaine de processus engendrée. La nécessité d’élaborer
des protocoles plus sophistiqués afin d’étudier plus précisément les impacts de la SAI
va naturellement réduire l’analogie qui peut être faite entre les éruptions volcaniques
et la SRM-SAI.
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4.1 Introduction

Les études paléoclimatiques ont démontré le lien fort existant entre la température
globale de la Terre et la teneur en dioxyde de carbone de son atmosphère (Barnola
et al., 1987; Petit et al., 1999). Ainsi, les flux de carbone existants entre les différents
réservoirs du système climatique sont perturbés en réponse aux modifications clima-
tiques naturelles de la Terre, comme par exemple celles liées à l’évolution temporelle
des paramètres orbitaux terrestres (la théorie de Milankovitch est détaillée dans la
sous-section 2.2.3). À l’inverse, le réchauffement climatique récent est attribué à l’aug-
mentation des concentrations atmosphériques en gaz à effet de serre, dont le dioxyde
de carbone (CO2) et le méthane (CH4) constituent les principales formes du carbone
dans le réservoir atmosphérique (Bindoff et al., 2013, AR5, Chap. 10). Les puits de
carbone atmosphérique (l’océan et la biosphère continentale) ont contribué à limiter
le réchauffement climatique global en absorbant une partie des émissions anthropiques
de CO2 depuis l’ère industrielle (Figure 4.1).

Figure 4.1 – Évolution temporelle combinée des différents termes de sources
(valeurs positives) et de puits (valeurs négatives) de carbone. Les émissions is-
sues de l’utilisation d’énergies fossiles et de l’industrie (gris), ainsi que celles
résultant de changements d’utilisation des sols (orange) contribuent à l’aug-
mentation du CO2 dans l’atmosphère (violet), les surfaces continentales (vert)
et l’océan (bleu). La courbe rouge (renversement des émissions totales) met en
avant la différence entre les émissions totales et l’évolution des différents stocks
de carbone, et l’imperfection de la compréhension actuelle du cycle du carbone
total (source : Le Quéré et al., 2018, Global Carbon Budget 2017).
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4.1. INTRODUCTION

Les modifications du système climatique en lien avec le réchauffement global pour-
raient altérer les mécanismes de sources et de puits de carbone et contribuer à un
réchauffement additionnel via une boucle de rétroaction positive (Friedlingstein et al.,
2006, 2014). Le couplage qu’il existe entre le cycle du carbone et le climat implique de
développer l’étude et la compréhension du cycle du carbone afin de prédire l’évolution
des stocks dans chacun des réservoirs, notamment le CO2 atmosphérique dont l’ac-
croissement de la concentration contribue majoritairement au renforcement de l’effet
de serre. Dans le cas de la SRM, et plus spécifiquement de la SAI, une étude récente
(Keith et al., 2017) suggère que la SRM pourrait aussi être considérée comme une tech-
nique de CDR, c’est-à-dire capable de retirer du CO2 de l’atmosphère via ses effets
indirects sur le cycle du carbone. Plusieurs études ont déjà montré que les perturba-
tions climatiques induites par la SRM tendent à favoriser les flux de carbone vers les
puits naturels (Govindasamy et al., 2002; Matthews and Caldeira, 2007; Eliseev, 2012;
Keller et al., 2014; Muri et al., 2015; Lauvset et al., 2017).

Dans ce chapitre, je vais étudier la réponse du cycle du carbone en réponse à
l’injection d’aérosols stratosphériques dans le cadre de l’expérience G4 de GeoMIP.
L’enjeu sera ici d’évaluer si la SAI présente ou non les caractéristiques intrinsèques
nécessaires pour être considérée comme une technique de CDR. Contrairement aux
études précédentes sur ce sujet, mon travail se base sur une analyse multi-modèle
issue d’un exercice coordonné (GeoMIP) et s’appuie sur une simulation réaliste de
SRM (G4). Je présenterai au préalable les différentes méthodes de représentation du
cycle du carbone dans les modèles de climat, notamment la manière dont il est pris en
compte dans les scénarios climatiques futurs. Je détaillerai aussi les processus majeurs
responsables d’échanges de carbone entre les différents réservoirs.
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4.2 Représentation et évaluation du cycle du car-
bone global dans les modèles de climat

Jusqu’aux années 2000, la plupart des modèles de climat étaient purement phy-
siques et ne représentaient pas le cycle du carbone. Les interactions existantes entre
le cycle du carbone et le climat ont ensuite incité les groupes de modélisation à
représenter les échanges de carbone au sein du système climatique, afin de faire du
CO2 atmosphérique une variable évolutive, d’abord en moyenne annuelle et globale,
puis évoluant de manière tridimensionnelle à chaque pas de temps, au même titre que
les autres variables pronostiques du modèle atmosphérique.

4.2.1 Fonctionnement des principaux puits de carbone

4.2.1.1 Le puits de carbone océanique

L’océan est le plus gros réservoir de carbone sur Terre, avec un ordre de grandeur
cent fois supérieur à la quantité de carbone dans l’atmosphère. À l’interface océan-
atmosphère, deux processus majeurs régissent les échanges de carbone : la pompe de
solubilité et la pompe biologique.

La pompe de solubilité : elle tire son nom de la forte solubilité du CO2 dans
l’eau. Cette pompe décrit l’ensemble des mécanismes physiques pilotant le flux de
carbone à l’interface océan-atmosphère. La loi de Henry stipule que la concentration
d’un gaz dissous dans un liquide est proportionnelle à la pression partielle qu’exerce
ce gaz sur le liquide. La direction du flux de carbone dépend alors des concentrations
atmosphériques et océaniques, mais aussi de certains paramètres comme par exemple
la température de l’eau, une température froide favorisant la dissolution du CO2 dans
l’eau. Les eaux froides aux hautes latitudes sont riches en CO2 et l’exportent vers
le fond de l’océan. À l’inverse, la remontée des eaux aux basses latitudes favorise un
dégazage du carbone océanique vers l’atmosphère.

La pompe biologique : les processus physiques de la pompe de solubilité sont
complétés par les processus de la “pompe biologique” : la couche euphotique décrit
la couche superficielle de l’océan dans laquelle la lumière solaire est suffisante pour
permettre à la photosynthèse de se produire. Ce processus photosynthétique effectué
par le plancton marin contribue à stocker du CO2 atmosphérique dans l’océan, qui est
ensuite exporté sous forme de matière organique dans l’océan profond à la mort de
l’organisme.

Dans les modèles système Terre, l’ensemble des échanges de carbone entre l’océan
et l’atmosphère est résumé au travers d’une seule variable quantifiant le flux net de
CO2 entre les deux réservoirs de carbone. L’acronyme officiel CMIP5 de cette variable
est fgCO2, qui est par convention positive lorsque l’océan stocke du carbone.
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4.2.1.2 Le puits de carbone continental

Les surfaces continentales échangent également du carbone avec l’atmosphère, via le
rôle de la biosphère. En effet, les organismes autotrophes effectuent la photosynthèse
et consomment du CO2 atmosphérique. Le processus photosynthétique est mis en
concurrence avec la respiration de ces mêmes organismes, qui relâche du carbone vers
l’atmosphère. Enfin, la respiration des organismes hétérotrophes relâche également du
carbone vers l’atmosphère. Ces trois paramètres sont représentés dans les modèles
par les acronymes GPP (Growth Primary Production, soit la production primaire
brute, quantifiant l’activité photosynthétique), RA (Respiration Autotrophique), et
RH (Respiration Hétérotrophique). Ces trois processus sont fortement influencés par
les principaux paramètres climatiques (température, rayonnement, ressource en eau...)
dont la réponse sous l’effet de la SAI déplace l’état du système vers des conditions
particulières (température plus faible mais forte concentration atmosphérique en CO2,
diminution du rayonnement total mais augmentation de la proportion du rayonnement
diffus...).

4.2.1.3 Réponse régionale des puits de carbone

Les flux de carbone ne sont pas répartis uniformément sur le globe : certaines
régions sont particulièrement efficaces pour stocker du carbone atmosphérique, d’autres
le sont moins et certaines peuvent être des sources de carbone pour l’atmosphère.
Par exemple le pergélisol est potentiellement une réserve de carbone susceptible d’être
relâché dans l’atmosphère en réponse au réchauffement climatique (Zimov et al., 2006).
Concernant les surfaces continentales, les flux de carbone vont principalement être pi-
lotés par l’utilisation des sols, et la nature du couvert végétal. La bande tropicale com-
prenant la forêt amazonienne, africaine et indonésienne est la plus active compte tenu
de la saisonnalité particulière sous ces très faibles latitudes. En effet, le développement
et le rôle de ces gigantesques couverts végétaux sur les flux de carbone sont fortement
influencés par le climat relativement constant en terme d’apport énergétique solaire
et de température, contrairement aux forêts boréales qui, bien qu’ayant un rôle non
négligeable, subissent un cycle saisonnier très marqué.

Dans l’océan, une zone géographique est particulièrement efficace pour absorber le
carbone de l’atmosphère : il s’agit de l’Atlantique Nord (Key et al., 2004). La zone
de convection océanique au sud du Groenland, moteur de la circulation thermohaline,
contribue à l’export d’eau riche en carbone vers le fond de l’océan. Ce bassin océanique
représentant 15% de la surface océanique global est responsable de 23% du stockage
océanique de carbone anthropique (Sabine et al., 2004). Pour les mêmes raisons de
convection océanique d’eau froide favorisant la dissolution du carbone atmosphérique
dans l’eau, l’océan Austral est également une zone privilégiée de stockage de carbone
atmosphérique (Landschützer et al., 2015).

4.2.2 La rétroaction climat-carbone

L’importance du cycle du carbone et de sa représentation dans les modèles de climat
réside dans sa forte interaction avec le système climatique. Jusqu’à présent, environ
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la moitié des émissions de CO2 anthropiques ne s’accumule pas dans l’atmosphère,
limitant ainsi les effets sur le climat. Dans le cadre du réchauffement climatique global,
l’efficacité des puits de carbone décrits précédemment pourrait diminuer, amplifiant
de fait l’effet des émissions sur les concentrations atmosphériques de CO2 (Cox et al.,
2000). Cette dualité entre l’importance du niveau atmosphérique de CO2 sur le climat
et le rôle que joue le climat sur les différents flux de CO2 montre qu’il est complexe
d’étudier précisément le rôle du cycle du carbone dans le futur : le climat et le cycle du
carbone vont fortement dépendre du niveau des émissions de gaz à effet de serre futures.
Ainsi, plusieurs trajectoires sont imaginées pour balayer l’éventail des possibles. Il
existe à l’heure actuelle deux méthodes pour représenter le cycle du carbone dans les
modèles de climats :

- la plupart des modèles de climat sont utilisés en mode “pilotage en concentra-
tion” : dans ce cas, l’évolution de la concentration atmosphérique en CO2 est prescrite
et l’influence des rétroactions du cycle du carbone sur le climat n’est pas prise en
compte. En revanche, l’évolution des stocks de carbone dans les autres réservoirs que
l’atmosphère peut être modélisée, ce qui permet de calculer a posteriori les émissions
compatibles avec un scénario donné de concentrations.

- une autre méthode de simulation consiste à utiliser le modèle en mode “pilotage
en émission”. Cette fois-ci, les émissions de carbone anthropiques sont explicitement
modélisées : le modèle calcule conjointement l’évolution du climat et l’évolution du
CO2 atmosphérique. L’évolution du CO2 atmosphérique dépend alors des émissions de
carbone anthropiques imposées, mais aussi des flux de carbone vers les puits naturels
de carbone.

La différence du mode de pilotage va influencer le mode de fonctionnement du
modèle et les trajectoires climatiques qu’il va emprunter. En effet, lorsque le modèle
simule directement les émissions de carbone, le carbone ainsi émis dans l’atmosphère
suivra le cycle classique : une partie restera dans l’atmosphère contribuant à augmenter
la concentration atmosphérique en CO2 ; l’océan et la biosphère continentale joueront
leur rôle de puits et stockeront une partie du carbone émis. En revanche, lorsque le
modèle fonctionne en concentration, il ne simule plus les émissions de carbone mais
l’augmentation de la concentration atmosphérique en CO2. Le cycle du carbone pa-
ramétré dans le modèle vise alors à quantifier les différents flux de carbone, sans jamais
influencer la croissance atmosphérique en CO2. Dans cette simulation, les émissions
“réelles” correspondent donc à la somme du carbone stocké dans l’atmosphère (qui est
un forçage du modèle) et des différents flux de carbone affectant l’atmosphère.

4.2.3 Le concept d’émissions “compatibles”

La principale conséquence de la différence de représentation entre les deux
méthodes décrites précédemment réside dans l’influence du cycle du carbone sur le cli-
mat, qui est directement prise en compte dans les modèles fonctionnant en émissions.
Pour les autres modèles, cette rétroaction climat-carbone n’est pas prise en compte,
mais peut être évaluée a posteriori : ce diagnostic a été proposé pour la première fois
dans le cadre de CMIP5 par Jones et al. (2013). Ce concept permet d’estimer pour
chaque modèle le niveau d’émissions anthropiques compatibles avec la trajectoire de
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concentration atmosphérique en CO2, en considérant le rôle des puits naturels simulés
par le modèle. Le cumul des émissions compatibles dans le temps permet d’appro-
cher le concept de budget carbone. Dans le cas de la SRM-SAI ce concept permet de
quantifier dans quelle mesure le climat induit par la SAI va influencer les niveaux de
CO2.

Dans l’étude qui suit, nous proposons de reproduire ce diagnostic dans le cas de
la simulation G4. La croissance atmosphérique en CO2 est identique entre la simula-
tion G4 et son scénario de référence RCP4.5 : le diagnostic d’émissions compatibles
consiste donc à évaluer et quantifier l’impact de la SAI sur les flux nets de carbone
vers l’océan et les surfaces continentales. Parmi l’ensemble de modèles utilisés dans
le chapitre précédent, certains sont écartés de cette étude pour différentes raisons : le
modèle CCSM4 s’adosse au scénario de concentration RCP6.0 dont la trajectoire de
concentration atmosphérique en CO2 est différente du scénario RCP4.5. La différence
de composition de l’atmosphère engendre une réponse différente des flux de carbone, et
l’impact de la SAI serait difficilement isolable. D’autres modèles ont réalisé la simula-
tion G4 ainsi que le scénario de référence RCP4.5 en mode émissions. La contribution
de la rétroaction climat-carbone est donc intrinsèque à ses modèles. Finalement, six
modèles ont réalisé la simulation en pilotage en concentration. Il s’agit des modèles
BUN-ESM, CanESM2, CNRM-ESM1, HadGEM2-ES, MIROC-ESM et MIROC-ESM-
CHEM.

4.3 Réponse du cycle du carbone à une injection
continue d’aérosols stratosphériques : cas de la
SRM

4.3.1 Rôle des “drivers” climatiques : résultats attendus a
priori ?

Dans le chapitre précédent, nous avons montré que tous les modèles répondent
de manière similaire à la SAI : ils montrent une diminution à l’échelle globale du
rayonnement solaire, de la température en surface, et des précipitations. Ces impacts
sur trois paramètres clés dans le calcul des processus régissant les flux de carbone vont
modifier l’intensité des flux de carbone dans la simulation G4.

Concernant le flux net de carbone océanique, la pompe de solubilité pilote
généralement le signal (plus que la pompe biologique) car elle est sensible à la
température des couches superficielles de l’océan. À l’inverse de ce qui est simulé en
réponse au réchauffement océanique dans le scenario RCP4.5, le refroidissement super-
ficiel induit par la SAI (Figure 3.6) favorise l’absorption du CO2 atmosphérique dans
l’eau. On peut donc s’attendre à une augmentation relative du stockage du carbone
atmosphérique dans l’océan.

La réponse de la biosphère continentale à la SAI est beaucoup moins évidente,
puisque le flux net est la combinaison des processus photosynthétique et de respirations
précédemment décrits, agissant tantôt comme un puits et tantôt comme une source de
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carbone pour l’atmosphère. Parmi ces processus, la GPP, qui représente la production
primaire brute donc l’activité photosynthétique de la biosphère, dépend fortement du
rayonnement solaire incident et sera par conséquent sensiblement modifiée par la SAI.
Cependant, la SAI va concomitamment diminuer le rayonnement solaire et modifier la
proportion de rayonnement direct et de rayonnement diffus. En effet, la modification
de la composition de l’atmosphère et la présence d’aérosols va tendre à augmenter la
proportion de rayonnement diffus par rapport au rayonnement direct. Si à première
vue la diminution du rayonnement total pourrait laisser croire à une diminution de la
photosynthèse et donc de la GPP, certaines études montrent qu’une augmentation de
la proportion du rayonnement diffus par rapport au rayonnement direct tend à aug-
menter la GPP (Mercado et al., 2009). L’explication de ce phénomène viendrait de la
capacité du rayonnement diffus à pénétrer dans la canopée et ainsi à augmenter l’acti-
vité photosynthétique. La température et la ressource en eau du sol jouent également
un rôle sur l’activité photosynthétique, puisqu’une température trop forte ou un déficit
d’eau du sol peuvent limiter la photosynthèse. Il est donc difficile d’anticiper comment
la GPP va réagir à la SAI. La variable RA est normalement anticorrélée à la GPP,
puisque la respiration de la biosphère dépend principalement de son activité photo-
synthétique. Concernant la respiration hétérotrophique RH, elle n’est pas influencée
par le rayonnement, mais principalement pilotée par la température. Le refroidissement
induit par la SAI tendrait donc à diminuer la respiration hétérotrophique.

4.3.2 Réponse du cycle du carbone aux éruptions volcaniques

Dans le Chapitre 3, j’ai utilisé les éruptions volcaniques majeures comme un ana-
logue de la SRM-SAI. Cette analogie présentait certaines limites, notamment spatiale
et temporelle, mais reposait sur les processus communs entre ces deux phénomènes
reliant une baisse de rayonnement et une baisse de la température globale. L’analogie
peut être poussée plus loin dans le cadre de la modélisation numérique puisque la SAI
est rigoureusement implémentée comme une éruption volcanique constante dans le
temps. Tjiputra and Otter̊a (2011) ont étudié par exemple la réponse du cycle du car-
bone à l’éruption du Pinatubo, en découplant l’éruption de leur simulation numérique :
le flux net de carbone est significativement augmenté durant les deux années suivant
l’éruption. Les travaux de Lucht et al. (2002) montrent également la décomposition du
flux net en deux : d’une part la production primaire nette (NPP) qui est la différence
entre la GPP et la RA, ce qui permet de quantifier le flux net de carbone vers les
organismes autotrophes, et d’autre part la respiration hétérotrophique RH. Ces deux
paramètres décroissent en réponse à l’éruption du Pinatubo lorsque l’on s’intéresse
aux forêts boréales, contribuant à une diminution de l’indice foliaire (LAI), validée
par les données satellitaires. Néanmoins la diminution du carbone stocké via la NPP
est plus faible que la diminution du carbone exporté vers l’atmosphère due à la RH,
ce qui contribue à une augmentation du flux net de carbone vers l’écosystème. Enfin,
Rothenberg et al. (2012) ont étudié l’impact des éruptions volcaniques sur les flux de
carbone sur la période 1870-2000. Ils trouvent également une augmentation du flux
net de carbone vers la biosphère, concentrée principalement dans la bande tropicale,
accompagnée toutefois d’une grande variabilité spatiale.
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4.3.3 Motivations de l’étude

L’étude qui suit se base sur la simulation G4, qui est la simulation la plus réaliste
du jeu de simulations de GeoMIP dans le cadre de CMIP5. De plus, cette étude est
innovante du fait de la particularité d’étudier la réponse du cycle du carbone dans
un cadre multi-modèle. Un objectif original est d’évaluer si l’on peut assimiler cette
technique de SRM à une technique de géo-ingénierie de type CDR, en raison de sa
capacité à stimuler les puits de carbone à l’instar de ce qui a été récemment suggéré
(Keith et al., 2017).

