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Chapitre XVII

Les défis du cycle du Carbone

Philippe CIAIS, Patrick MONFRAY et André GAUDRY

I. INTRODUCTION

Le CO, est un gaz 4 effet de serre qui contribue 2 maintenir une température pro-
pice 2 la vie 4 la surface de notre planéte. A I'échelle du siécle, la concentration atmo-
sphérique de ce gaz est régulée par un échange perpétuel avec locéan et la biosphére.
Les études du cycle du carbone visent & micux comprendre les mécanismes du trans-
fert de carbone entre I'atmosphere et ces deux réservoirs. Alors que depuis deux
siecles, les activités humaines contribuent 2 une augmentation inquiétante du conte-
nu en CO, de 'atmosphere, il sagit de prédire I'évolution du cycle du carbone afin
de pouvoir évaluer I'effet de serre lié & un exces de CO,. Les modeles climatiques indi-
quent que pour un doublement du CO,, l'on peut prévoir un réchauffement de
quelques degrés 4 la surface du globe. Au rythme actuel des émissions, ce doublement
pourrait étre atteint au début du siécle prochain, puis dépassé par la suite. A trés long
terme, 'océan, de par sa taille, résorbera une partie de la perturbation anthropique et
le cycle du carbone retournera trés lentement vers un nouvel état d’équilibre. Le pro-
bleme est de savoir quelle va étre la réponse transitoire de 'océan et de la biosphere
tant que dureront les émissions. De cette estimation risque de dépendre le climat que
les générations futures subiront au cours des prochains si¢cles. Nous nous attachons
ci-dessous A présenter les mécanismes «naturels» d'échange du carbone entre les trois
réservoirs, puis & évaluer comment l'océan et la biosphére répondent  la perturbation
anthropique actuelle.

2. LE CYCLE NATUREL DU CARBONE

2.1 Réservoirs et flux

La figure 1 représente le cycle naturel du carbone et les principaux réservoirs qui
échangent du CO, avec I'atmosphere. Sur des échelles de temps inférieures au millé-
naire, les deux réservoirs qui contrédlent la teneur en CO, de 'atmosphere sont 'océan
et la biosphére terrestre (végétation et sols). L'érosion des sédiments carbonatés de la
crofite terrestre ou le volcanisme ne représente que des flux négligeables.
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Figure | : Le cycle global du carbone avec les principaux flux d’échange entre 'atmosphére,
le réservoir de carbone dissout dans I'océan et le carbone biosphérique.

2.1.a OCEAN

De prime abord, |'on constate sur la figure 1 que Pocéan renferme beaucoup plus
p g q PP
de carbone que la biosphere terrestre. Le CO, érant un acide faible, au pH de 1'océan
q 2 P
qui est environ de 8, la quasi totalité du carbone dissous se trouve sous forme d'ions
bicarbonates HCO»_, contre seulement 1% de CO, dissous et 10% d'ions carbonates
e 3 2
] A . )
COj3 . A cause de I'effet tampon dans 1'équilibre acido-basique du CO,, un apport
supplémentaire de CO, dans l'océan entraine une variation dix fois plus faible du
contenu total en carbone dissous. La quantité de carbone océanique qui est réellement
q que q
susceptible d'étre échangée avec 'atmosphére représente donc un réservoir de taille dix
P g p P
fois moindre que celle indiquée sur la figure 1, soit I'équivalent de 4 000 GT, environ
q q g q
six fois ce que renferme I'atmosphere. De surcroit, I'océan profond n'est ventilé que
trés lentement, de sorte que sur quelques années, seul I'océan superficiel échange du
CO; avec 'atmosphere. Cela implique que 100 GT seulement du réservoir océanique
peuvent interagir rapidement avec 'atmosphere. A l'inverse, sur le long terme, il faut
prendre en compte la capacité de dilution de I'océan intermédiaire et profond qui au
bout de quelques siécles finit par répuler la teneur atmosphérique.
quelq ) pheriq
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2.1.b BIOSPHERE

Le carbone du réservoir biosphérique comprend 2 la fois les tissus des plantes,
la litiere formée par les débris végéraux en surface du sol et la matiére organique en
décomposition dans le sol. Les végétaux renferment globalement moitié moins de
carbone que les sols. Toutefois, le contenu en carbone des sols dépend du type de
végétation et des conditions climatiques. Les sols les plus riches en carbone corres-
pondent aux toundras et aux zones inondées ; viennent ensuite les terres cultivées
et les foréts boréales. Comme pour I'océan, la question se pose de savoir quelle est
la fraction du carbone du sol qui interagit vraiment avec 'atmosphére sur de courtes
périodes, sachant que bon nombre de composés organiques dans le sol sont tres
résistants 4 la décomposition. La réponse est fonction du type d’écosysteme que 'on
considére. Sur une année, une forét tropicale échange environ 20% du carbone du
sol avec 'atmospheére, une terre agricole environ 5 4 10%, alors que pour une toun-
dra, cette fraction tombe 4 moins de 1% (Jenkinson et al, 1991). Si ces valeurs
démontrent que les sols des toundras n’ont probablement pas beaucoup d’inciden-
ce sur les variations interannuelles du cycle du CO,, ils sont de par leur inertie sus-
ceptibles de jouer un réle majeur sur de plus longues échelles de temps, par exemple
au cours du prochain sicle.

