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La notion moderne de sensibili-
té climatique aux émissions de 
gaz à effet de serre (GES) a été 

proposée dans le rapport Charney en 
1979 (National Research Council, 
1979). Les auteurs de ce rapport ont 
introduit la notion de sensibilité clima-
tique à l’équilibre (SCE), qui est défi-
nie comme l’anomalie de température 
que la surface de la Terre atteindra à 
terme, en réponse au doublement des 
concentrations atmosphériques préin-
dustrielles de CO2. C’est une notion 
clé de la physique du climat, car elle 
permet de quantifier l’amplitude du 
changement climatique en réponse au 
forçage radiatif induit par les émissions 
anthropiques de GES.
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Résumé
La sensibilité climatique à l’équilibre (SCE) est définie comme le réchauffement de la surface terrestre en réponse à un double-
ment de la concentration du CO2 dans l’atmosphère par rapport au climat préindustriel. Estimer la SCE revient à estimer au pre-
mier ordre la réponse du bilan d’énergie de la planète aux émissions de gaz à effet de serre, ce qui permet ensuite de caractériser 
le changement climatique actuel. Pour cette raison, l’évaluation de la SCE est devenue depuis 40 ans un des objectifs majeurs 
de la recherche sur le climat. Face à un tel enjeu, il est apparu nécessaire d’utiliser les observations actuelles du bilan d’énergie 
pour contraindre de manière indépendante les estimations de la SCE qui jusqu’à récemment étaient essentiellement tirées des 
simulations des modèles de climat et des observations paléoclimatiques. Nous retraçons ici les progrès récents qui permettent 
désormais de déterminer la SCE grâce aux observations du bilan d’énergie de la Terre du réseau de profileurs océaniques Argo, 
l’altimétrie satellitaire et la gravimétrie spatiale.

Abstract – Measuring the planet’s energy imbalance to assess the climate’s sensitivity to green-
house gas emissions
The equilibrium climate sensitivity (ECS) is defined as the equilibrium annual global mean temperature response to a doubling 
of atmospheric CO2 from preindustrial level. Estimating the ECS amounts to estimating the first-order response of the global 
energy balance to greenhouse gases emissions, which characterizes current climate change. For this reason, the assessment 
of the ECS has become one of the major objectives of climate research over the last 40 years. Faced with such a challenge, it 
appeared necessary to use current energy balance observations to independently constrain ECS estimates, which until recently 
were mainly derived from climate model simulations and paleoclimate observations. We trace here the recent progress which 
now makes it possible to determine the SCE thanks to the observations of the Earth energy imbalance with Argo oceanic profi-
lers, satellite altimetry and space gravimetry.
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Flotteur argo. Crédit : Dugornay Olivier.

Dans les années 1980, rapidement 
après le rapport Charney, à mesure 
que nos sociétés prenaient conscience 
de l’enjeu et des risques climatiques, la 
SCE a pris une importance sociétale 
très grande qui va bien au-delà du do-
maine de la physique. Ceci est dû au fait 
que la SCE établit un lien simple entre 
les impacts du changement climatique 
et les émissions anthropiques de GES. 
En effet, d’un côté, la majorité des im-
pacts du changement climatique sont 
liés à l’augmentation de température de 
surface (tels que les extrêmes de tempé-
rature, les extrêmes de précipitation, la 
hausse du niveau de la mer, etc.) et, de 
l’autre, l’évolution des concentrations 
atmosphériques en GES (hors H2O) est * benoit.meyssignac@univ-tlse3.fr
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très largement dominée par les émis-
sions anthropiques depuis le début du 
XXe siècle. Donc, en reliant la tempéra-
ture de surface avec les concentrations 
en GES (hors H2O), la SCE permet de 
relier directement les impacts du chan-
gement climatique aux émissions an-
thropiques de GES. Ce lien simple fait 
que la notion de SCE est très largement 
utilisée dans de nombreux domaines 
en dehors de la physique, comme en 
géographie par exemple, pour évaluer 
le rôle des émissions de GES dans les 
impacts climatiques ou encore en éco-
nomie pour évaluer les coûts-bénéfices 
des politiques d’atténuation des émis-
sions de GES en regard des coûts-bé-
néfices des politiques d’adaptation aux 
impacts du changement climatique. 
Aujourd’hui, 44 ans après le rapport 
Charney, la SCE s’est imposée comme 
un paramètre clé, non seulement de la 
physique du climat, mais aussi qui ca-
ractérise l’impact du climat sur les so-
ciétés humaines, et donc qui détermine 
les enjeux socio-économiques associés 
au changement climatique.

Malgré le rôle central joué par la SCE, 
la précision de son estimation ne s’est 
pas améliorée significativement depuis 
1979. En effet, le rapport Charney propo-
sait comme intervalle « probable » pour 
la SCE 1,5-4,5 °C, tandis qu’en 2021, le 
6e rapport du Giec proposait un inter-
valle « très probable » (c’est-à-dire avec 
un intervalle de confiance de 5-95 %) de 
2,0 à 5,0 °C (Forster et al., 2021). Le ni-
veau de confiance dans l’intervalle de la 
SCE a en revanche fortement augmen-
té depuis 1979, en particulier en ce qui 
concerne la borne basse à 2,0 °C. Ceci 

est dû au fait que les processus qui dé-
terminent la SCE sont mieux compris, 
mieux contraints avec les observations 
et mieux simulés à l’aide des modèles 
de climat. Nous proposons dans cet ar-
ticle de retracer les progrès qui ont été 
accomplis dans l’estimation de la SCE 
grâce à l’observation du bilan d’énergie 
du système climatique.

