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Résumé : Nous revisitons I'estimation de la sensibilité climatique a partir d’observations du bilan d’énergie
planétaire de diverses durées, en particulier en utilisant des estimations du déséquilibre énergétique
déduites de plusieurs jeux de données de contenu de chaleur de l'océan, dont celles issues de mesures de
géodésie spatiale. Nous testons plusieurs méthodes d’estimation, et corrigeons [I'estimation
observationnelle obtenue de l'effet de la variabilité interne du systeme climatique et de l'effet des
structures spatiales du réchauffement. Nous aboutissons a des valeurs (5,5 [2,4;35,6]°C) qui contribuent a
réconcilier résultats issus des observations et issus des modeles, et nous démontrons la possibilité d’un
systeme d’observation géodésique des variations de la sensibilité climatique.

Mots-Clés : Sensibilité climatique ; déséquilibre énergétique ; contenu de chaleur de l'océan ; géodésie
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Introduction

La sensibilité climatique d’équilibre (Equilibrium climate sensitivity, ECS) est la métrique fondamentale
du changement climatique [Charney et al., 1979], qui conditionne les variations actuelles et futures de
nombreuses variables climatiques [Grose et al., 2018]. Définie comme la température d’équilibre atteinte
apres un doublement instantané de la concentration de CO, atmosphérique, elle reste depuis plusieurs
décennies encore trés incertaine [Forster et al., 2021]. En particulier, une dichotomie est apparue entre les
méthodes utilisées pour I'estimer, avec les méthodes observationnelles qui en donnent des valeurs basses,
et celles issues des modeéles de climat qui en donnent des valeurs hautes [Sherwood et al., 2020]. De
surcroft, il est apparu que la sensibilité climatique varie avec le temps, et que ces variations ne s’expriment
pas de la méme fagon dans les simulations numériques du climat répondant a la définition de la sensibilité
climatique et dans I'évolution historique du climat réel [Armour et al., 2013, Andrews et al., 2018].

Or, jusqu’a présent, les études observationnelles de la sensibilité climatique se sont appuyées sur des
observations relativement courtes qui imposent d’avoir recours a une méthode d’estimation qui nécessite
de s’appuyer sur un état climatique pré-industriel incertain (e.g. Lewis & Curry (2018), Sherwood et al.
(2020)) ; l'impératif de contrainte observationnelle de la sensibilité climatique rend donc nécessaire
d’utiliser des données plus longues qui rendent possible I'élaboration d’une méthode ne nécessitant pas
I'invocation d’un état climatique pré-industriel. Enfin, la réconciliation des estimations de la sensibilité
climatique requiert d’élaborer un cadre théorique qui permette de comprendre le biais entre estimations
appuyées sur les observations et celles appuyées sur les modeéles, et de le quantifier [Gregory et al., 2019].

Nous présentons ici la sensibilité climatique, métrique fondamentale du changement climatique qui
découle de I'équation du bilan d’énergie planétaire (1), puis les données et méthodes utilisées (ll), et enfin
les résultats (lII).
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1. La sensibilité climatique, métrique fondamentale du changement climatique

1.1. Le bilan d’énergie planétaire

Aux échelles décennales a centennales, 'équation du bilan d’énergie planétaire s’exprime en W.m™? au
sommet de I'atmosphére [Charney et al., 1979] : N = F + R. F est le forcage radiatif effectif, qui résulte de la
variation de composition de I'atmosphére due aux émissions de gaz a effet de serre, dont le CO, est le
premier contributeur [Arias et al., 2021]. N est le déséquilibre radiatif planétaire, c’est-a-dire la différence
entre le rayonnement solaire visible incident, et le rayonnement infrarouge que renvoie la Terre vers
I'espace, qui diminue en raison de |'élévation de la concentration de gaz a effet de serre [von Schuckmann et
al., 2016]. N est ainsi la quantité d’énergie que stocke la Terre ; environ 91 % de cette quantité est absorbé
par les océans et sont la cause de sa dilatation, tandis qu’environ 4 % de cette quantité est absorbé par les
glaciers et les calottes polaires, dont I'eau de fonte augmente la masse de l'océan. Ainsi, 95 % du
déséquilibre énergétique a pour traduction la hausse du niveau de la mer [Meyssignac et al., 2019]. Enfin, R
est la réponse radiative de la Terre, c’est-a-dire le moyen par lequel le systéme climatique tend a revenir
vers I'équilibre radiatif. Lhypothése principale concernant R est qu’il s’écrit R = A T ; ainsi |’élévation de la
température est le moyen physique de la Terre de rétablir I'équilibre radiatif.