2.1.c ATMOSPHERE

La figure 1 montre que les flux nets annuels de carbone pour 'océan et pour la
biosphere résultent de la superposition de deux flux bruts de sens opposés qui trans-
ferent chacun d’énormes quantités de CO,. Pour la biosphere, les flux bruts de pho-
tosynthése et de respiration représentent environ 15% du contenu total en CO, de
I'atmosphére. Pour I'océan, les flux bruts de dégazage et de dissolution du CO; équi-
valent chacun 4 12%. La mesure du CO, préservé dans les glaces de I'Antarctique et
du Groenland indique qu'il n'y a pas eu de variations trés importantes dans la teneur
en CO, atmosphérique au cours des 10000 dernidres années précédant la période
industrielle (Raynaud et 4/, 1993 ; Barnola et al., 1995). Si l'on admet donc I'exis-
tence d'un état d’équilibre pour le cycle naturel du carbone, autrement dit que la
concentration en CO, de l'atmosphere reste  un niveau constant, alors la somme des
flux bruts globaux entrant et sortant de 'atmosphére doit étre égale 2 zéro. Les flux
bruts sont compensés en moyenne globale et sur des échelles de temps de I'ordre de
plusieurs années. Pourtant, localement ou saisonni¢rement, il se produit un échange
net avec l'atmosphére. Dans la suite, nous présentons plus en détail les mécanismes
physiques qui sont 4 l'origine des transferts de carbone représentés sur la figure 1, en
adoptant pour convention qu'un flux positif représente un gain de CO, pour le réser-
voir atmosphérique.
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2.2 Echange de CO, entre océan et atmosphére

2.2.a ECHANGE DE GAZ A L'INTERFACE AIR-MER

Locéan échange du dioxyde de carbone avec l'atmosphére par transfert de gaz
lorsque la concentration en CO, dissous des eaux de surface c,, est différente de celle
qui correspondrait 2 I'équilibre avec I'atmosphere, notée c,. Le flux net d’échange
entre atmosphére et océan F, est alors proportionnel au gradient de concentration,
ce qui s'exprime par :

F,=v(c,-c,) (1)

Les flux bruts de dégazage F,, et de dissolution F, du CO, 4 l'interface air-mer
que représente la figure 1 sont respectivement égaux aux produits v.c, et -v.c,. Si les
concentrations sont exprimées en g cm™3 et les flux de CO, en gC cm™2 a1, la quan-
tité v qui posséde la dimension d'une vitesse est appelée vitesse de transfert de gaz
(piston velocity en anglais).

La figure 2a représente v en fonction de la vitesse du vent  l'interface air-mer &
partir des résultats d'expériences de transfert de gaz en soufflerie (Liss et Merlivat,
1986) ou en plein océan. L'on constate que le transfert de CO, s'intensifie aux fortes
vitesses de vent et que v peut étre décrit par une suite de fonctions linéaires. La loi de
Henry indique qu'a I'équilibre avec I'atmosphére c, = S P, avec S la solubilité du CO,
dans I'eau de mer et P, sa pression partielle dans l'air. En définissant la "pression pa-
tielle” du CO, dans I'eau P, par ¢, = S P,,, nous pouvons réécrire I'équation (1) sous
la forme :

Fo=vS (P,-P,) =K. (P,-P,) 2)

Le terme K, = v S définit le coefficient d’échange du CO, entre I'atmosphere et
'océan. Au contraire de v et S, le coefficient d'échange ne dépend pratiquement pas
de la température, mais est surtout fonction de la vitesse du vent.

La figure 2b présente la variation de K, en fonction de la latitude. Face 4 I'ap-
proche physique de Liss et Merlivat, les géochimistes ont pu estimer la valeur globale
de K., en utilisant l'isotope radioactif 14C du CO, produit par les essais nucléaires
dans 'atmosphére au cours des années 50. De I'inventaire du 14C qui a progressive-
ment envahi 'océan, (Broecker ez al., 1985) obtiennent une valeur globale de K, qui,
de maniére surprenante, est nettement supérieure a celle que I'on déduir de la relation
de Liss et Merlivat. Les raisons de cette différence d'environ 50% sont mal connues.
Lextrapolation de la détermination physique de Liss et Merlivat 4 I'ensemble de
l'océan sous-estime peut-étre les vents forts, ou I'effet du transfert par les grosses bulles
dans 'échange du CO,. D’autre part, I'inventaire océanique du 14C qui se base en
fait sur plusieurs traceurs géochimiques pourrait étre révisé 4 la baisse, et donc condui-
re a un K, plus faible (Hesshaimer ez 2/, 1994). L'incertitude sur la valeur exacte du
coefficient d’échange K, reste I'un des obstacles qui empéche ['estimation directe des
flux de CO, entre I'atmosphére et 'océan.
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Figure 2a :Vitesse d’échange du CO, a l'interface air-mer a 20 °C déterminée
expérimentalement en fonction de la vitesse du venta 10 m.

En pointillé : relation de Liss et Merliva ; carré blanc : valeur moyenne de la vitesse d’échange établie
en faisant I'inventaire global du !4C naturel dans I'océan ; losanges noirs=mesures de vitesse
d’échange : déterminés par des mesures de SF et 3He en mer du Nord ; ronds blancs = mesures
de vitesse d’échange : déterminés par I'inventaire de 222Rn dans différents bassins océaniques.
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Figure 2b : Coefficient d'échange du CO, a 20 °C en moyenne annuelle et zonale, estimé a partir
de la relation de Liss et Merlivat en utilisant les vents & 10 m et les SST analysées au CEPMMT
(Centre Européen de Prévisions Météorologiques 2 Moyen Terme).pour I'année 1990
(d’aprés Ramonet, 1994).
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2.2b APCO; DANS L'OCEAN

Le flux de CO, avec l'atmosphere est proportionnel 4 la différence de pression
partielle (P-P,) que l'on appelle ApCO,. Les mesures de ApCO, lors de campagnes
océanographiques ne couvrent pas la totalité de I'océan mondial ni I'ensemble des sai-
sons (Takahashi ez 2/, 1986, 1994). Néanmoins, les données existantes montrent clai-
rement que les zones d'upwelling & I'équateur dégazent du CO, dans I'atmosphere.
L'Atlantique Nord et la zone subantarctique sont les principaux puits, avec dans une
moindre mesure les gyres tropicales. Les remontées d’eaux profondes prés du conti-
nent Antarctique représentent une faible source.