Le bilan d’énergie  
de la planète  
et la sensibilité  
climatique

Les flux d’énergie dans  
le système climatique
Le système climatique n’est pas un sys-
tème isolé. Il échange de l’énergie avec 
l’extérieur. Au sommet de l’atmosphère, 
il reçoit du Soleil un flux radiatif Ri qui 
couvre tout le spectre lumineux et ré-
émet vers l’espace un flux radiatif Ro 
dans le domaine infrarouge du spectre. 
En appliquant le premier principe de la 
thermodynamique au système clima-
tique, on établit son bilan d’énergie sur 
un temps dt et on évalue son anoma-
lie totale d’énergie dE selon l’équation  
suivante :

	 dE = Ridt – Rodt	 (1)

Le flux d’énergie total reçu du Soleil, 
Ri, est la différence entre le flux solaire 
reçu en haut de l’atmosphère (Q0) et le 
flux réfléchi (α  Q0), où α est l’albédo 

de la Terre et varie selon la couverture 
nuageuse et les caractéristiques des 
nuages (taille des gouttes d’eau, forme 
et taille des cristaux de glaces, etc.), la 
couverture de neige et de glace à la sur-
face, la concentration de vapeur d’eau 
et d’aérosols présents dans l’atmosphère 
et la température de l’atmosphère et de 
la surface, c’est-à-dire Ri = Ri (Q0, α(Tz, 
Fve(Tz), Fn(Tz), Fc(Tz))) où Tz est la tem-
pérature de l’atmosphère à l’altitude 
z, Fve une mesure de la vapeur d’eau 
dans l’atmosphère, Fn une mesure de la 
surface du sol couverte de glace et de 
neige, Fc une mesure de l’effet radiatif 
des nuages.

Dans l’état actuel du système climatique, 
la partie du flux solaire réfléchie par l’al-
bédo de la Terre s’élève à 29 % du flux 
total reçu, de telle sorte que le flux so-
laire net reçu par le système climatique 
moyenné sur dix ans, Ri, s’élève typique-
ment à 240,0 ± 2,4 W m−2 (figure 1).

Le rayonnement émis par la Terre, Ro, 
dépend quant à lui essentiellement de la 
température de la surface de la Terre et 
de l’atmosphère (Tz), de la concentration 
en vapeur d’eau et en autres gaz à effet 
de serre, de la couverture nuageuse et 
des caractéristiques des nuages, c’est-à-
dire Ro= Ro (Gk, Tz, Fve(Tz), Fn(Tz), Fc(Tz)), 
où Gk est la concentration en GES k 
dans l’atmosphère. Ro moyenné sur dix 
ans s’élève actuellement typiquement à 
239,5 ± 2,4 W m−2 (figure 1).

Quand Ri et Ro ne sont pas égaux, le 
système climatique est en déséquilibre 
radiatif de la quantité N = Ri – Ro. Ce 
flux d’énergie moyenné sur 10  ans, 
sur la période 2005-2015, est de +0,54  
± 0,3 W m−2 (Meyssignac et al., 2019). 
Sur les dernières décennies, ce sont les 
émissions anthropiques de GES qui 
sont principalement responsables de 
ce déséquilibre radiatif (Charles et al., 
2020).

En quelques années (typiquement 
2 ans), plus de 90 % du flux d’énergie 
résultant du déséquilibre radiatif N se 
cumule sous forme de chaleur dans 
l’océan. Ceci est dû au fait que l’océan 
a une capacité calorifique de plusieurs 
ordres de grandeur supérieure à la ca-
pacité calorifique du reste du système 
climatique (atmosphère, surfaces conti-
nentales, calottes polaires, glaciers, 
etc.). Cette énergie pénètre l’océan et le 
réchauffe. La couche océanique au-des-
sus de la thermocline1 est en équilibre 
thermodynamique avec les basses 

Figure 1. Bilan d’énergie de la Terre observé sur la période 2005-2015. Tiré de Stephens et al. (2023).

1. La thermocline est la zone de transition ther-
mique rapide entre les eaux superficielles de 
l’océan et les eaux profondes.
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couches de l’atmosphère aux échelles  
interannuelle et plus longues. Quand 
elle se réchauffe sous l’effet du désé-
quilibre radiatif N, elle fait augmenter 
la température de surface et modifie le 
rayonnement thermique Ro de la sur-
face de la Terre. Sur la décennie 2005-
2015, cette couche supérieure de 
l’océan a capté environ 63 % de l’éner-
gie absorbée par le système climatique 
en réponse au déséquilibre radiatif 
de 0,54  W  m–2 (von Schuckmann et 
al., 2020). La partie de l’océan située 
sous la thermocline est beaucoup plus 
grande que la partie supérieure (5 à 10 
fois plus grande) et elle est quasiment 
isolée de la surface (sauf aux pôles). Si 
bien que le temps caractéristique de sa 
mise en équilibre avec l’atmosphère et 
de son influence sur le rayonnement 
thermique de la surface est beaucoup 
plus long. Il est de l’ordre de cent à 
plusieurs centaines d’années. Sur la pé-
riode 2005-2015, la partie profonde de 
l’océan a capté environ 27 % de l’éner-
gie absorbée par le système climatique 
en réponse au déséquilibre radiatif N 
de 0,54 W m−2.

À mesure que l’océan et les autres com-
posantes du système absorbent la cha-
leur générée par le déséquilibre radiatif 
N, le système dans son ensemble se ré-
chauffe avec des temps caractéristiques 
multiples (comme on vient de le voir 
pour l’océan). En réponse, Ro et Ri, qui 
dépendent de la température de l’atmo- 
sphère et de la surface, s’ajustent dyna-
miquement. Cet ajustement fait tendre 
N vers 0 et amène le système vers un 
nouvel état d’équilibre. Dans ce nou-
vel état d’équilibre, la température de 
surface sera plus élevée, générant des 
émissions radiatives de la Terre plus 
importantes pour compenser l’effet du 
forçage radiatif des gaz à effet de serre 
anthropiques.

La dynamique  
du système climatique
Dans cette partie, nous développons au 
premier ordre en anomalie de tempé-
rature la réponse du bilan d’énergie à 
une anomalie de concentration atmos-
phérique de GES afin d’identifier les 
variables et les temps caractéristiques 
clés du système  climatique.