Cette étude se place aussi dans le contexte des accords de Paris (UNFCCC, 2015),
dont l’objectif très ambitieux de limiter le réchauffement global en deçà de 1.5°C
nécessite de limiter l’accroissement du CO2 atmosphérique et de fait les émissions
anthropiques. Le très récent rapport spécial du GIEC sur le scénario 1.5°C laisse une
place aux différentes formes de géo-ingénierie, les techniques de SRM étant notamment
étudiées pour éviter de dépasser un certain seuil de réchauffement. L’étude récente de
Lawrence et al. (2018) présente également l’état actuel des recherches scientifiques
sur l’ensemble des techniques de géo-ingénierie, les replaçant dans le contexte des
accords de Paris. Ils jugent qu’en l’état actuel des connaissances, les techniques de
géo-ingénierie ne peuvent pas significativement contribuer à atteindre l’objectif en
température des accords de Paris. Dans ce contexte, la technique de SRM-SAI capable
de limiter l’augmentation de la température globale, mais aussi de potentiellement
stimuler les puits de carbone, semble présenter l’atout de limiter simultanément les
causes et les conséquences du réchauffement climatique.

4.3.4 Why Solar Radiation Management cannot be consi-
dered as a reliable and sustainable mitigation tech-
nique ?, Environmental Research Letters, Plazzotta et
al., in prep
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The classification of solar radiation management (SRM) as either an adaptation or a 

mitigation technique has been debated for almost a decade. SRM can be understood as an 

adaptation measure to counteract anthropogenic global warming by reducing the flow of solar

energy entering the climate system. At the same time, SRM might also be considered as a form

of mitigation because of its possible stimulation of natural carbon sinks. However, such a 

potential has not yet been assessed in regards of genuine carbon dioxide removal (CDR) 

techniques. Here we quantify the impact of SRM on the global carbon budget using results 

from experiment G4 of the Geoengineering Model Intercomparison Project (GeoMIP), 

simulating a continuous stratospheric injection of 5 Tg of sulfur dioxide (SO2) per year 

between 2020 and 2069 under the RCP4.5 scenario. We find that 40 ± 19 GtC are furthermore

absorbed by natural carbon sinks in response to SRM after 50 years of SRM; 85% into the 

land biosphere and 15% into the ocean. While each of the six Earth System Models (ESM) 

used in this study predicts an increase in the net carbon uptake over both land and ocean, a 

substantial inter-model spread remains on the magnitude of the response. Moreover, the 

stoppage of SRM after 2070 is shown to release of 8 ± 11 GtC previously stored back to the 
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atmosphere during the following 20 years, highlighting the transience of the carbon storage 

induced by the SRM. Therefore, when comparing SRM to CDR in terms of efficiency, cost 

and sustainability, and given the highlighted uncertainties of the ESM response, we conclude 

that SRM cannot be considered as an effective mitigation option.

1. Introduction

Due to an increase in carbon dioxide (CO2) emissions, the global atmospheric CO2 concentration 

reached 402.8 ± 0.1 ppm averaged over 2016 (Le Quéré et al., 2018). According to ’Bridging the 

Emissions Gap Report’ (UNEP, 2017), the current global CO2 emissions are already considerably 

higher than the required level to halt global warming below 2°C by 2100, with respect to 

preindustrial level. In order to have reasonable likelihood to limit global warming to well below 

2°C, it would probably be necessary to massively deploy global-scale negative emissions 

technologies (NETs) such as bioenergy carbon capture and storage (Fuss et al., 2014) before the end

of the century, and/or to implement alternative geoengineering techniques in order to limit the flow 

of solar radiation entering the climate system (Parker and Geden, 2016). While NETs are widely 

accepted as desirable mitigation options, the use of solar radiation management (SRM, also called 

solar geoengineering or albedo modification) is still debated because it is a remedial option that 

only aims at limiting the global temperature increase without reducing the atmospheric CO2 

concentration, thereby not addressing all their predicted effects on the Earth system raising serious 

concerns about the fate of the climate system in case of failure or deliberate termination of SRM.

However, a recent study (Keith et al., 2017) suggests that SRM might be understood as a form of 

carbon dioxide removal (CDR) technique because of its impacts on the global carbon cycle. This 

statement is also supported by former studies (Matthews and Caldeira, 2007; Govindasamy et al., 

2002; Eliseev, 2012; Keller et al., 2014; Muri et al., 2015; Lauvset et al. 2017) which suggest that 

SRM is likely to enhance the carbon uptake by both ocean and terrestrial ecosystems. This finding 
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is based on results of numerical SRM experiments as well as on natural analogues of SRM: major 

volcanic eruptions (Brovkin et al., 2010; Tjiputra and Ottera, 2011; Rothenberg et al., 2012; 

MacMartin et al., 2016). In both cases, the same mechanism is at play. Indeed, the global carbon 

cycle mainly responds to the thermal adjustment of the climate system after a decrease in incoming 

solar energy (e.g., Cao, 2018). Over land, SRM could cause a decrease in soil respiration driven by 

a reduction in surface temperature. The difference between photosynthesis and respiration then 

results in a potential increase of the net carbon uptake. In addition, the ocean carbon sink could also 

be enhanced because of an increase in CO2 solubility induced by the cooling of sea surface 

temperatures. Such impacts remain largely dependent on both experiment set-up (baseline scenario, 

SRM design) and model formulation, resulting in a wide range of estimated atmospheric CO2 

responses from around 19 GtC (Tjiputra et al., 2016) to 251 GtC (Keller et al., 2014) within about 

eight decades (see Table 1). Yet, in order to be claimed as an effective CDR or mitigation option, 

carbon removal must be sustainable. So far, the potential rebound effect of the carbon cycle after 

stopping SRM has not been much documented and remains very uncertain.

Here, using a set of coordinated experiments from the Geoengineering Model Intercomparison 

Project (GeoMIP, Kravitz et al., 2011), we assess the impacts of SRM on the global carbon uptake 

and the potential of SRM to act as a CDR option. To investigate this question, we determine the 

amount of carbon removal induced by the deployment of SRM across six state-of-the-art Earth 

System Models (ESMs) using the allowable carbon emission framework (Jones at al., 2013a). The 

sustainability of this carbon removal after SRM termination is also explored, across the six ESMs 

over a period of 20 years after SRM termination, and using an extended simulation of 80 years after

SRM termination performed with Centre National de Recherches Météorologiques‐Earth System 

Model version 1 (CNRM-ESM1, Séférian et al., 2016). 
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Table 1. Impacts of SRM by either stratospheric SO2 injection or declining incoming solar radiation 

on net carbon uptake as estimated by several studies. Decrease in incoming solar radiation at surface

and cumulative carbon uptake are given at the end of the stratospheric SO2 injection.
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Section 2 describes the models and the diagnosis used in this study; section 3 shows the results, 

including the evaluation of the efficiency, the sustainability and the cost of SRM to remove CO2 out 

of the atmosphere. Results are further discussed and conclusions are drawn in section 4.

2. Experiment design and methods

2.1. Model simulations

In this study, we use six state-of-the-art ESMs that contributed to CMIP5 and GeoMIP. They all 

include the carbon cycle as an interactive component. Yet, all simulations are “concentration 

driven”, meaning that the time evolution of atmospheric CO2 is prescribed for all models according 

to the CMIP5 recommendations for the historical period and to a representative concentration 

scenario after 2005 (Taylor et al., 2012). The simulated natural flux of carbon dioxide between land 

or ocean and the atmosphere allows us to diagnose the anthropogenic CO2 emissions that are 

compatible with the prescribed concentration pathway.

We use the RCP4.5 scenario (Van Vuuren et al., 2011) as a baseline for the so-called G4 

geoengineering experiment (Kravitz et al., 2011). In this experiment, the SRM deployment assumes 

a 50-year continuous injection of 5 Tg of SO2 (¼ of Mount Pinatubo eruption) per year into the 

stratosphere, from 2020 to 2069. Then, the simulation is extended by 20 years after the 50-year 

stratospheric SO2 injection to evaluate the resulting rapid warming. In order to analyze over a 

longer period the impact of SRM termination, we extend the G4 and RCP4.5 simulations with 

CNRM-ESM1 from 2070 to 2150. For these extended simulations, the external forcings 

(concentrations of greenhouse gases and aerosol loading) are still prescribed according to the 

RCP4.5 scenario. All analyses are based on available monthly model outputs, exploiting 3 

realizations for CanESM2, 2 for BNU-ESM, CNRM-ESM1 and HadGEM2-ES, and only 1 for 

MIROC-ESM and MIROC-ESM-CHEM; ocean model outputs are projected on the regular 
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atmospheric grid for each model using a nearest neighbor interpolation.  Several other interpolation 

procedures have been tested; they do not affect the results and hence the conclusion of this study.

2.2. Compatible emissions diagnosis

The total anthropogenic carbon storage can be divided into three main reservoirs: atmosphere, 

ocean, and land biosphere (Equation 1).

C
TOT
=C

atm
+C

oce
+C

land (1)

Allowable carbon emissions (ACE) are defined as the time evolution of the global carbon storage, 

so the sum of the time evolution of the three reservoirs (Jones et al., 2013a, Equation 2).

ACE=
dC

TOT

dt
=
dC

atm

dt
+
dC

oce

dt
+
dC

land

dt
(2)

In this study, the SRM impact on ACE is computed as the difference between the baseline scenario 

(RCP4.5) and the SRM experiment (G4). This is suitable since the atmospheric CO2 growth rate or 

the land use change scenario are identical between the two simulations. SRM impacts on ACE can 

be summarized as the differences in fluxes from the atmosphere to the ocean and to the land 

biosphere. These two fluxes are calculated following Equations 3 and 4.

dC
land

dt
=ΔNEP=Δ (NPP−RH )=Δ (GPP−RA−RH ) (3)

dC
oce

dt
=ΔfgCO

2
(4)

where NEP represents the net ecosystem production; GPP and NPP are the gross and the net 

primary production respectively; RH and RA are the heterotrophic and the autotrophic respiration 

respectively; finally fgCO2 is the CO2 flux between the ocean and the atmosphere.
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2.3. γ diagnosis

In order to assess the transient response of land carbon cycle to SRM, we compute the sensitivity of 

land carbon fluxes to climate using the carbon-climate feedback framework as described in 

Friedlingstein et al. (2006). Under this framework, we define γSRM as the sensitivity of land carbon 

storage as follows:

γ
SRM

=

∑
2020

2069 dC
land

dt
dt

⟨ΔT ⟩
2050−2069

(5)

γSRM is defined as the total carbon stored by land over the SRM period normalized by an average 

cooling over this period. Here we have chosen to deviate from the original carbon-climate feedback 

analysis published by Friedlingstein et al. (2006) because of the specific nature of the SRM 

temperature response: we compute γSRM using an average cooling over 2050-2069 (the last 20 years 

of the stratospheric SO2 injection period), when the global mean temperature difference between the

G4 and RCP4.5 simulations has reached a steady state.

3. Results

3.1 Efficiency of SRM to remove CO2 out of the atmosphere

In the G4 experiment, the simulated injection of sulfate stratospheric aerosols leads to increase the 

planetary albedo, thereby reducing both the incoming solar radiation and the resulting global mean 

temperature at the Earth’s surface. Processes governing the time evolution of the carbon uptake by 

the ocean and the land biosphere are altered by such changes in surface radiation and temperature. 

Previous studies have shown that carbon sinks are enhanced and that SRM allows ocean and land to

store additional carbon with respect to a baseline scenario (Matthews and Caldeira, 2007; Keller et 

al., 2014; Tjiputra et al., 2016; see Table 1). Even if the aerosol injection rates are significantly 
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lower in experiment G4 than in those previous studies, we also find a net increase in oceanic and 

terrestrial carbon uptake in G4 with respect to RCP4.5 (Fig. 1a). We estimate at 40 ± 19 GtC (± 1 

standard deviation) the total additional carbon uptake by land and ocean after 50 years of SRM 

deployment. It represents around 4 years of global anthropogenic CO2 emissions at the current rate. 

The response is mainly driven by the land biosphere which represents 85% of the total uptake, 

representing 34 ± 17 GtC (± 1 standard deviation) and the remaining 15% (6 ± 4 GtC, ± 1 standard 

deviation) is attributed to the ocean uptake.

Figure 1. a. Multi-model cumulative evolution of allowable carbon emissions (ACE) anomaly 

between G4 and RCP4.5 (black). The evolution of the three different carbon stocks that are 

atmosphere, ocean and land biosphere are represented in red, blue and green respectively. Note that

atmospheric CO2 growth rate is identical in G4 and RCP4.5 simulations involving no anomaly. 

Shadings represent the model spread (± one standard deviation around the ensemble mean). The 

period of stratospheric SO2 injection (from the 1rst January 2020 to the 31rst December 2069) is 

delimited by vertical black dotted lines. b. Bar chart representing G4 minus RCP4.5 differences in 

cumulative ACE for the multi-model ensemble mean and for each model at the end of the 
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stratospheric SO2 injection (left), and 20 years later (right). Note that termination effect on carbon 

stocks is given with respect to their values in 2070. Ocean and land anomalies are represented in 

blue and green respectively.

The capacity of SRM to remove carbon out of the atmosphere is robust across all ESMs, but a large 

uncertainty is found around the multi-model ensemble mean. The left side in Fig. 1b summarizes 

the ability of each model to accumulate additional carbon into the two carbon sinks up to 2069 (i.e., 

the end of the stratospheric SO2 injection). Two out of the six ESMs stand out from others with 

cumulative ACE anomalies of 12 and 22 GtC while the other four agree on values from 50 to 60 

GtC. Such differences do not affect the proportion of carbon taken up by land versus ocean: all 

ESMs show that the land biosphere dominates the total carbon uptake in response to SRM.

The enhanced land biosphere carbon uptake absorbs almost 34 ± 17 GtC (± 1 standard deviation), 

representing 85% of additional ACE. The response of land carbon uptake is generally explained by 

changes in photosynthetic and respiration processes which both respond to the decrease in incoming

solar radiation and surface temperature (Piao et al., 2013). Here the same suite of processes is at 

play although the amplitude and timing can differ substantially between models.

The ocean carbon uptake amounts to approximately 6 ± 4 GtC (± 1 standard deviation) over the 

SRM period. This uptake of carbon represents almost 15% of the total ACE increase in response to 

SRM. The response of the ocean carbon uptake is prominently driven by the change in CO2 

solubility due to the SST cooling in response to SRM (Tjiputra et al., 2016). Because most models 

capture this process, there is a relatively good agreement between the response of ocean carbon 

uptake to SRM among the six ESMs.

In line with global average values, the mean spatial distribution of the cumulative ACE anomaly 

across the ESM ensemble (Fig. 2, top panel) also shows a larger response of the land carbon uptake 

to SRM than that of the oceans. However, our analysis shows that there is no clear consensus across
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models on the sign of the response of the global carbon uptake to SRM. This is especially the case 

over land where models disagree on the sign of the response. The only noticeable exception is 

found in the tropics where there is not only a strong response of the land carbon uptake to SRM but 

also a rather good agreement between the models. On the contrary, there is a broad consensus on the

sign of the ocean carbon uptake response to SRM although the response of ocean carbon uptake to 

SRM remains much smaller than that of the land.

Figure 2. Multi-model maps of changes in additional carbon storage in response to SRM (top) 
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and after stopping SRM (bottom). a. The evolution of allowable carbon emissions (ACE) anomaly 

between G4 and RCP4.5 is cumulated from 2020 to 2069 to evaluate SRM impact on carbon fluxes.

b. ACE evolution cumulated from 2070 to 2089 to evaluate termination effect. Stippling indicates 

where more than 66% of the models (4 out of 6) agree on the sign of the difference.

To further our analysis and to understand why ESM generally agree on the sign and the magnitude 

of the ACE in response to SRM, we have split the net carbon uptake in several contributions. This 

breakdown focuses on the land carbon uptake because it represents up to 85% of the ACE. The 

response of the gross carbon fluxes (namely, the Gross Primary Production (GPP), the Autotrophic 

Respiration (RA) and the Heterotrophic Respiration (RH)) to SRM controls the evolution of the 

land biosphere carbon uptake to SRM evolution (consider hereafter as Net Ecosystem Production, 

NEP). Our analysis shows that there is a wide diversity of response in gross land carbon fluxes to 

SRM, which nonetheless leads to a rather good agreement in the response of NEP to SRM (Fig. 3). 

Depending on models, changes in NEP can be attributed to a single process (decrease in RA for 

CanESM2, decrease in RH for MIROC-ESM), or results of a competition between two or even 

three processes (decreases in GPP and RA for CNRM-ESM1, competition between NPP and RH for

BNU-ESM and HadGEM2-ES). Finally, MIROC-ESM-CHEM stands out from other models 

because it shows a drastic reduction in NPP due to a larger decrease in GPP than in RA. For this 

model, the competition between decreases in NPP and RH leads to a slight increase in NEP when 

SRM is stopped. 

When applying the carbon-climate feedback analysis, we show that the range of γSRM compares well

in sign and magnitude to the range of γCMIP5 (Arora et al., 2013). This broad consistency is 

prominently explained by the robust response of soil temperature to declining surface temperature. 

As a consequence, it is likely that other climate drivers, such as precipitation or soil moisture, 

contribute to the large differences between models.

 

182

183

184

185

186

187

188

189

190

191

192

193

194

195

196

197

198

199

200

201

202

203

204

205

11



 12



Figure 3. Cumulative evolution of land biosphere fluxes in response to SRM. A positive value 

indicates that carbon is stored into land biosphere. Green shade represents net ecosystem 

production (NEP) evolution that quantifies additional carbon stored into land biosphere. Processes 

responsible for changes in carbon storage are represented with colored dashed lines: positive 

values for the green dashed line show an increase in gross primary production (GPP), positive 

values for the blue and red dashed lines show decreases in autotrophic respiration (RA) and 

heterotrophic respiration (RH) respectively. Net primary production (NPP) is represented with the 

dark green line. Note that γSRM as computed from Equation 5 and γCMIP5 as reported from Arora et al.

(2013) are given at the bottom right for each model (NA signifies not available). 

3.2 Sustainability of SRM to remove CO2 out of the atmosphere

To be claimed as CDR options, methods able to remove CO2 out of the atmosphere need to durably 

store the carbon that has been removed, even decades after stopping their implementation. In the G4

experiment, the stratospheric SO2 injection is stopped in 2069. As a consequence, incoming solar 

radiation and surface temperature return to their respective RCP4.5 level within a few years (Jones 

et al., 2013b; Plazzotta et al., 2018). The corresponding adjustment of the global carbon cycle can 

thus lead to a reduction in carbon fluxes and stocks as expected from climate-carbon feedbacks 

(Friedlingstein et al., 2014).

We estimate that 8 ± 11 GtC (± 1 standard deviation) of the additional carbon stored during the 50 

years of SRM are released back to the atmosphere during the 20 years following termination (Fig. 