La valeur du ApCO, dans l'océan dépend de 'échange de gaz avec I'atmospheére,
de lactivité biologique et de la circulation des masses d'eau. Un premier effet d'ordre
thermodynamique appelé pompe de solubilité établit qu'un réchauffement des eaux
de surface provoque un dégazage de CO, (la solubilité diminue avec la température),
alors quinversement des eaux plus froides vont dissoudre plus de CO,. Interviennent
ensuite des effets biologiques. Premi¢rement, le phytoplancton assimile le carbone
dissous dans l'océan et cause une diminution du ApCO, par un mécanisme que I'on
appelle pompe biologique. Deuxitmement, la formation des squelettes en calcite des
organismes planctoniques consomme des ions CO32‘ et, via I'équilibre acido-basique
du CO,, a pour conséquence une augmentation du ApCO, qualifiée de contre-
pompe des carbonates. Au total, la pompe biologique I'emporte sur la contre-pompe
des carbonates et |'on mesure effectivement une sous-saturation en CO, de I'océan en
présence de phytoplancton. Ainsi, il n'est pas rare de trouver des valeurs de -80 ppm
lors des floraisons printanitres dans I'Atantique Nord. L'activité biologique dans
l'océan transfere du carbone depuis la surface vers le fond de 1'océan. Locéan profond
est donc riche en carbone dissous car c'est la que s'opére la minéralisation de la matie-
re organique produite en surface. Au niveau des upwellings équatoriaux du Pacifique
et de I'Atlantique, les remontées d'eaux profondes entrainent une sursaturation en
CO, de l'océan de surface par rapport 4 I'atmosphére et I'on peut y mesurer des
ApCO, aussi élevés que +110 ppm.

Il est & noter que l'on ne dispose de mesures régulieres de ApCO, que sur treés
peu de sites, de sorte qu'a I'échelle d'un bassin océanique la variation saisonniere du
ApCO, reste mal connue. Elle pourrait étre trés prononcée dans I'Atlantique Nord,
13 o I'activité biologique est la plus intense. Certains modéles numériques permet-
tent de simuler le champ de ApCO), global, en prenant en compte les processus ther-
modynamiques et biologiques et la dynamique des masses d'eau (Maier-Reimer,
1993 ; Winguth ez al., 1994). Le champ de ApCO, calculé par un autre modele qui
réalise en fait 'interpolation et 'extrapolation des données existantes (Takahashi ez
al., 1997) et multiplié par le coefficient d’échange Kex donne une image de la dis-
tribution globale des flux air-mer de CO, (figure 3).
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Figure 3 : Flux de CO, échangé entre 'océan et 'atmosphére. Ce flux est calculé par la formule
Flux = Kex ApCO, ol Kex est estimé d’aprés la relation donnée sur la figure 2a et le champ
de ApCO, est simulé par un modéle global qui interpole en fait les mesures de plusieurs
campagnes océanographiques (Takahashi et al, 1997). Une valeur positive du flux indique que
Pocéan émet du CO, vers 'atmosphere et vice-versa.

2.3 Echange de CO2 entre biosphére et atmosphére

2.3.A LA PHOTOSYNTHESE

Photosynthese et respiration sont les deux flux d’échange du CO, entre atmo-
sphere et biosphere terrestre. Le flux de photosynthése correspond a une consom-
mation de CO, par les plantes, et entraine donc une diminution de la teneur en
CO, de 'atmosphere. La photosynthese s'effectue selon une suite de réactions
complexes qui permettent aux plantes, moyennant l'apport d’énergie lumineuse
hv, de réduire le CO, atmosphérique afin d'en incorporer I'atome de carbone dans
les molécules organiques qui forment les tissus des végétaux. Elle peut étre simpli-
fiée par la réaction :

CO, +H,0—"CH,0+0, 3)
La photosynthese s'opere dans les cellules des feuilles, c'est-a-dire la o1 I'énergie
lumineuse du rayonnement solaire est absorbée. L'absorption de photons par la chlo-

rophylle rend possible la réaction (3) qui, sans apport d'énergie, serait endothermique
(AG > 0). Au niveau d'un écosysteme, le taux moyen d'assimilation du CO, de

247

LES DEFIS DU CYCLE DU CARBONE

Chapitre

XVl



LE CYCLE NATUREL DU CARBONE

l'atmosphere par la photosynthese est appelé Production Primaire Brute. Comme
pour I'échange de gaz entre océan et atmospheére, la Production Primaire Brute (A) est
proportionnelle 4 la différence de pression partielle de CO, entre I'atmosphere (P,) et
I'intérieur de la feuille (P)) :

A = gs (PP (4)