1.2. Le probléme de la sensibilité climatique d’équilibre

La sensibilité climatique d’équilibre est la température atteinte apres retour a [I'équilibre
consécutivement au doublement instantané de la concentration de CO2 de I'atmosphére. Si on note F, le
forcage radiatif effectif associé au doublement du CO, atmosphérique, alors ECS = - F,, / A. LUECS est la
métrique fondamentale de 'amplitude et des projections du changement climatique. Ainsi, quels que soient
les scénarios socio-économique du GIEC, la température de surface ou la dilatation thermique de I'océan a
la fin du siécle sont par exemple proportionnelles a I'ECS [Sherwood et al., 2020].

Cependant, depuis plusieurs décennies, les estimations des valeurs probables de la sensibilité climatique
sont restées tres incertaines, allant du simple au triple, a savoir de 1,5°C a 4,5°C [Arias et al., 2021]. Tres
récemment, des études ont commencé a réduire cette plage de valeurs : Sherwood et al (2020) I'estiment
entre 2,3°C et 4,5°C, et le dernier rapport du GIEC entre 2,5°C et 4°C [Arias et al., 2021]. Un des symptomes
de cette dispersion s’illustre dans les incohérences des estimations observationnelles, qui donnent des
valeurs basses de I'ECS, et les estimations issues des modeles, qui en donnent des valeurs hautes.

La clé de cette dispersion est que le parameétre de réponse radiative A varie avec le temps et n’est donc
pas une constante du systeme climatique [Armour et al., 2013 ; Gregory & Andrews, 2016]. En particulier, A
dépend de la température globale moyenne, de la variabilité intrinseque du systeme climatique, et des
agents forgants et des variations temporelles de leurs concentrations [Andrews et al., 2018]. Dés lors, le
comportement de A est nécessairement différent selon I'évolution du climat, qu’il s’agisse du climat réel ou
de celui, fictif, associé a la définition canonique de I'ECS. Les variations de A résultent des structures
spatiales de réchauffement, qui conduisent a des formations de nuages bas dont les évolutions différent
dans les deux types d’évolution du climat. L'estimation observationnelle de la sensibilité climatique doit
donc tenir compte de ces effets pour aboutir a une valeur répondant a la définition canonique de I'ECS.
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2. Données, méthodes et résultats
2.1. Données

Nous utilisons la série temporelle de forcage radiatif effectif de Sherwood et al. (2020), qui intégre les
aérosols de Bellouin et al. (2020) ; nous considérons une incertitude de 20 % de la valeur de 2011 pour le
forcage radiatif hors-aérosols, et nous ajustons une loi log-normale sur la distribution proposée par Bellouin
et al. (2020). Le forcage associé au doublement de CO, est issu de Smith et al. (2020). La température de
surface est issue du jeu de Cowtan & Way (2014) mis a I’échelle par Richardson et al. (2016).