1a). Our analysis over the 20 years after the SRM stoppage confirms the previous findings: the land 

biosphere dominates the global signal, while the ocean plays a minor role. Fig. 1b shows that there 

is a rather good agreement between models in the sign of the response of land and ocean carbon 

uptake after SMR termination. Indeed, four out of the six models show a decrease in both land and 

ocean carbon uptake during the 20 years after stopping SRM. The outliers of this model ensemble 
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exhibit an increase in either land or ocean carbon sink 20 years after stoppage of the SRM. The 

spatial distribution is consistent with those uncertainties (Fig. 2, bottom panel), showing even less 

consensus on termination than the direct SRM impact, which might be partly related to the shorter 

averaging period and the possible stronger influence of internal climate variability.

In order to further investigate the sustainability of carbon removal attributed to SRM, we have 

extended the CNRM-ESM1 G4 and RCP4.5 simulations until 2150 (Fig. 4). We estimate that at 

least 50% of the carbon stored during the 50-year stratospheric SO2 injection is released back to the 

atmosphere within the same time scale (50 years). In comparison to the response of land carbon 

cycle, which continue to release carbon back to the atmosphere decades after decades, it is 

important to note that the termination effect on oceanic carbon is not as clear. The extended 

simulation does not provide more further explanation on oceanic response.

Figure 4. Long-term evolution of cumulative allowable carbon emissions in response to SRM 

termination. Evolution of cumulative carbon uptake anomaly (G4 with respect to RCP45) for ocean

(blue) and land biosphere (green) and both combined (black) as simulated with CNRM-ESM1 from 

2020 to 2150. The stratospheric SO2 injection spans from the 1rst January 2020 to the 31rst 
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December 2069; it is delimited by vertical black dotted lines. Shadings indicate the 1-standard 

deviation range for the cumulative carbon uptake anomaly as deduced from the 2 ensemble 

members of CNRM-ESM1.

3.3 Cost of SRM to remove CO2 out of the atmosphere

In order to further discuss the advantages and shortcomings of SRM as a CDR option, we now 

propose to evaluate its cost in comparison to other genuine CDR methods (Fig. 5). So far, CDR 

studies have focused on several methods, among which: bioenergy with carbon capture and storage 

(BECCS), direct air capture of CO2 from ambient air by engineered chemical reactions (DAC), 

enhanced weathering of mineral (EW), afforestation and reforestation to fix carbon in biomass and 

soils (AR).

In comparison, SRM methods (in particular by stratospheric aerosol injection) remain attractive due

to the induced rapid surface cooling and, thereby, the possibility to avoid harmful impacts of global 

warming. This is also considered as a relatively cheap technique compared to the potential cost of 

global warming. The annual cost for delivery systems based on aircraft designs is estimated to be 

$2-8B to deliver 5 Mt to 20-30km (McClellan et al., 2012). We have also estimated that along the 

50-year implementation of SRM, natural carbon sinks are stimulated and able to store 40 GtC 

(around 0.8 GtC y-1), leading to a normalized cost of 2.5-10 B$ per GtC.
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Figure 5. Comparison of several CDR methods in term of efficiency (in GtC per year) and cost 

(in B$ per GtC). Four methods are presented: bioenergy with carbon capture and storage (BECCS,

yellow), direct air capture (DAC, purple), enhanced weathering (EW, blue) and afforestation and 

reforestation (AR, green). Efficiency and cost of each CDR option are taken from Smith et al. 

(2016). In comparison, SRM efficiency to remove carbon from the atmosphere is evaluated just 

after stopping SRM in 2070, and 20 years later in 2090 (in red and dark-red, respectively). Cost 

estimation of SRM is taken from McClellan et al. (2012).

Contrary to the genuine CDR methods whose purpose is only to remove carbon from the 

atmosphere, SRM primarily intends to reduce the global mean surface temperature. SRM efficiency

to remove atmospheric carbon dioxide is therefore a side effect resulting from climate-carbon 

feedbacks rather than a deliberate objective. By contrast, Smith et al. (2016) have implemented 

CDR scenarios consistent with a 2°C global warming target. In this study the authors have 

estimated that, to be consistent with this target, an annual amount of 3.3 GtC has to be removed 

from the atmosphere in order to reach atmospheric CO2 concentrations between 430-480 ppm. Two 

out of the four CDR methods are able to reach this goal: BECCS and DAC. For other CDR methods
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which are not able to meet the same level of removals, the recent literature is used to give mean 

levels. So far, AR and EW are able to remove respectively 1.1 and 0.2 GtC y-1. Fig. 5 shows that 

SRM compares well to various CDR methods implemented in most integrated assessment models 

when comparing carbon removal potential versus cost, supporting the claim that SRM can be 

understood as a possible mitigation option. Yet, this comparison is questioned when considering the 

fact that the carbon removal induced by SRM is not sustainable because of the rebound effect. Our 

evaluation across six ESMs suggests that SRM efficiency is reduced by at least 40% (from 0.80 to 

0.46 GtC y-1) when considering the impact of the SRM termination on carbon uptake. Reducing the 

total carbon stored from 40 GtC to 32 GtC implies also to increase the normalized cost of SRM to 

3.1-12.5 B$ GtC-1.

4. Discussion

At first glance, SRM can be understood as a form CDR through its ability to stimulate natural 

carbon sinks, in proportions comparable to the rate of CO2 removal expected from the main 

deliberate CDR methods (Fig. 5). However, several important considerations lead to the opposite 

conclusion; that is SRM cannot be understood as a reliable and sustainable mitigation option.

A first consideration arises from the fact that important uncertainties remain in the current 

understanding of driving processes governing the global carbon cycle response to SRM. Indeed, our

analyses show substantial inter-model differences in terms of GPP and RA. In comparison, models 

agree on the response of RH which is mostly driven by the induced surface cooling (Fig. 3). In 

addition to these uncertainties, several key processes are missing in the current generation of ESMs.

On the one hand, SRM is expected to modify the ratio between diffuse and direct radiation, leading 

to an enhancement of photosynthesis and hence greater gross uptake of carbon by vegetation. On 

the other hand, SRM is expected to reduce total incoming solar radiation, thereby decreasing the 

amount of photosynthetically available radiation for photosynthesis and leading to a decrease in 
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gross carbon uptake by vegetation (e.g., Ramachandran et al., 2000). These two competing effects 

on photosynthesis can ultimately cancel each other so that the net land-biosphere response to SRM 

remains very uncertain. Furthermore, the availability of water and nutrients can be modified under 

SRM, also impacting the effectiveness of the land biosphere carbon sink (e.g., Glienke et al., 2015; 

Muri et al., 2015).

Besides, there are also large uncertainties about how the carbon cycle will adjust after SRM 

termination. Although models agree in terms of temperature change following termination, our 

results show large uncertainties in the associated change in allowable carbon emissions. Indeed, 20 

years after stopping SRM, most models show a release in average 8 ± 11 GtC of the carbon 

previously removed out of the atmosphere. Most of the release is attributed to the land biosphere 

whereas the ocean adjustment can be either a source or a sink of carbon after termination. The 

extended simulation with CNRM-ESM1 confirms the early response deduced from the multi-model 

ensemble and shows that more than 50% of the carbon stored into the land biosphere sink is 

released back to the atmosphere within a characteristic time of 50 years. The carbon removal 

induced by SRM is transient and time scales are very smaller than the sustainable geological storage

used in most CDR methods (geological time scale of around 10000 years). This being said, SRM 

remains an effective strategy to counteract global warming and can be seen as a remedial measure 

in a situation where the mitigation of greenhouse gas emissions would fail or be insufficient to 

avoid harmful or irreversible impacts on human societies.
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4.3. RÉPONSE DU CYCLE DU CARBONE À UNE INJECTION CONTINUE D’AÉROSOLS
STRATOSPHÉRIQUES : CAS DE LA SRM

4.3.5 Conclusions principales de l’étude

Dans cette étude, nous avons étudié la réponse du cycle du carbone à la SRM-SAI
dans le cadre de l’expérience G4 de GeoMIP. L’ensemble des modèles simule une aug-
mentation de la quantité de carbone stockée dans l’océan et la biosphère continentale.
En moyenne, ils estiment à 40 GtC la quantité additionnelle stockée durant les 50
années de la SAI, avec une incertitude de 19 GtC (± un écart-type). Cela représente
environ 4 années d’émissions anthropiques de CO2, si on se réfère au taux d’émission
actuel (Le Quéré et al., 2018). Les deux puits de carbone ne sont pas stimulés dans
les mêmes proportions, puisque la biosphère continentale est responsable de 85 % du
carbone total additionnel stocké. Cette capacité de la SRM à stimuler les puits de
carbone peut être vue comme une forme de CDR, mais la non pérennité de ce sto-
ckage après l’arrêt de la SAI en 2070 n’est pas en accord avec la définition intrinsèque
des techniques de CDR. Néanmoins, la simulation ne semble pas assez longue pour
étudier de manière complète l’impact de l’effet rebond en température sur le cycle du
carbone. La simulation longue effectuée avec le modèle CNRM-ESM1 laisse toutefois
penser qu’au moins 80 % du carbone accumulé durant les 50 années de géo-ingénierie
serait relâché vers l’atmosphère après l’arrêt des injections. Une étude multi-modèle
plus longue permettrait de mieux comprendre la réponse du cycle du carbone à l’arrêt
de la SRM. Enfin, la forte incertitude entre les modèles quant à la réponse du cycle du
carbone, notamment concernant les différents processus influençant le flux net de car-
bone vers la biosphère continentale, suggère que les études utilisant un unique modèle
de climat sont à considérer avec beaucoup de précaution.

Figure 4.2 – Impact de la simulation G4 sur la GPP dans CNRM-ESM1, en
moyenne sur les deux réalisations utilisées. La figure présente le cumul sur la
période de SAI, de 2020 à 2069.
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À partir de l’implémentation de la SAI en 2020, cinq modèles sur six simulent une
diminution de la GPP (Figure 3 de l’article). Cette tendance semble à l’inverse du
résultat attendu d’après l’étude de Mercado et al. (2009) sur le rôle du rayonnement
diffus sur la photosynthèse. La Figure 4.2 présente la réponse de la GPP sur la période
de SAI pour le modèle CNRM-ESM1. La tendance extra-tropicale est à la baisse,
tandis que la GPP des forêts tropicales augmente comme le justifie la moyenne zonale.
Il y a concomitamment une baisse de température, une diminution de l’éclairement
solaire avec déstabilisation de la proportion du rayonnement direct et du rayonnement
diffus, ainsi qu’une modification du régime de précipitations et donc de ressource en
eau.

Dans ces conditions, il est difficile d’attribuer l’augmentation de la GPP tropicale
à l’augmentation de la proportion du rayonnement diffus par rapport au rayonnement
direct. La version du modèle du CNRM utilisée pour cette étude (CNRM-ESM1) ne
prenait pas en compte cette distinction et ne représentait donc pas la diminution de la
GPP. Il sera intéressant d’analyser la réponse de la GPP avec CNRM-ESM2-1 qui est
pourvu d’un schéma de transfert radiatif capable de distinguer le rayonnement direct
du rayonnement diffus.

Le processus photosynthétique est complexe et sa représentation dans les modèles
nécessite certaines simplifications. Par exemple, l’énergie réellement utile à la pho-
tosynthèse ne concerne pas l’intégralité du spectre d’émission du soleil, mais utilise
seulement une partie du rayonnement visible. Cette proportion du rayonnement est
définie par le terme “rayonnement photosynthétiquement actif”, identifiable par son
acronyme anglais PAR. Dans le modèle du CNRM, cette fraction du rayonnement
utilisé pour simuler la photosynthèse est fixée (temporellement et spatialement) à la
valeur 0.48. Or, le rayonnement solaire est discrétisé en six bandes spectrales dont trois
se situent dans le domaine visible. J’ai donc implémenté dans le modèle du CNRM un
paramètre PAR interactif, évolutif temporellement mais surtout spatialement. La des-
cription de ce développement ainsi que l’impact sur la GPP et sur d’autres paramètres
sont disponibles en Annexe C.

Modèle GPP RA RH NPP NEP

BNU-ESM -51.7 -71.7 -29.9 20.0 49.9
CanESM2 0.1 -42.3 -2.8 42.4 45.2
CNRM-ESM1 -53.4 -66.7 -6.9 13.3 20.2
HadGEM2-ES -69.0 -86.2 -22.2 17.2 39.4
MIROC-ESM -3.6 -12.7 -33.7 9.1 42.8
MIROC-ESM-CHEM -91.0 -39.4 -58.8 -51.6 7.4

Tableau 4.1 – Valeurs des anomalies des différents flux de carbone intégrés
sur la période de SAI (2020-2069) en réponse à la simulation G4. La produc-
tion primaire brute (GPP), la respiration autotrophique (RA), la respiration
hétérotrophique (RH) sont données en GtC. La production primaire nette
(NPP) représente l’anomalie entre la GPP et la RA, à laquelle on retranche
la RH pour aboutir à la production nette de l’écosystème (NEP).
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4.4 Comment appréhender les incertitudes des
modèles : retour sur les processus

Bien que la totalité des modèles utilisés dans cette étude simule une stimulation
des deux puits de carbone, les processus responsables de ce stockage additionnel par
rapport au scénario de référence varient fortement d’un modèle à l’autre. Compte tenu
de la prépondérance du rôle de la biosphère continentale, et surtout de l’incertitude
de la réponse des modèles sur le flux net associé, je propose de détailler les différents
processus photosynthétique et de respirations simulés sur les surfaces continentales :
le Tableau 4.1 présente les valeurs cumulées de ces flux bruts sur la période 2020-2070.
Si les modèles sont d’accord sur le signe de la réponse de la NEP à la SAI, il n’y a
aucun accord sur le/les processus pilotant ce changement de NEP. Pour illustrer cela,
prenons en exemple trois modèles ayant des comportements très différents.

Pour BNU-ESM, la forte décroissance de la RA est en partie balancée par la
décroissance de la GPP menant à une augmentation de la NPP. La diminution de
la RH tend également à augmenter la NEP. Ces mêmes flux cumulés pour CanESM2
montrent que 94 % de l’augmentation de la NEP est imputée à la diminution de RA,
le rôle de la GPP et de la RH à l’échelle globale étant quasi-inexistant. Troisième
exemple : MIROC-ESM-CHEM diffère grandement des autres modèles, puisque c’est
le seul pour lequel la NPP cumulée sur la période de géo-ingénierie est négative. Il y
a alors compétition entre la diminution de la NPP et la diminution de la RH, ce qui
mène à une modification faible de la NEP, mais toutefois positive.

Modèles linéaires : quels paramètres physiques pilotent les changements
de flux bruts de carbone ?

À partir de méthodes statistiques, j’ai déterminé quels paramètres physiques sont
responsables de la structure spatiale des changements des trois flux bruts (GPP, RA,
RH) pour chaque modèle. J’ai sélectionné deux zones géographiques distinctes afin
d’évaluer au mieux le comportement de chaque modèle dans différentes conditions. La
première se situe dans la bande tropicale, entre les latitudes 30°S et 20°N, où l’on avait
noté une tendance à l’augmentation de la GPP sur la Figure 4.2. La deuxième zone
se situe sous nos latitudes, entre 20°N et 60°N, où la biodiversité a un comportement
sensiblement différent des forêts tropicales. Pour chaque point de grille continental,
j’ai établi les moyennes de chaque paramètre sur la période 2050-2069.

Dans le modèle linéaire que j’ai créé, j’ai tenté d’expliquer la réponse de la GPP,
de la RA et de la RH à partir de 3 drivers : les variations en réponse à la SAI des trois
paramètres étudiés dans le Chapitre 3, à savoir le rayonnement SWcs, la température
de surface T et les précipitations PR. Dans un premier temps, j’ai pris le soin d’in-
clure dans le modèle linéaire deux autres paramètres, à savoir les climatologies de
précipitations et de température, mais leur part de responsabilité dans la variation
des flux bruts de carbone était marginale. Le modèle linéaire est décrit par l’équation
suivante pour la GPP, et est décliné de la même façon pour la RA et la RH. Il vise à
expliquer la variabilité spatiale des anomalies de GPP, de RA et de RH :

ΔGPP

σGP P

= αT
ΔT

σT

+ αP R
ΔPR

σP R

+ αSW cs
ΔSWcs

σSW cs
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GPP dans la bande tropicale (30°S−20°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0
α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.59 0.32 0.28 0.17 0.3 0.34 0.44 0.47 0.41 0.07 0.11 r²

αT
αSWcs

αPR

GPP dans les moyennes latitudes (20°N−60°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.18 0.37 0.07 0.07 0.11 0.25 0.35 0.36 0.36 0.04 0.07 r²

αT
αSWcs

αPR

RA dans la bande tropicale (30°S−20°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.48 0.28 0.24 0.11 0.21 0.27 0.39 0.5 0.45 0.02 0.04 r²

αT
αSWcs

αPR

RA dans les moyennes latitudes (20°N−60°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0
α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.13 0.32 0.06 0.05 0.11 0.22 0.31 0.35 0.37 0.02 0.05 r²

αT
αSWcs

αPR

RH dans la bande tropicale (30°S−20°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.14 0.12 0.21 0.15 0.15 0.28 0.38 0.35 0.33 0.03 0.09 r²

αT
αSWcs

αPR

RH dans les moyennes latitudes (20°N−60°N)

−1.0

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

α

B
N

U
−

E
S

M

C
an

E
S

M
2

C
N

R
M
−

E
S

M
1

H
ad

G
E

M
2−

E
S

M
IR

O
C
−

E
S

M

M
IR

O
C
−

E
S

M
−

C
H

E
M

0.05 0.08 0.03 0.05 0.06 0.36 0.36 0.33 0.31 0.01 0.01 r²

αT
αSWcs

αPR

Figure 4.3 – Valeurs des paramètres α pour expliquer les variations de GPP
(haut), RA (milieu) et RH (bas), pour la bande tropicale (gauche) et les latitudes
moyennes de l’hémisphère nord (droite). Les coefficients de corrélation sont
indiqués en orange pour chaque réalisation de chaque modèle.
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Une fois le modèle linéaire établi, un algorithme permet de déterminer quel modèle
linéaire est le plus vraisemblable, en minimisant le critère d’information d’Akaike
(Akaike, 1974). Les coefficients alpha peuvent ainsi être déterminés, et afin de pouvoir
les comparer, on peut noter dans l’équation que j’ai normalisé chaque paramètre par
son écart-type.

La Figure 4.3 résume pour chaque modèle et chaque réalisation la valeur des coef-
ficients α du modèle linéaire optimisé, dans la bande tropicale (30°S-20°N, à gauche)
et les latitudes moyennes de l’hémisphère nord (20°N-60°N, à droite). On remarque
que certains coefficients peuvent prendre une valeur nulle, la variabilité spatiale de
la réponse de la GPP n’est alors pas statistiquement liée au paramètre associé. Les
modèles linéaires obtenus pour les deux modèles de climat japonais MIROC-ESM et
MIROC-ESM-CHEM (les plus à droites sur les figures) ne sont pas statistiquement
significatifs (r2 < 0.11 pour les deux modèles, les trois paramètres, et les deux secteurs
considérés). Ceci s’explique par le signal sur la GPP, la RA et la RH pour ces modèles
(Figure 4.4), probablement très fortement influencé par le modèle de surface et dont
la non-linéarité spatiale ne permet pas d’expliquer les variations par un pattern de
changement de température ou de rayonnement par exemple.