Le terme g, ou conductance stomatale, caractérise la diffusion du CO, depuis air
a 'extérieur de la feuille jusqu'au site ot s'opére la photosynthese. Les stomates sont de
petits orifices 2 la surface des feuilles qui régulent le flux de CO, entrant dans la feuille
et la vapeur d'eau transpirée. On peut considérer que la stratégie de développement des
végétaux consiste 2 optimiser I'assimilation du CO, Cependant, il n'est pas toujours
«profitable» aux plantes de maintenir des stomates grand ouvert car il importe aussi de
limiter les pertes en eau par transpiration. La conductance stomatale prend une valeur
qui traduit donc un compromis entre la gestion des ressources en carbone et en eau par
les plantes. En conséquence, elle varie & I'échelle de la journée en fonction des condi-
tions climatiques et dépend aussi fortement du stress hydrique ou des conditions de
développement de la plante. Ball (1988) a déterminé expérimentalement plusieurs fac-
teurs qui influencent g; pour diverses especes de plantes de type C3 poussant en envi-
ronnement contrdlé. L'appellation « C3» comprend des plantes qui ont un schéma
commun pour la photosynthese et regroupe 'ensemble des arbres et des herbacées, a
l'exception notable de quelques espéces d'herbacées tropicales abondantes, notamment
dans les savanes et des plantations de mais qui sont de type C4. Il obtient une relation
empirique entre g et l'environnement de la plante :

~ Ah
&=%te ()

a

h = humidité relative 2 la surface de la feuille
A = raux d’assimilation du CO, par la plante
P, = Pression partielle de CO, dans l'air

go ct g sont deux coefficients déterminés empiriquement, et s'avérent 3 peu prés
indépendants de I'espéce considérée. Les variables P;, A et g, ne sont pas
indépendantes.

En utilisant les équations (4) et (5) avec la relation physique que la photosynthe-
se implique entre A et P; (Farquhar ez 4/, 1980 ; Collatz et al,, 1980), il est possible
de calculer explicitement la Production Primaire Brute (Sellers et 2/, 1992 ; Randall
et al., 1996). La globalisation de cette approche physiologique pour différents types
d'écosystemes requiert toutefois de connaitre la distribution dans l'espace et dans le
temps de la densité du couvert végétal. Les satellites qui mesurent certaines proprié-
tés optiques de la végération apportent des informations précieuses qui servent 4 para-
métrer des modeles globaux de 'assimilation du carbone par la biosphére.
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Sur la figure 4, on remarque que les écosystémes les plus productifs sont les foréts
équatoriales, les foréts tempérées et les zones de culture. Les foréts boréales de coni-
feres ont une productivité plus faible, tout comme les toundras dans I'Arctique ou les
steppes que |'on rencontre dans les régions arides.

2.3.b LA RESPIRATION

Le terme de respiration désigne de manitre générale tous les flux qui transferent
du CO, depuis la biosphére terrestre vers 'atmosphere. En fait cette dénomination
regroupe des processus biologiques et physiques de nature différente, parmi lesquels
l'on distingue la respiration de maintenance des plantes et la respiration hétéro-
trophe qui représente |'oxydation de la matiére du sol par les décomposeurs et les pro-
cessus chimiques. Quel que soit le processus 2 'origine, l'intensité de la respiration
augmente en général avec la température, ce que l'on traduit empiriquement par une
fonction exponentielle :

R =Q"
(6)
a(T) = T —298
10
La relation (6) est communément appelée loi du Q; étant donné que lorsque T
augmente de 10°C, le flux de respiration R est multiplié par le facteur Q,¢, dont la
valeur déterminée expérimentalement est en général voisine de 2 (Raich et

Schlesinger, 1992).

2.3.c FLUX NET ET CYCLE SAISONNIER DU CO, ATMOSPHERIQUE

Le flux net d’échange de CO, entre un écosysteme et |'atmosphere est la diffé-
rence entre la photosynthese et la respiration. Le cycle saisonnier de la photosyn-
thése est en général découplé de celui de la respiration, de sorte que le flux net
dépend a la fois du type d'écosysttme et des conditions climatiques (Fung et
al.,1987). Les foréts équatoriales subissent un apport en eau et des conditions de
température & peu prés constantes tout au long de l'année, de sorte que photosyn-
thése et respiration se compensent en permanence (figure 5a), donnant lieu 3 un
flux net réparti uniformément toute I'année. Au contraire, les foréts boréales de
coniferes ou les foréts tempérées de feuillus ont un pic de photosynthése en été tan-
dis que leur respiration s’étale plus sur 'année, impliquant un flux net fortement
saisonnier. Ces foréts absorbent donc du CO, en été et en émettent au printemps
et en automne (figures 5b et 5¢).
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Figure 5 : Cycle saisonnier de la Productivité Primaire Nette (trait continu), de la respiration des

sols ou respiration hétérotrophe (trait tireté) et du flux net de CO, échangé entre 'atmosphere

et chaque type d’écosystéme (trait pointillé). Par convention un flux de signe négatif dénote une
absorption de CO, atmosphérique par la végétation (d’aprés Fung et dl., 1987).

5a : Forét équatoriale en Amazonie 5b : Foréts boréales de coni-
féres
5c : Forét tempérée d’espéces caduques  5d :Toundra artique

Cette forte oscillation du flux net de carbone des écosystemes tempérés ct boréaux
se traduit pour l'atmosphere par un cycle saisonnier de la concentration en CO, atmo-
sphérique (figure 6). A cause d’une plus grande superficie de végétation et d’une inten-
sité plus marquée du cycle de photosynthése et respiration, les fluctuations saisonniéres
du CO, sont beaucoup plus accentuées dans I'hémisphére nord (figure 5b, c et d). L'on
observe ainsi un minimum de la concentration en CO, en aofit —au plus fort de la
saison de croissance—, suivi d'un maximum en hiver, lorsque la respiration des sols
I'emporte largement sur la photosynthese. L'amplitude du cycle saisonnier du CO,
dans l'atmosphére est maximale autour de la latitude 65°N qui correspond aux foréts
boréales, composées surtout de coniferes. A la station d’observation atmosphérique de
Point Barrow, en Alaska, on enregistre chaque année une teneur en CO, de 15 ppm
plus faible en aotit qu'en janvier (figure 6). Loscillation saisonniére du CO, s'atténue
vers les basses latitudes ot le flux net biosphérique accuse moins de variations. A I'ob-
servatoire de Mauna Loa, sur I'fle de Hawaii, on détecte une amplitude maximale de
seulement 7 ppm (figure 6). Dans I'hémisphere sud, la saisonnalité du CO, est tres
faible, de signe opposé 2 celle de 'hémisphere nord et I'échange air-mer y contribue
autant que celui avec la biosphére (Ramonet, 1994 ; Lambert, 1994).
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Cycle saisonnier du CO9
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Figure 6 : Cycle saisonnier du CO, atmosphérique mesuré dans trois stations de mesure de
I’hémisphére Nord : BRW (Point Barrow, Alaska, 75°N), MLO (Mauna Loa, Hawaii,|9°N),
CHR (lle Christms, Pacifique Equatorial, 2°S).