À l’échelle globale et aux échelles de 
temps mensuelles (et plus longues), 
l’atmosphère est en équilibre radiatif- 
convectif. C’est-à-dire que le bilan radia-
tif global de chaque couche atmosphé-
rique est en équilibre avec la convection 
atmosphérique qui redistribue l’énergie 
dans la colonne atmosphérique (depuis 

la surface vers les couches supérieures). 
Ceci fixe le gradient vertical moyen de 
température de telle sorte qu’à l’échelle 
globale la température moyenne à toute 
altitude varie au premier ordre comme 
la température de surface. On peut 
alors réduire la dépendance en tempé-
rature de Ri et Ro à une dépendance à la 
température de surface T et au gradient 
de température FGT de telle sorte que Ri 
et Ro s’écrivent :

Ri= Ri (Q0, α(T, FGT(T), Fve(T), Fn(T), Fc(T)))
Ro= Ro (Gk, T, Fve(T), Fn(T), Fc(T))

où FGT est le gradient de température 
vertical moyen dans l’atmosphère.

Aux échelles de temps interannuelles (et 
plus longues), à mesure que la chaleur 
due au déséquilibre radiatif N pénètre 
la couche de surface océanique et la 
couche limite atmosphérique, elle fait 
augmenter la température de surface. En 
écrivant le bilan d’énergie de la couche 
de surface océanique, on détermine la 
réponse de la température de surface :
                      dTC ———  + Φ = N =                       dt

Ri (Q0, α(T, FGT(T), Fve (T), Fn(T), Fc(T)))
    
  −Ro (Gk, T, FGT (T), Fve(T), Fn(T), Fc(T))	 (2)

où C représente la capacité calorifique 
de la couche de surface océanique, et 
Φ le flux de chaleur à travers la thermo-
cline vers les couches inférieures.

L’équation (2) représente l’évolution 
dynamique du système climatique à 
l’échelle globale en interannuel et à 
plus longues périodes. Elle permet 
d’analyser l’évolution du système cli-
matique global en réponse au déséqui-
libre énergétique N.

Aux échelles interannuelles à sécu-
laires, les perturbations du système 
climatique, telles que les émissions an-
thropiques de GES, génèrent des varia-
tions des flux radiatifs Ri et Ro qui sont 
petites par rapport à la valeur moyenne 
de ces flux (qui est de plusieurs cen-
taines de watts par mètre carré, cf. 
figure 1). En effet, un doublement de 
la concentration atmosphérique de 
CO2 représente un forçage radiatif de 
quelques watts par mètre carré et une 
perturbation de la température de sur-
face de l’ordre de quelques degrés (ce 
qui est aussi petit par rapport à la tem-
pérature moyenne de la Terre qui est de 
288 K). Ces perturbations étant petites, 
on peut les évaluer simplement en fai-
sant un développement limité du bilan 
d’énergie (2) à l’ordre 1 autour de l’état  
moyen.

On considère donc une perturbation 
d’ordre 1, δGk, en concentration de 
GES k. Elle génère une perturbation 
d’ordre 1 en T (δT) qui génère elle-
même une perturbation d’ordre 1 des 
rétroactions de la vapeur d’eau, du 
gradient thermique, des nuages et de 
la couverture neigeuse amenant une 
perturbation de l’albédo de la Terre, 
des émissions radiatives infrarouges de 
la surface et de l’atmosphère, ainsi que 
du flux de chaleur vers l’océan profond. 
Le bilan d’énergie de la Terre perturbé 
s’écrit maintenant :
              d(δT) 	 C ——————  + δφ = RFGk

 + λδT	 (3)
                 dt

où RFGk
 est l’anomalie de flux radia- 

tif induite par l’anomalie de concen- 
tration en GES k à température de  
surface constante, c’est-à-dire :
                             − ∂RoRFGk

 = ——————     δGk       ∂Gk

et λδT l’anomalie de réponse radiative 
de la Terre en visible et en infrarouge 
induite par l’augmentation de tempéra-
ture δT, c’est-à-dire :  
                ∂Ri         ∂Fp                 ∂Ro           ∂Ro   ∂Fp

λ = Σ ———      ———  − ———   −Σ———      ———
	

p	 ∂Fp	 ∂T	 ∂T	 p	 ∂Fp	 ∂T

On appelle λ le paramètre de rétroac-
tion climatique. Au premier ordre, c’est 
une constante négative qui représente 
la variation du bilan d’énergie de la fi-
gure 1 en réponse au forçage des GES. 
Estimer λ dans le système climatique 
actuel permet d’estimer en première ap-
proximation comment le bilan d’éner-
gie planétaire varie en fonction du 
forçage des GES. Pour cette raison, λ 
est une constante fondamentale de la 
science du changement climatique.

Le bilan d’énergie linéarisé (équation 
(3)) nous apprend deux aspects impor-
tants de la réponse du système clima-
tique aux émissions de GES. Il nous 
montre d’abord que c’est la physique 
de l’atmosphère et de la surface (qui 
est dans le membre de droite de l’équa-
tion (3) qui détermine le forçage et les 
rétroactions climatiques et que c’est 
donc elle qui détermine la réponse 
à l’équilibre du système. En particu-
lier, elle détermine la température de 
surface après retour à l’équilibre. Elle 
détermine donc la SCE comme nous 
allons le voir dans la section suivante. 
Il nous montre ensuite qu’en revanche 
la physique de l’océan (qui est dans le 
membre de gauche de l’équation) mo-
dule la dépendance en temps et donc 
les temps caractéristiques de la réponse 
du système climatique au forçage des  
GES.
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Les temps caractéristiques 
de réponse du système 
climatique
Pour évaluer les temps caractéristiques 
de la réponse du système climatique, 
il faut résoudre l’équation (3). Pour 
cela, il faut déterminer l’expression des 
échanges de chaleur δφ entre la couche 
océanique de surface et la couche du 
fond. On fait l’hypothèse simple que 
ces échanges se font essentiellement de 
manière diffusive et donc proportion-
nellement à la différence de tempéra-
ture des deux couches : δφ = k(δT − δTp) 
(Geoffroy et al., 2013).

Le bilan d’énergie est représenté main-
tenant par le modèle suivant à deux 
couches : 

       d(δT)
   C —————  − λδT + k(δT − δTp) = RFGk 	          dt
	 (4)
        d(δTp)    Cp ——————  − k(δT − δTp) = 0	
            dt

avec Tp qui représente la température 
de la couche océanique du fond, k le 
coefficient de diffusion vertical entre 
les deux couches et Cp la capacité calo-
rifique de la couche océanique du fond. 