Pour tous les autres modèles de climat, on peut constater que la variation des
trois flux de carbone est expliquée majoritairement par le refroidissement dans la zone
tropicale, et par la modification des précipitations pour les latitudes moyennes de
l’hémisphère nord. Seul le modèle HadGEM2-ES diverge des autres avec une impor-
tance des changements de précipitations dans la zone tropicale. Dans tous les cas,
les variations du rayonnement SWcs jouent un rôle mineur, les modifications de PR
impactent positivement les flux (si augmentation des précipitations, cela augmente les
différents flux), à l’inverse de la température qui est anti-corrélée avec la GPP, la RA
et la RH. L’étude de ces modèles linéaires montre que la réponse de la GPP à la SAI
est une agrégation très incertaine de réponses régionales à certains paramètres clés.
D’autres prédictants peuvent impacter les flux de carbone continentaux : c’est par
exemple le cas cas de la ressource en eau du sol, qui peut impacter régionalement le
flux de carbone. L’étude récente de Humphrey et al. (2018) basée sur des observations
satellitaires a montré l’impact de l’assèchement des sols sur l’augmentation de la crois-
sance atmosphérique en CO2, isolé de l’effet de la température sur les flux. De plus,
ils soulignent l’importance des fluctuations interannuelles du contenu en eau du sol
sur le puits de carbone continental, et de la sous-estimation dans les modèles système
Terre de cette limitation du cycle du carbone par la ressource en eau, justifiant la forte
interaction existante entre le cycle du carbone et le cycle hydrologique.
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Figure 4.4 – Moyennes des différents flux bruts de carbone (GPP en haut, RA
au milieu, RH en bas) en réponse à la SAI dans la simulation G4, sur la période
2050-2069 pour les deux modèles japonais MIROC-ESM (à gauche) et MIROC-
ESM-CHEM (à droite).
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Résumé du Chapitre 4

Dans ce chapitre, nous avons présenté et étudié le rôle de la rétroaction climat-
carbone dans une simulation de SAI. Les modèles s’accordent à prédire que le climat
induit par cette technique de SRM tend à stimuler les puits naturels de carbone que
sont l’océan et la biosphère continentale. Bien que les processus menant à cette aug-
mentation de carbone stocké dans ces deux réservoirs ne fassent pas consensus, tous
les modèles sans exception montrent un rôle prépondérant de la biosphère continentale
devant l’océan.

Cependant, l’effet rebond en température dû à l’effet de serre additionnel imputé
aux émissions anthropiques de CO2 implique une réversibilité du cycle du carbone
en cas d’arrêt prolongé de la SAI, et le carbone accumulé durant la période de géo-
ingénierie est alors rapidement relâché dans l’atmosphère.

Enfin, pour bien comprendre la réponse du cycle du carbone global à la SAI, il
est important de s’intéresser à la réponse climatique régionale de certains drivers,
comme le rayonnement, la température ou les précipitations. Les fortes incertitudes
régionales qui pèsent encore sur la réponse des modèles de climat aussi bien dans le
scénario RCP4.5 que dans l’expérience G4 demandent à être fortement réduites avant
de pouvoir évaluer plus finement les conséquences de la SAI, aussi bien sur le climat
que sur le cycle du carbone.
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Quelle confiance accorder aux
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CHAPITRE 5. QUELLE CONFIANCE ACCORDER AUX SIMULATIONS DE
GÉO-INGÉNIERIE ?

5.1 Introduction

Les recherches scientifiques en matière de climat s’effectuent de plus en plus à partir
d’analyses multi-modèles. C’est notamment une nécessité pour les travaux du GIEC,
dont l’objectif premier est de synthétiser les travaux et avancées sur la compréhension
et la quantification du changement climatique et de ses impacts, ceci à intervalles de
temps réguliers (entre 6 et 8 ans) depuis 1990. Ces synthèses s’appuient en partie sur
les résultats des projets d’intercomparaison de modèles couplés CMIP (Coupled Model
Intercomparison Project), qui voient non seulement la réalisation de simulations his-
toriques et de scénarios climatiques du XXIème siècle et au-delà sur la base de forçages
anthropiques communs, mais également de simulations plus ou moins idéalisées per-
mettant de comprendre la sensibilité du système climatique. La phase 6 de CMIP
commence cette année (2018) en vue du prochain rapport (probablement en 2022 ou
2023), et comprend 23 sous-projets d’intercomparaison (dont GeoMIP) impliquant un
nombre plus ou moins important de modèles de climat (d’un sous-projet à l’autre).
Le ticket d’entrée pour participer à la plupart des sous-projets et de contribuer aux
simulations du “DECK”, à savoir la réalisation d’une simulation longue en climat
préindustriel et de deux simulations perturbées correspondant à une augmentation
abrupte (×4) ou progressive (+1% par an) de la concentration atmosphérique en CO2.
Pour CMIP6, de 30 à 70 modèles pourraient participer au DECK mais certains d’entre
eux sont très redondants, soit parce qu’il s’agit de variantes d’un même modèle (ex :
changement de résolution, changement de complexité), soit parce qu’ils partagent une
même composante (atmosphère ou océan) avec d’autres modèles.

La diversité, réelle plutôt que supposée, des modèles est un atout majeur afin
d’appréhender les incertitudes sur la réponse du système climatique dans les scénarios
futurs. Le climat du XXIème siècle n’ayant pas d’analogue dans le passé récent, la
validité de ces scénarios ne peut être prouvée et la confiance que l’on pourra leur
accorder dépend de la maturité des modèles mis en œuvre (en terme d’intégration
des principaux processus mis en jeu) et de leur accord relatif (lorsque ces modèles
peuvent réellement être considérés comme indépendants). Pour certaines expériences
(ex : GeoMIP), les divergences de représentation de certains processus (ex : aérosols)
exigent certains compromis lors de l’élaboration des protocoles. C’est pourquoi des
simulations idéalisées sont parfois préférées à des simulations a priori plus “réalistes”,
afin de garantir la participation d’un nombre minimal de modèles et l’intercompara-
bilité de leurs résultats. Dans les deux précédents chapitres, je m’étais appuyé sur la
simulation G4 notamment réalisée avec le modèle CNRM-ESM1 de Météo-France, car
c’était la simulation la plus “réaliste” de GeoMIP dans le cadre de CMIP5. Mais la
plupart des études liées à GeoMIP, y compris le 5ème rapport du GIEC, ont utilisé les
simulations G1 et G2 (Kravitz et al., 2013a; Tilmes et al., 2013), qui sont des simula-
tions plus idéalisées. Sur le papier, le protocole est simple à mettre en œuvre puisqu’il
vise à réduire la valeur de la constante solaire (un forçage du modèle facilement modi-
fiable) de manière à compenser l’effet d’un accroissement du CO2 atmosphérique sur
la température de surface globale. Dans la pratique, il faut toutefois tâtonner un peu
afin de savoir quelle réduction de la constante solaire permettra effectivement de com-
penser l’effet d’un quadruplement du CO2 atmosphérique dans le cas de l’expérience
G1.
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La réponse du climat à cette modélisation idéalisée de la SRM est-elle fiable ?
Quelles influences sur la réponse climatique peut-il y avoir entre cette représentation
idéalisée de la SRM et la représentation plus réaliste utilisée dans la simulation G4 ?
Dans quelles mesures cette incertitude peut-elle se comparer à l’incertitude modèle
estimée par l’utilisation de deux générations successives du modèle du système Terre
du CNRM (à défaut de pouvoir à terme comparer un plus grand nombre de modèles
ayant contribué à GeoMIP via CMIP6) ? L’objectif de ce chapitre est de discuter de
ces différentes sources d’incertitudes attenantes à la SRM, liées aux protocoles et aux
modèles. Je vais donner quelques éléments de réponse dans ce chapitre, en m’appuyant
sur les simulations G1 et G4 effectuées avec les deux versions du modèle du CNRM.

Dans un premier temps, je m’intéresserai aux résultats préliminaires obtenus avec
la nouvelle version du modèle du CNRM, à savoir CNRM-ESM2-1, en m’appuyant sur
la simulation G1 de GeoMIP, dont le protocole est commun dans CMIP5 et CMIP6. Je
comparerai ensuite les protocoles G1 et G4 réalisées avec la première version du modèle,
CNRM-ESM1. Dans ce chapitre, je m’efforcerai de souligner les accords et divergences
existants entre les deux modèles pour un même protocole, et entre les deux protocoles
pour un même modèle. Je présenterai une étude concentrée exclusivement sur l’hiver
boréal (décembre, janvier, février, DJF), avec un zoom particulier sur l’Atlantique
Nord et l’Europe afin de mettre en évidence d’éventuelles divergences de réponse des
circulations atmosphériques. Ce choix régional et saisonnier se justifie par la nécessité
d’étudier aussi les impacts régionaux que peut induire une utilisation globale de la
géo-ingénierie. L’Atlantique Nord et l’Europe en hiver nous sont apparus comme de
bons candidats potentiels, en raison d’une différence attendue de la réponse de la
stratosphère entre les protocoles G1 et G4 (Kalidindi et al., 2015), et de l’influence
potentielle de cette réponse sur la circulation hivernale aux moyennes latitudes (Zappa
and Shepherd, 2017).

Figure 5.1 – Schéma de l’expérience G1 de GeoMIP extrait de Kravitz et al.
(2011). Issue de la simulation piControl, la simulation G1 vise à contrebalancer
le forçage radiatif induit par un quadruplement de CO2.
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5.2 Sensibilité de la réponse à la version du modèle
CNRM-ESM

5.2.1 Description de l’expérience G1 de GeoMIP
Dans le cadre du prochain exercice d’intercomparaison de modèles CMIP6, le

modèle CNRM-ESM a subi plusieurs évolutions, résumées dans le Tableau 2.1. On
peut noter par exemple que le nombre de niveaux verticaux du modèle atmosphérique
est passé de 31 à 91, rajoutant des niveaux dans la stratosphère jusqu’à 1 hPa (le
dernier niveau pour la version précédente du modèle était 10 hPa). Dans cette section,
j’utilise la simulation G1 de GeoMIP : adossée à la simulation idéalisée abrupt4×CO2
qui vise à multiplier instantanément par 4 la concentration atmosphérique en CO2 par
rapport à l’état préindustriel, la simulation G1 a pour but de compenser l’augmentation
de ce forçage radiatif afin de converger vers un équilibre radiatif préindustriel (établi
dans la simulation piControl, Figure 5.1). Cette simulation G1 a donc la particularité
d’avoir un scénario de référence (abrupt4×CO2) et un scénario cible (piControl) en
terme de forçage radiatif. On peut donc décomposer la réponse climatique en trois
termes :

- l’anomalie abrupt4×CO2 − piControl caractérise l’effet de l’augmentation du
CO2 sur le climat.

- l’anomalie G1 − abrupt4×CO2 met en avant l’effet de la diminution de la
constante solaire, puisque les concentrations atmosphériques en CO2 sont les
mêmes dans ces deux simulations.

- l’anomalie G1 − piControl caractérise l’effet conjoint de l’augmentation du CO2
et de la baisse de la constante solaire. Ces deux simulations proposent des forçages
radiatifs équivalents, mais la compensation du forçage radiatif ne garantie pas
une compensation des impacts liés à l’augmentation du CO2.

Calibration de G1 CNRM-ESM1 CNRM-ESM2-1

C0 1365.6537 W.m-2 1360.8673 W.m-2

C0(G1) 1319.14 W.m-2 1310.28 W.m-2

ΔC0
− 46.51 W.m-2 − 50.59 W.m-2

− 3.41% − 3.72%

ΔTGLO

abrupt4×CO2 − piC + 5.00°C + 5.83°C
G1 − abrupt4×CO2 − 4.12°C − 5.49°C

G1 − piC + 0.88°C + 0.34°C

Tableau 5.1 – Récapitulatif de la calibration de la simulation G1 pour CNRM-
ESM1 et CNRM-ESM2-1. Sont indiqués en haut les réglages effectués sur la
constant solaire (C0), et en bas l’impact sur la température globale en moyenne
sur 40 ans.
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Il est important de noter à ce stade que les protocoles sont rigoureusement iden-
tiques pour la simulation CMIP5 (Kravitz et al., 2011) réalisée avec CNRM-ESM1
(que je nommerai ESM1 dans la suite de cette section), et pour la simulation CMIP6
(Kravitz et al., 2015) réalisée avec CNRM-ESM2-1 (noté ESM2), à la seule différence
que la durée de la simulation est doublée pour les nouvelles simulations (100 ans au
lieu de 50 ans).

Le Tableau 5.1 présente les réglages effectués sur la constante solaire dans G1 afin de
rétablir un forçage radiatif équivalent à celui de la simulation piControl. La réduction à
appliquer est plus importante avec l’ESM2, aussi bien en valeur absolue (+ 4.08 W.m-2)
qu’en relatif (+ 0.31%). Cet écart peut s’expliquer par la sensibilité au CO2 de chaque
modèle : en effet, le quadruplement du CO2 atmosphérique induit un forçage radiatif
plus fort dans l’ESM2 (effet de serre additionnel), qui se répercute sur le réchauffement
plus important dans l’ESM2 (+ 5.83°C) que dans l’ESM1 (+ 5.00°C). Il faut donc
appliquer une baisse de la constante solaire plus forte pour compenser un forçage
radiatif plus important. Cela implique que le refroidissement induit dans G1 (par
rapport à son scénario de référence, abrupt4×CO2) est aussi plus fort dans l’ESM2.
Cependant, la différence de réglage de la constante solaire ne peut expliquée à elle seule
l’écart de refroidissement global trouvé entre l’ESM1 (− 4.12°C) et l’ESM2 (− 5.49°C),
mais la réponse climatique et le rôle des boucles de rétroaction pourraient l’accentuer.
Bien que cette section ne vise pas à expliquer cette différence de comportement des
modèles, nous pouvons faire l’hypothèse à ce stade que la rétroaction nuageuse peut
jouer un rôle important. Certaines évolutions du modèle atmosphérique du CNRM
vont en ce sens, comme par exemple l’utilisation d’un nouveau modèle de convection,
ou la modification de la paramétrisation des nuages bas. Une hypothèse différente, ou
complémentaire, serait d’attribuer cet écart de refroidissement dans G1 à la réponse de
la végétation : l’ESM1 est connu pour avoir un effet anti-transpirant trop fort, ce qui
a tendance à limiter l’évapotranspiration. Or, ce processus tend à refroidir localement
l’air. Cet effet anti-transpirant rectifié dans l’ESM2 pourrait donc avoir une signature
globale et contribuer au refroidissement plus fort dans ce modèle.

Enfin, la compensation du quadruplement du CO2 atmosphérique par la baisse
de la constante solaire mène la simulation G1 vers un forçage radiatif équivalent à
la simulation piControl. Néanmoins, il n’y a pas “compensation thermique” puisque
l’anomalie de température globale G1 − piControl montre un réchauffement résiduel
observé dans G1 pour les deux modèles. En lien avec les explications données dans le
paragraphe précédent, ce réchauffement résiduel est plus fort avec l’ESM1 (+ 0.88°C)
qu’avec l’ESM2 (+ 0.34°C). Cette section a pour but de comparer, pour cette simula-
tion G1, les patterns régionaux observés avec les deux modèles. Ainsi, je présente des
champs moyennés sur une période de 40 ans (années 11 à 50 des simulations) norma-
lisées par le refroidissement annuel global moyen sur la même période induit par la
diminution de la constante solaire. Ainsi, les champs de l’ESM1 sont normalisés par
4.12°C, et ceux de l’ESM2 par 5.83°C.
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5.2.2 Réponse de la température atmosphérique

Les panneaux du haut de la Figure 5.2 ne font pas intervenir la simulation G1, mais
comparent le scénario cible (piControl) et le scénario de référence (abrupt4×CO2).
Cette comparaison permet dans un premier temps de quantifier le rôle du quadruple-
ment de la concentration atmosphérique en CO2 sur la température atmosphérique.
L’augmentation du CO2 présent dans la troposphère induit une augmentation de l’effet
de serre, principalement actif sur le rayonnement infrarouge terrestre. Ainsi, une pro-
portion supplémentaire de ce rayonnement est retenue contribuant à un réchauffement
troposphérique. À l’inverse, la stratosphère se refroidit en réponse à l’augmentation
du CO2 atmosphérique. Cette réponse est robuste et bien comprise : elle s’explique
essentiellement par une modification des gradients verticaux de température. À rayon-
nement solaire donné, il existe un niveau dans l’atmosphère à la température de ra-
diation effective (environ 252K) appelé le niveau de radiation effectif. Ce point est
situé dans la troposphère moyenne, à environ 6 km d’altitude. Étant donné qu’une
augmentation du CO2 atmosphérique implique une augmentation du gradient vertical
de température, les températures vont “pivoter” autour de ce point fixe : en-dessous
l’atmosphère se réchauffe, et au-dessus l’atmosphère se refroidie.

Les panneaux du milieu de la Figure 5.2 illustrent l’impact de la diminution de la
constante solaire sur la température atmosphérique, à niveau de CO2 atmosphérique
équivalent. Les anomalies entre G1 et abrupt4×CO2 montrent un refroidissement tro-
posphérique très similaire entre l’ESM1 et l’ESM2, avec une corrélation spatiale de
0.95 sur la couche atmosphérique comprise entre 1000 et 10 hPa. La réponse de la
stratosphère reste toutefois plus complexe que celle de la troposphère et suggère des
différences de structure entre les 2 versions de modèles. Dans la basse stratosphère, on
remarque un réchauffement tropical (30°S-30°N) pour les deux modèles, et un refroi-
dissement plus fort au-dessus du pôle Nord avec l’ESM2. La réponse de la température
stratosphérique à une diminution de la constante solaire n’est pas triviale. À ces al-
titudes, l’ozone joue un rôle primordial sur le rayonnement solaire, en stoppant une
partie du rayonnement ultraviolet néfaste à la vie sur Terre. Cette interaction donne
naissance à un cycle de création puis de destruction d’ozone : le cycle de Chapman.
La réponse non homogène de la température dans la basse stratosphère pourrait être
en partie expliquée par la réaction de l’ozone à une diminution de la constante so-
laire (Nowack et al., 2016). La rétroaction de l’ozone est cependant complexe car elle
dépend a priori de l’altitude et de la latitude (en plus de la saison). L’ozone est plus
ou moins en équilibre photochimique dans la haute stratosphère (au-delà de 30 km
d’altitude) alors que sa distribution est fortement influencée par le transport (circula-
tion de Brewer-Dobson) dans la basse stratosphère. Les interactions entre l’ozone, le
rayonnement et la dynamique se situent au-delà de l’objectif de ma thèse. On notera
simplement ici que la stratosphère est mieux représentée dans l’ESM2, à la fois sur le
plan dynamique (meilleure discrétisation verticale) et chimique (l’ESM1 présentait un
schéma d’ozone simplifié, tandis que l’ESM2 possède un modèle de chimie plus expli-
cite). Ces différences peuvent se traduire par une réponse thermique un peu différente
avec d’éventuelles conséquences sur la réponse dynamique.
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Figure 5.2 – Moyenne zonale de l’anomalie de température atmosphérique hi-
vernale (DJF) entre les simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les
modèles CNRM-ESM1 (à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque
couple d’anomalies, la corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée
sur fond jaune entre les deux panneaux. Les zones hachurées représentent un
niveau de significativité supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student
sur l’échantillon de 40 années.
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Les anomalies G1 − piControl (Figure 5.2, panneaux du bas) mettent en avant
l’impact conjoint du quadruplement du CO2 et de la baisse de la constante solaire.
Comme établi par le protocole, l’objectif de la simulation G1 est de rétablir un forçage
radiatif égal à celui de la simulation piControl, sans aucune autre contrainte, notam-
ment sur la température globale. Pour les deux modèles, et malgré la compensation du
forçage radiatif global, on relève une température de surface un peu plus chaude dans
G1 que dans la simulation piControl. Le léger réchauffement en surface est plus fort,
et également plus symétrique d’un hémisphère à l’autre dans l’ESM1. Nous pouvons
spéculer sur le rôle de la dynamique atmosphérique dans cette répartition méridienne
du réchauffement de surface, comme le laisse suggérer le pattern de refroidissement
tropical troposphérique observé avec l’ESM2. Quoiqu’il en soit, les deux versions de
l’ESM s’accordent sur un refroidissement important et relativement homogène de la
stratosphère (en latitude), ce qui fait craindre à certains que la SRM puisse retarder
la reformation de la couche d’ozone escomptée des mesures prises pour réduire les
émissions de chlorofluorocarbones (CFCs) à l’origine de sa destruction au cours des
dernières décennies du XXème siècle (Solomon, 1999). Ce refroidissement s’explique au
premier ordre par la moindre absorption du rayonnement solaire ultra-violet (diminué
au prorata de la constante solaire dans notre modèle) par l’ozone stratosphérique. La
similitude obtenue entre les deux ESMs, dont la chimie de l’ozone est très différente,
suggèrent que l’effet de la modification de la constante solaire sur les réactions photo-
chimiques est du second ordre par rapport à ce premier effet radiatif.

