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Résumé

Durant les 130 derniers millénaires, plusieurs changements climatiques de différentes amplitudes et durées ont
biosphère continentale. Les enregistrements dont nous disposons sur les différents continents s’accordent à mon
climat durant les deux dernières périodes interglaciaires (Éémien et Holocène) a connu des variations climatiqu
importantes et contrastées que durant la période glaciaire les séparant. Ces changements climatiques sont liés,
lieu, aux changements de l’insolation que reçoit la terre durant sa révolution orbitale. En rétroaction, d’autres élém
la biosphère, tels que la végétation et les changements hydrologiques de l’océan Atlantique nord, exercent d’autre
qui engendrent des changements climatiques plus abrupts et de plus courte durée, également enregistrés par dif
indicateurs. Ces changements climatiques observés sur la plupart des continents grâce aux données polliniques et aut
restes végétaux ou animaux sont passés en revue et analysés en fonction des différents forçages possibles. En
nous montrons comment l’utilisation conjointe dedonnées du passé et de modèles de végétation peut nous éclairer
changements globaux en cours.Pour citer cet article : J. Guiot, R. Cheddadi, C. R. Geoscience 336 (2004).
 2004 Académie des sciences. Publié par Elsevier SAS. Tous droits réservés.

Abstract

Variability of the terrestrial ecosystems and climate along a glacial–interglacial cycle. During the last 130 millennia
several climatic changes of various amplitudes and lengths have influenced the continental biosphere. The records
for several continents agree to show that the Interglacial climate (Eemian and Holocene) was less variable and contr
the Glacial climate. These changes are mainly related to changes of insolation suffered by Earth during its orbital re
Vegetation and hydrological changes of the North Atlantic Ocean can have strong feedbacks on the atmosphere, gener
abrupt and shorter climatic changes, also recorded by bio-indicators. The climatic changes observed on most of the
using pollen data and other fossil remains are reviewed and analysed in function of possible forcing. In conclusion,
how joined use of past data and vegetation models can enlighten on current global changes.To cite this article: J. Guiot,
R. Cheddadi, C. R. Geoscience 336 (2004).
 2004 Académie des sciences. Publié par Elsevier SAS. Tous droits réservés.
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1. Introduction

Contrairement aux archives glaciaires et mari
qui nous informent, non seulement sur les variati
des milieux concernés, mais également sur les va
tions des forçages du climat, les archives contin
tales ont souvent une portée moins globale. En
vanche, elles permettent de bien connaître l’imp
des changements climatiques sur notre environneme
immédiat : végétation, bilans hydrologiques, sols. . .

Lorsque les changements constatés localement se
rèlent bien avec les enregistrements océaniques e
ciaires, alors nous pouvons accéder à un signal
matique régional ou global[23,61]. Les archives ter
restres permettent aussi de démontrer les rétroac
qu’exercent sur le climat global la structure des é
systèmes ainsi que les flux d’énergie et de matièr
leur sein[54]. On peut évidemment citer le carbo
dont une part importante provient des sols et de la
gétation[58] et la production de poussières qui ét
maximale lors de périodes du passé où la végéta
était pauvre[26].

La palette d’archives terrestres nous informant
les changements climatiques continentaux est la
Les assemblages polliniques, les restes végétaux
restes d’insectes ou de mollusques sont les bioi
cateurs les plus répandus. Nous allons nous foca
sur les reconstructions climatiques issues des don
polliniques qui permettent une résolution et une ét
due temporelle équivalentes aux archives glaciaire
océaniques[56].