Ce système de deux équations différen-
tielles est linéaire et du premier ordre. 
La solution de ce système fait donc ap-
paraître deux temps caractéristiques, 
un temps court τm et un temps long τp. 
Dans le cas limite de faible couplage 
entre la couche profonde et la couche de 
mélange (c’est-à-dire k/C << 1, ce qui est 
le cas réaliste), le temps court τm carac-
térise la réponse de la couche océanique 
de surface au forçage radiatif et le temps 
long τp caractérise l’ajustement lent de 
la couche inférieure qui doit se faire par 
diffusion entre la couche de surface et 
la couche inférieure. La réponse de la 
température de surface est une combi-
naison linéaire de ces deux réponses. 
Dans la réalité, k est typiquement de 
l’ordre de 1,5 W m−2 K−1, τm est de l’ordre 
de 1,4 an et τp de l’ordre de 61 ans. Aux 
échelles annuelle à séculaire, le modèle 
à deux couches représente bien les ré-
ponses de la température de surface 
de la Terre et de la couche profonde de 
l’océan, à une augmentation de GES 
telle que simulée par les modèles de 
climat (Geoffroy et al., 2013, leur figure 
2). Le modèle à deux couches montre 
que le couplage k entre la couche de sur-
face océanique et l’océan profond est un 
processus clé dans la détermination des 
temps caractéristiques de la tempéra-
ture de surface. Plus il est petit, plus la 
réponse de l’océan profond est lente (du 

fait d’un isolement plus grand) et plus 
la température de surface et le système 
climatique dans son ensemble tardent 
à s’ajuster pour répondre au forçage 
radiatif du CO2 (North et Kim, 2017, 
leur figure 10.11). Il faut donc prendre 
en compte la diffusion verticale de cha-
leur dans l’océan k pour déterminer la 
réponse transitoire de la température de 
surface aux émissions de GES.

La réponse asymptotique  
de la température  
de surface et  
la sensibilité climatique
Aux temps longs (t → +∞), le système 
climatique s’est ajusté à la perturbation 
induite par les émissions de GES et il 
tend vers un nouvel état stationnaire. 
Dans cet état stationnaire, le déséqui-
libre énergétique N s’est annulé, il n’y a 
plus de chaleur qui pénètre l’océan qui 
est alors à l’équilibre. La température 
de surface de la Terre tend vers la SCE 
qui est la solution asymptotique du sys-
tème d’équations (4). La SCE s’écrit 
alors :
                                   − RFGk
	 SCE = δTeq = —————— 	 (5)
                                         λ

L’équation (5) est l’expression de la SCE 
dans le cadre de l’approximation linéaire 
du bilan d’énergie du système climatique 
développée dans les équations (1) à (4). 
Elle représente donc la SCE du système 
climatique linéaire tangent. L’équation 
(5) montre que la SCE est directement 
liée au paramètre de rétroaction clima-
tique. Elle caractérise donc au premier 
ordre les variations du bilan d’énergie 
du système climatique en réponse aux 
émissions de GES au même titre que λ. 
C’est pour cette raison que la SCE est 
une notion clé de la physique du change-
ment climatique.

La SCE est généralement estimée à 
partir de données instrumentales col-
lectées sur la période historique, de 
proxies paléoclimatiques et de modèles 
climatiques de différents niveaux de 
complexité. Malgré de nombreux ef-
forts, les incertitudes sur la SCE sont 
grandes, de l’ordre de ± 50 %. Il y a une 
raison structurelle derrière ces incer-
titudes difficiles à réduire sur la SCE, 
c’est que la variable qui intervient dans 
le bilan d’énergie, que l’on peut estimer 
par observation ou par modélisation 
numérique, est le paramètre λ ; ce n’est 
pas directement la SCE. Or la SCE est 
une fonction inverse de λ (cf. équation 
(5)), si bien que la SCE est très sensible 
aux incertitudes sur λ.

Estimer la sensibilité 
climatique à partir 
des observations

La sensibilité climatique : 
un problème non observable
L’idée d’observer le bilan d’énergie de 
la Terre pour déterminer λ n’est pas 
nouvelle. Elle est apparue tôt après le 
rapport Charney et proposait de s’ap-
puyer sur les enregistrements de tempé-
rature de surface, d’en évaluer le temps 
caractéristique d’amortissement (soit 
dans la réponse à un forçage abrupt tel 
qu’une éruption volcanique, soit dans 
la réponse à un forçage historique lent 
comme celui des émissions de GES) 
et d’en déduire λ et donc la sensibilité 
climatique. Mais cette approche s’est 
heurtée rapidement à un problème d’ob-
servabilité. Le problème d’observabilité 
a été identifié par Lindzen (1994). Il a 
montré que le temps caractéristique de 
réponse de la température de surface 
n’était pas déterminé uniquement par 
λ, mais qu’il couple λ avec k le coeffi-
cient de diffusion verticale de la chaleur 
dans l’océan. Le problème est que k est 
un coefficient mal connu avec une forte 
incertitude (de l’ordre de ± 100 %). Par 
conséquent, les observations de tem-
pérature de surface à elles seules ne 
permettent de contraindre qu’une com-
binaison des deux termes incertains 
que sont λ et k. Sans autre observation 
indépendante de λ ou de k, on ne peut 
lever l’ambiguïté et préciser l’estimation 
de λ et donc de la SCE.

La sensibilité climatique : 
un problème mal contraint 
à l’échelle globale
Un autre problème de l’observation du 
bilan d’énergie est que la représentation 
actuelle du bilan d’énergie global du sys-
tème climatique telle que décrite dans 
l’équation (2) n’est qu’une description 
approximative du bilan d’énergie réel. 
Elle fait une approximation forte, qui 
est que la réponse radiative de la Terre 
à une perturbation ne dépend que de 
la moyenne globale de la température 
de surface. Or, depuis dix ans, de nom-
breux travaux basés sur les modèles de 
climat ont montré que la réponse radia-
tive de la Terre ne dépend pas que de 
la moyenne globale de la température 
de surface, mais aussi de sa répartition 
géographique (pattern effect, en anglais). 
Et cette répartition géographique de la 
température de surface dépend entre 
autres de la structure géographique de la 
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pénétration de la chaleur dans l’océan, 
de la structure géographique des dif-
férents forçages radiatifs et de la varia-
bilité interne. Elle change donc d’une 
simulation à l’autre, même pour des si-
mulations qui montrent les mêmes varia-
tions de température de surface globale.