3. LE CYCLE DU CARBONE PERTURBE
PAR L'HOMME

3.1 Rejets dans I'atmosphére

3.1.a Sourck be CO, FOSSILE

Depuis le XVII* siecle, les activités industrielles sont liées 4 l'exploitation de
sources d'énergie, au premier rang desquelles se trouve le carbone fossile du charbon,
du pétrole et du gaz naturel. La combustion du carbone fossile émet essentiellement
du CO, dans I'atmosphere, et un peu de monoxyde de carbone CO. En faisant I'in-
ventaire de la consommation en carbone fossile de chaque pays, il est possible
d’évaluer les émissions de CO, dans I'atmosphere 4 environ 10% pres (Marland ez 4/,
1985). Depuis le début du siecle, on estime que la source de CO, fossile a augmenté
a peu pres exponentiellement d'une année sur l'autre, pour atteindre une valeur glo-
bale FOSSIL = 6,15 GT par an en 1993 (5,5 GT pour les années 80). Les plus fortes
émissions ont lieu en Europe, au Japon, aux Etats-Unis et dans les pays récemment
industrialisés, en particulier la Chine et I'Inde (figure 7). En moyenne globale, la sour-
ce fossile présente peu de saisonnalité.
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longitude

0.0e+00 2.5e+12 5.0e+12
grammes de carbone par an par pixel de 1x 1 degre

Figure 7 : Distribution géographique des émissions de CO, fossile sur une grille de 1° par |°,
Les unités sont des grammes de carbone émis annuellement par pixel de 1° par |°.

3.1.b Source DE CO; DUE A LA DEFORESTATION

La seconde source de CO, qui est imputable aux activités humaines est la défo-
restation. Depuis le Moyen Age, s'est opéré un défrichement massif en Europe, puis en
Amérique du Nord qui a conduit 2 la disparition de la plupart des foréts d’origine.
Depuis cinquante ans, la déforestation des régions tempérées a progressivement
cessé tandis que la pression démographique dans la zone tropicale cause une des-
truction continue des foréts tropicales 4 des buts de culture, d’élevage ou d'exploi-
tation des ressources du sous sol. Actuellement, la déforestation tropicale se pour-
suit 4 trés grande échelle en Amazonie, en Afrique Equatoriale et surtout en Asie du
Sud-Est, notamment en Birmanie, en Thailande et en Indonésie (Houghton ez 4/,
1987 ; Houghton, 1991a, 1991b). En général, la suppression de la forét se fait par
I'incendie des parcelles boisées qui sont ensuite exploitées pour l'agriculture. Au
total, le remplacement de la couverture forestiere par des herbacées ou des cultures
se traduit par une perte nette de carbone pour 1'écosystéme, donc une source de
CO, pour 'atmosphere, dont la valeur globale DEFOR vaut 1,6 + 1 GT par an
(IPCC, 1994).

L'incertitude sur I'émission de CO, par déforestation est importante car 'injec-
tion de CO, dans 'atmosphere a d'abord lieu lors des incendies ou lors de I'abattage
des arbres, puis se poursuit plus lentement lors de la décomposition de I'humus
contenu dans les sols. D'autre part, la mise en culture d'une parcelle défrichée peut
entrainer un nouveau stockage de carbone qui contrebalance partiellement la perte
initiale. De méme, I'on observe souvent un retour progressif de la forét par suite de
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I'abandon de la culture des zones défrichées. Le flux de déforestation intégre par défi-
nition la repousse de la végération : il est inférieur de moitié environ au flux brut pro-
duit par la combustion de biomasse seulement (Hao e 4/, 1990).

3.2 Réponse du cycle du carbone a la perturbation
anthropique

3.2.a ACCUMULATION MOYENNE DU CO, DANS L'ATMOSPHERE

Bien qu'ils ne représentent sur une année que seulement 1% du contenu en car-
bone de I'atmosphere, les rejets fossiles et la déforestation cumulés depuis presque
deux cent ans ont causé une forte augmentation du CO, dans l'atmosphére.
D'environ 280 ppm vers 1750 (Neftel ez 4/, 1982), le CO, est passé & 355 ppm en
1994, alors qu'a I'état naturel la teneur atmosphérique est restée stable 4 +10 ppm sur
plusieurs millénaires (Barnola ez al., 1995). Le taux d'accumulation du CO, dans I'at-
mospheére, ACCUM, est maintenant mesuré avec une trés grande précision sur plus
de 60 stations réparties dans le monde entier. En moyenne ACCUM vaut 3,3 GT par
an pour la période 1981-1992 (Conway ez al., 1994). Par conséquent, seulement la
moitié des émissions anthropiques de CO, s'accumulent dans l'atmosphere, l'autre
moitié étant absorbée par 'océan (puits OCEAN) et par la biosphére (puits BIO). Ce
bilan se traduit par :