Les sédiments déposés dans les lacs et les
bières ont accumulé les grains de pollen émis par
plantes au cours du temps. Ce sont des archives
végétation passée et donc des paléoclimats. À l’h
actuelle, les séquences polliniques permettant de
construire les variations climatiques sur au moins
cycle (100 000 ans) sont surtout nombreuses en
rope, mais les autres continents ne sont pas dépou
d’informations. LaFig. 1présente quelques exempl
de telles séquences. Selon les cas, on dispose d’in
indiquant le degré d’afforestation du milieu ou de
constitution quantitative du climat. Ces courbes m
-
-

s

s

s

s

trent bien l’alternance de périodes tempérées hum
où la forêt dominait et de périodes froides et/ou sèche
où la forêt était réduite. Tzedakis et al.[56] ont montré
la bonne corrélation existant entre enregistrements
restres et marins sur les 500 derniers millénaires s
plement, en comparant les pourcentages d’arbres
les spectres polliniques avec la courbe de l’oxygèn
qui fait référence en domaine marin (Fig. 1, courbe 8).

2. Le précédent interglaciaire

Le précédent interglaciaire appelé Éémien en
rope et, depuis Mangerud et al.[39], corrélé avec
le stade isotopique marin (SIM) 5e, a débuté il y
approximativement 130 000 ans. À cette échelle
temps, on est souvent obligé de se référer à la c
nologie marine, car nous n’avons que peu de d
tions absolues pour les archives continentales. D’a
Klotz et al. [34] et Cheddadi et al.[11], le réchauf-
fement hivernal des latitudes tempérées, au débu
l’Éémien, fut drastique (entre 15 et 20◦C). En été, il
fut plus modéré, de 5 à 6◦C. La première partie d
l’Éémien, entre 130 et 125 ka BP, que l’on peut con
dérer comme l’optimum, était plus chaude en ja
vier de 4◦C que maintenant, avec une végétation te
pérée décidue, indiquant unclimat assez océaniqu
[23]. Après cet optimum, la température est tomb
de quelques degrés en hiver, indiquant un climat p
continental et donc une saisonnalité plus forte qui c
respondrait au maximum d’insolation estivale. Tze
kis et Bennett[55] montrent qu’en Grèce, ce max
mum survient vers 127 ka BP, avec l’arrivée d’espè
forestières telles que le charme et du sapin. Ched
et al. [11] ont montré que cela s’accompagnait d’u
diminution des précipitations. La séquence du lac P
kawa en Nouvelle-Zélande[45] semble montrer l’exis
tence d’une forêt plus thermophile qu’actuellemen

La détérioration de l’Éémien s’est marquée
Europe par la dominance d’une forêt de conifè
indiquant un refroidissement net de 4 à 6◦C en hiver
et une augmentation des précipitations. En Grèce[55],
la forêt reste à base d’espèces décidues (deuxièm
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Fig. 1. Évolution sur les 140 000 dernières années de quelques indices paléoclimatiques. (1) Premier axe factoriel du diagramme pollinique
Monticchio, Italie[1] ; (2) rapport des pourcentages des taxons subalpins sur ceux des taxons xérophytiques et rapport pourcentages des taxo
arboréaux (Forest) sur non arboréaux (Steppes) en échelle logarithmique pourCarp Lake, Ouest des États-Unis[61] ; (3) reconstruction de la
température du mois le plus froid (MTCO) enécarts par rapport à l’Actuel à partir du diagramme pollinique des Maars du Velay (Cheddadi
al., soumis) ; (4) pourcentage des taxons arboréaux (AP) pour le diagramme pollinique du lac Tulane en Floride[22] ; (5) idem pour Ioanina,
Grèce[57] ; (6) reconstruction de la température annuelle en écarts à l’Actuel à partir du diagramme pollinique de Kashiru, Burundi[7] ; (7)
variations duδ18 O dans la carotte de glace de GRIP, Groenland[31] ; (8) variations du volume des glaces SPECMAP[42] ; (9) variations de
l’insolation à 60◦ N en décembre et juin exprimée en écarts à l’insolation actuelle (l’insolation de décembre est multipliée par 10)[5].