Les modèles de climat montrent que 
l’effet de la répartition géographique de 
la température de surface est significatif 
surtout dans l’océan Pacifique tropical. 
En effet, pour un même réchauffement 
de la surface dans l’océan Pacifique tro-
pical, la réponse radiative n’est pas la 
même selon qu’il se situe dans l’ouest ou 
dans l’est du bassin. Un réchauffement 
de la surface dans l’ouest du Pacifique, 
où se situent les zones de convection at-
mosphérique profonde, tend à réchauf-
fer la troposphère sur toute sa hauteur. 
La circulation atmosphérique propage 
cette chaleur dans la troposphère libre 
sur l’ensemble des tropiques, ce qui fait 
augmenter la stabilité de la troposphère 
en haut de la couche limite, en particu-
lier dans l’est du Pacifique où se situe 
une large couverture de nuages bas. 
En réponse, la quantité de nuages bas 
de l’est du Pacifique augmente, géné-
rant ainsi une élévation de l’albédo de 
la Terre (car dans l’est du Pacifique, 
il n’y a pas de nuages au-dessus des 
nuages bas). À cause de cet effet d’al-
bédo des nuages bas, la Terre réfléchit 
plus d’énergie vers l’espace, ce qui mo-
dère rapidement le réchauffement de sa 
surface. En revanche, lorsque le même 
réchauffement de la surface se produit 
dans l’est du Pacifique, le réchauffement 
reste largement localisé dans la basse 
troposphère, car il y a peu de convec-
tion atmosphérique profonde dans cette 
région. Ce réchauffement localisé di-
minue la stabilité en haut de la couche 
limite et la quantité de nuages bas dans 
l’est du Pacifique générant une diminu-
tion de l’albédo de la Terre, ce qui ampli-
fie le réchauffement de sa surface. Aux 
échelles de temps interannuelles, les 
observations par satellite (Loeb et al., 
2018) confirment que dans le Pacifique 
tropical le réchauffement régional im-
pacte la couverture des nuages bas et 
que cela influe sur le bilan radiatif glo-
bal en haut de l’atmosphère.

Les modèles de climat montrent que 
cet effet radiatif lié à la répartition de 
la température de surface est significatif 
au premier ordre dans le bilan d’énergie 
global du système climatique et qu’il 
faut donc en tenir compte. C’est un défi 
particulièrement difficile, car pour tenir 
compte de la répartition de la tempé-
rature de surface, il faut comprendre 
les processus qui gouvernent régiona-
lement le bilan radiatif, la circulation 

atmosphérique, la réponse des nuages, 
la pénétration de chaleur dans l’océan 
et leur impact sur la température de 
surface. Comme on va le voir, à ce jour, 
ce sont essentiellement les modèles de 
climat qui fournissent ces informations.

Estimer la sensibilité 
climatique à partir 
des observations  
du bilan d’énergie  
de la Terre
Deux progrès majeurs au cours des 
vingt dernières années ont permis pour 
la première fois d’évaluer la sensibilité 
climatique par observation du bilan 
d’énergie de la Terre. Le premier est l’ob-
servation du déséquilibre énergétique 
N, qui a permis de lever le problème 
d’observabilité identifié précédemment. 
Le second est la prise en compte du ré-
chauffement non uniforme de la surface 
de la Terre, qui a permis de résoudre 
les incohérences entre les observations 
et les simulations numériques du bilan 
d’énergie.

Mesurer le déséquilibre 
énergétique de la planète 
pour rendre le problème 
observable
Une solution au problème d’observa-
bilité du bilan d’énergie consiste à me-
surer le déséquilibre énergétique de la 
Terre N. Ainsi, le système d’équations 
couplées (4) se transforme en un sys-
tème de deux équations indépendantes 
comme suit : 

       N = RFGk + λδT

            d(δT)
	 C —————  + k(δT − δTp) = N	 (6)
              dt
	
De cette manière, le problème de la 
diffusion verticale de la chaleur dans 
l’océan k et le problème de la rétroac-
tion climatique λ sont séparés dans 
deux équations différentes et indépen-
dantes. Avec les observations de N et de 
δT, il devient possible d’apporter, d’une 
part, une contrainte sur la rétroaction 
climatique λ en utilisant le bilan d’éner-
gie dans l’atmosphère (c’est-à-dire la 
première équation du système (6)) et, 
d’autre part, une contrainte sur la dif-
fusion verticale de chaleur dans l’océan 
en utilisant le bilan d’énergie dans 
l’océan (c’est-à-dire la deuxième équa-
tion du système (6)).

Mesurer le déséquilibre énergétique de 
la Terre n’est pas simple, car c’est un ré-
sidu de l’ordre de 1 W m–2 (figure 1), qui 
est la différence de deux flux radiatifs 
(Ri et Ro) qui sont grands, de l’ordre de 
plusieurs centaines de watts par mètre 
carré (figure 1). Récemment, dans les 
années 1980 et 1990, des concepts de 
mesure du bilan radiatif par radiométrie 
satellitaire ont vu le jour (projets Erbe 
et Ceres de la Nasa). Ils ont permis à 
partir des années 2000 de mesurer le bi-
lan radiatif au sommet de l’atmosphère 
avec une grande précision (de l’ordre de 
± 0,1 W m–2 par décennie), mais l’exacti-
tude reste limitée du fait d’incertitudes 
sur l’étalonnage absolu des radiomètres 
visibles. Ceci amène une erreur sur le 
bilan radiatif moyen de ±  2,5  W  m–2, 
ce qui est trop grand pour évaluer le 
déséquilibre énergétique moyen de 
la planète. La solution est venue de la 
mesure des températures océaniques. 
En effet, en mesurant les températures 
océaniques, il est possible d’estimer le 
contenu en chaleur de l’océan et donc 
par dérivation d’estimer le flux de cha-
leur qui rentre dans l’océan. Comme 
on a vu précédemment, le flux de cha-
leur qui rentre dans l’océan représente 
90  % du déséquilibre énergétique de 
la planète et donne donc une bonne 
approximation du déséquilibre énergé-
tique global. C’est le programme Argo, 
avec le déploiement dans l’océan de 
milliers de profileurs autonomes dans 
les années 2000, qui a permis pour la 
première fois de déterminer le déséqui-
libre énergétique moyen de la Terre et 
de caler ainsi le biais des mesures Ceres 
pour donner le premier enregistrement 
complet du déséquilibre énergétique 
de la Terre aux échelles de temps heb-
domadaires à multi-décennales (figure 
2). En effet, dès 2005, la couverture 
spatio-temporelle du réseau Argo a 
permis de mesurer le contenu en cha-
leur des océans et sa tendance avec une 
précision de ± 0,2 W m–2 par décennie, 
amenant une précision de l’ordre de 
± 0,2 W m–2 sur les estimations du désé-
quilibre énergétique moyen.

