UNIVERSITÉ PAUL SABATIER - TOULOUSE III Ecole doctorale “Sciences de l’Univers, de l’Environnement et de l’Espace” U.F.R. Physique Chimie Automatique

THÈSE

pour obtenir le grade de DOCTEUR DE L’UNIVERSITÉ TOULOUSE III Spécialité : Physique du Climat : interactions océan-atmosphère

présentée et soutenue par Carole CIBOT

le 8 juillet 2004

Variabilité décennale dans le Pacifique tropical et modulation basse fréquence de l’activité ENSO

Directeur de thèse : Laurent TERRAY Co-directeur de thèse : Boris DEWITTE

JURY :

Claire PERIGAUD Jet Propulsion Laboratory, CalTech Rapporteur Jean-Philippe BOULANGER IRD, Buenos Aires Rapporteur Robert DELMAS Université Toulouse III Examinateur Serge PLANTON Météo France, CNRM Examinateur Joël PICAUT IRD, LEGOS Invité

Travaux effectués au CERFACS Centre Européen de Recherche et de Formation Avancées en Calcul Scientifique, 42, avenue G. Coriolis, 31057 Toulouse-Cedex, France

UNIVERSITÉ PAUL SABATIER - TOULOUSE III Ecole doctorale “Sciences de l’Univers, de l’Environnement et de l’Espace” U.F.R. Physique Chimie Automatique

THÈSE

pour obtenir le grade de

DOCTEUR DE L’UNIVERSITÉ TOULOUSE III

Spécialité : Physique du climat : interactions océan-atmosphère

présentée et soutenue par Carole CIBOT

le 8 juillet 2004

Variabilité décennale dans le Pacifique tropical et modulation basse fréquence de l’activité ENSO

Directeur de thèse : Laurent TERRAY Co-directeur de thèse : Boris DEWITTE

JURY :

Claire PERIGAUD Jet Propulsion Laboratory, CalTech Rapporteur Jean-Philippe BOULANGER IRD, Buenos Aires Rapporteur Robert DELMAS Université Toulouse III Examinateur Serge PLANTON Météo France, CNRM Examinateur Joël PICAUT IRD, LEGOS Invité

Travaux effectués au CERFACS Centre Européen de Recherche et de Formation Avancées en Calcul Scientifique, 42, avenue G. Coriolis, 31057 Toulouse-Cedex, France

Remerciements

Cette thèse a été effectuée dans le cadre d’une formation complémentaire par la recherche. Je remercie les membres du jury de la commission d’évaluation des chercheurs ainsi que le directeur du CNRM, Daniel Cariolle puis son successeur Eric Brun, de m’avoir permis de mener ce travail à son terme.

Les deux premières personnes que je tiens à remercier tout particulièrement sont mes deux directeurs de thèse, Boris Dewitte et Laurent Terray.

Merci Boris pour avoir été à l’origine de ce projet de thèse, après avoir dans un premier temps encadré mon stage de fin d’études. Pendant ces trois années j’ai toujours pu compter sur ton soutien et ton aide. Même depuis l’autre côté du globe, tu as trouvé le temps de t’impliquer dans mon travail, et ta collaboration a été précieuse pour cette thèse. Dommage que je n’ai finalement pu passer plus de temps dans ce coin paradisiaque où tu as pu affiner ta pratique du kyte...

Merci Laurent pour avoir accepté de prendre le relais après mon stage de fin d’étude et m’avoir encadrée pendant trois ans. En tant que spécialiste de l’Atlantique et de la NAO, rien ne t’obligeait à encadrer une thèse sur El Niño et le Pacifique. Tu as été là lorsqu’il le fallait et ta rigueur, ton calme (notamment face à mon habitude désastreuse de faire les choses au dernier moment) et ta confiance en mon travail m’ont beaucoup aidée. Enfin, c’était sympa (je ne sais pas qui remercier pour ça) de ne pas avoir rejoint prématurément le paradis des escaladeurs inconscients de cascades de glace !

Je remercie ensuite tous les membres de mon jury. Merci aux deux rapporteurs, Claire Périgaud et Jean-Philippe Boulanger. Merci à toi Claire pour avoir montré, par la lecture minutieuse de mon manuscript, autant d’intérêt et d’enthousiasme pour mon travail. On (je ne citerai pas de noms) m’avait fait peur en me disant “tu verras Claire va te poser des questions horribles auxquelles tu ne pourras pas répondre”. Mais pas du tout, ta sympathie le jour de la soutenance m’a au contraire beaucoup aidée et énormément remonté le moral alors que j’avais plutôt tendance à me demander “à quoi peut bien servir d’avoir fait tout ça parce que personne ne lira jamais ce foutu manuscript, etc, etc”... Merci Jean-Philippe pour avoir, en tant que “parrain de thèse”, soutenu pendant trois années mon travail avec toujours beaucoup de gentillesse. Je remercie également Joël Picaut, pour l’attention qu’il a porté à mon travail, sa gentillesse et ses conseils précieux. Merci enfin à Serge Planton et Robert Delmas qui a accepté de présider ce jury de thèse.

Je remercie également Yves Tourre pour sa collaboration à cette thèse.

J’ai eu la chance d’effectuer cette thèse au CERFACS, au sein de l’équipe “Global Change and Climate Modelling”. Merci à Olivier Thual, chef de l’équipe ainsi qu’à Jean- Claude André, directeur du CERFACS qui n’a pas hésité à me soutenir pour que je puisse terminer cette thèse. Mon moral a énormément profité de l’ambiance à la fois chaleureuse et délurée qui règne dans ces locaux ! Merci donc à toutes les personnes que j’ai pu cotoyer, à toute l’équipe “glo” ainsi qu’à l’équipe MERCATOR qui, par leur bonne humeur et l’organisation de pots multiples et variés, ont fait que cet endroit est heureusement tout sauf une enfilade de bureaux avec portes fermées et locataires ne s’adressant pas la parole de la journée.

Je remercie Marie d’avoir partagé son bureau avec moi durant sa dernière année de thèse, et Arnaud qui l’a ensuite remplacée. Un grand grand merci à Eric Maisonnave, qui par sa gentillesse, ses compétences épatantes, et sa serviabilité à toute épreuve m’a sorti plus d’une fois (énormément de fois en réalité) des affres de la programmation. Sans oublier que c’est lui qui a mis en place le couplage ARPEGE-ORCALIM sur lequel j’ai travallé. Merci Eric pour ton amitié pendant ces trois ans. Merci pour leur soutien scientifique à Sophie Valcke, Anthony Weaver et Philippe Rogel. Et bien sûr Damien, Sophie, Claire, et tous les nouveaux venus que je ne citerai pas de peur d’oublier quelqu’un. Chapeau bas à toute l’équipe CSG, Isabelle, Patrick, Fabrice, Gérard qui ne se sont jamais moqué de mes imcompétences flagrantes en matière d’informatique et m’ont toujours dépannée en un temps record. Merci enfin à Nathalie, Isa, Chantal, Nicole, Brigitte, Michèle et Jenny.

Je remercie également pour leur gentillesse toutes les personnes du LEGOS que j’ai cotoyées, et merci en particulier à Christophe Maes, Thierry Delcroix, Yves du Penhoat, Serena, qui ont accepté la tâche pénible d’assister à l’une de mes répétitions de soutenance. Merci aux amis du LEGOS et du DEA, Sophie, Kenshi, Andres, Gaëtan, Gaël, Cécile, Jennifer, François, Sarah.

Sur la météopole, j’adresse un grand merci à Sophie Belamari (merci pour ton dépannage de dernière minute) et aux amis, Anne, Nico, Max, Claire, Bernard, Frédérick, Magali.

Enfin, je remercie tous ceux qui ont fait l’effort de venir me soutenir l’après-midi du 8 juillet et partager un peu de gâteau creusois...

Pour finir, il y en a qui remercient leur poisson rouge pour leur avoir tenu compagnie, donc il n’y a pas de raison que je ne fasse pas un petit coucou à Junkie, dont la truffe enneigée sur mon écran réussissait à m’arracher des sourires dans les pires moments de rédaction ! Et puis bien sûr un grand merci à mon entourage (mon amoureux en particulier) pour avoir supporté mon stress et ma mauvaise humeur pendant ces looooooonnnnnnngs mois de pénible rédaction.

Table des matières

Résumé iii

Introduction 1

1 Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño 5 1.1 Conditions moyennes et variabilité du Pacifique . . . . . . . . . . . . . . . 5 1.1.1 Quelques notions essentielles . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 6 1.1.2 Qu’est-ce que El Niño ? . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 9 1.2 El Niño . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11 1.2.1 L’oscillation australe et El Niño . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11 1.2.2 El Niño, comment ça marche ? . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 13 1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21 1.3.1 Variabilité naturelle ou anthropique ? . . . . . . . . . . . . . . . . . 21 1.3.2 Téléconnexion tropiques/extra-tropiques . . . . . . . . . . . . . . . 25 1.3.3 Origine tropicale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32 Synthèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 37 Objectifs . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 39

2 Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence 41 2.1 Couplage ORCALIM-ARPEGE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 41 2.1.1 Modèle océanique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 41 2.1.2 Modèle atmosphérique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43 2.1.3 Couplage . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43 2.1.4 Dérive initiale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 44 2.1.5 Comparaison avec les observations : jeux de données utilisés . . . . 46 2.2 Etat moyen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 47 2.2.1 Structure verticale dans l’océan : décomposition en modes baroclines 50 2.2.2 Cycle saisonnier . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 53 2.2.3 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 55 2.3 Variabilité interannuelle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56 2.3.1 Indice Niño3 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56 2.3.2 Caractéristiques spatiales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56

Table des matières

2.3.3 Variabilité en subsurface associée à ENSO . . . . . . . . . . . . . . 57 2.3.4 Variabilité atmosphérique associée à ENSO . . . . . . . . . . . . . . 60 2.3.5 Calage sur le cycle saisonnier . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 61 2.4 Surestimation du mode quasi-biennal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 63 2.4.1 Modélisation simplifiée . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 63 2.4.2 Un mode à 8 mois . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65 2.4.3 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 74 Synthèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 76

3 Variabilité décennale du Pacifique tropical 79 3.1 Analyse spectrale de la variabilité basse-fréquence . . . . . . . . . . . . . . 79 3.2 Variabilité décennale dans le modèle océanique forcé . . . . . . . . . . . . . 81 3.3 Variabilité interannuelle à décennale du Pacifique tropical . . . . . . . . . . 83 3.3.1 Résumé en français . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84 3.3.2 Principaux résultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84 3.4 Article soumis à Climate Dynamics . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 88 3.5 Impacts de la variabilité décennale sur la dynamique équatoriale . . . . . . 142 3.5.1 Modulation des modes baroclines . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 143 3.5.2 Rectification sur la dynamique équatoriale . . . . . . . . . . . . . . 145 3.5.3 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148 Synthèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 149

Conclusion et perspectives 151

Bibliographie 157

Résumé

El Niño Southern Oscillation (ENSO), phénomène climatique majeur à l’échelle de la planète ayant pour siège le Pacifique tropical, oscille dans des périodes caractéristiques comprises entre 3 et 7 ans. Son intensité s’avère de plus modulée à basse fréquence, à des échelles de temps décennales à interdécennales. Cette thèse se propose d’étudier, à l’aide d’un modèle couplé global de circulation générale (ORCALIM-ARPEGE), la variabilité décennale du Pacifique tropical et son lien avec la modulation basse fréquence de l’activité ENSO.

Les biais de l’état moyen et du cycle saisonnier du modèle sont identifiés pour ensuite évaluer en fonction de la réalité les caractéristiques de la variabilité simulée. L’état moyen est plus froid en surface de 1 à 2^∘C par rapport aux observations, surtout dans l’ouest où la thermocline est trop proche de la surface, induisant un gradient zonal de SST trop faible. Hors équateur, les alizés sont trop intenses et s’étendent trop vers l’ouest. Les autres biais sont communs à la plupart des modèles couplés : la simulation d’une double ITCZ, une trop large extension zonale de la langue d’eau froide, un upwelling côtier mal reproduit et une thermocline trop diffuse. La variabilité interannuelle simulée par le modèle est néanmoins réaliste, avec la simulation d’événements chauds El Niño et froids La Niña, malgré une structure spatiale en SST d’extension méridienne réduite et d’extension zonale à l’inverse trop importante. Le mode quasi-biennal est surestimé, avec des ENSO de période dominante de 2-3 ans au lieu de 2-7 ans et de trop grande amplitude. Malgré ces biais, le modèle reproduit le fait que les épisodes El Niño et La Niña sont verrouillés sur le cycle saisonnier. De plus, le comportement de la thermocline durant les événements ENSO est comparable à celui observé, suggérant la présence dans le modèle du mécanisme de recharge-décharge récemment proposé pour expliquer la nature oscillante d’ENSO.

La structure verticale est étudiée via une décomposition en modes baroclines verticaux, révélant une contribution importante des modes d’ordre élevé sur lesquels se projette la variabilité basse fréquence. Ce résultat est cependant incohérent avec la simulation d’événements ENSO à des périodes de 2-3 ans. Il s’avère que la surestimation du mode biennal dans le modèle est en fait liée aux caractéristiques du cycle saisonnier, qui fournissent les conditions au développement d’un mode de période 8 mois interagissant avec le mode ENSO. Ce mode “rapide” source d’apériodicité est un mode de bassin couplé, associé aux anomalies d’advection zonale dans l’ouest du Pacifique équatorial.

La variabilité décennale est ensuite étudiée. Elle se caractérise par un maximum de variabilité de la température de subsurface (Tsub) dans le sud-ouest du Pacifique tropical

Résumé

(∼ 7^∘S), liée à des anomalies de pompage d’Ekman locales, elle-même induites par des anomalies de SST de type ENSO dans l’est du Pacifique tropical. Les anomalies de Tsub ne semblent pas liées à une propagation isopycnale depuis la zone de subduction sudest, mais uniquement aux anomalies adiabatiques de profondeur de la thermocline dues au forçage local en vent. Un mode décennal similaire a été très récemment documenté à partir de données observées, validant la présence de ce mode dans le modèle. Nous traitons ensuite de la relation liant ce mode décennal tropical et la modulation basse fréquence du mode ENSO. Les résultats remettent en cause l’hypothèse communément admise selon laquelle les modulations basse fréquence d’ENSO sont dues aux fluctuations décennales des caractéristiques de l’état moyen.

L’utilisation d’un modèle de complexité intermédiaire en anomalies nous permet de déterminer les impacts du mode décennal sur la dynamique équatoriale. Les paramètres liés à la structure verticale sont modulés à basse fréquence et donc susceptibles d’avoir un impact sur la variabilité ENSO. Cependant, le forçage décennal du modèle linéaire via les variations de ces paramètres ne conduit pas à une modulation d’ENSO significative, semblant indiquer que ce ne sont effectivement pas les variations basse fréquence de l’état moyen qui modulent ENSO à des échelles de temps décennales dans cette simulation.

Introduction

Le Pacifique tropical est le siège d’une des plus importantes sources de variabilité du système climatique : le phénomène ENSO (El Niño Southern Oscillation, Philander 1990), oscillant entre un état qualifié de chaud (El Niño) et un état qualifié de froid ou normal (La Niña). Il représente la deuxième plus grande influence météorologique du climat mondial, après le cycle de réchauffement et de refroidissement dû aux saisons, et se caractérise par un couplage complexe entre l’océan et l’atmosphère. Ses conséquences se font sentir sur presque toute la surface du globe, et peuvent se révéler catastrophiques, comme dans le cas très médiatique du El Niño de 1997-1998, qui a provoqué des pluies torrentielles et des inondations sur la côte ouest des deux continents américains (Pérou, Equateur, Chili et Californie) et des sécheresses exceptionnelles provoquant des feux de forêts en Indonésie et en Papouasie-Nouvelle-Guinée.