Nous utilisons plusieurs jeux de déséquilibre énergétique. La mesure directe du déséquilibre énergétique
planétaire est issue de la mission CERES (2000-2018) [Loeb et al., 2018]. Le déséquilibre énergétique peut
étre déduit du contenu de chaleur de 'océan évalué par les observations de température et salinité, soit par
les campagnes hydrographiques in situ (1971-2018) dont on utilise un ensemble de cing membres
[Gouretski & Koltermann, 2007 ; Levitus et al., 2009 ; Levitus et al., 2012 ; Good et al., 2013 ; Cheng et al.,
2017 ; Ishii et al., 2017], soit de la flotte de profileurs autonomes Argo (2005-2018) [Loeb et al., 2021].
Enfin, le contenu de chaleur de 'océan peut étre déduit de mesures géodésiques, en I'occurrence de la
différence entre le niveau de la mer observé par altimétrie radar (missions Topex-Poseidon, Jason 1 a 3) et
la contribution a I'élévation du niveau de la mer due a la fonte de la cryosphére mesurée par gravimétrie
spatiale (missions GRACE et GRACE-FO) Marti et al. (2022) : 2002-2016 ; Hakuba et al. (2021) : 2005-2015).

2.2. Méthodes d’estimation

Pour les séries temporelles courtes (CERES, géodésie, Argo), nous estimons A par la différence de
I’équation du bilan d’énergie planétaire entre un état final moyen (2) et un état de base pré-industriel (1)
(e.g. Lewis & Curry (2018)) : A = ((Nx-N1) - (F»-F1)) / (T,-T1). Chaque terme est échantillonné selon sa
distribution par un tirage de Monte-Carlo. Les reconstructions de F et T permettent facilement d’établir
I’état de base associé a ces variables, en I'occurrence sur la période 1869-1882. En revanche, I'établissement
de I'état de base de N est plus délicat et incertain. La plupart des études considérent que N est positif a la
fin du 19° siecle. Cependant, un faisceau de preuves nous a plutét amené a considérer N; comme négatif,
I'océan Pacifique continuant de se refroidir en réponse au Petit Age Glaciaire [Gebbie & Huybers, 2019].
Pour les séries temporelles longues (in situ), nous avons régressé la réponse radiative N-F en fonction de la
température T. Nous échantillons les séries temporelles en tenant compte de la distribution considérée des
observables N et F.

Quelle que soit la méthode d’estimation de A, seules les valeurs négatives de la distribution qui lui est
associée sont conservées, les valeurs positives étant impossibles physiquement, car conduisant a un climat
instable. Une fois A estimé par la voie observationnelle, nous le corrigeons de deux effets a partir des
simulations historiques de modeéles de climat participant a I'exercice CMIP6 [Eyring et al., 2016] : la
variabilité interne du systeme climatique, et I'effet des structure spatiale de réchauffement. Enfin, une fois A
estimé et corrigé de ces divers effets, 'ECS est calculée par ECS = - F, / A, en échantillonnant les
distributions respectives de F,, et A.

2.3. Résultats

Les estimations de I'ECS issues des séries courtes (CERES, Argo, géodésie) et obtenues avec la méthode
des différences d’état fournissent des distributions homogénes, avec une borne basse (p=0,05) autour de
1,6°C, une borne haute (p=0,95) autour de 21°C, et une médiane autour de 3,5°C (voir tab. 1 et fig. 1). Ces
valeurs sont cohérentes avec les estimations, dans des conditions similaires, proposées dans le 6° rapport
du GIEC. Toutefois, la médiane et la borne haute sont probablement non contraignantes en raison de l'effet
d’inflation des erreurs sur I'ECS d0 a sa dépendance a 1 / A. Par ailleurs, la borne basse obtenue peut étre
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discutée au regard de l'incertitude pesant sur I'état de base utilisé. Ces estimations constituent une
validation de I'approche géodésique pour estimer I'ECS, et forment la premiére estimation de la sensibilité
climatique utilisant des données géodésiques.