FOSSIL + DEFOR = ACCUM + OCEAN + BIO
55 + 1,6 = 33 + 3,8

D'apres les valeurs ci dessus, la somme des puits OCEAN + BIO vaut environ
4 GT par an. La question est de déterminer comment se partage l'absorption du
CO, entre ces deux réservoirs. Séparer la contribution respective de 'océan par
rapport a la biosphére est cruciale si I'on veut établir des prédictions fiables de la
concentration de CO, dans I'atmosphere au cours du siécle prochain. En effet, si la
majorité de 'exces en CO, anthropique se dissout actuellement dans ['océan, elle y
sera stockée durablement, le temps de résidence du carbone dans I'océan étant
'ordre de 100 4 1000 ans. Au contraire, si la perturbation anthropique est fixée par
les écosystemes des continents, la durée du stockage est plus incertaine. D'une parrt,
le temps de résidence du carbone dans la biosphere excéde rarement quelques
décennies. D'autre part, un stockage du carbone par les plantes et les sols s’avérerait
sans nul doute plus vulnérable a ['action directe de 'homme ainsi qu'a un éventuel
changement du régime climatique.

3.2.b REPONSE DE L'OCEAN

Le puits OCEAN, peut étre calculé a partir de modeles du cycle du carbone dans
Pocéan. Depuis Oeschger ez al. (1975), ont été développé des modeles de complexité
croissante. Lidée de base est de calculer la quantité de CO, anthropique que dissout
I'océan 2 partir de I'augmentation enregistrée dans I'atmosphére, en prenant en compte
Péquilibre acido-basique du CO, dans l'océan. Les premiers modeles d’océan compor-
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taient seulement deux couches, I'une représentant 'océan superficiel rapidement mélan-
gé et qui échange activement avec 'atmosphere, et I'autre |'océan profond ot le trans-
fert de carbone s'effectue beaucoup plus lentement. Dans ces modeles 1D, I'entraine-
ment du carbone dans I'océan profond est traité numériquement comme un processus
diffusif, et son intensité est calibrée par la pénétration dans I'océan du 14C ¢mis lors des
essais nucléaires atmosphériques des années 50. Plus récemment, sont apparus des
modeles tridimensionnels qui possédent une représentation de la circulation beaucoup
plus réaliste et permettent d'établir la distribution géographique et la saisonnalité du
puits de CO, dans I'océan (Maier-Reimer et Hasselmann, 1987). L'ensemble des
modeles d'océan, s'accordent sur un puits de carbone de l'ordre de
2 + 0,8 GT par an (IPCC, 1994), soit en gros entre 1/4 et 1/3 des rejets anthropiques
actuels.

3.2.c REPONSE DE LA BIOSPHERE

Le puits BIO est difficile 4 établir directement car, d'une part le réservoir biosphé-
rique est trés hétérogene, et d'autre part, nous connaissons mal les processus biolo-
giques susceptibles d’accroitre la fixation du carbone par les plantes ou sa rétention
dans les sols. Toutefois, plusieurs mécanismes ont été proposés. En premier lieu, il faut
tenir compte d’une ré-augmentation générale de la superficie des foréts de la zone tem-
pérée, souvent au détriment de terres agricoles (Dixon ez 4/, 1994). Ce reboisement
pourrait stocker environ 0,5 GT par an, avec une forte incertitude sur la valeur exacte
(tout comme pour la déforestation). Deuxieémement, un taux de CO, plus élevé dans
l'atmosphére est 3 méme de fertiliser la végétation. Si plusieurs expériences en labora-
toire ont bien montré une stimulation de la photosynthése lorsque I'on ajoute du CO,,
il s'avere plus difficile de mettre en évidence une réelle fertilisation lors d'études sur le
terrain. Les espéces naturelles semblent répondre moins fortement 4 une élévation du
CO, que les plantes cultivées, peut-étre en raison d’'un manque de nutriments a I'état
naturel. En revanche, les écosystémes limités en eau améliorerajent leur taux de photo-
synthése car une augmentation du CO, atmosphérique diminuerait la transpiration.
Troisiemement, l'apport de nutriments azotés dfi & l'utilisation d'engrais et au dépét
d'oxydes d'azote atmosphériques pourrait améliorer la fixation du carbone par la bio-
sphere. Ainsi, dans une certaine mesure, les écosystémes limités en azote peuvent tirer
parti d'un apport supplémentaire de ce nutriment pour fixer plus de carbone
(Townsend ez al,, 1995), 4 condition qu'un seuil de toxicité ne soit pas dépassé (Aber
et al., 1989). Enfin, il est certain que le climat influence la fixation du CO, par les
plantes, bien qu'il soit difficile d'en quantifier les effets (Dai et Fung, 1993). Un réchauf-
fement aurait pour conséquence d'augmenter la respiration des sols (loi du Q;(), mais
en contrepartie pourrait aussi accélérer la minéralisation de l'azote contenu dans le sol.
A l'inverse, un refroidissement diminuerait le taux de respiration, renforcant ainsi le
puits BIO. Enfin, une augmentation des précipitations se traduirait par une produc-
tivité accrue de la biosphere. Au total, en faisant la somme des quantités de carbone
que pourrait stocker chacun des mécanismes ci-dessus, nous obtenons :
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Stockage dans la biosphere GT paran
Fertilisation par le CO» 0,5-2
Apport d'azote anthropique 0,2-1
Effet du climat 0-1
Repousse des foréts tempérées 0-1

Total du puits BIO 0,7-5

Il est légerement inexact de présenter le puits BIO comme le résultat d’une simple
addition, compte tenu du fait que toutes ses composantes ne sont pas indépendantes
—par exemple, la repousse peut étre lie & |'azote. Toutefois, ces valeurs montrent qu'il
est possible que d’importantes quantités de CO, soient absorbées au niveau de la bio-
sphere, du moins sur de courtes périodes. Il subsiste cependant une forte incertitude
sur l'estimation du puits biosphérique. La détection directe du puits BIO par la mesu-
re s'est pour I'instant avérée peu concluante et I'on n'a pu mettre en évidence  gran-
de échelle aucune augmentation systématique du contenu en carbone de la végération
ni des sols. De méme, les mesures par satellite des indices de végétation —corrélés avec
la photosynthése— ne présentent aucune tendance au cours des dix dernitres années.