Durant les vingt dernières années, des progrès remarquables ont permis d’améliorer les systèmes de mesure, la modélisation et la compréhension du phénomène El Niño. Malgré tout, les mécanismes en jeu sont loin d’être entièrement élucidés, limitant les possibilité de prévision. Il est généralement admis qu’ENSO est un phénomène quasicyclique, variant à des périodes comprises entre 3 et 7 ans. Cependant, comme beaucoup de phénomènes climatiques, il évolue sur une très large gamme d’échelles de temps impliquant la présence de mécanismes complexes d’interaction d’échelles. Les observations montrent que les événements El Niño et La Niña ont une amplitude et des caractéristiques spatiales variables suivant les périodes considérées. Par exemple, la signature en température de surface de la mer depuis le changement climatique de 1976-77 est différente de celle du début du siècle. De 1900 à 1977, les anomalies positives de températures avaient tendance à se développer dans l’est du Pacifique tropical puis à progresser vers l’ouest. Or cette évolution s’est inversée au cours des trente dernières années.

L’existence d’une modulation d’ENSO à des échelles de temps comprises entre 10 et 25 ans semble avérée. Il est par conséquent indispensable d’intégrer les caractéristiques basse fréquence du phénomène pour avoir une chance de le prévoir et de prévenir ses manifestations les plus intenses, comme celles de ces vingt dernières années qui se sont révélées catastrophiques pour certains pays, aussi bien sur le plan humain qu’économique. C’est l’un des aspects limitant pour l’instant les différents modèles de prévision, car ils peuvent difficilement le prendre en compte. Alors que les théories expliquant le comportement d’ENSO à l’échelle interannuelle s’affinent peu à peu, celles cherchant à expliquer

Introduction

ses variations basse fréquence sont extrêmement nombreuses et toutes aussi plausibles que difficiles à vérifier par manque de données. Pour compliquer le problème, le Pacifique tropical est relié aux latitudes plus élevées via des interactions océaniques et atmosphériques. Or beaucoup de modèles dynamiques de prévision d’ENSO sont des modèles couplés “simplifiés”, considérant le Pacifique tropical comme une boîte isolée.

Un autre enjeu motivant l’étude de la variabilité basse fréquence d’ENSO est lié au réchauffement climatique des cinquante dernières années attribué aux activités humaines. Il pourrait avoir un impact sur les événements El Niño, notamment en augmentant leur fréquence ou leur intensité. Les scénarios résultant de l’augmentation des gaz à effet de serre sont cependant tous différents les uns des autres, un même modèle pouvant d’ailleurs donner des résultats très variés suivant sa configuration (Collins 2000). L’une des problématiques est d’évaler le rôle du forçage d’origine anthropique sur la variabilité naturelle basse fréquence du climat, en particulier celle d’ENSO. Il est par conséquent nécessaire de caractériser cette modulation basse fréquence du phénomène ENSO pour la prendre en compte dans les scénarios déterminant l’impact des gaz à effet de serre sur le climat futur, dont les enjeux socio-économiques sont également indiscutables.

L’objectif de cette thèse est d’identifier et de caractériser la variabilité décennale à interdécennale du Pacifique tropical, d’expliciter les mécanismes impliqués, puis de la relier à la variabilité interannuelle (ENSO) et ses modulations basse fréquence.

Les données observées ne couvrant pas une période assez longue et étant trop éparses, cette étude est basée sur l’étude de la simulation de 200 ans d’un modèle global de circulation générale couplé océan-atmosphère. Nous utilisons en complément un modèle couplé linéaire permettant de mener des expériences de sensibilité pour explorer le lien entre les caractéristiques de la dynamique équatoriale et la variabilité interannuelle et décennale.

Ce manuscript est structuré en trois chapitres :

Le premier chapitre présente dans un premier temps les caractéristiques climatiques générales du Pacifique tropical sur lesquelles se greffent les événements El Niño. Un aperçu des principales théories expliquant la nature oscillatoire d’ENSO à l’échelle interannuelle est ensuite présentée, avant une revue (non exhaustive !) de la plupart des processus proposés pour expliquer la variabilité basse fréquence. Ils s’avèrent très nombreux et variés : ils peuvent être d’origine tropicale ou extra-tropicale, impliquer l’océan, l’atmosphère ou l’interaction entre les deux, et peuvent impliquer un forçage stochastique ou s’appuyer sur des phénoènes non-linéaires.

Le second chapitre décrit le modèle couplé utilisé (ORCALIM-ARPEGE) puis caractérise son état moyen et son cycle saisonnier par rapport aux observations. La variabilité interannuelle simulée par le modèle est ensuite décrite et évaluée. Cette phase de validation est nécessaire pour pouvoir interpréter les variations plus basse fréquence en fonction des biais présents dans le modèle.

Introduction

Le troisième chapitre est dédié à l’étude de la variabilité basse fréquence tropicale. Le modèle simule un mode décennal relativement réaliste dont les caractéristiques et les mécanismes sont explorés. Les fluctuations décennales à interdécennales des conditions moyennes du Pacifique tropical étant étroitement liées aux modulations basse fréquence du phénomène ENSO, nous essayons de déterminer la relation de phase entre les deux dans le modèle.

Enfin la conclusion rappelle les principaux résultats et les limitations de l’étude, avant d’esquisser en perspectives quelques pistes à explorer.

Introduction

Chapitre 1

Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

1.1 Conditions moyennes et variabilité du Pacifique

L’océan Pacifique représente plus de 70% de la surface du globe et cette immense étendue d’eau reste en grande partie méconnue. Bien que les progrès apportés par les mesures satellitaires permettent de connaître avec précision les conditions de surface (hauteur de la mer, température et vitesse des courants de surface), les conditions de subsurface sont beaucoup plus difficiles à observer. Les mesures océaniques (température, salinité, ...) sont récoltées principalement le long des sillages des navires marchands, par bouées dérivantes, ou lors de rares campagnes de mesure. Les navires faisant route dans le Pacifique Sud étant peu nombreux, les observations de subsurface y sont par conséquent quasi-inexistantes.

Fig. 1.1: Réseau de mesures TOGA

Malgré tout, ces vingt dernières années ont vu la mise en place du programme TOGA (Tropical Ocean-Global Atmosphere) qui consiste en un système relativement complet de mesures du Pacifique tropical (Fig. 1.1). Il est basé sur le réseau TAO (Tropical Atmosphere Ocean), constitué de 70 bouées ancrées couvrant le Pacifique équatorial entre 8^∘S

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

et 8^∘N, mesurant les conditions atmosphériques de surface et les conditions océaniques de surface et subsurface jusqu’à 500m. Ce système de mesures a considérablement amélioré la connaissance du Pacifique tropical et permis de réels progrès dans la compréhension d’El Niño .

Avant de détailler le déroulement d’un événement El Niño, il est nécessaire d’avoir en tête les grandes structures océaniques et atmosphériques du Pacifique, et de connaître quelques notions de base. C’est ce qui va faire l’objet de la partie suivante.

1.1.1 Quelques notions essentielles

a. Conditions de surface

Le globe se caractérise par de grandes structures de circulation de surface couplées océan-atmosphère, induites par la différence de bilan radiatif solaire entre l’équateur et les pôles, et la force de Coriolis associée à la rotation de la Terre.

Dans le Pacifique, la circulation océanique est dominée par les gyres subtropicaux, de larges systèmes circulaires centrés approximativement à 30^∘N et 30^∘S. Les courants tournent dans le sens des aiguilles d’une montre dans l’hémisphère Nord et dans le sens inverse dans l’hémisphère Sud (Fig. 1.2). Les gyres sont séparés à l’équateur par le contrecourant équatorial nord, portant vers l’est. Le gyre subtropical nord est entre autres constitué du courant équatorial nord au sud (portant vers l’ouest) et du courant du Kuroshio à l’ouest (portant vers le nord). Le gyre sud se caractérise par le courant équatorial sud au nord (portant vers l’ouest) et le courant du Pérou à l’est (portant vers le nord).

Aux gyres correspondent des structures atmosphériques équivalentes, avec des vents tournant dans le même sens que les courants. Ce sont donc des systèmes anticycloniques,

Fig. 1.2: Courants moyens.

1.1 Conditions moyennes et variabilité du Pacifique

associés à des zones de haute pression. Ces circulations anticycloniques sont encadrées par les alizés dans les tropiques (vents d’est situés à 15^∘N et 15^∘S) et les vents d’ouest aux moyennes latitudes.

Cette circulation couplée océan-atmosphère

Fig. 1.3: Relation entre les vents moyens, le transport d’Ekman et la hauteur de la mer dans l’hémisphère Nord.

est de plus associée à des variations de hauteur de la mer. En effet, l’action du vent en surface induit un transport moyen de l’eau (dérive d’Ekman) dirigé vers la droite de la direction du vent dans l’hémisphère Nord, vers la gauche dans l’hémisphère Sud (Fig. 1.3). La circulation atmosphérique associée aux gyres subtropicaux induit donc une convergence des eaux de surface, provoquant une accumulation d’eau, et donc une augmentation du niveau de la mer au centre du gyre associée à une plongée des eaux (downwelling).

Séparant les deux hémisphères, les tropiques se caractérisent par la présence de la zone de convergence intertropicale (ZCIT, ou ITCZ en anglais), encore appelée équateur météorologique. De faible extension méridienne, elle fait le tour du globe. C’est la zone de rencontre des alizés, associée à de la convection nuageuse profonde et de fortes pluies. Elle est caractérisée par un minimum de convergence et de vitesse des vents. Elle est située aux alentours de 10^∘N, mais sa position est soumise aux variations saisonnières du régime des alizés. Elle se trouve ainsi au voisinage de l’équateur au printemps boréal lorsque les alizés du nord-est sont les plus intenses, et vers 12^∘N en automne boréal lorsque ce sont les alizés du sud-est les plus intenses (Fig. 1.4.a et b).

Une autre zone de convection caractérise le Pacifique tropical : la zone de convergence du Pacifique Sud (ZCPS), située à l’ouest du bassin vers 170^∘E, au sud de l’équateur (Fig. 1.4), correspondant aussi à un minimum de convergence et de vitesse des vents. Elle est directement associée à une zone d’eaux chaudes appelée “warm pool” (réservoir d’eaux chaudes), habituellement définie par des températures supérieures à 28^∘C (Fig. 1.4.c et d). A l’inverse, située dans le sud-est du bassin et s’étendant le long de l’équateur, la “cold tongue” (langue d’eau froide) correspond à des eaux de surface froides. Elle est générée par l’upwelling équatorial et l’upwelling côtier le long des côtes péruviennes, provoquant, sous l’effet conjugué des vents de surface et de la dérive d’Ekman, une remontée des eaux froides du fond vers la surface. Les variations saisonnières de la ZCPS, tout comme celles de la ZCIT, sont étroitement corrélées aux variations des températures de surface. Ainsi durant le printemps boréal, la ZCPS s’étend vers l’est, permettant un réchauffement du Pacifique Sud (Fig. 1.4.c). En parallèle, l’affaiblissement de l’upwelling équatorial induit des eaux de surfaces plus chaudes au large des côtes d’Amérique du Sud. Par contre, durant l’automne boréal, la "warm pool" a une position nord, et le Pacifique tropical est sous l’influence de conditions froides renforcées par l’upwelling côtier (Fig. 1.4.d).

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Fig. 1.4: Précipitations (couleurs, données du CPC) et tension de vent (vecteurs, donnés ERS 1-2) aux mois de (a) mars et (b) septembre. Température de surface (données HadISST) aux mois de (c) mars et (d) septembre.

La différence de température entre l’ouest et l’est du bassin, associée à une différence en pression, génère une boucle zonale de circulation atmosphérique, appelée cellule de Walker (Fig. 1.5). L’air chaud et humide s’élève par convection au-dessus de la “warm pool” à l’ouest, perd sa chaleur et son humidité et est entrainé en altitude vers l’est du bassin où il redescend par subsidence, puis recircule vers l’ouest en surface via les alizés.

Fig. 1.5: Cellule de Walker.

b. Conditions de subsurface et courants

La subsurface est caractérisée par la présence de la thermocline, zone de fort gradient vertical de température, séparant les eaux chaudes de surface et les eaux froides plus profondes (Fig. 1.6). Le long de l’équateur, elle est proche de la surface dans l’est (∼ 50m)

1.1 Conditions moyennes et variabilité du Pacifique

et plus profonde à l’ouest (∼ 150m). Ses variations de profondeur contrôlent la variabilité des couches de surface et les ajustements dynamiques entre l’océan et l’atmosphère. Elle est souvent représentée par la profondeur de l’isotherme 20^∘C.

Fig. 1.6: Température moyenne le long de l’équateur (5^∘S-5^∘N), d’après la climatologie Levitus (Antonov et al. 1998).

En complément des courants équatoriaux nord et sud, marquant la limite avec les gyres subtropicaux, et du contre-courant équatorial nord qui porte à l’est, le Pacifique équatorial se caractérise par la présence d’un courant de subsurface le long de l’équateur : le sous-courant équatorial. Situé entre 100 et 300 m de profondeur, il est dirigé vers l’est, s’opposant aux alizés. Il est peu étendu en latitude, mais est présent tout le long de l’équateur. C’est un courant intense qui peut dépasser 1.5 m.s^{−1} dans la partie ouest du bassin. En redistribuant les eaux de subsurface entre l’ouest et l’est, il joue un rôle prépondérant pour la variabilité à l’équateur. Comme il est dépendant des conditions atmosphériques et océaniques off-équatoriales, il peut disparaître complètement lors d’intenses épisodes El Niño.

1.1.2 Qu’est-ce que El Niño ?

Le phénomène tient son nom des pêcheurs péruviens (El Niño fait référence à l’Enfant Jésus en espagnol), qui l’avaient surnommé ainsi à cause du courant chaud venant du nord qui apparaît au mois de décembre et disparaît au bout de quelques semaines. Tous les trois à sept ans ce phénomène est accentué, le courant froid du Pérou ne se rétablit pas, les eaux restent anormalement chaudes et la situation peut devenir catastrophique. La disparition des eaux froides riches en plancton provoque la raréfaction des bancs de poisson, et de fortes pluies donnant lieu à des inondations. A l’inverse l’ouest du bassin est soumis à des sécheresses.

En situation normale (Fig. 1.7.a), les alizés entrainent un upwelling le long des côtes du Pérou et de l’équateur, provoquant une remontée d’eaux froides profondes et de la thermocline, qui se trouve alors proche de la surface. La langue d’eau froide s’étend vers l’ouest le long de l’équateur et la “warm pool”, associée à une activité convective intense, se trouve repoussée à l’ouest du bassin par les alizés. La circulation zonale de Walker est alors en place. En période El Niño (Fig. 1.7.b), le relachement des alizés est associe

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Fig. 1.7: Caractéristiques du Pacifique équatorial lors de conditions (a) normales, (b) El Niño et (c) La Niña.

à une extension vers l”est de la “warm pool”. L’upwelling équatorial et côtier s’affaiblit (voire disparaît), induisant une plongée de la thermocline et un réchauffement des eaux de surface à l’est. Le déplacement des eaux chaudes vers l’est est associé au déplacement de la zone de convection et de la cellule de Walker. Ces anomalies expliquent ainsi une sécheresse à l’ouest et de fortes précipitations à l’est.

Les Niños peuvent être suivis d’épisodes froids, appelés La Niña, correspondant à des conditions froides dans le Pacifique central (Fig. 1.7.c). Ils sont considérés comme un renforcement des conditions normales, avec une intensification et une extension jusque dans le centre du bassin des alizés, et une langue d’eau froide équatoriale qui pénètre plus à l’ouest (plus étendue dans le centre du bassin).