Fig. 1. Evolution on the last 140 000 years of several palaeoclimatic indices. (1) First factorial axis of the pollen diagram of Monticchio, Italy[1];
(2) percentage ratio between subalpine taxa andxerophytic taxa and between arboreal (Forest) and non arboreal(Steppes) taxa in logarithm
scale for Carp Lake, west USA[61]; (3) reconstruction of the mean temperature of the coldest month (MTCO) in deviations from present f
the pollen diagram of the Maars du Velay (Cheddadi et al., submitted); (4) percentage of the arboreal taxa (AP) for the pollen diagram of Lake
Tulane in Florida[22]; (5) idem for Ioanina, Greece[57]; (6) reconstruction of the annual temperaturerelated to the pollen diagram of Kashir
Burundi in deviations from present[7]; (7) δ18 O variations in the GRIP ice core, Greenland[31]; (8) SPECMAP ice volume variations[42];
(9) insolation variations at 60◦ N in December and June expressed in deviations from Present (December values are multiplied by 10)[5].
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de chêne) grâce à un climat qui restait suffisamm
tempéré et humide. La durée de l’Éémien sur
continent européen donne lieu à un débat à caus
manque de datations absolues. Au total, cette pér
chaude aura duré soit entre 10 et 12 000 ans[55],
soit environ 16 000 ans[17,35], soit encore jusqu’à
20 000 ans[36]. Quelle que soit sa durée, l’Éémie
était certainement plus stable que ne semble l’indiq
une reconstitution climatique basée sur des donn
continentales[16], dans laquelle une corrélation e
faite avec la courbe de l’oxygène 18 de la carotte
glace GRIP (Fig. 1, courbe 7), cette dernière éta
reconnue comme perturbée par des remaniement[9].
Dans tous les enregistrements disponibles, l’Éém
se termine par le retour de la végétation steppique
subalpine, indiquant une entrée en période glaci
avec des températures hivernales de l’ordre de 1◦C
inférieures à l’Actuel.

L’utilisation d’un modèle climatique couplé océan
atmosphère–biosphère permet d’expliquer comm
une glaciation s’installe[14,33]. La diminution de
l’insolation estivale n’est pas capable à elle se
d’expliquer la persistance de la neige tout l’été a
hautes latitudes[14,18]. Il est nécessaire de prendre
compte les rétroactions par la végétation (extensio
la toundra au nord, au détriment de la forêt boréale
des modifications dans la circulation thermohaline
l’Atlantique nord (transport d’humidité de l’équate
vers les pôles). Ces mécanismes amplifient le signa
l’insolation. Ceci montre bien que la végétation pe
être à la fois un enregistreur global et une composa
par rétroaction, du système climatique.

Deux autres périodes tempérées (MIS 5c/5a), sé-
parées par une période froide, sont survenues e
105 et 70 ka BP, mais elles étaient certainement m
chaudes et plus courtes que l’Éémien, sans dou
cause de pics d’insolation estivale moins accen
(Fig. 1, courbe 9), mais également à cause d’u
progression lente des calottes de glace sur les p
(Fig. 1, courbe 8)[42]. Sur le continent européen, le
conifères n’ont pas été remplacés, comme dans les i
terglaciaires, par des forêts tempérées décidues. L
rie de l’Ouest américain (Carp Lake,Fig. 1, courbe 2)
montre bien la synchronisation entre végétation
forçages externes (insolation et volume des glac
Ainsi, une végétation xérothermique (aride et chau
dominait quand le volumedes glaces était faibl
et l’insolation estivale maximale (Fig. 1, courbe 9),
-

tandis que les conifères subalpins prenaient le
sus durant les périodes à volume des glaces mo
(Fig. 1, courbe 8) et d’insolation estivale faible[61].
En Nouvelle-Zélande[45], la température annuel
était de 3,5 à 7◦C plus basse que maintenant et en E
rope de 1 à 3◦C.