On retiendra que les réponses thermiques des deux modèles sont très similaires au
premier ordre (corrélations supérieures à 0.95), aussi bien pour le quadruplement du
CO2 que pour l’expérience G1, mais que les quelques différences notées dans la basse
stratosphère justifient de s’intéresser à présent à la réponse dynamique.

5.2.3 Influence sur le vent zonal et les jets d’altitude

Les jets d’ouest des moyennes latitudes, existants dans l’hémisphère nord et dans
l’hémisphère sud sont bien identifiables avec des maximums autour du niveau de pres-
sion 200 hPa (contours climatologiques de la Figure 5.3). Ces vents très forts dépassant
40 m.s-1 résultent de la redistribution de l’énergie par les circulations latitudinales, en
réponse au gradient méridien de température, résultant lui-même du gradient méridien
de rayonnement solaire incident. Le jet subtropical se situe précisément entre la cel-
lule de Hadley et la cellule de Ferrel. En altitude, la première amène de l’air chaud
équatorial, tandis que la seconde advecte de l’air froid venant des pôles. Ce contraste
de température force les masses d’air à s’écouler horizontalement, la force de Coriolis
induisant un déplacement vers l’ouest. Le jet est d’autant plus fort que le gradient de
température entre l’équateur et le pôle est important, ce qui est le cas en hiver : c’est
ce que nous remarquons sur les climatologies de la Figure 5.3, avec le jet subtropical
plus fort dans l’hémisphère nord que dans l’hémisphère sud. On peut noter également
la signature de ce jet d’altitude sur les basses couches de l’atmosphère, impliquant
un fort cisaillement du vent horizontal. La climatologie DJF fait également ressor-
tir le vortex polaire dans la haute troposphère et dans la stratosphère : durant cette
période, l’extrême nord de l’hémisphère nord est plongé dans la nuit polaire, indui-
sant une température minimale au pôle et un gradient de température équateur-pôle
maximal. Cette période correspond donc au maximum d’intensité du vortex polaire.
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Figure 5.3 – Moyenne zonale de l’anomalie de vent zonal en hiver (DJF) entre
les simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1
(à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple d’anomalies, la
corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les
deux panneaux. Les zones hachurées représentent un niveau de significativité
supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40
années. La climatologie de la simulation de référence est indiquée en contours
violets, par pas de 10 m.s-1.
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On peut remarquer que les vitesses maximales du vortex polaires se situent très
haut en altitude, au-dessus même des toits des modèles. Ce vortex climatologique peut
être épisodiquement brisé par un déferlement de masses d’air des moyennes latitudes :
on parle alors de réchauffement stratosphérique soudain. Néanmoins, les effets des
forçages radiatifs sur la variabilité de la dynamique stratosphérique ne seront pas
abordés dans cette thèse.

De manière cohérente avec la réponse des température, les anomalies G1 −
abrupt4×CO2 (panneaux du milieu de la Figure 5.3) sont comparables entre l’ESM1
et l’ESM2 (corrélation spatiale de 0.86). On observe un affaiblissement des jets sub-
tropicaux et un renforcement du vortex polaire. Les jets subtropicaux sont ralentis par
la diminution du gradient latitudinal de température troposphérique observable sur la
Figure 5.2 (à 200 hPa, refroidissement plus fort à l’équateur). À l’inverse, le renfor-
cement du vortex polaire est expliqué par l’augmentation du gradient de température
équateur-pôle dans la stratosphère (à 50 hPa). Dans l’ESM2, la représentation de ni-
veaux verticaux au dessus du niveau 10 hPa permet de mieux représenter la structure
du vortex polaire. Les contours climatologiques montrent un vortex plus fort dans
l’ESM2, et l’influence de G1 est d’autant plus marquée. Le couplage dynamique entre
la stratosphère et la troposphère induit une signature plus forte de ce vortex sur les
couches inférieures de l’atmosphère.

La décomposition de l’anomalie G1 − abrupt4×CO2 via la simulation piControl
montre que la réduction de la constante solaire parvient en grande partie à neutraliser
les changements de vent zonal induit par un quadruplement de CO2 dans la troposphère
(anomalie G1 − piControl, panneaux du bas de la Figure 5.3). Ce n’est pas le cas
dans la stratosphère d’hiver, où l’accélération du vortex polaire induit par le CO2
(panneaux du haut) se trouve renforcée par la réduction du rayonnement solaire. Seuls
quelques patterns significatifs sont néanmoins identifiables dans les différences G1 −
piControl. Ils traduisent notamment un élargissement autant qu’une accélération du
vortex polaire, et un renforcement de l’affaiblissement des deux jets subtropicaux, plus
nets avec l’ESM2.

En résumé, on peut conclure que la réduction du rayonnement solaire ne neutralise
pas tous les effets d’un quadruplement du CO2 atmosphérique, et qu’elle peut même
renforcer quelques effets dynamiques qui ne sont pas nécessairement sans incidence sur
le climat des moyennes latitudes à l’échelle régionale.

5.2.4 Quels peuvent être les impacts régionaux : zoom sur
l’Europe

La Figure 5.4 représente la température atmosphérique de surface sur un domaine cou-
vrant l’Europe, le sud du Groenland, la côte Est de l’Amérique du Nord, et l’Afrique
du Nord. Comme pour les profils zonaux, je présente la décomposition de l’anomalie
de température en utilisant le scénario cible piControl, mais ce sont bien les anomalies
G1 − abrupt4×CO2 (panneaux du milieu) qui quantifient l’impact de la SRM seule.
Le refroidissement imputé à la simulation G1 par rapport à son scénario de référence
est observable pour les deux modèles, avec un signal plus fort sur les continents. Nous
avions déjà commenté cette amplification du refroidissement dans le Chapitre 3. Le
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réchauffement résiduel dans G1 par rapport à piControl, plus fort avec l’ESM1, est
observable sur les panneaux du bas. Le rail dépressionnaire de l’Atlantique Nord et les
ondes baroclines associées pilotent en partie les conditions météorologiques et clima-
tiques sur l’Europe. L’empreinte du jet d’ouest (maximale aux environs de 200 hPa,
visible sur les climatologies de la Figure 5.3) est visible dans la basse troposphère en
hiver au niveau de pression 850 hPa (Figure 5.5). La réponse des modèles concer-
nant le vent zonal à 850 hPa est relativement similaire lorsque l’on s’intéresse à l’ef-
fet CO2 (panneaux du haut, corrélation de 0.62). En revanche, la modification de la
constante solaire provoque une réponse variée entre les deux modèles (panneaux du
milieu, corrélation de 0.33) : l’effet résiduel imputé à la compensation des ces deux
forçages radiatifs devrait donc différer. C’est ce que nous remarquons sur les panneaux
du bas, qui montrent que la “compensation dynamique” régionale semble très incert-

Figure 5.4 – Anomalies de la température atmosphérique de surface hivernale
(DJF) entre les simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles
CNRM-ESM1 (à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite) sur le domaine Europe-
Atlantique. Pour chaque couple d’anomalies, la corrélation spatiale entre les
deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les deux panneaux. Les zones
hachurées représentent un niveau de significativité supérieur à 90%, estimé à
partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40 années.
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aine d’un modèle à l’autre (corrélation de 0.37), et n’apparâıt pas dans l’ESM2. En
effet, ce modèle montre des anomalies G1 − piControl du même ordre de grandeur
que les perturbations obtenues en réponse au quadruplement du CO2 atmosphérique
et à la réduction de la constante solaire. La réponse de la circulation atmosphérique
peut avoir des signatures régionales, notamment en termes de précipitations. Certaines
études ont déjà suggéré un ralentissement du cycle hydrologique global en réponse aux
simulations de SRM, notamment basées sur l’expérience G1 (AR5, Chap. 7 Boucher
et al., 2013; Schmidt et al., 2012; Tilmes et al., 2013). L’impact de la SRM sur les
patterns de précipitations évalués avec le modèle CNRM-ESM1 pour l’expérience G1
est très proche du résultat multi-modèle présenté par Schmidt et al. (2012), à l’échelle
du globe, mais aussi lorsqu’on s’intéresse à l’Europe (Figure 5.6, panneaux du milieu).

Figure 5.5 – Anomalies du vent zonal à 850 hPa en hiver (DJF) entre les simula-
tions G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1 (à gauche)
et CNRM-ESM2-1 (à droite) sur le domaine Europe-Atlantique. Pour chaque
couple d’anomalies, la corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée
sur fond jaune entre les deux panneaux. Les zones hachurées représentent un
niveau de significativité supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student
sur l’échantillon de 40 années. La climatologie de la simulation de référence est
indiquée en contours violets, par pas de 5 m.s-1.
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Les cartes globales DJF et JJA des champs de température, vent zonal à 850 hPa,
et précipitations sont présentées en Annexe D). Les anomalies G1 − abrupt4×CO2
suggèrent une dichotomie classique nord-sud sur l’Europe, plus marquée dans l’ESM2,
caractérisée notamment par une diminution des précipitations sur l’Europe du Nord.
Les précipitations répondent de manière relativement symétrique au réchauffement
induit par le quadruplement de CO2 (panneaux du haut) par rapport au refroidisse-
ment lié à la diminution de la constante solaire (panneaux du milieu). Ici encore, la
“compensation hydrologique” (G1 − piControl) n’est que partielle pour l’ESM2, avec
un assèchement résiduel au sud du jet subtropical. Cet assèchement semble cohérent
avec le décalage du jet qui suggère une trajectoire plus au nord des perturbations baro-
clines qui amènent l’essentiel des précipitations hivernales à nos latitudes (Figure 5.5,

Figure 5.6 – Anomalies des précipitations hivernales (DJF) entre les simula-
tions G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1 (à gauche)
et CNRM-ESM2-1 (à droite) sur le domaine Europe-Atlantique. Pour chaque
couple d’anomalies, la corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée
sur fond jaune entre les deux panneaux. Les zones hachurées représentent un
niveau de significativité supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student
sur l’échantillon de 40 années.
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panneau en bas à droite). Cet effet dynamique reste malgré tout limité dans la me-
sure où la “compensation thermique” est quasi-parfaite sur l’Atlantique Nord dans
l’ESM2 (Figure 5.4, panneau en bas à droite). En effet, les effets dynamiques sont
généralement du second ordre derrière les effets thermodynamique. Held and Soden
(2006) ont mis en avant cet effet thermodynamique prédominant sur les précipitations
en s’intéressant à la convergence d’humidité dans le cadre du réchauffement clima-
tique (différence entre les précipitations et l’évaporation, PR − E) et en concluant :
“wet regions get wetter and dry regions drier” (les régions humides s’humidifient et les
régions sèches s’assèchent). C’est ce que nous mettons en évidence sur la (Figure 5.7)
où les corrélations entre la climatologie et l’évolution des anomalies sont positives en
réponse au réchauffement lié à l’augmentation du CO2 (panneaux du haut), négatives
en réponse au refroidissement lié à la diminution de la constante solaire (panneaux du
milieu).

Figure 5.7 – Anomalies de la convergence d’humidité (PR − E) hivernale (DJF)
selon les mêmes conventions que la Figure 5.6 pour les précipitations. La cli-
matologie de la simulation de référence est indiquée en contours violets conti-
nus (climatologie positive) et discontinus (climatologie négative), par pas de 2
mm.j-1. La corrélation spatiale entre le champs d’anomalies et la climatologie
est indiquée pour chaque panneaux en bas à droite sur fond vert.
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5.3 Sensibilité de la réponse au protocole
expérimental

Dans cette section, je vais utiliser le modèle CNRM-ESM1 pour comparer la réponse
du système climatique à deux représentations différentes de la SRM. Je m’appuierai
sur la simulation G4, décrite et étudiée dans les deux chapitres précédents (Figure 3.1),
ainsi que sur la simulation G1 utilisée dans la section précédente (Figure 5.1). Il existe
plusieurs différences dans les protocoles expérimentaux entre les simulations G1 et G4
de GeoMIP : le scénario sur lequel s’adosse la simulation de SRM, la longueur de la
simulation, mais surtout, la manière de modéliser la diminution de l’énergie solaire
reçue en surface. En effet, la diminution de la constante solaire dans le cadre de G1 est
globale et sur toute la colonne atmosphérique. Dans le cadre de G4, l’implémentation
d’aérosols via l’augmentation de l’épaisseur optique s’effectue dans la stratosphère.
L’interaction de ces aérosols avec le rayonnement solaire est évidente, c’est le principe
même de cette technique de SRM. La diminution du rayonnement solaire transmis,
et donc l’augmentation du rayonnement réfléchi et/ou absorbé devrait augmenter la
température dans la stratosphère.

Dans le but de comparer les impacts des simulations G1 et G4 sur le climat, je vais
comme dans la section précédente normaliser tous les paramètres par le refroidissement
annuel moyen global sur la période de 40 ans correspondante. Pour la simulation G4, la
période temporelle de 40 ans sélectionnée s’étend de 2030 à 2069 (soit les 40 dernières
années de SAI). Ces refroidissements par rapport aux scénarios de référence sans SRM
(soit l’abrupt4×CO2 et RCP4.5) valent 4.12°C pour G1, et 0.48 ± 0.14°C pour G4
(en moyenne et écart-type sur les quatre réalisations utilisées dans cette étude).

5.3.1 Ajustement de la dynamique stratosphérique et de la
circulation globale aux différentes approches de SRM

5.3.1.1 Réponse de la température atmosphérique

Les deux expériences montrent le refroidissement des basses couches de l’at-
mosphère, ce qui constitue l’objectif primaire de ces simulations de SRM (Figure 5.8,
panneaux du haut). L’amplification du refroidissement au pôle Nord est bien visible
dans les deux cas au-delà de 60°N. Mais l’enjeu de la différence de modélisation entre
les simulations G1 et G4 ne se situe pas dans les basses couches car le principe même
de ces deux simulations est de diminuer la température de surface, mais se situe dans
la stratosphère : comme attendu, on observe un réchauffement de toute la stratosphère
pour l’expérience G4, dépassant 2°C par degré de refroidissement dans les basses lati-
tudes. Ce gradient dans la basse stratosphère entre les tropiques et les hautes latitudes
est favorable à un renforcement du vortex polaire. Le refroidissement tropical dans la
haute troposphère, remarqué dans la section précédente pour G1, est aussi présent
pour G4 mais avec une amplitude plus faible, pouvant modifier l’impact sur le vent
zonal. La corrélation spatiale pour la température vaut 0.83, sensiblement inférieure à
la valeur observée dans l’étude entre les deux modèles (0.95), ce qui peut être en partie
expliqué par les divergences de réponse de la stratosphère dans les deux simulations.
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Figure 5.8 – Moyenne zonale de l’anomalie de température atmosphérique (haut)
et de vent zonal (bas) en hiver (DJF) entre les simulations G1 et abrupt4×CO2
(à gauche), et G4 et RCP4.5 (à droite), réalisées avec le modèle CNRM-ESM1.
La corrélation spatiale entre les champs est indiquée sur fond jaune entre les
deux panneaux. Les zones hachurées représentent un niveau de significativité
supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40
années. La climatologie de la simulation de référence est indiquée en contours
violets, par pas de 10 m.s-1.
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5.3.1.2 Influence sur le vent zonal

Les différences existantes dans les profils verticaux de la température atmosphérique
(notamment stratosphérique) entre les deux simulations G1 et G4 vont influencer
différemment les circulations atmosphériques à cause de l’équilibre du vent thermique.
La Figure 5.8 (panneaux du bas) représente la moyenne zonale du vent zonal, à laquelle
est superposée en contours violets la climatologie du vent zonal. Comme on l’avait ob-
servé pour G1, on remarque un ralentissement des jets subtropicaux au niveau de leur
maximum. L’augmentation du vortex polaire est observable et plus marquée dans G4,
pouvant être reliée aux réponses différentes dans la stratosphère. Contrairement à la
réponse de la température atmosphérique, la corrélation spatiale entre les deux champs
de vent zonal est proche de celle que l’on avait obtenue dans la section précédente entre
l’ESM1 et l’ESM2. Notons toutefois la faible significativité des anomalies dans G4.

5.3.2 Quels peuvent être les impacts régionaux de la
différence de réponse de la stratosphère : zoom sur l’Eu-
rope

La Figure 5.9 regroupe les équivalents des Figure 5.4, Figure 5.5, et Figure 5.6 de la
section précédente, traitant cette fois-ci des différences entre G1 et G4. Sont représentés
de haut en bas la température atmosphérique de surface, le vent à 850 hPa et les
précipitations en moyenne hivernale (DJF) sur une période de 40 ans, normalisés par le
refroidissement moyen annuel et global induit par la SRM. La corrélation spatiale entre
les deux scénarios est bonne (0.83) en ce qui concerne la température. Néanmoins, le
contraste océan-continent semble plus fort dans G4, avec une anomalie de température
plus forte sur l’Afrique du Nord, et moins forte sur l’Atlantique. La réponse est très
différente entre les deux scénarios sur l’Europe de l’Est. La simulation G1 montre un
gradient ouest-est de refroidissement sur l’Europe, avec un refroidissement dépassant
2°C sur la Scandinavie et l’extrême est de l’Europe. Ceci n’est pas observable dans
G4, et la zone en question est même non-significative.

Concernant les deux autres champs présentés, la significativité du signal est quasi
nulle pour G4, malgré l’utilisation d’un ensemble de quatre réalisations pour cette
simulation. Les corrélations spatiales sont faibles, mais il semble difficile de conclure
sur les différences entre G1 et G4 tant le ratio signal sur bruit est très faible pour G4.
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Figure 5.9 – Anomalies de la température atmosphérique de surface (haut), du
vent zonal à 850 hPa (milieu), et des précipitations (bas) en hiver (DJF) entre
les simulations G1 et abrupt4×CO2 (à gauche), et G4 et RCP4.5 (à droite) sur
le domaine Europe-Atlantique. Pour chaque couple d’anomalies, la corrélation
spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les deux pan-
neaux. Les zones hachurées représentent un niveau de significativité supérieur à
90%, estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40 années. Pour le
vent zonal, la climatologie de la simulation de référence est indiquée en contours
violets, par pas de 5 m.s-1.
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Résumé du Chapitre 5

Dans ce chapitre, nous avons évalué deux types d’incertitudes : celle intrinsèque au
modèle et celle liée au protocole expérimental. Nous avons décidé d’axer ce chapitre sur
des réponses régionales, car bien que la mise en place de la géo-ingénierie soit globale,
les impacts régionaux sont primordiaux quand il s’agit de s’intéresser au devenir des
populations.