3.3 Diagnostic des sources et des puits

3.3.a LEs MESURES DE CO, ATMOSPHERIQUE

Les mesures de CO, dans 'atmosphere sur un grand nombre de sites, combinées
a une modélisation du transport apportent des informations irremplagables et per-
mettent d’établir un diagnostic dans I'espace et le temps des sources et des puits. Le
CO, fossile émis principalement en Europe et en Amérique du Nord est progressive-
ment réparti dans l'atmosphere avec une constante de temps de l'ordre de un an. En
simulant la distribution du CO, fossile dans des modzles de transport atmosphérique,
I'on constate son accumulation dans I'hémisphére nord, au dessus des régions sources.
Les modéles de transport prédisent que la source fossile crée une différence d’environ
5 ppm entre le nord et le sud. En réalité, I'on observe bien des teneurs en CO, plus
élevées dans I'hémisphere nord, mais de seulement 3 ppm au lieu de 5. Cette diffé-
rence requiert 'existence d’un puits de CO, dans I'hémisphere nord qui contrecar-
re en partie les émissions fossiles. Ce puits est d’environ 3 GT par an pour la décen-
nie 1980 (voir tableau ci-dessous).

, Biosphere Emissions
Océan (en incluant la source anthropiques
de déforestisarion)
16-90 °N -0,6 -2,3 +4,9
Equateur +1,3 +0,5 +0,2
16-90 °S -1,1 -0,1 +0,2
-0,4 -1,9 +5,3

d’apres Tans er 4/, 1989
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La nature du puits boréal des années 1980, océanique ou biosphérique, reste
controversée. Les mesures de ApCO, dans I'Atlantique et le Pacifique Nord indiquent
que l'océan ne peut stocker plus de 0,6 GT par an, ce qui implique un puits complé-
mentaire de 2,3 GT dans la biosphere au nord de I'équateur. Ce raisonnement pro-
posé par Tans ez a/. (1990) suggere donc que les foréts tempérées et boréales absorbent
de fortes quantités de CO,. Lincertitude principale concerne la qualité et la densité
des mesures de ApCO, dans les océans boréaux. A noter que le puits océanique glo-
bal de 0,4 GT estimé de cette maniere est inférieur au calcul des modeles océaniques

(1,2-2,8 GT).

3.3.b LES ISOTOPES DU CARBONE

L'isotope naturel 13C du carbone permet de détecter les flux de CO, biosphé-
riques. La photosynthese assimile préférentiellement l'isotope le plus léger 12C du
CO;, de I'air, de sorte que le rapport isotopique 13C/12C des végétaux est inférieur 2
celui du CO, atmosphérique. Une fixation de carbone par la biosphere se traduit
donc par une augmentation du rapport 13C/12C de I'atmosphére, soit un enrichisse-
ment isotopique (figure 8). En revanche, la dissolution du CO, dans I'océan laisse une
empreinte négligeable sur la teneur isotopique du CO, dans l'atmosphere. On expri-
me les rapports isotopiques de chaque réservoir dans I'échelle delta par rapport au

standard V-PDB-CO,.

|'(13cl12c) . )

3
61 Créservoir = l (13C/12C)
PDB

-1|-1000

Un réservoir est d’autant plus pauvre en 13C que son 813C est négatif.

Réservoir de carbone | Valeur moyenne du 8'>C en %o PDB

Atmosphere -7,8%0
Biosphere de -25 %o(plantes C3) & -13 %o(plantes C4)
Océan de -9%o (CO2 dissous) 4 + 1,5%o0 (ions bicarbonates)

En analysant le cycle saisonnier et la distribution en latitude du S13C, il est pos-
sible de déterminer les flux biosphériques, en moyenne annuelle le puits BIO, duquel
on déduit I'échange avec I'océan par soustraction du puits total OCEAN + BIO qu’in-
diquent les mesures du CO, atmosphérique.
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Figure 8 : Cycle saisonnier du CO, atmosphérique et de sa teneur isotopique

en 13C (3'3C) a Barrow,Alaska, 74 °N.

* Période 1980-1989

200-gad 00/0 o @

Keeling et al., (1989a, 1989b) en utilisant un modele 3D du transport armo-
sphérique, se servent d’abord du profil nord-sud du CO, atmosphérique comme on
I'a vu plus haut pour établir la distribution des puits en fonction de la latitude, puis
utilisent le profil nord-sud mesuré du 8!3C pour déduire le partage entre océan et bio-
sphere. Bien que la valeur du puits OCEAN + BIO soit analogue 4 celle qu'obtien-
nent Tans ez 4/, leur érude fait apparaitre un puits boréal essentiellement océanique.
Ce résultat differe donc sensiblement de celui établi 2 partir des mesures de ApCO,.
Une incertitude demeure quant 2 la représentativité des mesures de 813C qui ont été

utilisées :

contraindre le bilan de carbone de 'hémispheére nord.