En période El Niño, comme pendant La Niña, on observe des impacts climatiques sur la presque totalité du globe. La majorité d’entre eux se trouvent dans la ceinture intertropicale, mais il en existe aussi aux latitudes tempérées (Fig. 1.8). Les enjeux concernant la prévision d’El Niño sont donc extrêmement importants en termes de variabilité du climat au niveau mondial.

Fig. 1.8: Impacts climatiques d’El Niño pendant le pic de l’événement.

1.2 El Niño

1.2 El Niño

1.2.1 L’oscillation australe et El Niño

C’est en étudiant l’intensité de la mousson indienne dans les années 1920, que le scientifique britannique Sir Gilbert Walker (Fig. 1.9) posa les premiers éléments utiles à la compréhension d’El Niño .

En étudiant les données atmosphériques à sa disposition,

Fig. 1.9: Sir Gilbert Walker.

il mit en évidence une corrélation remarquable entre les relevés barométriques de l’est et de l’ouest du Pacifique. Il remarqua que la pression au niveau de la mer dans le Pacifique Sud oscillait entre deux états distincts : lorsque la pression augmentait dans l’ouest, elle diminuait à l’est et inversement (Walker 1928), induisant un mouvement longitudinal de "bascule" atmosphérique autour d’un état dit "normal". Il désigna ce phénomène par le terme d’"Oscillation Australe" (OA). Cette oscillation est remarquable du fait qu’elle est de très grande échelle : elle couvre toute la largeur du bassin pacifique. Sa période est interannuelle.

Pour mesurer l’intensité de l’OA, Walker définit alors l’Indice de l’Oscillation Australe (SOI, pour Southern Oscillation Index), mesurant la différence de pression entre Tahiti (Polynésie française) et Darwin (nord de l’Australie), qui s’avèrent être les deux “centres” de l’oscillation (Fig. 1.10).

Fig. 1.10: Répartition du coefficient de corrélation de la pression de surface entre Darwin et le reste du globe. On remarque une corrélation négative maximale à Tahiti.

Le SOI est positif en situation normale, et négatif lorsque la différence de pression entre Tahiti et Darwin est inférieure à la normale (Fig. 1.11) :

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

– Phase positive (situation normale) : la pression est élevée dans l’est du bassin et faible à l’ouest. Le gradient zonal de pression induit une circulation atmosphérique en surface d’est en ouest, donc des alizés importants.

– Phase négative : la différence de pression entre l’est et l’ouest du bassin s’atténue (elle peut même s’inverser), affaiblissant les alizés de surface. Ils disparaissent même complètement dans le centre du bassin.

Fig. 1.11: Pression de surface dans le Pacifique tropical. La figure du haut représente une phase positive (novembre 1988), celle du bas une phase négative (novembre 1982). Les faibles pressions sont en blanc, les hautes en rouge. La flèche verte simule le flux d’air à l’interface air-mer induit par le gradient de pression est-ouest.

Ce n’est pourtant que dans les années 1960 que les scientifiques, dont Jacob Bjerknes (1969, Fig. 1.12), relièrent pour la première fois l’oscillation australe de pression au phénomène El Niño.

El Niño désignait alors le courant côtier chaud qui ap-

Fig. 1.12: Jacob Bjerknes paraissait le long des côtes du Chili et Pérou aux environs du mois de décembre. Tous les deux à sept ans, le phénomène était amplifié, apportant des pluies inhabituelles mais aussi la disparition temporaire des bancs de poissons dans les zones de pêche. Bjerknes remarqua que les phases négatives du SOI étaient associées à ces conditions anormalement chaudes dans l’est du Pacifique équatorial, à l’affaiblissement des alizés et aux fortes précipitations, ce qui lui permit de faire le lien avec El Niño. Il découvrit ainsi qu’El Niño n’était pas un phénomène local confiné le long des côtes du Pérou, mais la manifestation d’une oscillation affectant l’océan et l’atmosphère sur l’ensemble du Pacifique tropical.

1.2 El Niño

Ces résultats, fondateurs dans la compréhension d’El Niño, ont conduit pour la première fois à le considérer comme un phénomène couplé entre l’océan et l’atmosphère. El Niño est maintenant le plus souvent désigné par l’acronyme ENSO, pour "El Niño Southern Oscillation", signifiant "Oscillation Australe El Niño" (Rasmusson and Carpenter 1982).

La relation entre l’OA et El Niño est telle qu’ils sont anti-corrélés (Fig. 1.13), c’est-à-dire qu’une phase positive de l’OA est associée à une phase normale ou froide d’ENSO (La Niña), tandis qu’une phase négative de l’OA est associée à une phase chaude d’ENSO (El Niño). Les indices océaniques couramment utilisés pour représenter l’amplitude d’ENSO sont définis par l’évolution temporelle de la moyenne des anomalies de SST dans la région du Pacifique central Niño3.4 (170^∘W-120^∘W/5^∘N-5^∘S) ou du Pacifique Est Niño3 (150^∘W- 90^∘W/5^∘N-5^∘S).

Fig. 1.13: Indices d’oscillation australe et Niño 3.4.

Il est de plus intéressant de noter que Bjerknes, lors de ses travaux sur le Pacifique tropical, est à l’origine de la définition de la cellule de Walker (Chap. 1.1, Fig. 1.5). Le réchauffement de l’est du Pacifique durant El Niño est associé à la formation de systèmes nuageux convectifs, donnant des précipitations. Pour expliquer ces variations de précipitations, il imagina une boucle de circulation d’air dans un plan vertical le long de l’équateur. L’intensité de cette circulation étant supposée varier avec l’oscillation australe, il l’appela circulation de Walker.

1.2.2 El Niño, comment ça marche ?

Bjerknes (1966, 1969), étant l’un des premiers à s’intéresser à la variabilité climatique du Pacifique tropical associée a ENSO, proposa un mécanisme permettant d’expliquer le réchauffement du Pacifique Est. Il a émis l’hypothèse qu’une rétroaction positive océanatmosphère, impliquant la circulation de Walker, etait responsable du réchauffement de SST observé dans le centre et l’est du Pacifique équatorial lors des événements El Niño.

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Si on considère une anomalie positive de SST dans l’est du Pacifique équatorial, le mécanisme de rétroaction positive qu’il a proposé agit comme suit :

→ réduction du gradient zonal de SST → affaiblissement de la circulation de Walker associée à un affaiblissement des alizés → affaiblissement de l’upwelling → renforcement des anomalies positives de SST

Cette rétroaction océan-atmosphère positive (ou instabilité couplée océan-atmosphère) conduit à un état chaud permanent. Elle fonctionne aussi dans le cas d’anomalies négatives de SST, conduisant alors à un état froid permanent. Bjerknes (1969) avait observé cette alternance de tendances chaudes et froides dans le Pacifique équatorial, mais la cause du renversement était alors inconnue. La rétroaction positive qu’il avait décrite ne permettait pas d’expliquer à elle seule la nature oscillatoire du phénomène El Niño. Il restait à résoudre le probleme suivant :

→ qu’est-ce qui fait passer le Pacifique tropical d’un état chaud El Niño à un état froid (ou normal) La Niña, et vice-versa ?

Il a fallu attendre les années 80, suite à l’événement intense de 1982-1983, pour que les scientifiques se réintéressent au phénomène, et cherchent à l’expliquer dans le but de le prévoir. Depuis, de très nombreuses études se sont attachées à mettre en évidence un processus de rétroaction négative, complétant la rétroaction positive de Bjernes et permettant le passage d’un état chaud à un état froid. Différentes théories se proposent ainsi d’expliquer la nature oscillatoire d’ENSO :

• L’oscillateur retardé (Suarez et Schopf 1988, Battisti et Hirst 1989) :

cette théorie suppose que c’est la réflection d’ondes équatoriales de Rossby à la frontière ouest qui permet au système couplé d’osciller.

• L’oscillateur du Pacifique Ouest (Weisberg et Wang 1997) :

il donne un rôle prépondérant aux vents équatoriaux dans le Pacifique Ouest, supposés fournir le mécanisme de rétroaction négative.

• Le mécanisme de recharge-décharge (Jin 1997) :

il fait l’hypothèse que c’est la décharge puis recharge du contenu en chaleur équatorial qui permet au système couplé d’osciller.

• L’oscillateur advectif-réflectif (Picaut et al. 1997) :

il met en valeur l’importance de l’advection zonale associée à la réflexion d’ondes aux frontières est et ouest.

a. Oscillateur retardé

Le modèle de l’oscillateur retardé, première théorie sur la nature oscillatoire d’ENSO, et celle ayant le plus de succès, a été proposé par Suarez et Schopf (1988) et Battisti et Hirst (1989). Ce modèle est basé sur la propagation puis la réflexion d’ondes équatoriales de Rossby et Kelvin.

1.2 El Niño

Fig. 1.14: Modèle de l’oscillateur retardé.

Les anomalies de vent d’ouest (affaiblissement des alizés) générées lors d’un événement chaud induisent dans le centre du bassin des ondes de Kelvin et de Rossby. Les ondes de Kelvin se propagent vers l’est et sont dites de downwelling (approfondissement de la thermocline et élévation du niveau de la mer, Fig. 1.14). L’approfondissement de la thermocline renforce alors le réchauffement du Pacifique Est (rétroaction positive). Les ondes de Rossby se propagent à l’opposé, vers l’ouest, et sont dites d’upwelling (remontée de la thermocline et baisse du niveau de la mer, Fig. 1.14). Elles se réfléchissent ensuite au bord ouest du Pacifique, sous la forme d’ondes de Kelvin d’upwelling, et se propagent vers l’est. En atteignant le centre et l’est du bassin, elles contrent l’effet de downwelling des ondes de Kelvin initiales forcées par le vent. Elles font remonter progressivement la thermocline, contribuant à réduire les anomalies positives de température. Elles permettent ainsi d’inverser le signe initial des anomalies de température dans l’est et le centre du Pacifique équatorial, fournissant des conditions favorables au démarrage d’un événement froid. Ce mécanisme permet d’introduire une rétroaction négative retardée, avec un délai correspond au temps de propagation des ondes.

Le modèle de l’oscillateur retardé peut être représenté par l’équation suivante, où T est l’anomalie de SST dans l’est du Pacifique équatorial, et a, b, η et ε sont des constantes modèle positives : dT dt = aT − bT (t − η) − εT^3 (1.1)

Le premier terme de l’équation aT représente la rétroaction positive océan-atmosphère de l’est du Pacifique. bT (t−η) correspond à la rétroaction négative due à l’onde de Kelvin d’upwelling issue de la réflexion au bord ouest, avec un délai temporel η. Le troisième terme (cubique) est un terme d’amortissement, empêchant le système de laisser croître les anomalies de manière disproportionnée.

La réflexion des ondes de Rossby au bord ouest est cependant criticable. En effet la frontière ouest du bassin pacifique est loin d’être parfaite puisque constituée d’un grand nombre d’îles (archipel indonésien et Philippines). Malgré tout, la réflexion d’ondes au bord ouest a pu être observée, mais son rôle se limite plus vraisemblablement à la terminaison des événements (Mantua et Battisti 1994). De plus, il s’avère difficile de distinguer la part des ondes de Kelvin d’upwelling due à la reflexion au bord ouest et celle attribuée au vent (Boulanger et al. 2003).

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

b. Oscillateur du Pacifique Ouest

La théorie de l’oscillateur retardé ne prend en compte que les anomalies de SST et de vent dans l’est et le centre du Pacifique équatorial. Les observations montrent pourtant qu’elles sont accompagnées d’anomalies de signe opposé dans l’ouest du bassin (Rasmusson et Carpenter 1982, Wang et al. 1999a, Wang et Weisberg 2000). En s’appuyant sur ces observations, Weisberg et Wang (1997) ont donc développé un modèle conceptuel, qui contrairement au modèle d’oscillateur retardé, met en valeur le rôle des vents dans le Pacifique Ouest.

Fig. 1.15: Modèle du Pacifique Ouest, d’après Weisberg et Wang 1997.

Durant un événement chaud, les anomalies positives de SST qui se développent dans l’est et le centre du bassin sont associées, selon la théorie de Gill (1980), à une baisse de la pression au niveau de la mer de part et d’autre de l’équateur (D, Fig. 1.15). Des anomalies de vents d’ouest sont générées sur l’équateur, conduisant comme vu précédemment à l’approfondissement de la thermocline (h_1, Fig. 1.15) et au réchauffement de la SST dans l’est du Pacifique équatorial. Les anomalies négatives de pression vont quant à elles induire une remontée de la thermocline de part et d’autre de l’équateur par pompage d’Ekman (h_2, Fig. 1.15). Ces anomalies de thermocline se propagent vers l’ouest, conduisant à un refroidissement et une augmentation de pression hors équateur (A, Fig. 1.15). Ces anomalies positives de pression induisent alors des anomalies de vent d’est à l’équateur, qui vont générer une onde d’upwelling (donc de refroidissement) se propageant vers l’est et permettant de contrer le réchauffement initial.

Cette théorie s’affranchit donc de la réflexion d’ondes au bord ouest et suppose que ce sont des anomalies de vent d’est dans l’extrême ouest du bassin pacifique qui génèrent les ondes de Kelvin d’upwelling permettant la rétroaction négative. Bien que ce modèle

1.2 El Niño

repose sur une réponse atmosphérique de type Gill (1980) purement théorique, Wang et Weisberg (2000) montrent que le déclenchement et l’évolution de l’événement El Niño de 1997-98 peut s’expliquer en terme d’oscillateur du Pacifique Ouest. L’étude du Niño de 1997-98 par Boulanger et al. (2003) semble aussi confirmer cette théorie. Leurs résultats suggèrent que la contribution due au vent est largement dominante sur celle due à la réflexion au bord ouest pour la génération des ondes de Kelvin d’upwelling.

c. Oscillateur rechargé-déchargé

Dans la continuité des travaux de Bjerknes, Wyrtki (1975) avait proposé la théorie de recharge (“build-up” en anglais) du Pacifique Ouest. Elle repose sur le renforcement continu des alizés dans le centre du Pacifique les années précédant un événement chaud. La réponse océanique à ce forçage atmosphérique se traduit, via une intensification du courant équatorial sud, par une accumulation d’eaux chaudes dans la partie ouest du Pacifique et l’augmentation de la pente ouest-est du niveau de la mer. Un relâchement des alizés induit alors le “déversement” de ces eaux chaudes vers le centre du bassin sous la forme d’ondes de Kelvin. A la fin de l’événement chaud, ces eaux sont redistribuées vers des latitudes plus élevées, le long des côtes de l’Amérique du Sud notamment.

Cette théorie a l’avantage d’être simple, mais elle ne considère que le forçage de l’océan par l’atmosphère, sans rétroaction de l’océan. De plus, le renforcement des alizés nécessaire à l’accumulation d’eaux chaudes dans l’ouest n’est pas expliqué.

Suite à ces travaux, Jin (1997) a proposé un nouveau modèle de recharge-décharge du contenu thermique équatorial, s’effectuant non pas sous la forme d’ondes, mais par transport de Sverdrup. Cette théorie se base sur l’effet du vent sur la pente et la profondeur moyenne de la thermocline, fortement liée au contenu thermique de l’océan. Elle peut se représenter par quatre phases, impliquant successivement une boucle de rétroaction positive puis négative. Durant la phase chaude (Fig. 1.16.I), les anomalies de vent d’ouest créées induisent un approfondissement de la thermocline dans l’est et une remontée dans l’ouest du bassin, c’est-à-dire un “aplatissement” de la pente de la thermocline. Parallèlement, les anomalies de vent créent une divergence du transport de Sverdrup, induisant une décharge du contenu thermique équatorial associée à une remontée globale (moyennée zonalement) de la thermocline. Cette décharge du contenu thermique conduit à une phase de transition (Fig. 1.16.II), où la thermocline est anormalement proche de la surface. L’anomalie de thermocline permet le refroidissement du Pacifique Est par l’upwelling moyen, conduisant alors à la phase froide. Les mêmes mécanismes que pour la phase chaude, mais de signe inverse, entrent en jeu et permettent au système de retourner vers une phase chaude, bouclant le processus (Fig. 1.16.III et 1.16.VI).