3. Le dernier glaciaire

À partir de 70 ka BP, une longue période glacia
s’installe. Elle va durer plus de 50 000 ans. En Euro
une végétation intermédiaire entre steppe et toun
domine un peu partout, sauf dans quelques zone
refuge pour les arbres tempérés du Sud de l’Espa
de l’Italie et de la Grèce[8,46]. On peut déceler la pré
sence de refuges glaciaires dans des sites tels que ce
de Ioanina (Fig. 1, courbe 5), où les pourcentages
pollen d’arbres (AP) ne tombent jamais en dessou
20 %, dévoilant ainsi la présence de plusieurs esp
tempérées. En Nouvelle-Zélande, alpine. Dans l’Ou
des USA (Carp Lake), on constate une oscillation e
forêt et steppes assez bien corrélée avec celle de
nina, avec un pic de forêt vers 65–60 ka BP et un v
40–30 ka BP.

Ce climat glaciaire était dû à une extension ma
male des calottes de glaces, qui se sont elles-mê
installées grâce à des variations d’insolation estiv
plus faibles (Fig. 1, courbes 8 et 9). L’impact des cha
gements d’insolation sur la biosphère est connu
puis que la théorie de Milankovitch a été démont
de façon éclatante[5,27]. Les fluctuations à hautes fré
quences dans les courbes paléoclimatiques ont l
temps été considérées comme du bruit. Dans le ca
pollen, il s’agissait du transport à longue distanc
partir de sources éloignées. Depuis que Heinrich[28]
a observé, dans les sédiments marins, des débris m
raux liés à la fonte d’icebergs dans l’Atlantique no
on a pu expliquer que, dans un climat aussi froid q
celui d’une époque glaciaire, on pouvait connaître
fluctuations courtes dues à l’injection d’eaux froid
et non salées par la fonte de ces icebergs. Bond e
[6] ont montré que les événements décrits par H
rich étaient liés aux oscillations de l’oxygène 18 de
la glace du Groenland (Fig. 1, courbe 7) que l’on ap
pelle oscillations de Dansgaard–Oesgher. En bloq
la circulation thermohaline, ces événements ont eu
répercussion forte sur le climat européen, comme l
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démontré Goni et al.[21] ainsi que Genty et al.[20]
dans les stalagmites. On peut le constater sur les
riations à hautes fréquences des diverses courbe
la Fig. 1. Les répercussions semblent avoir été enc
plus fortes en Floride[22], et même dans les coup
prélevées dans les lœss chinois[25,47].

Les séries longues sont rares en Afrique. On
pose seulement d’une reconstitution du climat
Afrique de l’Est (Kashiru) sur 40 000 ans (Fig. 1,
courbe 6)[7]. Cette reconstitution indique que la tem
pérature y était beaucoup plus clémente qu’aux
tudes plus élevées, avec des oscillations entre−4 et
0 ◦C par rapport à l’Actuel. Il n’est pas exclu que l
changements aient pu y être encore plus faibles, m
si la végétation était significativement différente de
qu’on trouve actuellement. En effet, Jolly et Hax
tine [32] ont montré que les faibles taux de CO2 de
cette période pouvaient expliquer à eux seuls ces c
gements, mais des analyses complémentaires son
cessaires à partir d’inversion de modèle de végéta
[24]. L’aridité de l’Afrique est confirmée du moin
pour sa partie sud par l’enregistrement de l’activité
lienne aux marges du désert, montrant ainsi une
tension maximale des dunes pour les périodes 41
20–26 et 9–16 ka BP[51]. En Amérique du Sud, Mar
chant et al.[41] ont montré que la végétation était g
néralement aride avec une réduction importante d
forêt équatoriale humide. Cette situation a pu durer
moins partiellement, jusqu’au début de l’Holocène

4. Tardiglaciaire et Holocène

La courbe de GRIP (Fig. 1) confirme que le ré
chauffement de la fin du dernier glaciaire s’est op
en deux phases : un premier réchauffement brutal
14,7 ka BP et un second vers 11,5 ka BP, qui cor
pondraient respectivement aux terminaisons I et II
carottes océaniques[15]. Le premier réchauffemen
appelé en Europe Bölling, était marqué par une vé
tation de conifères, tandis que le second marque le
but de la propagation des feuillus en Europe tels qu
chêne et le noisetier. Atkinson et al.[3] ont reconstruit
les températures d’été et d’hiver à partir des com
tages de restes de coléoptères. Cette méthode p
plus apte que le pollen à reconstruire des événem
rapides, car il faut plusieurs décennies pour établir
forêt. Ils ont montré qu’un réchauffement de 15–25◦C
e