Dans les années 2010, une approche 
alternative de la mesure du contenu en 
chaleur de l’océan a été proposée. Cette 
approche consiste à mesurer la dilata-
tion thermique de l’océan plutôt que 
sa température pour en déduire le flux 
de chaleur qui pénètre l’océan et donc 
le déséquilibre énergétique. À l’échelle 
globale, le niveau de la mer augmente 
du fait de la dilatation thermique et du 
fait de la fonte des glaces continentales 
(en réponse au flux de chaleur qui pé-
nètre la cryosphère). En observant la 
hausse du niveau de la mer par altimé-
trie satellitaire et en corrigeant cette 
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hausse de l’effet de la fonte des glaces 
estimées par gravimétrie spatiale, il est 
possible de mesurer depuis l’espace la 
dilatation thermique de l’océan et d’en 
déduire le déséquilibre énergétique de 
la planète. Cette approche, que l’on ap-
pelle approche géodésique parce qu’elle 
s’appuie sur les mesures géodésiques de 
niveau de la mer et de champ de gravité 
de la Terre, permet d’estimer la valeur 
moyenne du déséquilibre énergétique 
de la planète avec une incertitude de 
l’ordre de ± 0,2 W m–2, ainsi que les va-
riations interannuelles (figure 2). La mé-
thode géodésique confirme à la fois les 
estimations Argo de la moyenne du dé-
séquilibre énergétique et les variations 
interannuelles à décennales estimées 
par Ceres (figure 2). Cette confirmation 
donne confiance sur les estimations ac-
tuelles du bilan d’énergie de la planète 
et ses incertitudes (Meyssignac et al., 
2019).

Prendre en compte  
le réchauffement  
non uniforme de la surface 
pour mieux contraindre  
la sensibilité climatique
En 2013, l’enregistrement Argo devint 
suffisamment long pour permettre la 
première estimation de λ et donc de la 
SCE à partir des observations du bilan 
d’énergie de la planète (Otto et al., 2013). 
Le résultat surprit toute la communau-
té scientifique, car les données Argo 
indiquaient une SCE de 1,2 à 3,9  °C 
(5-95 % IC), soit 1 °C plus bas que les 
estimations tirées des simulations nu-
mériques de la réponse du climat à un 
doublement des GES. Ceci était d’au-
tant plus surprenant que les modèles de 
climat reproduisaient précisément les 
observations du bilan global d’énergie 
de la planète en température de surface 
et en déséquilibre énergétique en haut 
de l’atmosphère.

Il apparut rapidement que le problème 
venait de la répartition de température 
de surface qui n’est pas la même aux 
temps longs, proche de l’équilibre, qu’en 
période transitoire comme actuelle-
ment. Cette différence de répartition de 
la température de surface modifie la ré-
ponse radiative de la Terre au forçage du 
CO2. Les modèles de climat suggèrent 
qu’elle tend à diminuer la réponse ra-
diative de la Terre à mesure que l’on 
s’approche de l’équilibre et donc qu’en 
conséquence la Terre doit atteindre une 
température de surface plus élevée pour 
compenser le forçage du CO2. Ceci veut 
dire que l’effet de la répartition de tem-
pérature de surface augmente la SCE. Il 

faut prendre en compte ce changement 
de répartition de la température de sur-
face sous l’effet du forçage de CO2 si l’on 
veut estimer la SCE. Malheureusement, 
nous n’avons pas d’observations de cet 
effet à ce jour. Nous utilisons donc les 
simulations numériques des modèles de 
climat pour l’évaluer et corriger les es-
timations observationnelles de la SCE.

Estimations  
observationnelles actuelles 
de la sensibilité climatique
La méthode d’estimation de la SCE par 
les observations du bilan d’énergie est 
simple. Elle consiste à faire la différence 
entre le bilan d’énergie actuel de la pla-
nète (première équation du système 
d’équation (6)) et le bilan d’énergie au-
tour de 1860 pour en déduire une esti-
mation de λ et en déduire la SCE (par 
l’équation (5)) selon le système d’équa-
tions suivant :
                     ∆N − ∆RF
	 λ = ———————— 	
                            ∆δT
		  (7)    
                       − RF2xCO2	 SCE = ————————	
                                λ

De 1860 à aujourd’hui, nous disposons 
de reconstructions du forçage radiatif 
à partir de modèles de transfert radia-
tif et d’observations des émissions an-
thropiques historiques, ainsi que de la 
composition chimique de l’atmosphère. 
Dans ces reconstructions, la principale 
source d’incertitude vient du forçage 
radiatif des aérosols, qui est particuliè-
rement incertain, en particulier parce 
que l’interaction des aérosols avec les 
nuages est mal connue. Cette incerti-
tude est asymétrique : elle est forte pour 

les grandes valeurs de forçage aérosol. 
Donc l’incertitude du forçage radiatif 
total RF n’est pas gaussienne et pré-
sente une queue longue pour les petites 
valeurs du forçage radiatif total (car le 
forçage des aérosols est négatif). Nous 
disposons aussi de reconstructions de la 
température de surface globale depuis 
le milieu du XIXe siècle, avec une incer-
titude qui augmente à mesure que l’on 
remonte dans le passé et que l’échantil-
lonnage des mesures diminue. Pour le 
déséquilibre énergétique de la planète, 
nous n’avons des mesures directes que 
depuis les années 2000, c’est-à-dire de-
puis que Argo a une couverture quasi 
globale et que la gravimétrie spatiale 
permet de corriger les données d’altimé-
trie satellitaire pour évaluer l’expansion 
thermique de l’océan. Autour de 1860, le 
système climatique est considéré en gé-
néral proche de l’équilibre et on fait l’hy-
pothèse que le déséquilibre énergétique 
N est proche de 0,2 ± 0,2 W m–2, comme 
le suggèrent les simulations numériques 
de la période préindustrielle par les mo-
dèles de climat.