En me concentrant sur une zone géographique particulière qui est l’Europe afin de
mettre en évidence les accords et divergences d’un scénario ou d’un modèle à l’autre,
je peux tirer de cette études les conclusions suivantes :

J’ai approché l’incertitude liée au modèle au travers d’un seul type d’expérience
(G1) mais avec deux générations de modèles système Terre. J’ai mis en évidence que
l’augmentation du nombre de niveaux verticaux dans le modèle atmosphérique, et sur-
tout l’augmentation de l’altitude du toit du modèle permet de mieux représenter la
dynamique stratosphérique. Cette dernière est une courroie de distribution des circu-
lations atmosphériques et explique une large part de la réponse de CNRM-ESM1 et
de CNRM-ESM2-1 à la SRM. J’aurai souhaité pouvoir attaquer cette question avec
un ensemble plus importante de modèles de nouvelle génération (CMIP6), mais au-
cune donnée n’était disponible au moment de l’écriture du manuscrit. Néanmoins, au
regard de la littérature récente, CNRM-ESM2-1 présente des résultats plus proches de
ceux obtenus à partir d’études multi-modèles effectuées par le passé, notamment sur
les précipitations (Schmidt et al., 2012).

J’ai ensuite abordé l’incertitude liée au protocole grâce à la comparaison des deux
simulations G1 et G4 conduites avec un unique modèle : CNRM-ESM1. J’ai pu mon-
trer que ces protocoles génèrent un comportement très différent du modèle dans la
stratosphère. Les rétroactions liées à l’ozone pourraient être une source potentielle
de différences entre les deux protocoles. La réalisation de simulations annexes dans
lesquelles ces rétroactions seraient coupées (l’ozone serait alors non-interactif) per-
mettraient d’évaluer leur rôle. Une autre perspective serait d’analyser la réponse de
l’oscillation quasi biennale (QBO), qui peut également influencer le vortex polaire et
par ce biais la circulation hivernale à nos latitudes.
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Chapitre 6

Conclusions et Perspectives

Dans son document de synthèse daté de 2014, l’Atelier de Réflexion Prospective
REAGIR définit la géo-ingénierie de l’environnement comme l’ensemble des techniques
et pratiques mises en œuvre ou projetées dans une visée corrective à grande échelle d’ef-
fets résultants de la pression anthropique sur l’environnement. Ces techniques doivent
être distinguées des mesures classiques d’atténuation (réduction des émissions de gaz
à effet de serre) ou d’adaptation (réduction de la vulnérabilité des systèmes naturels
et humains aux effets des changements climatiques), même si elles peuvent à certains
égards les recouper. De par leur nature globale, elles revêtent de nombreux enjeux
(faisabilité technique, gouvernance, acceptabilité sociale) qui dépassent largement le
cadre de cette thèse.

Deux grandes familles de techniques de géo-ingénierie sont couramment distinguées.
Les techniques d’extraction du dioxyde de carbone (CDR, Carbon Dioxide Removal)
englobent toutes les méthodes ayant pour but la capture directe du CO2 atmosphérique
ou d’autres gaz à effet de serre. Les techniques de gestion du rayonnement, le plus
souvent solaire, (SRM, Solar Radiation Modification) regroupent toutes les méthodes
ayant pour but d’affecter le climat par modification des flux radiatifs. Elles peuvent
être déclinées en différentes stratégies consistant i) à modifier l’albédo des surfaces
terrestres, ii) à modifier l’albédo des nuages (en pulvérisant par exemple des sels marins
dans la basse troposphère), iii) à limiter le rayonnement solaire incident au sommet
de la troposphère (en mettant en orbite des panneaux réfléchissant ou en injectant des
aérosols dans la stratosphère).

C’est à cette dernière méthode de SRM que nous nous sommes intéressés, à l’instar
des premières simulations de géo-ingénierie (G1 et G4) mises en œuvre dans le cadre
du projet international d’intercomparaison GeoMIP. Les Chapitres 3 et 4 ont porté ex-
clusivement sur l’injection de soufre dans la stratosphère (SRM-SAI, expérience G4),
visant à créer des aérosols d’acide sulfurique ayant comme propriété de réfléchir le
rayonnement solaire incident. L’injection préconisée se ferait dans la stratosphère tro-
picale car le soufre injecté sous forme gazeuse ou particulaire pourrait se disperser dans
les deux hémisphères via la circulation de Brewer-Dobson, influençant ainsi le contenu
en aérosols stratosphériques à l’échelle globale et de manière relativement homogène.
Le modèle système Terre du CNRM, comme de nombreux autres modèles ayant par-
ticipé à la première phase de GeoMIP, ne simule pas explicitement la chimie du soufre
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et se contente de prescrire directement des charges en aérosols stratosphériques.

Les techniques de SRM-SAI s’inspirent du refroidissement de la surface de la Terre
observé après les grandes éruptions volcaniques qui sont associées à des injections de
grandes quantités de soufre dans la stratosphère. Ce refroidissement est temporaire
et ne dure que quelques années, le temps que les aérosols d’acide sulfurique d’origine
volcanique soient éliminés de l’atmosphère. L’objectif de la SRM-SAI est d’obtenir
un refroidissement “permanent” de la surface en injectant continuellement du soufre
de manière à maintenir une couche d’aérosols stratosphériques suffisante pour limiter
l’effet de l’accroissement de l’effet de serre. L’éruption volcanique du Mont Pinatubo
en 1991 a injecté 20 Mt de dioxyde de soufre dans la stratosphère et a généré un
refroidissement global d’un demi-degré environ pendant la première année. Cependant,
il n’est pas acquis que l’injection continue de 20 Mt de dioxyde de soufre durant un
an produise une couche d’aérosols d’acide sulfurique comparable à celle produite par
l’éruption volcanique du Mont Pinatubo en termes de distribution en taille d’aérosols
et donc en termes de forçage radiatif.

La question de l’efficacité de la SRM-SAI et de la quantité d’aérosols à injecter pour
obtenir un refroidissement donné est donc une première question essentielle et a fait
en partie l’objet du Chapitre 3. Étant donné la relative rusticité de la représentation
des aérosols dans la génération CMIP5 des modèles utilisés pour les expériences G4
disponibles, les protocoles CMIP5 de GeoMIP ont fait preuve d’un certain laxisme
quant au mode de représentation des aérosols dans ces expériences (augmentation
de l’AOD versus simulation de l’injection, différences de profils latitudinaux et/ou
verticaux de l’AOD/du SO2). Cela a conduit à des résultats très divergents en termes
d’atténuation du rayonnement et de diminution de la température en moyenne globale,
ce qui nous a poussé à nous focaliser sur le refroidissement normalisé par la réduction du
rayonnement solaire incident en surface. Pour aller plus loin sur l’impact radiatif direct
des aérosols stratosphériques simulés, nous avons même utilisé le paramètre ”en ciel
clair” qui permet de s’affranchir de la rétroaction nuageuse. Ainsi, nous avons identifié
une propriété statistique entre le comportement des modèles dans l’expérience G4, et
leur réponse aux principales éruptions du XXème siècle. Appuyé par un jeu de données
d’observations et de réanalyses aussi diversifié que possible, nous avons revu à la baisse
l’efficacité de la SRM-SAI par rapport à la moyenne multi-modèle (réduction de 20%),
et réduit l’incertitude associée de 40%. N’oublions pas que ce travail visait à contraindre
l’incertitude en température pour un changement radiatif donné, sans se préoccuper
des processus préalables reliant la stratégie d’injection à la déstabilisation du bilan
radiatif. Il est primordial de comprendre et d’étudier l’ensemble des processus allant
du choix des composés injectés, en passant par leur taille, leur lieu d’injection, puis
leur dispersion dans la haute atmosphère, leurs propriétés optiques, menant finalement
au refroidissement de la planète. Le récent rapport spécial du GIEC sur le scénario
climatique 1.5°C en lien avec les accords de Paris stipule que la SRM pourrait limiter
un éventuel overshoot en température au cours du XXIème siècle : l’importance de
relier la stratégie d’injection au refroidissement global effectif est donc primordiale
quand il est question de ne pas dépasser un seuil en température. L’amélioration des
connaissances passera également par l’élaboration de protocoles plus sophistiqués, et
plus en adéquation avec les éventuelles techniques de mise en œuvre de la SAI.

Les études de faisabilité ont conclu que la SRM-SAI serait réalisable sur le plan

130



technique à moyen-long terme même s’il existe de nombreuses incertitudes sur les
coûts. Sur le plan scientifique, le bémol du Chapitre 3 sur l’efficacité supposée de cette
technique ne suffit pas à la remettre en cause en tant que solution provisoire en cas
d’emballement du réchauffement global. Il a notamment été suggéré que la SRM-SAI
pourrait par ailleurs avoir des retombées positives sur le cycle du carbone, en favorisant
les puits naturels de carbone atmosphérique que représentent les océans et les surfaces
continentales. Ces puits naturels ont absorbé près de la moitié des émissions anthro-
piques de CO2 sur la dernière décennie, avec une contribution un peu plus forte pour
les surfaces continentales que pour l’océan global. Le réchauffement global et l’aridifi-
cation éventuelle d’une partie des continents pourraient cependant réduire l’efficacité
de ces puits naturels de carbone à plus ou moins long terme. Le Chapitre 4 de cette
thèse a permis d’évaluer l’impact de la SRM-SAI sur le bilan de carbone, d’une part à
moyen terme pendant la période de mise en œuvre de la SAI (2020-2070), mais aussi
à plus long terme en cas d’arrêt de cette technique et en réponse à un éventuel effet
rebond sur la température globale. Les modèles s’accordent à prédire que le climat
induit par la SAI tend à stimuler les puits naturels de carbone, principalement celui
que constitue la biosphère continentale. La quantité additionnelle de carbone stocké
durant les 50 années de SAI serait de 40 GtC, équivalent à 4 années d’émissions an-
thropiques au taux d’émission actuel. Néanmoins, plusieurs éléments limitent l’impact
a priori positif de la SAI sur les flux de carbone. En plus de l’incertitude sur l’ampli-
tude de la réponse du cycle du carbone, notamment en lien avec l’incertitude sur la
réponse du bilan radiatif et de la température décrite dans le Chapitre 3, les modèles
divergent sur les processus biogéochimiques pilotant le signal. La compréhension des
processus photosynthétique et de respirations ainsi que leurs implémentations dans les
modèles de climat nécessitent des études supplémentaires. Les améliorations qui ont
été apportées au modèle du CNRM en vue du prochain exercice CMIP6 pourraient
affiner les résultats obtenues dans cette étude (meilleur réalisme des processus de respi-
rations, impact du rayonnement diffus sur la photosynthèse...). Enfin, l’arrêt prolongé
de la SAI provoquant un rebond en température dû à l’effet de serre additionnel imputé
aux émissions de CO2 anthropique impliquerait une réversibilité du cycle du carbone,
le carbone accumulé durant la période de SAI serait alors rapidement relâché dans
l’atmosphère.

Bien que l’acceptabilité sociale et la gouvernance de la géo-ingénierie ne soient pas
le sujet de cette thèse, il semble pour le moment acquis que toute décision de mise
en œuvre devrait se faire de manière concertée (dans le cadre des Nations Unies) et
avec l’accord de tous les pays. Sur le plan scientifique, cela signifie que la possibi-
lité de compenser le réchauffement global anthropique via cette technique ne garantit
nullement son approbation tant que ses potentiels effets collatéraux ne sont pas do-
cumentés, y compris à l’échelle régionale. À titre d’illustration, et indépendamment
des effets attendus sur l’acidité des océans ou sur l’ozone stratosphérique, le Chapitre
5 s’est intéressé à l’impact de la SRM sur le climat hivernal de l’Europe. Diverses
sources d’incertitudes sur cette réponse ont été explorées : le choix du modèle uti-
lisé (comparaison des modèles CNRM-ESM1 et CNRM-ESM2.1 dans les simulations
G1), mais aussi le choix du protocole mis en œuvre (comparaison des expériences G1
et G4) avec le modèle CNRM-ESM1. Ces deux études parallèles montrent la sensi-
bilité de la réponse climatique et l’incertitude existante entre les réponses de deux
modèles aux paradigmes pourtant communs, et entre deux simulations pourtant pi-
lotées par les mêmes scientifiques. Les efforts de modélisation du système climatique
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sont donc essentiels afin de réduire les incertitudes liées aux simplifications de certains
processus, hypothèses nécessaires à la modélisation climatique mais qui ne doivent pas
altérer les résultats scientifiques. Dans le cas du modèle du CNRM, l’amélioration de
la représentation verticale de l’atmosphère notamment l’augmentation de l’altitude du
toit du modèle permet de mieux représenter la dynamique stratosphérique, nécessaire
quand il s’agit d’étudier des simulations de type SAI.

Pour résumer cette thèse, on peut donc conclure que les techniques de SRM-SAI
ne sont pas aussi séduisantes que ce qu’en disent leurs avocats ou promoteurs. Les
quantités de soufre à injecter dans la stratosphère, et les coûts afférents, pour contre-
carrer l’effet de l’accroissement des gaz à effet de serre sur la température du globe
pourraient être plus élevés que prévu. Les retombées positives sur le cycle du carbone
restent très hypothétiques dans l’état actuel de la modélisation du système Terre et se-
ront largement annihilées en cas d’arrêt de l’injection de soufre (ou d’autres précurseurs
d’aérosols) dans la stratosphère. Enfin et surtout, si la réduction du rayonnement so-
laire incident permet effectivement de compenser l’effet des émissions anthropiques
de gaz à effet de serre sur la température de surface en moyenne annuelle et globale,
cette compensation reste très imparfaite sur la répartition verticale et latitudinale
des températures, ce qui peut engendrer des répercussions négatives sur la circulation
atmosphériques et les précipitations à l’échelle régionale.

D’autres effets collatéraux potentiellement importants ont été mis en évidence par
d’autres études, tels qu’une diminution de la couche d’ozone stratosphérique, notam-
ment en Antarctique, tant que subsistera une teneur élevée de composés halogénés
dans la stratosphère, ce qui sera le cas pendant encore de nombreuses décennies. La
représentation fine de la stratosphère dans CNRM-ESM2.1 (résolution verticale, simu-
lation réaliste de la QBO, des vortex polaires et des réchauffements stratosphériques
soudains dans les deux hémisphères, ozone interactif via le modèle de chimie stra-
tosphérique REPROBUS) est un atout important pour explorer cette question dans
la continuité de cette thèse. Une autre perspective à court terme est d’utiliser les
prochaines simulations GeoMIP réalisées dans le cadre de CMIP6 pour confirmer ou
non la sensibilité de la réponse de la dynamique stratosphérique au choix du modèle
et/ou du protocole utilisé, et quantifier les incertitudes associées en termes de climat
sur l’Atlantique Nord et sur l’Europe. Dans cette optique, l’utilisation de grands en-
sembles pourrait s’avérer précieuse pour détecter significativement le signal régional
de la SRM, notamment sur les précipitations.

À un peu plus long terme, la stratégie mise en œuvre dans le Chapitre 3 pour
contraindre la réponse thermique globale à la réduction du rayonnement solaire in-
cident pourrait être appliquée à l’échelle plus régionale et/ou à d’autres variables.
Néanmoins, l’utilisation des éruptions volcaniques comme analogue de la SRM-SAI
réside principalement dans la méthode actuelle de modélisation de la SAI dans les
modèles de climat. L’élaboration de protocoles plus sophistiqués, en adaptant par
exemple le lieu ou la saisonnalité de l’injection, ou encore les propriétés des aérosols
ou de leurs précurseurs, pourrait réduire l’analogie qui peut être faite aujourd’hui entre
les éruptions volcaniques et la SRM-SAI dans les modèles de climat.

Au sein de la communauté scientifique, les différentes techniques de SRM ont sou-
vent été mises dans le même panier, pensant que les impacts climatiques seraient
semblables. La comparaison de protocoles de nature différente a montré que les im-
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pacts climatiques peuvent différer selon la méthode employée pour déstabiliser le bilan
radiatif terrestre. Une fois encore, il est important d’implémenter dans les modèles
chaque technique de SRM de manière indépendante pour en étudier les impacts, sans
généraliser les conclusions à l’ensemble des techniques de SRM. L’exercice GeoMIP
pour CMIP6 prévoit par exemple d’étudier la technique d’amincissement des cirrus
par accélération de la sédimentation de leurs cristaux de glace.

Enfin, outre les incertitudes scientifiques sur les multiples effets climatiques de la
SRM-SAI, ce projet de géo-ingénierie pose des problèmes majeurs de gouvernance
mondiale. L’échec relatif de cette dernière dans la lutte contre le réchauffement clima-
tique laisse présager des difficultés analogues à propos de la gouvernance de la SRM.
Des travaux interdisciplinaires, mêlant sciences “dures” et sciences humaines (sociales,
politiques et de l’éthique) doivent donc être menés sur cette thématique, sans se faire
au détriment des travaux en cours visant à identifier et si possible lever les verrous
techniques, sociaux et politiques d’une réduction substantielle des émissions de gaz à
effet de serre. Cette réduction drastique des émissions reste la principale solution pour
limiter le réchauffement global et ses impacts. Pour la majorité des scientifiques, la
géo-ingénierie reste un plan B très imparfait et très hypothétique, mais sur lequel on
ne peut faire l’impasse tant que pèse la menace de changements climatiques abrupts
et/ou irréversibles.
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2.7 Évolution de la représentation du système climatique dans les modèles . 24
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Midlatitude Summer Drying: An Underestimated
Threat in CMIP5 Models?
H. Douville1 and M. Plazzotta1

1Météo-France/CNRM, Toulouse, France

Abstract Early assessments of the hydrological impacts of global warming suggested both an
intensification of the global water cycle and an expansion of dry areas. Yet these alarming conclusions
were challenged by a number of latter studies emphasizing the lack of evidence in observations and
historical simulations, as well as the large uncertainties in climate projections from the fifth phase of the
Coupled Model Intercomparison Project (CMIP5). Here several aridity indices and a two-tier attribution
strategy are used to demonstrate that a summer midlatitude drying has recently emerged over the northern
continents, which is mainly attributable to anthropogenic climate change. This emerging signal is shown
to be the harbinger of a long-term drying in the CMIP5 projections. Linear trends in the observed aridity
indices can therefore be used as observational constraints and suggest that the projected midlatitude
summer drying was underestimated by most CMIP5 models. Mitigating global warming therefore remains a
priority to avoid dangerous impacts on global water and food security.

Plain Language Summary What will be the consequence of global warming on regional soil
moisture at the end of the 21st century? The response found in the fifth Assessment Report (AR5) of
Intergovernmental Panel on Climate Change is blurred by many uncertainties, even when the focus is on a
single business-as-usual scenario for the projected concentrations of greenhouse gases. Such a confusion is
dominated by climate model uncertainties on the long term but might be also due to internal climate
variability on the near term. Here we use a detection-attribution methodology to demonstrate that recent
trends in soil moisture and in near-surface relative humidity averaged over the boreal midlatitude continents
in summer have been mainly driven by human activities. Then we show that there is a fairly strong
relationship between the near-term versus long-term aridity response among a set of 20 climate models,
thereby supporting the limited influence of internal climate variability on near-term variability. Finally, we
use this emergent relationship to constrain the long-term model response with the recent trends estimated
from the observations and find that the projected long-term drying was probably underestimated by
most global climate models explored in the AR5.