, Biosphere Emissions
Océan | (en incluant la source anthropiques
de déforestisation)
16-90°N -2,3 -1,0 +4,8
Equateur +1,1 +0,9 +0,2
16-90°S -1,1 +0,3 +0,2
-2,3 +0,2 +5,2

d’apres Keeling er al, 1989
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* Période 1990-1993

La mesure du 813C s'est généralisée sur plus de 60 sites dans le monde, ce qui rend
possible une estimation plus précise des puits OCEAN et BIO (Ciais ez al, 1995a,
1995b). Ces nouvelles mesures isotopiques mettent en évidence un puits boréal essen-
tiellement biosphérique qui absorbe 4 GT par an en 1992 et 1993, soit la moitié¢ des
émissions anthropiques par déforestation et combustion du carbone fossile. Ce puits
BIO apparait particuli¢rement intense en 1992 et 1993, peut étre par suite du refroi-
dissement de I'hémisphére nord provoqué par 'atténuation du rayonnement solaire a
la surface due aux aérosols du volcan Pinatubo (Juin 1991). Il est certain que les
années 1990 sont différentes de la décennie précédente au niveau des puits de CO,.

3.3.c FLUCTUATIONS INTERANNUELLES

Le suivi des fluctuations du CO, atmosphérique sur la figure 9 montre que la
valeur de ACCUM fluctue d'une année sur l'autre, en relation avec la variation du cli-
mat 2 court terme en particulier les anomalies climatiques globales El Nifio (chaud)
et La Nifia (froid) (Lambert ez al,, 1994). Ces fluctuations rapides se superposent a
la valeur moyenne des puits OCEAN et BIO. Il est trés important d’en faire un dia-
gnostic précis afin de mieux comprendre les mécanismes qui les provoquent. Ainsi
disposons nous d’expériences «en grandeur nature» qui permettent de mieux analyser
les facteurs climatiques susceptibles d’influencer I'absorption du CO, anthropique.

Taux de croissance du CO, a Mauna Loa

8CO,/dt ppmv par an

0! i : S
1980 1982 1984 1986 1988 1990 1992 1994 1996
Figure 9 :Variations interannuelles du taux de croissance du CO,

dans I'atmosphére pour les années 1980. La station Mauna Loa est
représentative de 'ensemble du globe.

En utilisant Pévolution dans le temps du 813C entre 1977 et 1994, Keeling
(1995) trouve que les flux biosphériques modulent largement les anomalies interan-
nuelles du CO,. Ce résultat suggere que les écosystemes tropicaux pourraient étre for-
tement perturbés par les variations de température et de précipitations (mousson) qui
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accompagnent les années El Nifio. Toutefois, I'utilisation du 8!3C pour I'interannuel
est trés sensible A I'éralonnage des mesures isotopiques, et tous les jeux de données ne
confirment pas cette interprétation (Francey et al., 1994). En revanche, pour la pério-
de récente du début des années 1990, toutes les mesures de 8!3C indiquent sans
ambiguité un stockage de carbone plus intense dans les écosystémes tempérés et les

foréts boréales (Ciais et 4/, 1995a ; Ciais ez al., 1995b).

4. CONCLUSIONS

Notre connaissance du cycle du carbone contemporain a progressé notablement
au cours des vingt derniéres années. L'atmosphére est le réservoir que nous connais-
sons le mieux. D'une part, l'archive des carottes de glace a permis de retracer 'ac-
croissement du CO, atmosphérique qui dure depuis plus d'un siécle et ne cesse de
s'amplifier. D'autre part, la surveillance de l'atmosphére se poursuit actuellement en
plusieurs dizaines de stations dans le monde et fait maintenant partic d'un effort
international. A partir du suivi du CO, et de sa composition isotopique, mais aussi
d'autres traceurs qui sont trés liés au cycle du carbone comme I'oxygene, la modélisa-
tion du transport atmosphérique permet d'établir un diagnostic grossier de la distri-
bution géographique et saisonnitre des puits et des sources. Les études atmosphé-
riques mettent en évidence un fort puits de CO, aux moyennes latitudes de I'hémi-
sphere nord que I'océan tout seul ne suffit a expliquer, ce qui requiert I'absorption
d'une partie des rejets fossiles au niveau la végétation boréale.

Ce diagnostic est une étape nécessaire mais non suffisante dans la compréhension
des processus qui gouvernent la teneur en CO, de l'atmosphre. Il nous faut en par-
ticulier établir des prédictions fiables de I'évolution du cycle du carbone pour diffé-
rents scénarios « priori des rejets anthropiques au siecle prochain. Il existe des modeles
globaux de la géochimie du carbone dans 'océan qui possédent une description fine
de la dynamique et integrent les processus biologiques fondamentaux. Ces modeles
demandent a I'heure actuelle un énorme temps de calcul informatique et sont pro-
gressivement améliorés par des mesures de traceurs dans 'océan. Le réservoir bio-
sphérique est le plus mal connu. Toutefois, nombre de propriétés de la végétation peu-
vent €tre maintenant cartographiées au moyen des satellites, et aident ensuite au déve-
loppement de diagnostics globaux de la productivité primaire des principaux écosys-
temes. Dans l'avenir on peut penser qu'un calcul plus réaliste de la photosynthése et
de la respiration basé sur la prise en compte des processus biologiques sera possible.
Le but ultime reste de coupler les modeles atmosphériques avec ceux de 1'océan et de
la biosphere, afin de disposer d'une simulation réaliste des transferts du carbone entre
les trois réservoirs. De tels outils pourraient étre testés en premier lieu pour les fluc-
tuations rapides du CO, atmosphérique que l'on observe i I'échelle de quelques
années, puis servir a établir de meilleures prédictions pour le futur.
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