Ce modèle, basé sur la décharge puis la recharge du contenu thermique équatorial, a le mérite de proposer une phase de transition entre événements chauds et froids, et réciproquement. Meinen et McPhaden (2000) ont apporté une première validation de ce modèle, à partir des observations des vingt dernières années, semblant indiquer que ce mécanisme est à l’oeuvre dans la réalité.

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Fig. 1.16: Phases du mécanisme de recharge-décharge : (I) Phase chaude, (II) Transition entre phases chaude et froide, (III) Phase froide et (IV) Transition entre phases froide et chaude. D’après Meinen et McPhaden 2000

d. Oscillateur advectif-réflectif

Bien que les modèles de l’oscillateur retardé et rechargé-déchargé soient de bons candidats pour prétendre modéliser le cycle ENSO, ils ne tiennent pas compte des processus liés à l’advection zonale et ne considèrent que le processus d’avection verticale (upwelling) associé aux anomalies de profondeur de la thermocline. Reprenant les principes de base de l’oscillateur retardé, Picaut et al. (1997) proposent le modèle de l’oscillateur advectifréflectif, qui prend en compte le rôle du Pacificique central, et notamment les déplacements du bord est de la warm pool. Le forçage atmosphérique dépend directement des déplacements de la warm pool, puisque c’est au-dessus de cette zone d’eaux chaudes que se développe la convection profonde. Durant les événements El Niño, le bord est de la warm pool est advectée vers l’est (vers l’ouest durant les événements La Niña ). Trois processus de rétroaction négative tendent alors à la repousser vers sa position initiale à l’ouest : les anomalies de courant associées à la réflexion d’ondes au bord ouest, celles associées à la réflexion au bord est, ainsi que les courants zonaux moyens qui convergent au niveau du bord est de la warm pool.

Durant la phase chaude d’ENSO, une rétroaction positive entre les courants zonaux moyens et les anomalies de vent d’ouest induit le déplacement vers l’est du bord est de la warm pool (dont la position moyenne est aux alentours de 180^∘, Fig. 1.17.A). Les anomalies de vents d’ouest du Pacifique central génèrent des ondes de Kelvin de downwelling se propageant vers l’est et des ondes de Rossby d’upwelling se propageant vers l’ouest. Les ondes de Rossby se réfléchissent à la frontière ouest en ondes de Kelvin d’upwelling, tandis qu’à la frontière est, les ondes de Kelvin initiales se réfléchissent en ondes de Rossby de

1.2 El Niño

downwelling. Les ondes de Kelvin et Rossby issues de la réflexion aux bords est et ouest s’accompagnent de courants portant vers l’ouest, repoussant ainsi le bord est de la warm pool vers sa position initiale. Cette rétroaction négative est complétée par l’action du courant zonal moyen qui porte vers l’ouest lorsque le bord est de la warm pool est à l’est de 180^∘( Fig. 1.17.B).

Fig. 1.17: Modèle de l’oscillateur advectif-réflectif. A. Représentation longitude/temps de la position du bord est de la warm pool. Les petites flèches noires reprèsentent les ondes de Kelvin et Rossby, les grises les courants zonaux. B. Courants zonaux moyens observés (pointillées) et modélisés (trait plein). D’après Picaut et al. 1997.

Ce modèle prend donc en compte des processus ignorés par les précédentes théories, tels que la convergence du courant zonal, l’advection zonale de SST et la réflexion des ondes de Kelvin à la frontière est du Pacifique (côtes de l’Amérique du Sud).

e. Oscillateur unifié

Tous les modèles d’oscillateur présentés ici reposent sur l’existence de la rétroaction positive de Bjerknes entre l’océan et l’atmosphère dans l’est et le centre du Pacifique équatorial, mettant en jeu les anomalies de SST et de vent d’ouest. Chacun propose alors un mécanisme différent de rétroaction négative permettant au système d’osciller. L’étude récente de Picaut et al. (2002), analysant le Niño de 1997-98 à partir d’observations spatiales, semble confirmer que la plupart des mécanismes proposés étaient à l’oeuvre durant cet événement.

Motivé par la diversité de ces modèles, Wang (2001) a tenté de mettre en commun toutes ces théories, et proposé le modèle de l’oscillateur unifié. Il a regroupé dans un système d’équations la physique de chaque théorie et pris en compte les anomalies observées lors des ENSO dans l’est et le centre du Pacifique, mais aussi dans l’ouest. Suivant le choix des paramètres du modèle, on retrouve l’une ou l’autre des théories, ou la combinaison de toutes (Fig. 1.18).

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Fig. 1.18: Modèle de l’oscillateur unifié, d’après Wang et Picaut 2004.

f. Irrégularités d’ENSO

Les théories qui viennent d’être décrites supposent qu’ENSO est parfaitement cyclique (dans les modèles, la périodicité d’ENSO est fixée par les paramètres de couplage entre l’ocèan et l’atmosphère), et ne sont bien sûr pas suffisantes pour exprimer la complexité du phénomène qui se caractérise par une irrégularité marquée (période entre 2 et 7 ans). De plus, chaque événement est différent du précédent, et le déclenchement d’un événement particulier n’est pas réellement expliqué. Là-aussi, plusieurs théories tentent d’expliquer ce comportement irrégulier d’ENSO.

• Interaction avec le cycle saisonnier

Tziperman et al. (1994) ont montré, à l’aide d’un modèle du type oscillateur retardé, qu’une interaction d’ENSO avec le cycle saisonnier dans les tropiques peut conduire à : un régime quasi-périodique (présence de deux fréquences distinctes : celles d’ENSO et du cycle saisonnier), accroché en fréquence (les deux fréquences entrent en résonnance), voire totalement chaotique avec un spectre proche de celui observé dans la nature (incluant de la basse fréquence) lorsque que le paramètre de couplage entre l’océan et l’atmosphère est très élevé. De même, Jin et al. (1996), avec un modèle couplé intermédiaire, montrent que le comportement chaotique d’ENSO dépend du cycle saisonnier. Ils montrent cependant qu’avec une amplitude réaliste d’ENSO, il faut ajouter un terme de bruit lorsque que le système est accroché en fréquence pour qu’il passe en régime chaotique. Wang et Weisberg (1999) vont jusqu’à suggérer que l’interaction non linéaire entre ENSO et le cycle saisonnier induit de la variabilité décennale dans les tropiques.

• Relation amplitude/fréquence

Eccles et Tziperman (2004) montrent à l’aide d’un modèle du type oscillateur retardé qu’en régime chaotique fortement non linéaire, la période d’ENSO diminue (la fréquence augmente) lorsque son amplitude augmente.

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

• Forçage atmosphérique haute fréquence

D’autres travaux ont mis en évidence l’influence d’un forçage atmosphérique haute fréquence sur l’apériodicité d’ENSO. Le forçage peut être linéaire, avec des caractéristiques définies, comme l’oscillation de Madden-Julian. Il peut aussi être de type chaotique (bruit atmosphérique), contribuant à l’irrégularité d’ENSO ou pouvant permettre le déclenchement d’un événement chaud (coups de vent d’ouest par exemple).

Enfin, on peut se poser la question de savoir si ENSO est un cycle (oscillation autoentretenue) ou juste une succession d’événements chauds et froids, déclenchés par un forçage externe, comme le suggère Kessler (2002).

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

En plus de son apériodicité marquée, il s’avère que les caractéristiques d’El Niño sont modulées à des échelles de temps décennales à interdécennales. On note des changements concernant aussi bien son évolution, ses caractéristiques spatiales, son amplitude, que la fréquence à laquelle il apparaît. Plusieurs modes de variabilité basse fréquence ont été observés dans le Pacifique, dont le plus connu est la PDO (Pacific Decadal Variability), avec une signature marquée dans le Pacifique Nord. D’autres modes sont essentiellement tropicaux, ou affectent le Pacifique dans son ensemble, comme le récent changement climatique de 1976-1977 (Trenberth et Hurrell 1994).

Depuis les événements El Niño intenses de 1982-1983 et de 1997-1998, un grand nombre d’études ont porté sur la variabilité basse fréquence d’ENSO dans le but de la prévoir un jour, et de nombreux mécanismes ont été proposés. Les cinquantes dernières années se caractérisent aussi par un réchauffement du globe attribué à l’augmentation des gaz à effet de serre dans l’atmosphère. Ce forçage anthropique va donc jouer un rôle sur le climat, et il est nécessaire de le différencier de la variabilité naturelle lors de l’étude de cette dernière.

1.3.1 Variabilité naturelle ou anthropique ?

a. Changement de climat de 1976-1977 et réchauffement global

Le changement abrupt de climat de 1976-1977, durant lequel la SST a fortement augmenté en l’espace d’un an, est un exemple (non élucidé) de variation des caractéristiques d’ENSO à basse fréquence. Les Niños sont moins nombreux mais plus intenses que depuis le début du siècle et les caractéristiques intrinsèques des événements ont évolué. Par exemple, la signature en température de surface du “démarrage” des événements depuis 1976-1977 est différente de celle du début du siècle (Wang 1995). De 1900 à 1977, les anomalies positives de température commençaient à se développer à l’est du bassin pacifique puis progressaient vers l’ouest. Cette évolution s’est inversée au cours des trente dernières années : les anomalies progressent du centre du bassin vers l’est.

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

La fréquence des événements a elle-aussi évoluée : la période a augmenté depuis les années 1970. Elle est passé d’environ 2-4 ans à 4-6 ans (Wang et Wang 1996, Setoh et al. 1999, An et Wang 2000). Moon et al. (2004) ont remarqué une augmentation de la stratification des couches supérieures de l’océan depuis la fin des années 1970. Ces changements de structure verticale, tendant à favoriser les modes baroclines d’ordre élevé caractérisés par une vitesse de phase plus lente, sont cohérents avec une augmentation de la période d’ENSO.

D’après les travaux de Wang et An (2002), il semble que la structure et l’évolution des événements sont entièrement modifiées suite à un changement des vents moyens et de l’upwelling équatorial associé. Ceci se traduit par un déplacement vers l’est le long de l’équateur du gradient maximal de SST et des anomalies de vent d’ouest, cohérent avec le récent déplacement vers l’est des anomalies de température au début des événements chauds.

Les changements d’ENSO observés depuis le changement de climat depuis 1976 coincident avec le réchauffement global des cinquante dernières années, attribué aux gaz à effet de serre. La tendance au réchauffement observée dans l’est du Pacifique tropical ne semble en effet pas compatible, de par son intensité et sa durée, avec la seule variabilité interne (Knutson et Manabe (1998)), mais elle n’est pas non plus à attribuer au forçage anthropique seul, et le lien entre les deux n’est pas forcément évident.

b. Variabilité passée

Les plus anciennes mesures auxquelles on a accès (archives historiques, données isotopiques de coraux tropicaux, carottes de glaciers andins, cernes d’arbres et dépôts sédimentaires) montrent qu’ENSO existe depuis plusieurs centaines voire milliers d’années, et subissait déjà des variations basse fréquence, prouvant ainsi que le système climatique contient une variabilité interne propre. Cobb et al. (2003) ont récemment reconstruit une série de données mensuelles couvrant le dernier millénaire, à partir de coraux fossiles du Pacifique central. Ils ont pour cela analysé la composition isotopique de l’oxygène des coraux, le δ^{18}O variant linéairement avec la température des couches superficielles de l’océan.

Les résultats indiquent la présence dans le Pacifique central d’une variabilité interannuelle de type ENSO, mais aussi une modulation basse fréquence de cette variabilité (Fig. 1.19). Il est intéressant de noter que le nombre d’événements El Niño et La Niña étaient relativement peu élevés durant la période médiévale chaude (MWP pour Medieval Warm Period, de 900 à 1250), contrairement à la période actuelle de réchauffement. A l’inverse, la période froide du petit âge glaciaire (LIA pour Little Ice Age, de 1600 à 1800) est associée au nombre le plus élevé d’événements. Ces résultats montrent bien que le réchauffement actuel ne peut être considéré comme la seule cause du changement de caractéristiques d’ENSO depuis 1976, et qu’il est seulement superposé à la variabilité naturelle du système climatique.

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

Fig. 1.19: Series de δ^{18}O, reconstruites à partir de prélèvements de coraux fossiles. a. Variabilité ENSO. Un filtre de 2-7 ans est appliqué aux anomalies mensuelles. b. Nombre d’événements El Niño (noir) et La Niña (gris) dans une fenêtre glissante de 30 ans. La période médiévale chaude (MWP) et le petit âge glaciaire (LIA) sont indiqués respectivement en rouge et bleu. c. Variabilité basse fréquence. Un filtre passe-bas de 8 ans est appliqué. La série n’étant pas continue, les coupures sont représentées par les traits verticaux. D’après Cobb et al. (2003).

Les effets du forçage anthropique sur El Niño ne sont cependant pas clairs. De nombreuses études s’y sont intéressées, mais les résultats s’avèrent extrêmement divers, voire incohérents, vraisemblablement à cause de la diversité des modèles utilisés (Barnett et al. 2000). Nous nous limiterons donc dans ce travail de thèse à l’étude de la variabilité naturelle du système climatique et la modulation d’ENSO résultante.

c. Signature de la variabilité décennale à interdécennale naturelle

Le mode de variabilité décennal à interdécennal le plus connu dans le Pacifique est la PDO (Pacific (inter)Decadal Oscillation), dénommé ainsi par Mantua et al. (1997), suite aux travaux de Zhang et al. (1997), et dont la signature se situe essentiellement dans le Pacifique Nord. La PDO a une influence importante sur la température et les précipitations d’hiver sur l’Amérique du Nord, ainsi que sur les écosystèmes marins le long des côtes. Plusieurs dénominations sont utilisées pour décrire cette variabilité basse fréquence du Pacifique Nord, suivant le type de signature considérée, atmosphérique ou océanique. Gershunov et Barnett (1998) utilisent par exemple le terme NPO (North Pacific Oscillation), repris par de nombreuses études, mais finalement toutes font référence au même phénomène, et nous n’utiliserons par la suite que le terme PDO.

Un indice traditionnel pour décrire la PDO est la série temporelle issue de l’analyse en composantes principales (ACP) des anomalies de température au nord de 20^∘N, entre 1900 et 1993. La phase positive (ou chaude) de la PDO se caractérise par des anomalies de SST de type ENSO (Fig. 1.20), avec des anomalies positives de SST dans les tropiques et négatives dans le Pacifique Nord. Mais contrairement à ENSO, la signature de la PDO est

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Fig. 1.20: Structure spatiale et série temporelle associée de la phase chaude de la PDO (à gauche) et d’ENSO (à droite). Sont représentées les structure spatiales des anomalies de SST (couleurs), de pression de surface (contours) et de tension de vents (vecteurs). (http ://tao.atmos.washington.edu/pdo/graphics.html).

dominante dans le centre du Pacifique Nord. Dans les tropiques, elle est moins importante et située plus à l’ouest. La signature en SST est associée à des anomalies négatives de pression au nord, intensifiant la circulation atmosphérique dépressionnaire (sens inverse des aiguilles d’une montre) et induisant des anomalies de vent d’ouest au-dessus des anomalies négatives de température. Dans les subtropiques, les anomalies de pression positives à l’ouest et négatives à l’est suggèrent une phase négative de l’oscillation australe. Depuis le changement de climat de 1977, le Pacifique Nord est dominé par une phase chaude de la PDO. Elle varie dans deux bandes de fréquence : environ 15-25 ans et 50-70 ans.