-
-

,

ît

en hiver et de 5–8◦C en été est survenu en moins
500 ans. Ces résultats sont confirmés par une com
tion de données paléoécologiques et géologiques[49].
Renssen et al.[50] montrent, à partir de simulation
d’un modèle climatique, que les périodes chaudes
Tardiglaciaire étaient directement sous l’influence d
l’insolation de l’été.

Par la suite, le climat s’est progressivement
gradé, pour retrouver des valeurs glaciaires entre
et 11,5 ka BP (Dryas récent). Magny et al.[38] mon-
trent que cet épisode était caractérisé par de h
niveaux lacustres et lié à des précipitations assez
vées. Ce renversement de la tendance au réch
fement est sans doute analogue aux événemen
Heinrich [2], liés à un changement de la circu
tion thermohaline dans l’Atlantique nord. Isarin
Bohncke[30] ont estimé que le refroidissement ma
mum du Dryas récent a eu lieu vers 11,7 ka BP, a
des températures de juillet de 4 à 6◦C plus basse
qu’actuellement et des températures de janvier de
à 17◦C inférieures à l’Actuel.

Le réchauffement du Préboréal (11,5 ka BP) é
équivalent à celui du Bölling[49]. Vers 8,2 ka BP,
cependant, un refroidissement important, mais
courte durée, se remarque aussi bien dans les ca
de glace (Fig. 1, courbe 7), que dans les carott
marines[4] ou terrestres[60]. De nature similaire
au Dryas récent mais d’amplitude et de durée mo
importantes, il pourrait être dû à un blocage de
circulation thermohaline dans l’Atlantique Nord, e
l’occurrence à cause d’une arrivée massive d’eau
salée du détroit d’Hudson[4].

En ce qui concerne l’Holocène européen, Da
et al [13] ont confirmé les résultats de Cheddadi
al. [12]. Le traditionnel optimum climatique de l’Ho
locène est surtout observé sur l’Europe du Nord
été, en opposition avec un refroidissement accom
gné d’une augmentation des précipitations sur l’E
rope du Sud. En fait, le Sud aurait connu un optim
bien avant, entre 12 et 10 ka BP.

Cette succession du Tardiglaciaire n’était pas for
ment similaire partout. En effet, Nakagawa et al.[44]
ont montré que le réchauffement au Japon a comm
500 ans avant l’Atlantique nord (vers 15 000 ans BP
que le Dryas récent est survenu quelques siècles a
celui de l’Atlantique nord. Le réchauffement est dire
tement lié à l’augmentation de l’insolation estivale
ainsi, le Pacifique aurait répondu plus rapidement
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l’Atlantique, tandis que le refroidissement est for
ment influencé par la circulation de l’Atlantique nor
Ainsi, un certain délai est nécessaire pour que l’effe
fasse sentir dans le Pacifique. Moreno et al.[43] mon-
trent néanmoins que le Sud du Chili aurait connu
variations climatiques en phase avec celles de l’Atl
tique nord.

Certaines études ont fait remarquer que les va
tions des niveaux lacustres, en particulier dans le
et les Alpes[37], étaient corrélées avec l’activité s
laire. Van Geel et al.[59] vont jusqu’à expliquer tou
les changements observés depuis la déglaciation
cette activité solaire, qui influencerait directement l
circulation océanique viaune diminution de la produc
tion d’ozone stratosphérique induisant une absorp
du rayonnement solaire. Une autre hypothèse mis
avant est la stimulation de la formation des nua
par le rayonnement cosmique[53]. Cependant, ces d
verses hypothèses sont loin d’être démontrées[29] et
d’autres forçages doivent certainement être invoq
pour expliquer les variations climatiques de l’Hol
cène.