La combinaison directe de ces obser-
vations amène comme on l’a vu à une 
estimation de la SCE de 2  °C (1,2-
3,9  °C, 5-95 % IC) (figure 3 et Otto et 
al. (2013), Lewis et Curry (2015), IPCC 
AR5 (2013)). Cette estimation présente 
une incertitude asymétrique avec une 
longue queue sur les valeurs hautes. 
Ceci est lié à deux problèmes  : d’une 
part, le forçage radiatif des aérosols 
présente une incertitude asymétrique 
vers les valeurs basses du forçage et ceci 
cause donc une incertitude asymétrique 
sur λ vers ses valeurs hautes (c’est-à-dire 
les valeurs de λ qui sont proches de 0 
puisque λ est négatif)  ; d’autre part, 
la SCE est une fonction inverse de λ, 

Figure 2. Courbe orange : flux d’énergie entrant dans l’océan en moyenne globale estimé par bilan 
radiatif en haut de l’atmosphère par Ceres recalé en moyenne sur 2005-2015 par les observations du 
déséquilibre énergétique moyen par le réseau Argo. Courbe bleue : flux d’énergie entrant dans l’océan 
en moyenne globale estimé par la mesure de la dilatation thermique des océans par les mesures du 
niveau de la mer par altimétrie radar corrigées de l’augmentation du niveau de la mer due à la fonte 
des glaces obtenue par les mesures de gravimétrie spatiale. Tiré de Meyssignac et al. (2023a).
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donc l’incertitude de λ vers les valeurs 
proches de 0 est systématiquement am-
plifiée en une incertitude sur la SCE 
vers des valeurs très hautes. On voit ici 
que cette incertitude asymétrique de la 
SCE est intrinsèque à toutes méthodes 
observationnelles et qu’elle limite forte-
ment la capacité des méthodes observa-
tionnelles à contraindre la borne haute 
de la SCE (figure 3). En revanche, on 
voit aussi ici que les observations per-
mettent de contraindre efficacement la 
borne basse de la SCE (figure 3).

Suite au 5e rapport du Giec et à la prise 
de conscience du rôle de la réparti-
tion de température de surface sur la 
réponse radiative de la Terre, de nou-
velles estimations observationnelles de 
la SCE furent proposées. Les plus ré-
centes (Forster et al., 2021 ; Sherwood 
et al., 2020) prennent en compte le rôle 
de la répartition de surface et son effet 
atténuateur sur la réponse radiative à 
l’approche de l’équilibre à partir des si-
mulations numériques des modèles de 
climat. Elles donnent une estimation de 
la SCE de 3,5 °C (1,7-13,8 °C, IC 5-95 %, 
Forster et al., 2021, figure 3). C’est une 
estimation sensiblement plus élevée que 
l’estimation observationnelle du 5e rap-
port du Giec et qui permet de réconci-
lier les estimations observationnelles de 
la SCE avec les SCE simulées par les 
modèles de climat.

Deux facteurs essentiels expliquent la 
réévaluation à la hausse de la SCE entre 
les 5e et 6e rapports du Giec  : (1) une 
révision à la baisse du forçage des aé-
rosols (forçage encore plus négatif) et 

(2) la prise en compte de l’effet de ré-
partition de la température de surface. 
Parmi ces deux facteurs, c’est la prise 
en compte du double effet de la répar-
tition de la température de surface qui 
joue le rôle le plus important. D’une 
part, en atténuant la réponse radiative 
proche de l’équilibre, elle tend à dimi-
nuer l’estimation médiane de λ et donc 
à augmenter l’estimation médiane de la 
SCE. D’autre part, en décalant la distri-
bution des estimations vers 0, la partie 
haute de l’intervalle des incertitudes de 
λ se rapproche fortement de 0, ce qui 
fait augmenter très fortement la borne 
haute des incertitudes sur la SCE. Ceci 
rend les observations du bilan d’éner-
gie encore moins contraignantes sur la 
borne haute de la SCE. En revanche, 
la contrainte observationnelle sur la 
borne basse est réévaluée à la hausse et 
rejoint la borne basse des SCE simulées 
par les modèles de climat, ce qui donne 
plus de confiance dans cette estimation.

Depuis le 6e rapport du Giec, une nou-
velle étude (Chenal et al., 2022) propose 
une approche différente de l’estimation 
observationnelle de la SCE. Cette étude 
s’appuie sur les données historiques de 
température et d’expansion thermique 
de l’océan pour reconstruire le désé-
quilibre énergétique de la Terre sur la 
période 1971-2017. Grâce à ces séries 
d’observations plus longues du déséqui-
libre énergétique N, cette nouvelle étude 
estime directement λ par régression de 
N – RF sur δT sur la période 1971-2017 
(cf. équation (7)). Elle n’utilise que des 
données récentes et ne fait pas interve-
nir de bilan d’énergie autour de 1860. 