Garreaud et Battisti (1999) montrent que la PDO a aussi une signature dans le Pacifique Sud, à peu près symétrique par rapport à celle du nord, imprimant donc à l’ensemble du Pacifique une signature en forme de “fer à cheval”. Linsley et al. (2000) confirme, à l’aide de données de coraux, la présence d’un mode décennal de variabilité au niveau du gyre subtropical, corrélé à la PDO.

La PDO ne semble pas être le seul mode basse fréquence du Pacifique. A partir des données Kaplan et al. (1998), Tourre et al. (2001) ont en effet extrait deux modes distincts de variabilité basse fréquence : un mode décennal de période 9-12 ans et un mode interdécennal de période 12-25 ans. Leur analyse statistique a été faite sur l’ensemble du Pacifique entre 30^∘S et 60^∘N. Le mode interdécennal a des caractéristiques en SST et pression de surface semblables à celles de la PDO (Fig. 1.21). En revanche, le mode décennal a une signature essentiellement tropicale en SST, et se caractérise par un dipôle zonal en pression et température dans le Pacifique Nord. En complément de ces considé-

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

rations spatiales, Tourre et al. (2001) suggèrent que les deux modes se distinguent l’un de l’autre par des mécanismes physiques différents. Ils notent de plus une caractéristique intéressante : pour chaque mode, l’extension méridienne de la signature en SST dans les tropiques augmente avec la période.

Fig. 1.21: D’après Tourre et al. 2001.

Dans ce travail de thèse, nous nous intéressons tout d’abord à la variabilité décennale ayant une signature ENSO dans les Tropiques. Depuis une quinzaine d’années, les mécanismes tentant d’expliquer la variabilité décennale ont été largement explorés, à partir de données observées et/ou de modèles, et de nombreuses théories ont été proposées. Nous allons donc faire une revue des différents mécanismes proposés dans la littérature. Ils peuvent être rangés en trois grandes catégories (non exhaustives) :

• interaction tropiques / extra-tropiques, via l’océan et les cellules méridiennes de circulation peu profondes :

on distingue deux mécanismes par lesquels les extra-tropiques peuvent influencer les tropiques : l’advection par les courants moyens d’anomalies de température (mécanisme VT^′) et les modulations décennales de l’intensité des cellules de circulation méridiennes (mécanisme V^′T).

• influence de la variabilité décennale extra-tropicale via l’atmosphère :

la variabilité basse fréquence des structures atmosphériques/océaniques des moyennes latitudes affecte la variabilité des alizés dans les régions équatoriales, qui affecte à son tour la thermocline équatoriale.

• mécanismes purement tropicaux :

interaction locale océan-atmosphère, propagation d’ondes de Rossby, forçage stochastique de l’atmosphère, processus non linéaires dans le système couplé.

1.3.2 Téléconnexion tropiques/extra-tropiques

Yeh et Kirtman (2003) montrent à partir des réanalyses du NCEP (National Centers for Environmental Prediction) de 1950 à 2000 que la variabilité décennale des moyennes latitudes est effectivement corrélée à celle des tropiques. Leurs résultats indiquent que la variabilité décennale de la SST dans le Pacifique Nord précède de 5 à 7 ans la variabilité

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

décennale tropicale, suggérant que ce sont les extra-tropiques qui influencent les tropiques à basse fréquence. Les travaux portant sur cette influence des moyennes latitudes sur la variabilité décennale dans les tropiques sont relativement nombreux. Ils sont basés sur l’hypothèse que la variabilité basse fréquence des moyennes latitudes peut affecter aux échelles de temps décennales les conditions moyennes des tropiques et que ces changements de l’état moyen modulent ENSO. Les mécanismes se proposant d’expliquer cette relation sont variés et comprennent aussi bien des processus océaniques qu’atmosphériques.

a. Pont océanique : cellules de circulation meridienne

Un mécanisme populaire est celui impliquant le transport de masse par les cellules subtropicales de circulation meridienne ou STCs (Liu 1994, McCreary et Lu 1994). Il est basé sur l’hypothèse que des anomalies de températures sont subductées aux moyennes latitudes (Deser et al. 1996), puis advectées jusqu’à l’équateur où elles affectent la thermocline. Les anomalies de température des couches océaniques de subsurface contenant la mémoire du système climatique, une telle hypothèse est séduisante et permet d’imaginer des processus de variabilité à des échelles de temps décennales.

Les STCs sont des cellules grande échelle reliant l’équateur et les subtropiques (entre 20^∘et 30^∘N/S), dans chaque hémisphère du Pacifique. Très schématiquement, elles peuvent être représentées, en moyennant zonalement la circulation sur la largeur du bassin, par une branche supérieure permettant aux particules d’eau de quitter l’équateur (grâce à la divergence d’Ekman) et d’arriver dans les régions subtropicales où elles sont subductées, puis d’une branche de retour en profondeur leur permettant de rejoindre l’équateur (Fig. 1.22). Les particules d’eau sont ensuite advectées par le sous-courant équatorial puis émergent dans l’est du Pacifique équatorial.

Fig. 1.22: Section longitude-profondeur de la température moyenne (couleurs) à 170^∘W et de la fonction de courant méridienne (contours). D’après Nonaka et al. 2002

Il faut distinguer deux sortes de processus : celui correspondant à l’advection d’anomalies de température par les courants moyens (qualifié de VT^′) et celui correspondant à la variation d’intensité du transport dans la branche supérieure de la cellule de circulation méridienne (qualifié de V^′T).

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

• Mécanisme VT^′

Gu et Philander (1997) ont proposé un mécanisme d’interaction océan-atmosphère entre les moyennes latitudes et l’équateur, impliquant la propagation par les courants moyens d’anomalies de température via les cellules de circulation meridienne. Les anomalies de température considérées sont compensées par des anomalies de sel, pour garder une densité constante. Elles se propagent donc sur des surfaces isopycnes et se comportent comme un traceur passif. Les anomalies de ce type ont ensuite été qualifiées de “spiciness” car elles permettent de déterminer à quel point les eaux de densité constante sont “chaudes et salées”, d’où le terme “spicy” (épicé en anglais).

Le processus proposé par Gu et Philander (1997) à partir d’un modèle simplifié prévoit la subduction d’anomalies de température aux extra-tropiques, puis leur propagation sur des surfaces isopycnes jusqu’à la thermocline équatoriale (Fig. 1.23). Elles sont alors advectées par le sous-courant équatorial jusqu’à l’est du bassin où elles induisent des changements de l’upwelling. Les changements de SST qui en découlent influencent alors les vents tropicaux et extratropicaux, qui affectent les anomalies de SST initiales. Une partie des anomalies arrivant à l’équateur est aussi redirigée vers les pôles par divergence d’Ekman. La période de cette fluctuation décennale (environ 16 ans ici) dépend du temps de parcours des particules d’eau.

Fig. 1.23: Suivi des particules d’eau sur une période de 16 ans après leur subduction au large des côtes de Californie et du Pérou. D’après Gu et Philander 1997.

La propagation d’anomalies de température des extra-tropiques aux tropiques a été confirmée par les observations (Deser et al. 1996, Zhang et al. 1998, Johnson et McPhaden 1999). Les résultats de Zhang et al. (1998), basés sur les observations Levitus et al. (1994), mettent en évidence une propagation isopycnale d’anomalies de températures du Pacifique Nord aux régions tropicales associée au changement de climat de 1976-1977. Les anomalies se sont propagées jusqu’à la frontière ouest du bassin en suivant le bord du gyre subtropical. Pourtant le fait que les moyennes latitudes puissent influer sur les tropiques par ce biais a été contesté. Ce processus ne semble pas suffisant pour provoquer un changement de la structure thermique à l’équateur (Schneider et al. 1999a, Schneider et al. 1999b,

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Pierce et al. 2000, Liu et al. 2002). Ainsi, l’analyse des observations de White (1995) par Schneider et al. (1999a) montre que les anomalies subductées aux moyennes latitudes ne se propagent pas au-delà de 18^∘N. Les anomalies advectées jusqu’à l’équateur sont forcées par le pompage d’Ekman local et sont indépendantes de l’arrivée d’anomalies de température subductées. Schneider et al. (1999b) et Nonaka et Xie (2000) ont confirmé ce résultat par la modélisation.

La figure 1.23 illustre le fait que les anomalies de température peuvent emprunter différents chemins pour rejoindre l’équateur, identifiés depuis par des études de modélisation (Huang et Liu 1999, Harper 2000). Après avoir été subductées au niveau des “fenêtres d’échange” (∼25-35^∘N-S) soit elles suivent une route directe, qualifiée d’intérieure, soit elle rejoignent le bord ouest du bassin et le longent jusqu’à l’équateur. Une partie des anomalies est aussi redistribuée vers les hautes latitudes après avoir atteint le bord ouest. Schneider et al. (1999b) ont remarqué que les anomalies venant de l’hémisphère Nord semblent privilégier le chemin de bord ouest, et que celles venant de l’hémisphère Sud empruntent le chemin intérieur. Lu et McCreary (1995) expliquent ce résultat par la “barrière de vorticité potentielle” générée par le pompage d’Ekman associé à la ZCIT, défavorisant la circulation par le chemin intérieur. Johnson et McPhaden (1999) montrent quant à eux que la masse d’eau transportée depuis le sud par le chemin intérieur est plus importante que celle transportée depuis le Nord. Hazeleger et al. (2001) et Huang et Liu (1999) retrouvent ce résultat à l’aide d’études basées sur la modélisation.

Cette idée est corroborée par les résultats de Huang et Wang (2001). Leur estimation de la circulation intérieure des subtropiques à l’équateur (à partir de données de vent) montre que le chemin intérieur nord est très étroit et affecte seulement l’extrême est du bassin pacifique. Par contre, le chemin intérieur sud s’élargit en arrivant à l’équateur et affecte l’équateur sur toute sa largeur.

L’étude récente de Liu et Yang (2003), basée sur un modèle couplé océan-atmosphère, montre un impact important des extra-tropiques sur les tropiques. Les variations décennales de SST tropicale semblent influencées par les moyennes latitudes via le pont atmosphérique (70%) et la subduction dans l’océan (30%). La température de subsurface des tropiques semble forcée essentiellement via la subduction océanique, et principalement depuis le Pacifique Sud.

Les anomalies subductées depuis le sud auraient donc plus de facilités à atteindre l’équateur et affecter la thermocline équatoriale que celles venant du nord. Comme le suggèrent alors Schneider et al. (1999b), l’influence de l’hémisphère Sud sur la variabilité décennale des tropiques reste une possibilité à explorer qu’il ne faut pas négliger.

• Processus diabatiques

Le mécanisme proposé par Gu et Philander (1997) se base sur une hypothèse d’adiabatisme. Pourtant les régions de subduction subissent un forçage de surface essentiellement diabatique (Schneider et al. 1999a). Boccaletti et al. (2004) suggèrent ainsi que des processus diabatiques (associés à un forcage en vent aux moyennes latitudes), impliquant toute la largeur du bassin pacifique, contrôlent la thermocline équatoriale à des échelles

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

de temps décennales. Mais ils ne peuvent déterminer une connexion explicite entre les moyennes latitudes et les tropiques. L’importance des processus diabatiques par rapport aux processus adiabatiques semblent dépendre de l’échelle de temps impliquée, comme le montrent Auad et al. (1998). Ils distinguent deux échelles de temps, 10 ans et 20 ans. La première est plutôt associée à des processus océaniques adiabatiques, alors que la deuxième est associée uniquement aux échanges de chaleur diabatiques.

• Mécanisme V^′T

Kleeman et al. (1999) se sont intéressés au mécanisme mettant en jeu non pas la propagation d’anomalies de température par les courants moyens, mais les variations d’intensité des cellules de circulation méridienne, faisant varier la quantité d’eau froide transportée jusqu’à l’équateur. Ils suggèrent que ce sont des anomalies de tension de vent aux moyennes latitudes qui modulent l’intensité des cellules subtropicales. Solomon et al. (2003) confirment par leur étude à partir d’un modèle couplé océan-atmosphère intermédiaire que la variation d’intensité des STCs peut engendrer une modulation décennale d’ENSO.

L’étude récente de McPhaden et Zhang (2002) est cohérente avec cette hypothèse. Ils montrent que la circulation méridienne entre les subtropiques et les tropiques a ralenti des années 1970 à la fin des années 1990, provoquant un affaiblissement de l’upwelling équatorial d’environ 25%, associé à une augmentation de la SST à l’équateur. Ils n’ont cependant pas déterminé à quoi est dû ce ralentissement, s’il est forcé par la variabilité des moyennes latitudes ou s’il est dû à un couplage océan-atmosphère tropical. Hazeleger et al. (2002) montrent cependant que l’excès de chaleur à l’équateur dû au ralentissement de la circulation méridienne a tendance à être compensé par la circulation horizontale des gyres. Cette dernière, qui transporte de la chaleur vers l’équateur, ralentit aussi dans le cas de conditions chaudes El Niño.

Nonaka et al. (2002) suggèrent cependant que la variabilité de l’intensité des STCs ne joue qu’un rôle secondaire dans le processus de variabilité décennale, se contentant d’amplifier les oscillations décennales. De même, Klinger et al. (2002) suggèrent que les anomalies de tension de vent aux moyennes latitudes, susceptibles de moduler l’intensité des cellules subtropicales, ont finalement moins d’impact sur la variabilité décennale tropicale que les variations locales des alizés.

b. Processus ondulatoires : ondes de Rossby baroclines

Parmi les mécanismes océaniques, il y a aussi ceux impliquant la propagation d’ondes de Rossby générées aux moyennes latitudes et affectant la thermocline tropicale.

Lysne et al. (1997) ont montré que l’assimilation de données de températures observées dans le Pacifique Nord génère de la variabilité décennale à l’équateur. Ils proposent un mécanisme basé sur la propagation d’ondes de Rossby : propagation des ondes aux moyennes latitudes jusqu’à la frontière ouest du Pacifique, puis vers l’équateur sous forme d’ondes de Kelvin cotières, et enfin le long de l’équateur sous forme d’ondes de Kelvin équatoriales, pouvant affecter la variabilité équatoriale du contenu en chaleur. Ils n’ex-

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

cluent cependant pas l’advection d’anomalies de température des moyennes latitudes aux subtropiques le long de surface isopycnales.

Fig. 1.24: Mécanisme de téléconnexion entre les moyennes latitudes et l’équateur par ondes de Rossby. D’après Galanti et Tziperman 2003.

Galanti et Tziperman (2003) ont étudié l’hypothèse de propagation d’ondes de Rossby à l’aide d’un OGCM (modèle de circulation générale océanique). Ils proposent un mécanisme de propagation depuis les moyennes latitudes (Pacifique Nord et Sud) jusqu’à l’équateur via les zones baroclines instables du gyre subtropical (Fig. 1.24). Ces zones instables, situées aux limites équatoriales des gyres subtropicaux (15^∘N et 12^∘S), amplifient les ondes de Rossby et leur permettent de se propager jusqu’à la frontière ouest puis d’atteindre l’équateur avec une amplitude non négligeable. A l’inverse, les ondes se propageant en dehors des zones baroclines instables sont amorties. Ces zones baroclines instables coïncident avec les zones de maximum de variabilité observées aux mêmes latitudes par Capotondi et al. (2003).

c. Pont atmosphérique

• Influence de la PDO

Siégeant dans l’hémisphère Nord, la PDO est l’une des oscillations décennales à interdécennales les plus importantes à l’échelle du globe. C’est donc un candidat susceptible de forcer la variabilité décennale tropicale via un pont atmosphérique. Gershunov et Barnett (1998) montrent d’ailleurs que les effets d’ENSO sur l’Amérique du Nord dépendent fortement de la phase dans laquelle se trouve la PDO.