En Afrique, peu de sites ont enregistré le Tardig
ciaire. Le début de l’Holocène était marqué par u
intensification de la mousson dans la moitié nord
continent, directement induite par le maximum d’
solation estivale[19,52]. Les précipitations de l’Ho
locène n’étaient pas forcément plus importantes
maintenant mais une répartition saisonnière différe
de celle qu’on connaît actuellement a pu favoriser
végétation tempérée décidue. Renssen et al.[48] ont
montré, par l’utilisation d’un modèle climatique co
plé océan–atmosphère–biosphère, que le Sahara
avait une probabilité égale à celle du désert de s’
blir entre 7,5 et 5,5 ka BP au Sahara, alors que, d
les conditions actuelles, seul le désert est un état st
Les cartes de végétation reconstruite par Marchant e
al. [40] montrent que l’Amérique du Sud s’est r
chauffée tardivement car, à 9000 ans BP, les condit
étaient encore légèrement plus froides que maintenan
et, vers 6000 ans BP, c’est l’aridité qui dominait.

5. Conclusion : comment le passé aide à
comprendre le futur

Le CO2 atmosphérique semble avoir commenc
induire un réchauffement de la planète, qui s’acc
r

t

.

tuera, selon les prévisions des modèles climatiq
tout au long de ce siècle[29]. L’impact d’un tel
réchauffement sur la composition et la distributi
des écosystèmes sera certainement significatif, comme
l’étude du passé nous l’a enseigné. L’optimum
matique du milieu de l’Holocène a induit des bou
leversements importants, alors que les changem
étaient certainement d’amplitude inférieure à ce qu
nous attend. Néanmoins, on ne peut pas se con
ter d’analogies directes, car certains facteurs imp
tants étaient différents. La répartition de l’insolati
au cours de l’année et bien évidemment le taux
CO2 n’avaient rien à voir avec ce que l’on connaît a
tuellement. Le passé est riche d’enseignements,
à condition d’utiliser des modèles basés sur les p
cessus en jeu pour effectuer la comparaison. Ch
dadi et al.[10] l’ont bien montré pour la région mé
diterranéenne. À partir d’un modèle de végétation
s’est révélé fiable pour reproduire les grands biom
du milieu de l’Holocène, il a montré qu’une augme
tation de la température contingente à une augm
tation forte du CO2, induirait plutôt un effet de fer
tilisation liée à une plus grande efficacité pour
plantes d’utilisation de l’eau. Cependant, une dimi
tion importante des précipitations pourrait provoq
un déplacement des zones actuelles de végétation
le nord. Plusieurs modèles climatiques prédisant
baisse importante de l’ordre de 30 % des précip
tions dans la région méditerranéenne, il ne fait gu
de doute que, malgré une compensation sur la ph
synthèse induite par l’augmentation du CO2, le stress
hydrique aura un impact dominant sur la végétat
Néanmoins, ces modèles ne sont pas encore cap
de simuler tous les mécanismes en jeu. Il conv
donc de nuancer fortement ce genre de conclus
basé sur des modèles encore trop simplistes.

En conclusion, le climat a fortement fluctué dura
les temps géologiques avec une amplitude de 5 à 2◦C
selon la saison et la latitude, sous l’effet princip
de l’insolation, mais selon un patron défini par
circulation océanique et avecdes rétroactions diverse
et dont la moindre n’est certainement pas la végéta
elle-même. Des outils adéquats montrent (mod
climatiques et modèles de végétation) que l’imp
des changements futurs ne sera certainement
négligeable par rapport à ceux du passé, étant d
l’impact humain croissant. Il faut donc continuer
étudier nos archives continentales avec des o
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modernes et un recours intensif à la modélisation p
mieux comprendre les impacts des bouleversem
futurs qui nous attendent ?
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