Bien que sur la période récente les don-
nées d’observations soient cohérentes 
avec celles qui sont utilisées dans le 6e 
rapport du Giec, cette nouvelle méthode 
évalue la SCE à 5,46 °C (2,40-35,61 °C), 
soit une borne basse 0,7 °C au-dessus de 
celle du 6e rapport du Giec. Cette diffé-
rence est considérable. Elle s’explique en 
partie par une méthodologie différente 
et en particulier par un calcul différent 
de la correction liée à la répartition de 
température de surface. Mais la majori-
té de la différence s’explique par l’hypo-
thèse du 6e rapport du Giec qui évalue 
le déséquilibre énergétique de la Terre 
à +0,2  ±  0,2  W  m–2 autour de 1860, à 
partir des simulations du climat préin-
dustriel. En effet, des reconstructions 
récentes des températures de l’océan 
et de son contenu en chaleur (Gebbie 
et Huybers, 2019) suggèrent qu’en 1860 
l’océan Pacifique profond (en dessous 
de 1 000 m) était plus chaud que l’océan 
de surface, car l’océan répondait encore 
au petit âge glaciaire. Ceci suggère que 
l’océan profond à l’échelle globale déli-
vrait de l’énergie à la couche de surface 
plutôt que l’inverse. Les premiers calculs 
suggèrent que cela correspondrait à un 
déséquilibre énergétique de la Terre de 
l’ordre de –0,2 ± 0,2 W m–2 en 1860. Ce 
déséquilibre énergétique n’est pas re-
produit par les modèles de climat dans 
les simulations du climat préindustriel, 
car ces simulations ne prennent pas en 
compte le petit âge glaciaire. Cependant, 
on peut en évaluer l’effet sur la SCE en 
refaisant les calculs du 6e rapport du 
Giec et en utilisant un déséquilibre éner-
gétique de la Terre de –0,2 ± 0,2 W m–2 
en 1860. Il est intéressant de noter que, 
dans ce cas, la borne basse de la SCE du 
6e rapport du Giec augmente de 0,4 °C 
pour atteindre 2,1 °C. Ceci suggère que 
l’état du déséquilibre énergétique en 
1860 est une source importante d’incer-
titude dans les estimations de la SCE 
du 6e rapport du Giec qu’il faudra sans 
doute réévaluer dans le futur.

Limites dans l’estimation 
de la sensibilité climatique 
et perspectives
La SCE est devenue au cours des qua-
rante dernières années un concept 
central de la science du climat. C’est 
parce qu’estimer la SCE revient en 
fait à quantifier λ et donc à estimer 
au premier ordre la réponse du bilan 
d’énergie de la planète aux émissions 
de GES. Comprendre cette réponse 
permet d’affiner nos modèles de projec-
tion du changement climatique et donc 
d’améliorer la préparation de nos socié-
tés à ses impacts. Face à un tel enjeu, 
il est apparu nécessaire d’utiliser les 

Figure 3. Évolution de la distribution de l’estimation de la SCE estimée par observation du bilan 
d’énergie de la planète depuis les premières estimations en 2013. Courbe verte : estimation de Lewis 
et Curry (2015). C’est une estimation de la SCE sans correction de l’effet de répartition de température 
qui est représentative de l’estimation de Otto et al. (2013) et de l’IPCC AR5 (2013). Courbe bleue : 
estimation de Forster et al. (2021) avec correction de l’effet de répartition de température. Courbe 
rouge : estimation de Chenal et al. (2022). Depuis 2013, les estimations de la SCE par observation du 
bilan d’énergie de la planète ont augmenté et l’incertitude s’est dilatée vers les valeurs hautes (du fait 
de la relation inverse entre la SCE et λ, voir texte).
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observations actuelles du bilan d’éner-
gie pour contraindre de manière indé-
pendante les estimations de la SCE qui, 
jusqu’en 2013, étaient essentiellement 
tirées des simulations des modèles de 
climat (Forster et al., 2021). C’est en 
2013 qu’il devint possible d’estimer pour 
la première fois le déséquilibre énergé-
tique actuel N grâce aux observations du 
réseau Argo et d’en dériver une estima-
tion de la SCE par observations du bilan 
d’énergie actuel. Une fois corrigées de la 
dépendance à la répartition de tempé-
rature de surface, les mesures du bilan 
d’énergie confirmèrent (voire augmen-
tèrent légèrement) les estimations de la 
borne basse de la SCE évaluée par simu-
lation numérique. Ceci est un progrès 
considérable qui donne une confiance 
aujourd’hui bien plus grande dans 
notre estimation de la borne basse de la  
SCE.

Mais cette approche observationnelle 
présente des limites. Tout d’abord, on 
a vu que la contrainte observationnelle 

n’est pertinente que pour la borne 
basse de la SCE. En effet, l’incertitude 
sur le forçage des aérosols et la relation 
inverse entre λ et la SCE empêchent 
toute contrainte observationnelle rai-
sonnable sur la borne haute. C’est une 
limitation intrinsèque forte de la mé-
thode observationnelle, car c’est bien 
la borne haute qui pose question et in-
quiète le plus notre société.

Ensuite, l’approche observationnelle 
n’est pas totalement indépendante des 
simulations des modèles de climat. En 
effet, ces simulations sont nécessaires 
pour calculer les ajustements rapides du 
forçage radiatif historique. Elles sont 
aussi utilisées dans certains cas pour 
évaluer le déséquilibre énergétique de la 
Terre autour de 1860. Enfin, elles sont 
également utilisées pour estimer l’effet 
de la répartition de température de sur-
face sur le bilan d’énergie. Ceci limite 
l’indépendance de la contrainte obser-
vationnelle sur la SCE vis-à-vis des si-
mulations des modèles de climat.

D’importants efforts de recherche sont 
engagés aujourd’hui pour, d’une part, 
mieux comprendre les interactions 
entre aérosols et nuages, et réduire ain-
si les incertitudes liées aux aérosols, et, 
d’autre part, comprendre comment sur 
la période historique la répartition de 
la température de surface a influé sur le 
bilan d’énergie. Ces efforts de recherche 
sur l’effet radiatif de la répartition de 
température de surface cherchent à 
comprendre la sensibilité climatique 
effective, c’est-à-dire la sensibilité cli-
matique de l’état actuel du système 
Terre plutôt que la SCE (Meyssignac 
et al., 2023b). C’est une direction pro-
metteuse pour apporter une contrainte 
observationnelle sur l’effet radiatif de la 
répartition de température de surface et 
rendre plus indépendante des modèles 
de climat la contrainte observation-
nelle sur la SCE (pour plus de détails 
sur les contraintes observationnelles 
sur la SCE en général et sur les futures 
directions de recherche associées, voir 
Meyssignac, 2021).
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