Giese et Carton (1999) montrent qu’à l’échelle décennale, les anomalies de SST et de contenu en chaleur les plus importantes ont lieu aux moyennes latitudes et pas dans les tropiques. A partir d’un modèle océan-atmosphère couplé, Barnett et al. (1999) et Pierce et al. (2000) ont trouvé des corrélations significatives entre les moyennes latitudes et les tropiques aux échelles de temps décennales, qu’ils ont attribué à une téléconnexion atmosphérique. Ils suggèrent que des anomalies de SST aux moyennes latitudes forcent une réponse en pression atmosphérique incluant des anomalies de tension de vent zonal dans les régions équatoriales. Cela conduit à des variations du système des alizés faisant varier la pente est-ouest de la thermocline équatoriale, et donc l’activité d’ENSO (Kirtman

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

et Schopf 1998). Cette hypothèse a été reprise par Wang et An (2002), qui suggèrent que ce processus de pont atmosphérique permet d’influer sur l’état moyen dans les tropiques, et donc de faire varier les charactéristiques d’ENSO. Pierce et al. (2000) ont testé les hypothèses de connexion océaniques (propagation isopycnale et propagation ondulatoire) et atmosphérique. Bien que les trois processus soient présents dans leur modèle, leurs résultats indiquent que c’est l’hypothèse de téléconnexion atmosphérique qui explique les corrélations les plus importantes.

Wang et Weisberg (1998) expliquent la différence de signe entre les tropiques et le Pacifique Nord des anomalies décennales de SST par le rôle joué par les cellules atmosphériques de Walker et Hadley. Ils proposent que parallèlement à la rétroaction positive dans les tropiques induite par la circulation de Walker, la circulation méridienne de Hadley engendre des anomalies de SST de signe inverse dans le Pacifique Nord. La circulation de Hadley entrainerait alors une rétroaction positive pour les anomalies du Pacifique Nord, et une rétroaction négative associée à un transport de chaleur méridien pour les tropiques.

Cependant, en étudiant la relation entre la PDO et les effets d’ENSO sur l’Amérique du Nord, Pierce (2002) suggère que les anomalies de SST dans le Pacifique Nord et les effets d’ENSO ne sont pas directement liés, mais sont des réponses séparées à une variabilité atmosphérique interne. Si ce résultat se vérifie, il impliquerait que la prévisibilité d’ENSO ne pourrait pas être améliorée par une meilleure connaissance des anomalies de SST associées à la PDO dans le Pacifique Nord.

D’un autre côté, Newman et al. (2003) considèrent que c’est la PDO qui est dépendante d’ENSO et non l’inverse. Ils suggèrent que la PDO est la somme d’un forçage direct d’ENSO, de la persistence d’anomalies de températures de saisons en saisons et d’un forçage atmosphérique stochastique. Ils proposent par exemple que la phase chaude actuelle de la PDO résulte des épisodes El Niño intenses des années 1977-1998.

• Mécanisme “d’empreinte saisonnière” (footprinting)

Récemment, Vimont et Battisti (2001) ont proposé un mécanisme original de connexion entre les moyennes latitudes et les tropiques. Il implique un couplage saisonnier entre les anomalies d’hiver de circulation atmosphérique aux moyennes latitudes et les anomalies d’été de tension de vent à l’équateur (Fig. 1.25).

Fig. 1.25: Mécanisme de footprinting. D’après Vimont et Battisti 2001.

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

Durant les mois d’hiver, l’atmosphère transmet à l’océan une “empreinte” en SST par des changements de flux de chaleur en surface. L’anomalie de SST persiste jusqu’à l’été suivant, où elle force une circulation atmosphérique générant des anomalies de tension de vent zonal le long de l’équateur. L’ajustement des tropiques via une dynamique couplée donne lieu à des anomalies de type ENSO. Dans le modèle de Vimont et Battisti (2001), ce mécanisme explique 75% de la variabilité décennale d’ENSO, et les auteurs suggèrent qu’il est susceptible de contribuer au forçage stochastique d’ENSO.

1.3.3 Origine tropicale

Bien que l’idée d’une influence des extra-tropiques sur la modulation d’ENSO dans les tropiques soit largement explorée, un certain nombre d’études suggèrent au contraire que cette modulation basse fréquence est essentiellement d’origine tropicale. Ainsi Liu et al. (2002) et Wu et al. (2003) ont imaginé des expériences originales de couplage et blocage partiels dans un modèle couplé océan-atmosphère, pour tester les divers liens entre l’océan, l’atmosphère, les tropiques et les moyennes latitudes. Ils montrent que la variabilité décennale tropicale provient essentiellement d’une interaction locale océanatmosphère, associée à des modes baroclines d’ordre élevé. Ils notent la présence d’une connexion océanique entre les moyennes latitudes et les tropiques, mais ne lui attribuent qu’un rôle d’amplification du signal décennal tropical.

Les études récentes ont ainsi souvent tendance à privilégier le rôle des tropiques dans la génération d’un mode de variabilité décennal, et plusieurs processus sont proposés.

a. Interaction locale océan-atmosphère

Schneider et al. (1999a), réfutant l’hypothèse d’un pont océanique entre les moyennes latitudes et les tropiques, suggère que les anomalies tropicales de température sont dues à un forçage local en vent. Wang et An (2002) montrent que le changement des vents moyens, avant et après le changement de climat de 1976, est associé aux variations décennales observées des caractéristiques d’ENSO. Bien que Pierce et al. (2000) suggèrent une influence des SST aux moyennes latitudes pour expliquer l’origine de ces anomalies de vent, Liu et al. (2002) proposent plutôt un couplage océan-atmosphère tropical.

A l’aide d’un modèle couplé, Schneider (2000) met en avant un mode décennal tropical original, impliquant de manière intéressante les anomalies de température compensées en salinité (les “spiciness” anomalies), qui selon lui fixeraient l’échelle de temps décennale. L’émergence de “spiciness” anomalies dans la région d’upwelling équatorial module le climat tropical (Schneider 2003). Schneider (2004) montre que dans son modèle, la réponse de l’atmosphère à l’émergence d’anomalies chaudes et salées se traduit par un affaiblissement des alizés à l’ouest de la ligne de changement de date et un renforcement à l’est, induisant une rétroaction positive à l’équateur mais une rétroaction négative dans les régions de subduction de l’hémisphère Nord.

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

b. Mécanismes ondulatoires, oscillateurs retardé et rechargé

Plusieurs auteurs proposent de transposer le mécanisme de l’oscillateur retardé à l’échelle décennale, par l’introduction de modes verticaux et horizontaux élevés dans la partie océanique. Ils supposent que le mécanisme est sensible à la structure méridienne de la tension de vent zonale. Lorsqu’elle augmente, élargissant le couplage océan-atmosphère, elle se projette sur des modes plus élevés, le temps de propagation des ondes de Rossby augmente et l’onde couplée équatoriale qui se réfléchit est plus lente. Liu et al. (2002) suggèrent qu’un tel mécanisme puisse être responsable de la variabilité décennale reproduite par leur modèle couplé. A partir de modèles couplés justement, Knutson et Manabe (1998), Yukimoto et al. (2000) et Jin et al. (2001) notent une propagation vers l’ouest d’anomalies décennales de températures de subsurface ou de profondeur de thermocline, autour de respectivement 9-12^∘N, 20^∘N et 15-25^∘N. Le même type de propagation est vu dans le modèle forcé de Capotondi et Alexander (2001) et Capotondi et al. (2003), ainsi que dans les observations par White et al. (2003). Ces derniers mettent en évidence la présence de quatre modes distincts de variablité : un mode biennal, un mode interannuel (ENSO), un mode décennal et un mode interdécennal. Pour justifier la mise en oeuvre d’un mécanisme d’oscillateur retardé multi-échelles (Fig. 1.26), ils s’appuient sur le fait que la signature de chaque mode est effectivement plus étendue méridionalement lorsque la période augmente.

Fig. 1.26: Mécanisme d’oscillateur retardé proposé par White et al. . 2003.

Cette hypothèse est cependant remise en cause par Vimont et al. (2002), qui n’arrivent pas à détecter la présence d’une rétroaction négative impliquant la reflexion de signaux à l’ouest du bassin.

Jin (2001) et Wang et al. (2003) proposent quant à eux un mécanisme de type oscillateur rechargé, amélioré par l’introduction d’anomalies de tension de vent dans les subtropiques à l’est du bassin. Cette hypothèse est appuyée par l’observation et la simulation de variations décennales du contenu en chaleur dans les tropiques (Hasegawa et Hanawa 2003, Alory et Delcroix 2002).

c. Pacifique tropical sud

Le Pacifique Sud a longtemps été ignoré, principalement par manque de données. La communauté scientifique commence maintenant à s’y intéresser, et de plus en plus d’études mettent en valeur le rôle du Pacifique Sud dans la modulation basse fréquence d’ENSO. Ainsi plusieurs études récentes s’accordent sur la présence d’un maximum de variabilité

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

de température de subsurface et de profondeur de thermocline dans le Pacifique sud-ouest vers 10^∘S (Luo et Yamagata 2001, Luo et al. 2003, Chang et al. 2001, Giese et al. 2002, Capotondi et al. 2003, Fig. 1.27), associées à des anomalies locales de tension de vent.

Capotondi et al. (2003) ont ainsi observé

Fig. 1.27: Ecart-type de la profondeur de l’isopycne 25.5 σ_θ. Les contours sont tracés tous les 5 m. Les valeurs supérieures à 15 m sont grisées. D’après Capotondi et al. 2003.

l’existence de deux bandes de variabilité de profondeur de thermocline à 10^∘S et 13^∘N (Fig. 1.27). Ils associent ces maxima de variabilité au premier mode barocline d’ondes de Rossby, forcé par des anomalies de pompage d’Ekman. Le facteur dominant responsable des anomalies de température est la cohérence zonale du pompage d’Ekman, qui s’avère plus prononcée à basses fréquences, notamment à l’échelle décennale. Ils suggèrent que cette cohérence zonale du pompage d’Ekman est due à un décalage méridien du système d’alizés.

Luo et Yamagata (2001), Chang et al. (2001) et Giese et al. (2002) ont eux aussi mis en évidence, la présence d’anomalies de température de subsurface dans la même région, autour de 10^∘S. Luo et Yamagata (2001) les associent à des anomalies cycloniques et anticycloniques de circulation atmosphérique dans le Pacifique Sud, induites par les anomalies de SST de type ENSO dans le Pacifique Est.

Fig. 1.28: D’après Luo et Yamagata 2001.

Ils proposent qu’un réchauffement anormal dans l’est du Pacifique équatorial induit, par le biais d’une téléconnexion atmosphérique, une anomalie négative de rotationnel de vent dans le Pacifique sud-est (Fig. 1.28). Elle provoque par pompage d’Ekman la remontée de la thermocline, induisant des anomalies négatives de température en subsurface. Ces dernières se propageraient alors vers le nord-ouest par ondes de Rossby et/ou advection par les courants moyens, atteindraient l’équateur, puis re-circuleraient vers l’est le long de la thermocline équatoriale pour finalement renverser la perturbation initiale. Cette boucle constitue un demi-cycle pour cette oscillation dont la période estimée par Luo et

1.3 Modulation basse fréquence d’El Niño

Yamagata (2001) est de 14 ans. Les auteurs retrouvent ce mode de variabilité, impliquant les mêmes mécanismes, dans une simulation couplée océan-atmosphère de 200 ans (Luo et al. 2003).

Chang et al. (2001) retrouvent le même type d’anomalies durant le changement de climat de 1976. En complément des variations de circulation atmosphérique, ils notent des variations d’intensité de la circulation océanique dans la partie nord du gyre subtropical sud. Giese et al. (2002) ont ensuite complété leur étude pour montrer que les anomalies de température de subsurface semblent effectivement se propager jusqu’à la limite ouest du bassin, vers le nord jusqu’à l’équateur, puis vers l’est jusqu’à 140^∘W où elles émergent à la surface et permettent au cycle de changer de phase. Ils suggèrent de plus que les changements du Pacifique tropical en 1976 ne résultent pas de changements dans le Pacifique Nord, mais qu’ils ont au contraire forcé des anomalies dans le Pacifique Nord via l’atmosphère. Bratcher et Giese (2002) vont même plus loin en suggérant que les anomalies de température de subsurface du Pacifique tropical sud puissent être utilisées comme prédicteur des variations décennales des températures atmosphériques de surface globales. Ayant remarqué la présence d’anomalies de températures de subsurface prononcées ces huit dernières années, ils annoncent ainsi la possibilité prochaine d’une inversion de la tendance chaude observée depuis 1976 ! Leur étude s’affranchit de l’impact anthropique, et leur hypothèse implique donc que le réchauffement global des trente dernières années ne serait pas seulement d’origine anthropique mais partie intégrante d’un cycle naturel de variabilité basse fréquence.

Yu et Boer (2004) suggèrent un mécanisme impliquant à la fois le Pacifique Nord et le Pacifique Sud. Ils mettent en évidence la présence d’anomalies de contenu en chaleur dans l’ouest du bassin, de chaque côté de l’équateur, qui convergent ensuite vers l’équateur et fournissent le processus de rétroaction négative. Les anomalies nord seraient générées par des anomalies de pompage d’Ekman, alors que dans le sud, contrairement à ce que proposent Luo et Yamagata (2001) et Chang et al. (2001), elles seraient générées par des anomalies de flux de chaleur en surface.

d. Forçage stochastique de l’atmosphère et non-linéarités

L’introduction d’un forçage atmosphérique chaotique contribue à l’irrégularité d’ENSO (Chap. 1.2.2). Ainsi Wang et Weisberg (1999) suggèrent que l’interaction non linéaire entre ENSO et le cycle saisonnier induit de la variabilité décennale dans les tropiques.

Dans le même ordre d’idée, Kirtman et Schopf (1998) montrent, à l’aide d’un modèle couplé simplifié, que l’introduction de “bruit” atmosphérique favorise et amplifie la variabilité décennale. Pour Thompson et Battisti (2001), la variabilité décennale de type ENSO est essentiellement due à un forçage stochastique. Il faut noter que le signal décennal est obtenu sans avoir prescrit de changements de l’état moyen. Zhang et al. (2003) ont alors testé l’influence de l’état moyen comparativement aux seuls effets d’un forçage atmosphérique stochastique. Leurs résultats indiquent que des variations de l’état moyen ne modifient pas les caractéristiques de la modulation basse fréquence d’ENSO, qui s’avère

Chap. 1. Le Pacifique tropical : siège du phénomène El Niño

dominée par le forçage stochastique.

• Etat moyen et modulations d’ENSO

Timmermann et al. (2003) proposent un mécanisme non-linéaire n’impliquant ni cycle saisonnier ni forçage stochastique, mais basé sur une asymétrie entre épisodes El Niño et La Niña. Ils suggèrent que l’amplitude des événements El Niño augmente jusqu’à l’apparition d’un événement extrême, que le système revienne ensuite brutalement à son état climatologique, et que l’amplitude des El Niño recommence à augmenter jusqu’à l’événement extrême suivant.

De tels comportements non-linéaires sont reproduits par des modèles couplés, notamment dans les simulations de Timmermann (2003) et Rodgers et al. (2004). Ce résultat implique une manière très originale d’appréhender le comportement basse fréquence d’ENSO. Toutes les études partent habituellement du principe que ce sont des changements de l’état moyen du Pacifique tropical qui modifient ensuite les caractéristiques d’ENSO et induisent sa modulation décennale. Timmermann (2003) et Rodgers et al. (2004) suggèrent que c’est la modulation décennale d’ENSO, générée de manière non-linéaire par l’asymétrie entre El Niño et La Niña, qui imprime des changements de caractéristiques à l’état moyen.

Synthèse

Synthèse

• Caractéristiques d’ENSO

⊏ Qu’est-ce qu’ENSO ?

− ENSO est un phénomène climatique, impliquant l’océan et l’atmosphère, ayant pour cadre le Pacifique tropical, et se manifestant tous les 2 à 7 ans. Il se caractérise par l’alternance d’épisodes chauds (El Niño) et froids (La Niña).