1. Introduction

Water scarcity is a major threat for food security and economic prosperity in many countries, which is not
expected to decrease given the growing global population and related pressure on available water resources.
Moreover, the global water cycle might be seriously affected by the projected climate change due to anthro-
pogenic emissions of greenhouse gases (GHGs). The threat of an increased risk of drought, including in the
summer midlatitudes, was highlighted by both empirical (e.g., Dai et al., 2004) and numerical studies (e.g.,
Douville et al., 2002; Frierson & Scheff, 2012; Scheff & Frierson, 2015). Off-line hydrological simulations
suggest that a global warming of 2°C above present will increase the population living under extreme water
scarcity by another 40% compared with the effect of population growth alone (e.g., Schewe et al., 2014).
Nevertheless, such hydrological impacts are highly model dependent, with both global climate models
(GCMs) and off-line land surface models (LSMs) contributing to the spread. Internal climate variability is also
a major source of uncertainty, even if the model formulation generally dominates the spread by the end of
the 21st century (Orlowsky and Seneviratne, 2013).

In contrast to the mainstream thinking, a number of studies cast serious doubts on the reality of the ongoing
and/or projected global drying. First, empirical aridity indices must be interpreted cautiously since they rely
on a simplified calculation of potential evaporation that may respond incorrectly to the land surface warming
observed in recent decades (Joetzjer et al., 2013; Sheffield et al., 2012). Moreover, the general climate change
paradigms that “dry regions are getting drier and wet regions are getting wetter” and that “warmer is more
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arid” have been recently challenged (Greve et al., 2014, Roderick et al.,
2015). When aridity changes are assessed as the lack of precipitation,
the lack of runoff, or using a carbon budget approach, most global
model outputs suggest that “warmer is less arid” (Roderick et al.,
2015). In addition, rising atmospheric CO2 is likely to decrease the plant
water use, a physiological process which is overlooked in many climate
models and/or impact studies and which can reduce future drought
stress (e.g., Best et al., 2007; Swan et al., 2016). Finally, Berg et al.
(2016) found a robust vertical gradient of soil moisture anomalies in
the fifth phase of the Coupled Model Intercomparison Project (CMIP5)
models, with more negative changes projected near the surface,
thereby suggesting that the surface drying predicted by empirical
and/or off-line metrics may tend to exaggerate changes in total soil
moisture availability.

The present study has a twofold objective: (i) attributing the recent variability and (ii) constraining the long-
term evolution of total soil moisture and related variables over the northern midlatitude continent in summer
(June to September, hereafter JJAS). The first objective is achieved by analyzing ensembles of global atmo-
spheric simulations driven by the human-forced versus total variations of observed sea surface temperature
(SST) and sea ice concentration (SIC). The second objective is achieved by using the diagnosed human-forced
aridity trends as an emergent constraint for the aridity projections derived from a subset of 20 CMIP5 models.
Given the lack of direct total soil moisture observations at the global scale, an off-line land surface reanalysis
will be used as well as other (indirect) land surface aridity indices.

Section 2 describes the experiment design and the observed data sets. Results are shown in section 3. A
recent land surface drying is found in multiple data sets, which is dominated by anthropogenic climate
change. The implications of this attribution for aridity projections are also discussed in section 3 and suggests
that this emerging signal is the harbinger of a much stronger drying, which was underestimated by most
CMIP5 models. The main conclusions are drawn in section 4.

2. Experiment Design and Data Sets

With the increasing confidence that recent global warming is very likely due to human activities, detection
and attribution (hereafter) D&A studies have recently moved from temperature to other climate variables
equally relevant for impact studies. As far as the global water cycle is concerned, formal D&A studies have
revealed a human influence on the zonal mean distribution of precipitation (e.g., Zhang et al., 2007) and sur-
face evapotranspiration (e.g., Douville et al., 2012). Yet the net effect of such changes on the land surface
water budget is difficult to assess. D&A of observed changes in continental waters remains a difficult chal-
lenge given the limited instrumental record and/or the direct human influence on rivers and reservoirs. To
the author’s knowledge, the recent study by Mueller and Zhang (2016) is the only one that has been so far
successful at attributing changes in soil moisture. The focus was on the northern continents and on the hot-
test season. The analysis was limited to the 1951–2005 period and based on the comparison between soil
moisture outputs from CMIP5 models versus LSMs.

Here the focus is also on the northern midlatitude continents and on the boreal summer season, but the
study uses one more decade of data and a two-tier D&A strategy. First, a formal D&A algorithm is applied
to isolate the SST and SIC variations driven by anthropogenic and/or natural radiative forcings (cf. supporting
information (SI)). Then, ensembles of atmospheric-only global climate simulations are performed to attribute
recent changes in soil moisture and related land surface variables. So doing, the CMIP5 models are only used
to assess the externally forced variations in the SST observations. By prescribing the observed SST variability,
our strategy enables a more straightforward comparison with the observations (e.g., Dai, 2013).

The experiment design is summarized in Table 1. Two ensembles of 1920–2014 global atmospheric simula-
tions have been achieved. ALL is a nine-member ensemble of extended AMIP (Atmospheric Model
Intercomparison Project) simulations driven by observed SST/SIC and radiative forcings. ANT is a five-member
ensemble driven by the human-forced SST/SIC variability and the anthropogenic radiative forcings (no volca-
nic eruption and no variation in solar activity). Note that two additional nine-member ensembles have been

Table 1
Summary of the Ensemble AGCM Experiments

Expt SST Radiative forcings Size

ALL Observed AMIP NAT + ANT 9
EXT Externally-Forced AMIP NAT + ANT 9
INT Internal AMIP Fixed 9
ANT Human-Forced AMIP ANT Only 5

Note. For the INT ensemble, “fixed” means the 1920–1960 monthly (SST
and aerosols) or annual (other radiative forcings) mean climatology.
Here the study is based on the ALL and ANT ensembles and the influence
of the natural climate variability is estimated as the ALL minus ANT
difference.
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achieved to isolate the role of the internal versus externally forced climate variability (cf. Table 1). No ensem-
ble is available to diagnose the influence of natural climate variability (i.e., internal variability + natural for-
cings) so that this influence will be here estimated as the difference between the ALL and ANT ensembles.

All experiments are based on version 6.2 of the ARPEGE-Climat AGCM, which is an update of v5.2 as described
in Voldoire et al. (2013). The main differences between v5.2 and v6.2 include a modification of the vertical
diffusion scheme and a new shallow and deep convection scheme. The land surface model has been also
improved in many respects, including the introduction of a direct (biophysical) CO2 effect on stomatal closure
(Joetzjer et al., 2015) and the representation of floodplains and groundwaters fully coupled to the soil hydrol-
ogy. The groundwater scheme needs to be integrated for many decades to reach an equilibrium under pre-
industrial climate conditions. Such a strategy was not here feasible given the limited computing resources
and the decision to start the simulations in 1920. The different members of our experiments were initialized
at 5 year intervals from a first extended AMIP integration after a minimum spin-up of 30 years. This is suffi-
cient for most land surface variables to reach equilibrium. A residual drift of deep soil moisture is, however,
discernible, which does not represent a major issue since the role of natural climate variability is assessed
as the difference between the ALL and ANT ensembles (sharing the same drift).

As far as the CMIP5 models are concerned, all results are based on a single realization of the historical (1850–
2005) and corresponding RCP8.5 (2006–2100) simulations. Only a subset of 20 models (cf. Table S1 in SI) has
been used to avoid or at least mitigate the issue of model interdependency when building emergent con-
straints on model projections (Knutti et al., 2017). The main selection criterion was avoiding the use of several
models based on the same atmospheric component. A second criterion was the availability of monthly mean
model outputs not only for total soil moisture but also for the following variables: near-surface daily mean,
daily minimum, and daily maximum temperatures (the latter two being used to assess the diurnal tempera-
ture range, hereafter DTR); near-surface relative humidity (hereafter RH); and surface evaporative fraction
(hereafter EF) estimated as the ratio between latent heat and total (latent + sensible) turbulent fluxes at
the land-atmosphere interface.

The observational counterpart is based on the following data sets: the 1979–2010 European Centre for
Medium-Range Weather Forecasts Re-Analysis Interim (ERAI)-Land off-line land surface reanalysis (Balsamo
et al., 2015) for soil moisture, the 1979–2016 ERAI atmospheric reanalysis assimilating SYNOP observations
(Dee et al., 2011) for RH and the global mean surface temperature (GMST), the 1901–2014 CRU_TS3.23 clima-
tology (https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/hrg/) for near-surface temperature, and the 1982–2011 Model Tree
Ensemble (MTE) upscaling of in situ FLUXNET measurements (Jung et al., 2010) for EF. In addition to
CRU_TS3.23, Hadex2 (http://www.metoffice.gov.uk/hadobs/hadex2/) was also used as an alternative gridded
DTR data set and led to similar results.

Note that ERAI-Land is a land surface model simulation driven by observed meteorological forcings. The
water budget is thereby perfectly closed, making ERAI-Land a more suitable soil moisture data set for climate
applications than ERAI. Yet there is no soil moisture data assimilation so that it is important to use multiple
aridity indices in the present study. Modern-Era Retrospective Analysis for Research and Applications
(MERRA)-Land was not used as an alternative soil moisture reconstruction, since it shows less consistent
trends than ERAI-Land when compared with satellite surface soil moisture over recent decades (Albergel
et al., 2013). Additional data sets could have been explored, such as surface soil moisture, vegetation indices,
or precipitation, but they would have been unavailable for most CMIP5 models and/or less connected to total
soil moisture. Maps of correlations of JJAS anomalies indeed suggest that RH (Figure S1) and DTR (Figure S2)
are strongly linked to total soil moisture at interannual timescales in both observations and the CNRM AGCM.
Moreover, the simulated correlations are quite realistic in the northern midlatitudes, suggesting that these
variables can be here considered as consistent surrogates for soil moisture.

In contrast, the correlation with EF (Figure S3) is stronger than inferred from reconstructions and does not
show a clear transition between soil moisture versus energy-limited evapotranspiration around 55°N, as sug-
gested by the ERAI-Land and MTE data sets. While this discrepancy might be the evidence of a too strong
land-atmosphere coupling (e.g., Levine et al., 2016; Vilesa et al., 2017), it might be also due to inconsistencies
between the reconstructed soil moisture and EF, the latter being based on an empirical upscaling technique
and a very limited number of in situ observations. As a result, and owing to the limited length of this data set,
we will not use the MTE reconstruction to constrain the CMIP5 projections in the continuation of the study.
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Note finally that the ERAI-Land reanalysis uses a four-layer land surfacemodel with uniform thicknesses, while
soil depth is not uniform in most climate models and is highly model dependent in the CMIP5 archive. It is
therefore necessary to standardize the soil moisture values for comparing the various data sets. This standar-
dization (i.e., substracting the climatological mean and dividing by the climatological standard deviation) was
here done after averaging the total soil moisture over the northern midlatitude domain (hereafter referred to
as the SSM index). This choice avoids giving too strong an emphasis on small absolute soil moisture variations
in arid areas and is more relevant to discussing the evolution of the regional land surface water budget.

3. Results

Figure 1 compares global maps of 1979–2014 linear trends in JJAS RH between ERAI and three ensembles of
global atmospheric simulations: CMIP5, the ALL ensemble driven by observed SST and radiative forcings, and
the INT ensemble driven by the internal variability of the observed SST and fixed radiative forcings (1920–
1960 climatology). In line with the results of Simmons et al. (2010) and with other data sets, ERAI shows large
drying trends in many areas, including over most boreal midlatitude continents. This pattern is strongly
underestimated by CMIP5 models although they also show consistent drying trends over North America
and Europe. The ALL ensemble is globally more realistic even if the pattern shows some differences with
ERAI. The INT ensemble hardly shows any trend in the midlatitudes, thereby suggesting that the drying simu-
lated in the ALL ensemble is dominated by the external radiative forcings.

The hypothesis of a recent summer drying hiatus in most CMIP5 models is further supported by Figure S4
which mainly shows time series of JJAS land surface anomalies averaged over the boreal summer midlatitude
continents. Note that this underestimated drying has not much to do with the recent global warming hiatus
which shows a distinct spatial and seasonal signature (Trenberth et al., 2014). Figure S4 also highlights the
large spread found in the CMIP5 projections, especially for the SSM index and the related land surface vari-
ables. Even the sign of the response remains uncertain for DTR, EF, and SSM at the end of the 21st century.
Such a dispersion raises the question of whether the recent model behavior is informative about their

Figure 1. Global distribution of 1979–2014 linear trends in JJAS surface air relative humidity (% per decade) in (a) the ERA-
Interim Reanalysis, (b) a subset of 20 CMIP5 models, (c) the ALL ensemble driven by observed SST and radiative forcings,
and (d) the INT ensemble driven by the internal variability of the observed SST and fixed (1920–1960 average) radiative
forcings. Hatching denotes consistent trends among the different members of the ensembles using a t test at a 5% level.

Geophysical Research Letters 10.1002/2017GL075353

DOUVILLE AND PLAZZOTTA UNDERESTIMATED DRYING IN CMIP5 MODELS 4



long-term response and whether it can be assessed on the basis of a single simulation given the possible
influence of internal climate variability.

Before exploring this, Figure 2 compares the 1979–2014 linear trends between the ANT and ALL ensembles
conducted with the CNRM AGCM to discuss the anthropogenic versus natural origin of the recent multideca-
dal variability. The influence of the natural climate variability can be estimated as the difference between the
ALL and ANT ensembles. The underlying assumption is that the atmospheric responses to individual radiative
and/or SST forcings are additive. While such a hypothesis cannot be verified on the basis of our experiment
design (cf. Table 1), the additivity of the JJAS midlatitude anomalies is verified in the case of the INT and EXT
additional ensembles (not shown). The only noticeable exception is the total soil moisture response, in line
with the residual drift discussed in section 2. Given our initialization strategy, this drift is however common

Figure 2. (a) Simulated versus ERAI time series of global annual mean surface air temperature anomalies (°C) from 1960 to
2015. Other panels show simulated time series of JJAS mean anomalies averaged over the northern midlatitude continents
[35–55°N] for (b) surface air temperature (°C) versus CRU, (c) diurnal temperature range (°C) versus CRU, (d) surface air
relative humidity (%) versus ERAI, (e) evaporative fraction versus MTE, and (f) standardized soil moisture anomalies versus
ERAI-Land. For each ensemble (ALL in green and ANT in orange), the thick line denotes the ensemble mean, while the
shaded area denotes the 95% confidence interval for the ensemble mean. Linear fits are estimated over the 1979–2014
period (except for shorter observational records). Vertical dashed lines denote JJAS seasons with major anomalies of global
mean volcanic aerosol optical depth (in black) or Niño3–Niño4 SST (warm events in red and cold events in blue). R is the
temporal correlation of the ensemble mean anomalies with the observed anomalies.
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to all ensembles and is therefore suppressed when estimating the natural variability as the difference
between ALL and ANT.

Starting with the annual mean GMST response as an illustration, the global warming trend simulated in the
ANT ensemble is slightly stronger than in the ALL ensemble (Figure 2a), thereby suggesting a recent global
cooling due to natural climate variability. In line with Douville et al. (2015), this relative cooling is primarily due
to internal climate variability (not shown) and is not found over the boreal midlatitude continents in summer
(Figure 2b). More interestingly, the robust drying trend simulated in the ALL ensemble is mainly attributable
to the anthropogenic forcings (Figure 2c–2f). While the negative trend in total soil moisture (Figure 2f) is
robust in both ALL and ANT, the former experiment is less consistent with ERAI-Land thereby suggesting that
the CNRM AGCM slightly underestimates the “observed” midlatitude drying. Looking at the other compo-
nents of the water budget (Figure S7), it seems that this feature is not due to an underestimation of the pre-
cipitation decrease but rather to the evapotranspiration trend (although the MTE reference data set does not
cover the whole 1979–2014 period and the linear trends are not significant over such a short period).

The robust summer midlatitude drying simulated in ALL and ANT is also found in RH (Figure 2d) and is quite
consistent with ERAI after 1979. It is also consistent with a recent increase in the simulated DTR, which is, how-
ever, not found in the CRU data set. Yet a wider 1960–2014 perspective supports the trend reversal simulated
at the end of the twentieth century in both ALL and ANT. This multidecadal variability is compatible with a
dominant time-varying radiative effect of anthropogenic aerosols (Boé, 2016; Zhou et al., 2010). Such a
hypothesis is supported by the sliding temporal correlations shown in the supporting information. While
both RH and DTR are robust proxies of the SSM index (Figure S5), they are also sensitive to the variability
of downward surface solar radiation (Figure S6). This radiative signature seems quite realistic in the
CNRM AGCM, at least for the soil moisture and RH indices which can therefore be used to constrain the
CMIP5 projections.

Figure 3 shows scatterplots of the long-term RH and SSM responses versus the recent linear trends estimated
over the 1979–2014 period. As indicated by the squared correlations in Figures 3a and 3c, such trends explain
24 to 60% of the intermodel spread at the end of the 21st century. The idea that climate change is emerging
in the instrumental record and can be used to constrain the long-term projections is not new (e.g., Knutti
et al., 2017) but can be misleading if the observed trends are not dominated by anthropogenic forcings.
Note that our CMIP5 ensemble (only one realization for each model) here samples both uncertainties in
the model formulation and in the initial conditions. Yet internal climate variability can be considered as a ran-
dom effect in these coupled simulations and has therefore a limited impact on the regression slope.

More critical is the potential role of natural variability in the observed trends if one plans to use them as
observational constraints. In both Figures 3a and 3c, the observed trends and their likely range (95% confi-
dence interval) are shown as black lines and gray shadings, respectively. Also shown are the corresponding
trends and confidence intervals in the ALL (green) and EXT (red) experiments. Not surprisingly, given the con-
trasted fraction of the intermodel spread explained by the linear regressions, the confidence intervals are
tighter and the difference between ALL and ANT is smaller for the SSM compared to RH index. Arguing that
the human-induced linear trends represent a better constraint on the long-term response of the CMIP5 mod-
els than the observed trends, the difference between ALL and ANT can be used to translate the observed
trends on the x axis as represented by the maroon lines compared to the black lines. The confidence intervals
are then also increased to account for the uncertainties in the ALL minus ANT differences.

Figures 3b and 3d illustrate the distribution of the CMIP5 model uncertainties and their potential reduction
through the use of the emergent constraints shown in Figures 3a and 3c, respectively. The prior distribution
(in red) is assumed to be Gaussian and is only estimated from the discrete realizations of the CMIP5 models.
Using the observed 1979–2014 linear trends to constrain the projections through a simple calculation of con-
ditional probabilities leads to a steeper distribution (in black) with a tighter 95% confidence interval (shading)
and a drier ensemble mean response for both RH and SSM. This shift and narrowing is more important for soil
moisture than for RH raising some questions about the consistency between both indices. Yet there is a qua-
litative agreement between the two diagnostics whereby the summer drying of the northern midlatitude
continents was underestimated by most CMIP5 models. Taking into account the additional constraint about
the limited contribution of natural climate variability to the observed trends (cf. maroon pdfs) does not
change this conclusion which is even slightly reinforced in the case of total soil moisture.
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4. Summary

Several surface aridity indices have been explored in both CMIP5 models and global observations or
reconstructions to assess trends over recent decades and their possible use as emergent constraints on
the long-term projections. Focusing on the boreal summer midlatitude continents, the results suggest that
such a strategy could be particularly efficient to constrain the late 21st century response of total soil moisture
in RCP8.5 scenarios, provided the availability of reliable observations over three to four decades. In the lack of
direct observations, the ERA-Interim land surface reanalysis suggests a strong underestimation of the recent
and future soil drying in the CMIP5 models.