Lestimation de I'ECS issue de la série longue (in situ) et obtenue par régression conduit a une
distribution sensiblement plus élevée, avec une médiane a 4,4°C, et un intervalle de confiance a 90 % de
[2,1;24,4]°C (voir tab. 1 et fig. 1). Toutefois, sur la plage de temps 1971-2017 de cette série, deux éruptions
volcaniques majeures ont eu lieu (El Chichon, 1982, et Pinatubo, 1991) ; en retirant les années affectées par
ces éruptions, nous avons obtenu des valeurs encore plus élevées, avec une médiane de 5,5°C et un
intervalle de confiance a 90 % de [2,4;35,0]°C. La confiance que nous attribuons a ce résultat repose sur la
robustesse des observations récentes utilisées, qui nous permettent d’utiliser une méthode de régression
qui rend inutile 'utilisation d’un état de base ancien et incertain ; en outre, la longueur de la série (47 ans)
la rend moins susceptible d’étre aléatoirement affectée par un biais issu d’un état de variabilité climatique
particulier.

figure 1. En haut : fonctions de densité de probabilité des différentes estimations de I'ECS ; en bas : les extrémités
donnent les quantiles 5 % et 95 %, tandis que les extrémités des boites centrales indiquent les quantiles 25 % et 75 %,
ainsi que la médiane a I'intérieur des boites.
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Tableau 1. ECS estimées avec différents jeux de données et différentes méthodes d’estimation. Les valeurs données
sont la médiane et I'intervalle de confiance a 90 %. Par comparaison, les estimations fournies par Sherwood et al.
(2020) et le 6° rapport du GIEC [Forster et al., 2021] sont aussi indiquées.

Jeu de données Période Méthode ECS (°C)
Argo ; EEl de Loeb et al. (2021) 2005-2018 Vs 1869-1882 3,5[1,6;21,4]
Géodésique ; EEl de Marti et al. (2022) 2002-2016 Vs 1869-1882 3,6 [1,6;21,3]
Géodésique ; EEl de Hakuba et al. (2021) 2005-2015 Vs 1869-1882 3,6 [1,6;21,3]
CERES ; EEl de Loeb et al. (2018) 2006-2018 Vs 1869-1882 3,3[1,5;19,7]
In situ [Chenal et al., 2022] 1971-2017 Régression 4,4 [2,1;24,4]
Id. mais sans les années affectées par les éruptions | 1971-2017 Régression 5,5 [2,4;35,0]
volcaniques majeures

[Sherwood et al., 2020] 2006-2018 Vs 1861-1880 4,3 [2,0;16,1]
[Forster et al., 2021] 2006-2019 1850-1900 3,5[1,7;13,8]
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Conclusion

Nous avons ici comparé plusieurs estimations de la sensibilité climatique d’équilibre a partir de diverses
sources d’observations, en explorant les différences entre deux méthodes d’estimation, une trés répandue
dans la communauté et reposant sur des séries temporelles récentes courtes mais nécessitant le recours a
un état climatique pré-industriel incertain, et une autre, que nous avons développée, qui exploite des séries
longues, récentes et robustes, dans laquelle nous avons plus confiance que dans la précédente. Nous avons
aussi développé un cadre rigoureux d’estimation des effets qui biaisent les estimations observationnelles de
la sensibilité climatique a la baisse. La borne inférieure obtenue dans la configuration la plus robuste
résultat fournit une contrainte forte contre les études qui conduisent a une ECS inférieure a 2,4°C. Notre
résultat contribue en outre a réconcilier études observationnelles et études appuyées sur les modeéles.

Par ailleurs, la méthode d’estimation observationnelle que nous avons développée peut étre adaptée
pour suivre les variations temporelles du parametre de réponse radiative A. La comparaison entre les
variations observées de ce parametre et celles simulées par les modeles de climat peut permettre de
formuler une contrainte sur les projections climatiques de ceux-ci. Enfin, les séries courtes utilisées ici sont
appelées a étre pérennisées et a atteindre dans un avenir relativement proche une longueur qui permettra
de leur appliquer la méthode de régression linéaire que nous avons développée. En particulier, la continuité
des missions spatiales d’altimétrie radar et de gravimétrie spatiale rend possible d’envisager d’en faire un
systeme d’observation des variations temporelles du parametre de réponse radiative et donc de la
sensibilité climatique.
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