− Bien qu’il prenne naissance dans les tropiques, le phénomène imprime sa signature à la totalité du bassin Pacifique via des interactions océaniques, atmosphériques et couplées. Il laisse aussi sa marque dans les autres bassins océaniques, et a des impacts climatiques sur presque tous les continents.

⊏ Comment se caractérise-t’il ?

− La signature en SST se caractérise par des anomalies dans l’est du Pacifique tropical, accompagnées d’anomalies de signe inverse plus faibles aux moyennes latitudes, induisant une structure en forme de “fer à cheval” (Fig. 1.29).

− L’intensité du phénomène et ses caractéristiques varient selon les années, et il se trouve ainsi modulé à basse fréquence. Cette modulation est décennale à interdécennale (∼20-30 ans). Le mode décennal se caractérise par une structure spatiale en SST proche du mode interannuel, mais plus étendu méridionalement.

• Hypothèses proposées...

⊏ Interannuel

− Il est généralement admis qu’ENSO se comporte comme un oscillateur, bien qu’il puisse aussi être considéré comme une succession chaotique d’événements. Les théories oscillatoires ayant le plus de succès sont celles de l’oscillateur retardé, et plus récemment celle de l’oscillateur rechargé/déchargé.

Fig. 1.29: Structure spatiale de la SST associée aux modes interannuel (gauche) et décennal (droite) d’ENSO. D’après Wang et Picaut (2004).

Synthèse

Synthèse

⊏ Basse fréquence

− En ce qui concerne ses modulations basse fréquence, les théories sont beaucoup plus nombreuses, et ne font pas appaître de consensus. Elles font intervenir aussi bien la variabilité des moyennes latitudes que des processus purement tropicaux, une dynamique couplée océan-atmosphère ou des mécanismes chaotiques.

⊏ Changement de climat

− Les années 70 se caractérisent par un changement brutal de climat, généralement considéré comme le reflet d’une oscillation climatique naturelle. Il a une signature en SST de type ENSO, et peut ainsi être interprété comme un exemple de la modulation basse fréquence d’ENSO.

• ... à retenir

⊏ Origine sud

− Plusieurs études récentes s’accordent sur le fait que le changement de climat de 1976 semble avoir pour origine le Pacifique Sud, et proposent un mécanisme plausible basé sur une interaction entre l’océan et l’atmosphère.

⊏ Non-linéarités

− Il a été montré récemment que les épisodes El Niño et La Niña ne sont pas symétriques, et que cette non-linéarité pourrait être la cause de modulation basse fréquence d’ENSO.

− L’idée alors évoquée est que ce sont les modulations d’ENSO (générées de manière non-linéaire) qui induiraient des variations basse fréquence de l’état moyen. Cette suggestion va à l’encontre de l’hypothèse habituellement admise selon laquelle ce sont des changements de l’état moyen qui feraient varier les caractéristiques d’ENSO à basse fréquence.

• En conclusion

ENSO est un phémomène encore loin d’être clairement caractérisé, essentiellement par manque de données océaniques de subsurface (en particulier dans le Pacifique Sud).

Les mécanismes expliquant ses variations interannuelles sont de mieux en mieux appréhendés, notamment grâce à l’arrivée de nouvelles techniques de mesure commme les observations satellitaires, associées à l’occurence ces vingt dernières années des deux épisodes El Niño les plus intenses du siècle. En revanche, ses modulations basse fréquence font l’objet des hypothèses les plus diverses, sans moyen de les valider par les observations. Les séries de mesure les plus longues dont on dispose, en particulier la SST, ne dépassent pas une centaine d’années, et concernent uniquement la surface de l’océan.

De plus, nous choisissons de dissocier le réchauffement climatique attribué au forçage anthropique de la variabilité naturelle du Pacifique.

Objectifs

Objectifs

• Objectifs scientifiques

L’objet de ce travail de thèse est l’étude des modulations basse fréquence de la variabilité interannuelle (ENSO) du Pacifique tropical. Il s’agira dans un premier temps de caractériser la variabilité interannuelle, puis les différentes pistes proposées pour expliquer la variabilité basse fréquence seront explorées, aussi bien les mécanismes purement tropicaux que les connexions éventuelles avec les moyennes latitudes.

Nous nous affranchirons du forçage anthropique des cinquante dernières années, pour que ce signal n’entre pas en interaction avec la variabilité naturelle du climat.

• Modélisation complexe

Ce travail est basé sur l’exploitation de la simulation de contrôle d’un modèle couplé. ▶ La simulation numérique s’avère être pour l’instant une alternative incontournable pour étudier la basse fréquence d’ENSO, dans la mesure où il n’y a pas d’observations de subsurface disponibles à long terme. Seul un modèle d’océan permet d’accéder à la variabilité en subsurface.

▶ Un couplage entre l’océan et l’atmosphère autorise la prise en compte des processus de rétroaction de l’un par rapport à l’autre, permettant ainsi de mettre à jour les mécanismes physiques couplés opérant dans le modèle.

▶ La simulation couplée utilisée n’est pas rappelée en température ou salinité. La concentration des gaz à effet de serre fixée est celle correspondant aux conditions de 1860. On s’affranchit ainsi de l’augmentation des gaz à effet de serre dans l’atmosphère.

• Outils utilisés

L’étude des modes de variabilité dans les tropiques et extra-tropiques est effectuée principalement à l’aide d’outils statistiques appliqués aux différents champs atmosphériques et océaniques : caractérisation des modes dominants (ACP : analyse en composantes principales, analyse en ondelettes) et détermination des modes covariants (analyse en covariance optimale).

Un modèle couplé intermédiaire (ICM) servira d’outil d’interprétation de la variabilité tropicale et permettra de quantifier l’amplitude du signal décennal sur la dynamique équatoriale et son impact dans le système couplé tropical.

Les observations disponibles seront exploitées dans la mesure du possible pour évaluer le réalisme des processus reproduits par le modèle couplé.

• Déroulement de l’étude

Après une première phase de validation du modèle couplé (Chap. 2), il s’agira de caractériser les modes de variabilité basse fréquence du Pacifique tropical reproduits par le modèle, puis de rechercher les processus physiques associés (Chap. 3). Après la conclusion, les perspectives de ce travail fourniront quelques éléments de réponse quant aux connexions éventuelles entre la variabilité tropicale et les moyennes latitudes.

Objectifs

Chapitre 2

Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

h Ce chapitre a pour but de présenter le modèle couplé océan-atmosphère utilisé, et de caractériser, par rapport aux observations, l’état moyen et les modes de variabilité simulés par le modèle dans le Pacifique tropical. Le modèle couplé doit en effet reproduire de manière la plus réaliste possible la variabilité et les mécanismes physiques en jeu, et il convient d’évaluer ce degré de réalisme. Pour cela, la climatologie et la variabilité interanuelle sont comparées dans la mesure du possible aux observations disponibles, pour les champs tels que la température en surface et subsurface, la salinité, les courants, les vents et les précipitations.

2.1 Couplage ORCALIM-ARPEGE

Le modèle couplé utilisé est un modèle global, dont les composantes océanique et atmosphérique sont deux modèles de circulation générale aux équations primitives, le modèle d’océan OPA8 du LODYC (Laboratoire d’Océanographie Dynamique et de Climatologie) et le modèle d’atmosphère ARPEGE-Climat du CNRM (Centre National de Recherches Météorologiques). L’interface entre les deux modèles est assurée par le coupleur OASIS développé au CERFACS (Centre Européen de Recherche et de Formation Avancée en Calcul Scientifique).

2.1.1 Modèle océanique

Le modèle océanique utilisé est ORCA2, la configuration globale du modèle de circulation générale océanique (OGCM) OPA8.2, développé au LODYC (Madec et al. 1998). C’est un modèle hydrostatique aux équations primitives, avec une formulation de surface libre. Les variables pronostiques sont le champ tri-dimensionnel de vitesse et les caractéristiques thermohalines de l’eau de mer. La distribution des variables se fait sur une grille

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

C d’Arakawa tri-dimensionnelle. Le point de convergence dans l’hémisphère Nord a été remplacé par deux pôles rejetés sur les terres (Asie et Amérique du Nord) pour éviter les problèmes de singularité (Murray 1996).

La résolution horizontale est de 2^∘ en longitude, et la résolution méridienne est fonction de la latitude (2^∘ cos(ϕ)), avec une maille plus fine à l’équateur (0.5^∘) permettant d’améliorer la dynamique équatoriale, notamment la résolution des échelles méridiennes fines associées aux modes baroclines d’ordre élevé (Fig. 2.1). Il y a 31 niveaux sur la verticale, avec une plus haute résolution (10m) dans les 150 premiers mètres. Le pas de temps utilisé est d’1h36, correspondant à 15 pas de temps par jour. La bathymétrie et les lignes de côtes sont issues de l’atlas global de Smith et Sandwell (1997).

Fig. 2.1: Grille du modèle océanique ORCA2 (http ://www.lodyc.jussieu.fr/opa/)

L’équation d’état utilisée est celle de Jackett et McDougall (1995), exprimant la densité en fonction de la pression, la salinité et la température potentielle. Les coefficients de viscosité et diffusion turbulente sur la verticale sont calculés selon un schéma avec fermeture 1.5 en énergie cinétique turbulente (Blanke et Delecluse 1993), permettant une formulation explicite de la couche de mélange ainsi qu’une diffusion réduite dans la thermocline. La diffusion horizontale de moment cinétique est assurée par un opérateur de type Laplacien, dont le coefficient de diffusion turbulente varie de 40 000 m^2/s à 2000 m^2/s dans les régions équatoriales, et croît avec la profondeur. Le mélange latéral des traceurs (température et salinité) est isopycnal (Guilyardi et al. 2001). Des flux nuls de chaleur et de sel sont appliqués comme conditions aux bords et au fond.

Le modèle d’océan inclut le modèle de glace de mer LIM (Louvain Ice Model : modèle de glace de Louvain), développé par Fichefet et Maqueda (1997). C’est un modèle de type Hibler, prenant en compte les processus dynamiques et thermodynamiques. Il tourne sur la même grille que le modèle d’océan, et calcule les flux de chaleur, sel et eau douce utilisés pour forcer le modèle d’océan. Un modèle à 3 couches, qui prend en compte le stockage

2.1 Couplage ORCALIM-ARPEGE

de chaleur sensible et latente dans le système glace-neige, simule les variations d’épaisseur de neige et de glace en réponse aux flux de chaleur de surface et du fond. La variation de concentration de la glace due aux processus thermiques est fonction du bilan d’énergie en surface (Fichefet et Morales Maqueda 1997).

2.1.2 Modèle atmosphérique

Le modèle atmosphérique est la version 3 du modèle de circulation générale atmosphérique (AGCM) ARPEGE-Climat développé à Météo-France (Déqué et al. 1994). La configuration standard de la version Climat utilise une troncature triangulaire T63. Les flux diabatiques et les termes non-linéaires sont calculés sur une grille gaussienne de 2.8^∘ en longitude par 2.8^∘ en latitude. L’atmosphère est discrétisée en 31 niveaux verticaux, dont 20 dans la troposphère, en utilisant une coordonnée verticale hybride, du sol jusqu’à 34km (7.35hPa). Le pas de temps du modèle pour cette résolution est de 30 minutes.

ARPEGE-Climat comprend les paramétrisations physiques atmosphériques classiques, et prend en compte les processus liés aux surfaces continentales via le modèle d’interaction sol-végétation-atmosphère ISBA (Douville 1998). La convection profonde est représentée par le schéma de flux de masse développé par Bougeault (1985), et les processus radiatifs suivent le schéma de rayonnement de Morcrette (1990). La paramétrisation des ondes longues inclut les effets des traceurs gazeux (CH_4, N_2O, CFC_{11−12}) ainsi que du CO_2, O_3 et H_2O. Les paramétrisations des conditions aux frontières et de la turbulence sont basées sur l’échange vertical avec des coefficients fonction du nombre de Richardson local, selon la méthode de Louis et al. (1982).

2.1.3 Couplage

L’échange des données, l’interpolation d’une grille à l’autre et la synchronisation temporelle entre ARPEGE-Climat et ORCALIM sont assurés par le coupleur OASIS version 2.5, développé au CERFACS (Valcke et al. 2000).

D’un côté les moyennes journalières de SST, de l’extension de la glace de mer, et de l’albedo en surface sont fournis par l’océan à l’atmosphère. De l’autre, l’atmosphère fournit à l’océan les moyennes journalières de flux de chaleur en surface, de quantité de mouvement et d’eau douce. La conservation globale des flux est réalisée au passage des flux de chaleur et d’eau. La concentration des gaz à effet de serre est fixée à une valeur pré-industrielle et aucune correction de flux ni rappel en température ou salinité ne sont appliqués.

L’état initial atmosphérique correspond au mois de janvier d’une intégration noncouplée d’ARPEGE-Climat. L’état initial océanique correspond à la climatologie Levitus pour la température et la salinité (Antonov et al. 1998, Boyer et al. 1998), et les champs de vitesse sont mis à zéro.

A partir de l’état initial, une période de 10 ans permet au système d’absorber le choc de départ pour atteindre l’équilibre géostrophique (ajustement de la glace aux conditions

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

initiales Levitus, ajustements atmosphère-océan, ajustements des divers réservoirs terrestres ou de la glace de mer). La simulation est alors poursuivie pendant 260 ans. Elle sera appelée par la suite “PR1”.

2.1.4 Dérive initiale

Les dix premières années de “spin-up”’ n’ont cependant pas suffi au modèle pour atteindre un état d’équilibre dans les premières couches de l’océan. Une dérive en température et salinité apparaît, surtout marquée aux moyennes latitudes, les soixante années suivantes.

Dans les tropiques (20^∘S-20^∘N), le Pacifique subit ainsi un léger refroidissement les premières décennies, puis se stabilise (Fig. 2.2). La salinité est quant à elle relativement stable (Fig. 2.3). A l’inverse le nord du bassin se caractérise par une dérive en salinité assez importante (0.25 psu en soixante ans), mais c’est le sud qui subit la plus forte tendance, avec à la fois une dérive en SST (plus de 0.6^∘C en 90 ans) et une petite dérive

Fig. 2.2: Evolution de la SST (^∘C) dans le Pacifique Nord (haut, moyenne dans la boîte 120^∘E- 260^∘E/20^∘N-70^∘N), tropical (milieu, moyenne dans la boîte 120^∘E-290^∘E /20^∘S-20^∘N) et Sud (bas, moyenne dans la boîte 120^∘E-290^∘E/70^∘S-20^∘S). La courbe en trait fin représente l’évolution des moyennes annuelles, elle est grisée en fonction de la moyenne sur les 200 dernières années. La courbe en trait épais représente la SST filtrée sur 11 ans à l’aide d’une fenêtre de Hanning.

2.1 Couplage ORCALIM-ARPEGE

en salinité (0.1 psu en 70 ans). La salinité a un comportement en surface dissocié de la température suivant la latitude, signifiant que la densité subit aussi des ajustements, liés de plus à des variations des champs atmosphériques. En étudiant de manière analogue les champs atmosphériques, on note que la température et le géopotentiel au niveau de pression 500 hPa (niveau moyen entre le sol et la troposphère) subissent aussi cette période d’ajustement de soixante ans dans les tropiques et le Pacifique Nord, et de 90 ans dans le Pacifique Sud où elle est également plus marquée.

Fig. 2.3: Evolution de la SSS (psu) dans les boîtes définies Fig. 2.2. La courbe en trait fin représente l’évolution des moyennes annuelles, elle est grisée en fonction de la moyenne sur les 200 dernières années. La courbe en trait épais représente la SSS filtrée sur 11 ans aa l’aide d’une fenêtre de Hanning.