This result should be considered with caution given the nature of the ERAI-Land reanalysis (i.e., an off-line
land surface simulation without data assimilation). Nevertheless, it is supported by a similar analysis based

Figure 3. (a) Scatterplot of 2071–2100 anomalies (%) versus 1979–2014 linear trends (% per century) of JJAS near-surface
air relative humidity averaged over the northern midlatitude continents among a subset of 20 CMIP5 models and related
linear regression (red line, 95% confidence interval in shading). (b) Prior (no observational constraints) and constrained (see
text for details) pdfs of the CMIP5 anomalies (%). (c, d) Same as Figures 3a and 3b but for standardized soil moisture (SSM in
standard deviation). In panels Figures 3a and 3c, vertical lines and the associated 95% confidence intervals in shading
denote the observed linear trend (black, only over 1979–2010 for SSM), the ensemble mean trend simulated in ALL and
ANT (green and red), and the observed linear trend attributed to anthropogenic forcings (maroon). All anomalies are
derived from a unique realization of the RCP8.5 scenario and estimated against the 1971–2000 climatology from the
corresponding historical simulation.
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on near surface relative humidity and on more reliable observations given the assimilation of conventional
synoptic measurements in the ERAI data set. In this case, the emergent constraint is, however, less efficient
given the weaker link between recent and future RH changes and/or the stronger role of internal climate
variability in the CMIP5 models. Moreover, results obtained with the diurnal temperature range (DTR, cf.
Figures S7c and S7d) suggest a slight overestimation of the projected DTR increase in the CMIP5 models
which is in apparent contradiction with the underestimated drying. While this paradox might be explained
by atmospheric radiative processes, we cannot totally exclude that the surface drying found in both ERAI
and ERAI-Land is somewhat overestimated.

Further studies should clarify whether this midlatitude drying is dominated by a decrease in precipitation
and/or an increase in surface evapotranspiration. While Figure S7b shows a decrease in simulated precipita-
tion, the trend is neither robust (i.e., data dependent) nor statistically significant in the observations.
Reconstructions of global evapotranspiration are even more uncertain, and, although Douville et al. (2012)
suggested a human-induced increase in the midlatitude evapotranspiration since the 1960s (cf. their
Figure 1), such a result needs to be confirmed with new data sets extended to recent years. Moreover, the
relative influence of changes in evapotranspiration versus precipitation might be different between the early
and late 21st century. While the boreal midlatitude summer warming might first increase surface evapotran-
spiration (E) without increasing precipitation (P), the induced soil drying might ultimately lead to a decrease
in both P and E or at least to a weaker increase in E. This negative soil moisture feedback on E can explain why
the emerging drying trend (per century) is stronger than the long-term drying (slope < 1) in the scatterplots
of CMIP5 models shown in Figure 3.

Clearly, our results support the use of multiple metrics to constrain global climate projections (Knutti et al.,
2017). But they also suggest that the end of model democracy is not straightforward as long as the relative
merits of different metrics are not considered, both in terms of physical relevance and of observational uncer-
tainty. The emerging climate change signal in the instrumental record makes the use of observed trends
more and more attractive for constraining the multi-model response but might be misleading if one does
not care about the anthropogenic origin of the trends. In line with Mueller and Zhang (2016), our study
suggests that the recent boreal midlatitude summer drying was mainly caused by human activities, thereby
supporting the use of observed trends to constrain the CMIP5 projections. Yet beyond the two-tier strategy
proposed in the present study and with the forthcoming availability of CMIP6 historical simulations, further
work is probably needed to take advantage of formal D&A tools in the development of observational con-
straints at both global and regional scales.
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Table S1. Models participating in GeoMIP that have completed experiment G4. Injection

properties  is  taken from  Kravitz  et  al.,  2013.  Any field  marked by N/A has  no  data

available. Note that  CCSM4 has a different emission scenario (RCP6.0) and a different

injection rate (8 Tg of SO2 per year).

3



Table  S2.  Sensitivity  and  robustness  to  methodological  choices:  Prior  (red)  and

constrained (light blue) estimates of  ΨSRM and associated confidence interval. We also

show in purple the multi-model regression coefficient,  and in green the observational

constraint mean estimate and standard deviation.
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Figure S1. Schematic of experiment G4 of GeoMIP as published in Kravitz et al., 2011.

Based on the RCP4.5 scenario, a negative radiative forcing is produced by a continuous

injection of 5 Tg of SO2 per year into the tropical lower stratosphere.
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Figure  S2.  Long-term  normalized  sensitivity  to  solar  radiation  management  by

stratospheric  aerosol  injection (SRM-SAI,  ΨSRM). Scatterplot  between land average

and  global  average  values  highlighting a  fairly  robust  land-sea  contrast  in  the  ΨSRM

response. For  each  model, the  number  of  points  is  determined  with  the  number  of

available G4 runs. The red line shows the best linear fit (r=0.88) across all runs, while the

red shade shows the uncertainty represented with the Cook’s distance around the multi-

model regression.
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Figure S3. Time series of Aerosol Optical Depth at 550nm reconstructions from 1860 to

2005 as estimated by Sato et al., 1993 in blue and Ammann et al., 2003 in red. The five

major volcanic eruptions are pointed out and named in green.
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Figure S4. a. Relationship between AOD reconstructions from Sato et al., 1993 (filled

symbols and solid lines) and Ammann et al., 2003 (empty symbols and dashed lines), and

observed LSW for Pinatubo from isccp_d2 (red) and MERRA2 (blue) data sets.  Each

point represents one month. Vertical solid and dashed black lines represent a volcanic

aerosol detection limit (respectively at 0.010 and 0.005). Each of the four regression lines

from 2 AOD reconstruction products and 2 LSW observational data sets has a strong

correlation (r>0.9). b. Same relationship within the framework of models. LSW estimates

come from the ensemble of  9  ESMs for the five major  volcanic  eruptions:  Krakatoa

(blue), Santa-Maria (green), Agung (yellow), El Chichon (red), and Pinatubo (purple).

The black regression line is calculated across all models and all volcanic eruptions. Note

that some of the Krakatoa’s AOD are high when LSW is low (blue filled points) due to a

time lag for this volcano for CanESM2.
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Figure S5. Cross-correlation function (Venables and Ripley, 2002) between AOD time

series (averaged between Sato et al., 1993 and Ammann et al., 2003) and observed LSW

from isccp_d2 (red) and MERRA2 (blue) data sets for El Chichon (empty square) and

Pinatubo  (empty  triangle).  Vertical  colored  dashed  lines  point  out  the  maximum

correlation (in absolute value) and the corresponding lag between AOD and LSW time

series.  A 2-month  lag  emerges  for  MERRA2,  the  decrease  in  LSW anticipating  the

increase in AOD.
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Figure S6. Reliability  assessment  of  the  LSW reconstruction for the  El  Chichon

eruption. Same as Figure 1c in the main text but for El Chichon instead of Pinatubo. Red

and gray shadings represent the models dispersion (+/- one standard deviation around the

ensemble mean) respectively for El Chichon only and for the average of the five major

recent eruptions. Blue and red colored lines represent reconstruction from the Pinatubo

AOD-LSW relationship  for  isccp_d2  and  MERRA2  products.  The  dashed  blue  line

represents the observed time-series for MERRA2.
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Figure  S7. Bootstrapping  using  the  piControl  run  to  point  out  how  our  method  to

quantify  the  cooling  following  volcanic  eruptions  is  significantly  different  from  the

internal variability. For each model, the vertical blue line represents the estimate of the

mean cooling obtained across all volcanic eruptions (α=5) and all runs (β from 1 to 6

depending  on  the  model).  We  sampled  1000 estimates  to  built  the  red  curve:  each

estimate is obtained by averaging “α x β” randomly drawn values. Using this approach,

we  justify  that  our  estimates  are  robust  and  meaningful  across  the  model  ensemble.

Indeed, the detectability of the volcanic eruptions sensitivity looking at the minimum of
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LT reached over two years after the eruption is sufficient because the cooling estimate for

each model is well outside the internal variability range.
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Figure S8. Same as Figure 3 in the main text, removing CanESM2 model.
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Figure S9. Same as Figure 3, adding CCSM4 (Gent et al., 2011) on the graph which has

a different emission scenario (RCP6.0) and a different injection rate (8 Tg of SO 2 per

year).
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ANNEXE C. IMPACT DE LA PRISE EN COMPTE D’UN PARAMÈTRE PAR INTERACTIF
DANS CNRM-ESM2

Dans cette annexe, je présente très succinctement le travail que j’ai réalisé
sur le “rayonnement photosynthétiquement actif” (photosynthetically active radia-
tion, PAR). Ce paramètre détermine la proportion du rayonnement solaire incident
réellement utilisée par la végétation lors de la photosynthèse. Le maximum du spectre
d’émission du rayonnement solaire se trouve dans le domaine visible entre 400 et 700
nm. Mais le spectre ne se cantonne pas au domaine visible, et s’étend sur des lon-
gueurs en deçà de 400nm (ultraviolet) et au delà de 700 nm (infrarouge). Pourtant, la
végétation utilise uniquement la lumière visible pour effectuer la photosynthèse.

Dans le modèle du CNRM, cette fraction du rayonnement est fixe temporellement
et spatialement à une valeur moyenne 0.48. Or, le rayonnement solaire est discrétisé en
six bandes spectrales dont trois se situent dans le domaine visible. Dans le modèle du
CNRM j’ai donc implémenté une variable PAR interactive évolutive temporellement
mais surtout spatialement. Au lieu de prendre une valeur constante de 0.48, la valeur
interactive représente le rapport entre le rayonnement solaire visible et le rayonnement
solaire total.

Figure C.1 – Impact du PAR interactif sur la GPP et le LAI en moyenne sur
une période de 10 ans. Les panneaux du haut présentent la climatologie, et les
panneaux du bas représentent l’anomalie entre la simulation utilisant le nouveau
paramètre PAR interactif (i PAR) et la simulation utilisant la valeur fixe 0.48
(0.48 PAR).
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Les Figure C.1 et Figure C.2 présentent très succinctement les résultats obte-
nus suite à ce développement. Je montre deux paramètres décrivant l’activité pho-
tosynthétique de la végétation : la GPP (Gross Primary Production) représente le
flux brut de carbone, de l’atmosphère vers la biosphère. Le LAI (Leaf Area Index)
représente l’indice foliaire de la végétation, rapport entre la surface des feuilles de la
plante et la surface de sol que couvre cette plante. Enfin, je présente les cartes de
température de surface et de précipitations.

Ce travail préliminaire nécessite une évaluation complète pour savoir s’il peut
constituer un apport à la modélisation du cycle du carbone. Néanmoins, on peut
noter la sensibilité des paramètres photosynthétiques à l’implémentation interactive
de ce paramètre : l’impact sur l’Amazonie est significatif : augmentation de la GPP,
du LAI, induisant un refroidissement local.

Enfin, notons que les valeurs de PAR simulées par le modèle s’étendent entre 0.35
et 0.65, justifiant que la valeur 0.48 est bien trop restrictive au premier ordre. En effet,
pour un rayonnement total incident identique entre deux points de grille, l’énergie
réellement utilisable par la végétation peut varier du simple au double (pour des valeurs
de PAR extrêmes).

Figure C.2 – Impact du PAR interactif sur la TAS et les PR en moyenne sur
une période de 10 ans. Les panneaux du haut présentent la climatologie, et les
panneaux du bas représentent l’anomalie entre la simulation utilisant le nouveau
paramètre PAR interactif (i PAR) et la simulation utilisant la valeur fixe 0.48
(0.48 PAR).
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Annexe D

Comparaison des modèles
CNRM-ESM1 et CNRM-ESM2-1 :
cartes globales DJF et JJA des
champs de température, vent zonal
à 850 hPa, et précipitations
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ANNEXE D. COMPARAISON DES MODÈLES CNRM-ESM1 ET CNRM-ESM2-1 : CARTES
GLOBALES DJF ET JJA DES CHAMPS DE TEMPÉRATURE, VENT ZONAL À 850 HPA, ET
PRÉCIPITATIONS

Figure D.1 – Anomalies de la température atmosphérique de surface hivernale
(DJF) entre les simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles
CNRM-ESM1 (à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple
d’anomalies, la corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond
jaune entre les deux panneaux. Les zones hachurées représentent un niveau
de significativité supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur
l’échantillon de 40 années.
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Figure D.2 – Anomalies de la température atmosphérique de surface estivale
(JJA) entre les simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles
CNRM-ESM1 (à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple
d’anomalies, la corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond
jaune entre les deux panneaux. Les zones hachurées représentent un niveau
de significativité supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur
l’échantillon de 40 années.
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ANNEXE D. COMPARAISON DES MODÈLES CNRM-ESM1 ET CNRM-ESM2-1 : CARTES
GLOBALES DJF ET JJA DES CHAMPS DE TEMPÉRATURE, VENT ZONAL À 850 HPA, ET
PRÉCIPITATIONS

Figure D.3 – Anomalies du vent zonal à 850 hPa en hiver (DJF) entre les
simulations G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1
(à gauche) et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple d’anomalies, la
corrélation spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les
deux panneaux. Les zones hachurées représentent un niveau de significativité
supérieur à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40
années. La climatologie de la simulation de référence est indiquée en contours
violets, par pas de 5 m.s-1.
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Figure D.4 – Anomalies du vent zonal à 850 hPa en été (JJA) entre les simula-
tions G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1 (à gauche)
et CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple d’anomalies, la corrélation
spatiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les deux pan-
neaux. Les zones hachurées représentent un niveau de significativité supérieur
à 90%, estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40 années. La
climatologie de la simulation de référence est indiquée en contours violets, par
pas de 5 m.s-1.
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ANNEXE D. COMPARAISON DES MODÈLES CNRM-ESM1 ET CNRM-ESM2-1 : CARTES
GLOBALES DJF ET JJA DES CHAMPS DE TEMPÉRATURE, VENT ZONAL À 850 HPA, ET
PRÉCIPITATIONS

Figure D.5 – Anomalies des précipitations hivernales (DJF) entre les simulations
G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1 (à gauche) et
CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple d’anomalies, la corrélation spa-
tiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les deux panneaux.
Les zones hachurées représentent un niveau de significativité supérieur à 90%,
estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40 années.
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Figure D.6 – Anomalies des précipitations estivales (JJA) entre les simulations
G1, piControl et abrupt4×CO2 pour les modèles CNRM-ESM1 (à gauche) et
CNRM-ESM2-1 (à droite). Pour chaque couple d’anomalies, la corrélation spa-
tiale entre les deux modèles est indiquée sur fond jaune entre les deux panneaux.
Les zones hachurées représentent un niveau de significativité supérieur à 90%,
estimé à partir d’un test de Student sur l’échantillon de 40 années.
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Résumé
Le rapport spécial du GIEC (SR1.5) publié en octobre 2018 est sans équivoque. Avec un réchauffement global

d’environ 1°C en 2017 par rapport au début de l’ère industrielle et une teneur de CO2 dans l’atmosphère de 400 parties
par million, l’Homme a d’ores et déjà modifié substantiellement le climat. L’évaluation de scénarios climatiques à bas
niveau d’émissions limitant le réchauffement global à venir en deçà de 2°C montre que nous sommes désormais face à
un défi scientifique, technique et civilisationnel sans précédent. Le GIEC stipule que chaque année perdue en matière
d’atténuation rend un peu plus plausible la perspective d’une véritable “catastrophe” climatique. Dans ce contexte
alarmant, les techniques de modification du rayonnement solaire sont de plus en plus étudiées comme une alternative
à court terme pouvant limiter les impacts liés à la hausse de la température globale, en attendant la mise en œuvre
et/ou la faisabilité de techniques d’atténuation suffisamment efficaces. La modélisation du système Terre reste à ce jour
le seul moyen d’étudier dans quelles mesures ces techniques pourraient effectivement s’insérer dans la lutte contre le
changement climatique.

Le but principal de cette thèse est de quantifier et de réduire les incertitudes quant à la réponse des modèles aux
simulations de géo-ingénierie de type modification du rayonnement solaire, en accordant une attention toute particulière
aux effets collatéraux sur les cycles de l’eau et du carbone. Dans un premier temps, nous avons exploité les simulations
existantes du projet GeoMIP, et avons identifié une relation statistique émergente entre le refroidissement obtenu dans les
simulations de modification du rayonnement solaire, et le refroidissement induit par les éruptions volcaniques majeures
dans les simulations historiques. Sur la base de plusieurs jeux d’observations, nous avons évalué la réponse des modèles
aux éruptions et ainsi contraint la réponse à la modification du rayonnement solaire, réduisant son efficacité potentielle
de 20% et l’incertitude associée de 40%. Par la suite, nous nous sommes intéressés à la réponse du cycle du carbone et
avons montré que les changements climatiques induits par cette forme de géo-ingénierie tendent à stimuler les puits de
carbone continentaux et océaniques. Nous avons cependant pointé l’incertitude qui entoure les processus responsables
de cette augmentation, et également la réversibilité du cycle du carbone en cas d’arrêt de la géo-ingénierie. Malgré
le renforcement des puits naturels de carbone, ce dernier résultat confirme que cette forme de géo-ingénierie ne peut
être considérée comme une technique d’atténuation du fait de la non pérennité du stockage additionnel des émissions
anthropiques de carbone dans les réservoirs océanique et terrestre. Enfin, nous nous sommes intéressés à d’autres sources
d’incertitudes, liées au choix du protocole expérimental ou du modèle mis en œuvre. Nous avons en particulier mis en
lumière l’influence potentielle de la stratosphère et de son couplage avec la circulation troposphérique sur la réponse
régionale des modèles à nos latitudes.

Abstract
The IPCC Special Report (SR1.5) published in October 2018 is unequivocal. Global warming reached 1°C above

preindustrial level in 2017 and atmospheric concentrations of CO2 passed 400 parts per million. Human activities have
already substantially altered the Earth’s climate. The assessment of low emission scenarios that limit global warming to
2°C above preindustrial levels shows that we are now facing an unprecedented scientific, technological and civilizational
challenge, and stipulates that each year lost for mitigation makes the prospect of a real climate “disaster” a little more
plausible. In this alarming context, solar radiation modification techniques are increasingly studied as a short-term
alternative in order to limit the impacts of dangerous global warming, before the implementation and/or feasibility of
sufficiently effective mitigation techniques. Earth System Models remain the only tool to investigate the extent to which
these techniques could be used to counteract global warming.

The main purpose of this thesis is to quantify and narrow uncertainties in model response to geoengineering simu-
lations such as solar radiation modification, with special attention to side-effects on water and carbon cycles. First, we
have used available simulations from GeoMIP, and identified an emerging statistical link between the cooling obtained
in solar radiation management simulations, and the cooling induced by major volcanic eruptions in the historical simu-
lations. Using several observational datasets, we have evaluated the model response to volcanic eruptions and, thereby,
constrained the response to this geoengineering technique, reducing its potential cooling efficiency by 20%, and the as-
sociated uncertainty by 40%. Subsequently, we have focused on the carbon cycle response and have shown that climatic
changes induced by this form of geoengineering tends to stimulate continental and oceanic carbon sinks. However, we
have pointed out the uncertainty surrounding the processes responsible for this increase, and also the reversibility of the
carbon cycle in case of stopping geoengineering. Despite the enhancement of the natural carbon sinks, this last result
confirms that this form of geoengineering cannot be considered as a mitigation technique because of the unsustainabi-
lity of the additional storage of anthropogenic carbon emissions into ocean and terrestrial reservoirs. Finally, we have
looked at other sources of uncertainty related to the choice of the implemented experiment design or model. We have
in particular highlighted the potentiel influence of the stratosphere and its coupling with the tropospheric dynamics on
the regional response in the northern midlatitudes.
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