Bien que la dérive soit plus longue dans le Pacifique Sud que dans les autres bassins, nous avons choisi de ne nous affranchir que des soixante premières années pour effectuer les analyses, au vu du comportement relativement stable des différents champs dans les tropiques après cette période. On remarque néanmoins une très légère tendance (négative en SST et positive en salinité) un peu plus marquée dans le sud, bien qu’en subsurface (moyenne sur les 300 premiers mètres), l’évolution de la température s’apparente plutôt à un changement de régime. Elle est en effet caractérisée par deux périodes stables séparées par un refroidissement aux alentours de l’année 180 (Fig. 2.4). Par la suite un filtrage des champs avant analyse nous permettra d’éliminer toute tendance linéaire.

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.4: Evolution de la température de subsurface (^∘C) entre 0 et 300 m dans les boîtes définies Fig. 2.2. La courbe en trait fin représente l’évolution des moyennes annuelles, elle est grisée en fonction de la moyenne sur les 200 dernières années. La courbe en trait épais représente la température filtrée sur 11 ans à l’aide d’une fenêtre de Hanning.

2.1.5 Comparaison avec les observations : jeux de données utilisés

L’état moyen du modèle, le cycle saisonnier et la variabilité simulés sont validés dans les parties suivantes à l’aide de différents jeux d’observation, pour l’océan et l’atmosphère. Bien sûr la qualité des jeux de données est variable, ils couvrent une période plus ou moins longue et les données sont souvent reconstruites statistiquement dans les zones où elles sont rares, comme le Pacifique Sud. Néanmoins cette étape est nécessaire pour accorder crédit aux analyses qui seront effectuées. De plus, l’état moyen et la manière dont le modèle couplé représente les modes de variabilité peuvent être évalués en fonction des modèles couplés dejà existants.

Les principaux jeux de données utilisés lors de ce travail sont :

– le jeu de données du “Hadley Centre” pour la température de surface (HadISST, 1871-1999, version 1.1, Rayner et al. 2003) – les produits satellitaires de tension de vent ERS-1 and ERS-2 du CERSAT (http ://www.ifremer.fr/cersat/fr/data/download/download.htm)

2.2 Etat moyen

– les données TAO (http ://www.pmel.noaa.gov/tao) pour la profondeur de l’isotherme 20^∘C – la climatologie Levitus pour la température (Antonov et al. 1998) et la salinité (Boyer et al. 1998) – les données Kaplan et al. (1998) pour la SST et la SLP

2.2 Etat moyen

a. Atmosphère : une double ITCZ

La tension de vent simulée en surface présente des structures similaires à celles observées (Fig. 2.5). Les alizés sont cependant trop forts (de 60 à 70%) dans les subtropiques, entre 5^∘N et 25^∘N et entre 10^∘S et 30^∘S, à l’ouest de 120^∘W. Ils sont de plus trop étendus zonalement, donnant lieu à des intensités trop élevées dans la partie ouest du bassin entre 5^∘N et 25^∘N. Au large des côtes sud-américaines, les alizés de sud-est sont à l’inverse affaiblis et cantonnés trop à l’est. Au lieu de s’étendre jusqu’à 140^∘W, ils s’orientent est/nord-est dès 100^∘W (sous-estimation de la composante méridienne). Ce défaut est associé à une trop grande extension vers l’est de la zone de vent faible au sud de l’équateur, correspondant à la SPCZ (entre 150^∘E et 120^∘W). Dans cette zone les vents d’est s’orientent nord/nord-est, induisant un léger décalage de la SPCZ vers le sud.

Fig. 2.5: Tension de vent en surface (N/m^2) de la simulation PR1 (a) et des observations satellitales ERS1-2 (b). Les contours représentent le module et sont tracés tous les 2.5 10^{−2} N/m^2.

Le champ de précipitations confirme cette trop grande extension vers l’est de la SPCZ (Fig. 2.6), conduisant à la simulation d’une double ITCZ au sud de l’équateur. Ce défaut est caractéristique de la plupart des modèles couplés (AchutaRao et Sperber 2002, Davey et al. 2002). On note que la quantité de précipitations simulée est plus faible que dans la réalité, avec des taux de 8-10 mm/jour au maximum au lieu de 12-14 mm/jour.

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.6: Précipitations en surface (mm/jour) de la simulation PR1 (a) et des observations issues du CDC (b). Les précipitations inférieures à 4 mm/jour ne sont pas représentées.

b. Océan

La signature de la double ITCZ également est visible sur le champ de température de surface de l’océan (Fig. 2.7). L’extension zonale de la SPCZ coïncide avec une extension sud de la “warm pool” trop à l’est, induisant des températures trop élevées le long des côtes du Pérou/Chili. Ce biais chaud dans le sud-est (atteignant 2^∘C le long des côtes) est associé à la sous-estimation de la composante méridienne des alizés, réduisant l’efficacité de l’upweling côtier, mais aussi à une mauvaise représentation par le modèle d’atmosphère des nuages bas stratiformes (stratocumulus) dans cette région (Terray 1998). La zone chaude au nord de l’équateur n’est quant à elle pas assez étendue méridionalement et reste confinée le long de l’équateur. Le second défaut caractéristique de cette simulation couplée est une extension zonale vers l’ouest de la langue d’eau froide équatoriale beaucoup trop importante ; elle atteint quasiment le bord ouest du bassin. De manière plus générale, l’ouest du bassin est caractérisé par des températures de surfaces trop froides, conduisant à un gradient zonal de température à l’équateur trop peu marqué (Fig. 2.8). La différence avec les observations peut atteindre 2^∘C le long de l’équateur à cause de l’extension de la langue d’eau froide. La température de la warm pool et de la zone correspondant à l’ITCZ

Fig. 2.7: SST (^∘C) de la simulation couplée PR1 (a) et des observations HadISST (b). L’isotherme 28^∘C est représentée en gras.

2.2 Etat moyen

est inférieure de 1^∘C à 2^∘C à celle observée. Le biais froid dans ces zones de convergence peut expliquer l’activité convective trop faible remarquée via le champ de précipitations (Fig. 2.6).

Fig. 2.8: SST (^∘C) de la simulation couplée PR1 (trait continu) et des observations HadISST (pointillés) le long de l’équateur (2^∘S-2^∘N).

Vu le rôle important joué par la thermocline dans les tropiques, le modèle couplé doit aussi être capable de simuler la structure verticale de température de la manière la plus réaliste possible. Les variations de la thermocline entrent en jeu notamment dans le processus de rétroaction positive associé à ENSO proposé par Bjerknes (Chap. 1.2). Le gradient zonal de SST le long de l’équateur est lié à la circulation de Walker et aux alizés via l’upwelling équatorial. L’efficacité de cette rétroaction dépend entre autres des propriétés de la thermocline équatoriale, comme sa profondeur, son épaisseur et sa pente zonale. Ainsi dans l’est du Pacifique équatorial, le champ de température de subsurface est plus sensible aux variations de profondeur de la thermocline lorsqu’elle est proche de la surface (Zebiak et Cane 1987). Meehl et al. (2001) ont montré, par comparaison de modèles couplés, qu’une thermocline peu épaisse (fort gradient vertical de température) et proche de la surface a tendance à favoriser des épisodes El Niño de forte amplitude.

Fig. 2.9: Structure verticale de la température (^∘C) pour la simulation PR1 (a) et la climatologie Levitus (b). La profondeur de l’isotherme 20^∘C est représentée en gras.

La structure verticale de température simulée par le modèle est relativement réaliste (Fig. 2.9). La thermocline est cependant plus proche de la surface dans l’ouest et le centre du bassin que dans les observations Levitus et al. (1994), induisant une pente est-ouest

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

moins prononcée que dans la réalité. Elle est de plus trop diffuse, autre biais classique des modèles océaniques.

La structure en densité est cohérente avec la structure en température (Fig. 2.10). La salinité variant moins que la température dans les couches de surface du Pacifique tropical, la pycnocline suit la thermocline. L’isotherme 20^∘C, habituellement considérée comme représentative de la thermocline, est proche de l’isopycne σ=25, ce qui est aussi le cas pour les observations.

Fig. 2.10: Structure verticale de la densité (σ) pour la simulation PR1 (a) et la climatologie Levitus (b). La profondeur de l’isotherme 20^∘C est représentée en gras.

2.2.1 Structure verticale dans l’océan : décomposition en modes baroclines

Le fait que la thermocline soit trop diffuse et donc plus “épaisse” suggère une plus grande contribution des modes baroclines verticaux d’ordre élevé (Gent et Luyten 1985). Pour aller plus loin dans la description de l’état moyen du modèle, nous avons donc effectué une décomposition en modes verticaux baroclines de la stratification moyenne, à partir des champs de température et de salinité.

Cette décomposition (Dewitte et al. 1999) fournit en particulier deux paramètres critiques contrôlant la contribution relative des modes baroclines et donc la dynamique couplée associée aux ondes équatoriales : P_n(x,t) et scl_n(x,t). Les valeurs de ces coefficients peuvent avoir un impact important, en particulier sur la variabilité des modèles couplés simples (Dewitte 2000, Yeh et al. 2001, Moon et al. 2004).

Dans la théorie ondulatoire linéaire, P_n est le coefficient de projection du vent sur les modes baroclines, et quantifie la part de l’énergie du vent attribuée aux modes baroclines :

P_n(x, t) = ∫_0 −H(x) F^2_n (x, z, t)dz (2.1)

où F_n est la structure des modes baroclines à l’équateur et H(x) la profondeur de l’océan le long de l’équateur.

2.2 Etat moyen

Le coefficient scl_n permet quant à lui de reconstituer les variations de profondeur de la thermocline, par pondération de la contribution des modes baroclines aux anomalies de pression de surface. Il se définit par :

scl_n(x, z, t) = g N^2(x, z, t) dF_n dz (x, z, t) (2.2) où N^2 est la fréquence de Brunt Vaïssala.

La relation permettant de déterminer les variations de thermocline (δ) associées aux modes baroclines est :

δ = M∑ n=1 scl_n(x, z = D, t).p_n(x, y, t) (2.3) où M est le nombre de modes baroclines retenus, p_n la contribution des modes aux anomalies de pression de surface et D la profondeur moyenne de la thermocline. La profondeur de l’isotherme 20^∘C est utilisée pour le paramètre D. Dans le centre du bassin à 180^∘, où la variabilité de la tension de vent est maximale, la profondeur de la D20 dans le modèle est de 128 m. Les valeurs des coefficients scl_n associés aux différents modes baroclines sont relativement réalistes comparativement à celles obtenues d’après la climatologie Levitus, bien qu’elles soient plus importantes pour les modes 1 et 2. Le paramètre scl_n sera exploité ultérieurement, lors de l’étude de la basse fréquence dans le modèle.

Les valeurs des coefficients de projection du vent P_n associés à la stratification équatoriale moyenne sont représentées figure 2.11 pour les 6 premiers modes le long de l’équateur. L’allure des courbes est comparable à celles obtenues à partir d’un modèle d’océan forcé par des vents réalistes (Dewitte et al. 1999). Le premier mode est dominant dans l’ouest du Pacifique et décroît vers l’est, et inversement pour le second mode. P_1 et P_2 sont égaux à la longitude 180^∘. Dans l’extrême est du bassin, les coefficients d’ordre supérieur à 3 sont élevés, en accord avec une thermocline plus proche de la surface et la topographie du fond dans cette région. Dans l’ouest et le centre du Pacifique, ils atteignent 40 à 60% de

la valeur des coefficients P_1 et P_2, ce qui est plus important que dans le cas d’un modèle forcé (Dewitte et al. 1999) ou de produits assimilés (Yeh et al. 2001, Moon et al. 2004).

La relativement grande contribution des modes baroclines d’ordre élevé dans le modèle est ainsi cohérente avec la diffusivité importante de la thermocline. Les modes d’ordre élevé jouent de plus un rôle important du fait qu’ils sont associés à une vitesse de phase plus lente et donc à des modes de variabilité plus basse fréquence que le premier mode. Le coefficient P_3 en particulier, de par sa valeur importante dans le centre du bassin (0.25 à 180^∘ comparativement à 0.10 dans le modèle forcé de Dewitte et al. 1999), devrait ainsi favoriser des modes de variabilité basse fréquence (Dewitte 2000).

Comme dernier diagnostique sur la variabilité de la structure verticale dans la simulation, les anomalies de courant zonal de surface sont projetées sur la structure verticale des

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.11: Coefficients de projection du vent le long de l’équateur pour les six premiers modes baroclines. Ils sont calculés à partir de la stratification moyenne de la simulation PR1.

modes, pour évaluer la contribution effective de chaque mode à la variabilité du courant (Fig. 2.12). La variabilité du courant zonal, très équatoriale, présente un maximum situé à l’extrême ouest, tout comme la variabilité de la tension de vent zonale à l’équateur et celle de la contribution cumulée des modes 4 à 10. Cette localisation très à l’ouest de la variabilité comparée aux résultats d’une simulation forcée (Dewitte et al. 1999) aura tendance à

Fig. 2.12: Variabilité du courant zonal de surface (cm.s^{−1}) : variabilité totale (a) et contribution du premier mode (b), du second mode (c), du troisième mode (d) et de la somme des modes quatre à dix (e). Anomalies de tension de vent zonale (f) (Dyn.cm^{−2}). L’intervalle des contours est de 4 cm.s^{−1} pour le courant, 0.04 Dyn.cm^{−2} pour la tension de vent. Les valeurs supérieures à 16 cm.s^{−1} pour le courant et 0.2 Dyn.cm^{−2} pour la tension de vent sont colorées.

2.2 Etat moyen

privilégier une rétroaction rapide de type oscillateur retardé (les ondes de Rossby forcées se propageant sur une plus courte distance avant de se réfléchir en ondes de Kelvin à la frontière ouest). La spécificité de la structure verticale mise ici en évidence, en particulier l’importance des modes d’ordre élevé, devrait avoir un impact sur le type de mode couplé se développant dans le modèle (Chap. 2.3).

2.2.2 Cycle saisonnier

Le cycle saisonnier joue un rôle important vis à vis des événements El Niño. Il a ainsi été suggéré que l’interaction entre les deux conduit à une apériodicité d’ENSO, voire à une variabilité décennale du phénomène (Tziperman et al. 1994, Wang et Weisberg 1999b). De plus, les observations révèlent que les événements ENSO sont généralement “calés” sur le cycle saisonnier. Leur phase de développement a lieu durant le printemps et l’été boréals, puis ils atteignent leur amplitude maximale durant les mois de décembre/janvier. Le cycle saisonnier est donc un élément important que le modèle couplé doit être capable de reproduire.

Le cycle saisonnier de la SST à l’équateur s’avère proche du cycle observé (Fig. 2.13). Le refroidissement puis le réchauffement dans l’est du bassin sont reproduits, mais ne sont pas assez contrastés et sont de plus décalés dans le temps. Dans l’ouest du bassin le modèle simule à l’inverse un cycle saisonnier trop contrasté par rapport aux observations, dû à une extension zonale trop importante de la langue d’eau froide. Le refroidissement initié dans l’est persiste en effet trop longtemps dans le modèle (de janvier à avril) en s’étendant vers l’ouest du bassin, ce qui a pour effet d’avorter en partie le réchauffement qui a normalement lieu en mars/avril. Ce dernier est donc trop tardif et d’amplitude trop faible. Le maximum a lieu en mai au lieu de mars/avril et est inférieur de 1^∘C à celui observé. On peut aussi noter que le refroidissement se développe trop rapidement par

Fig. 2.13: Cycle saisonnier de la SST (^∘C) à l’équateur (2^∘S-2^∘N) pour la simulation PR1 (a) et les observations HadISST (b).

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

rapport aux observations (le maximum a lieu un mois plus tôt que dans les observations, juillet/août au lieu de septembre) et que son amplitude est supérieure de 0.5 à 1^∘C à celle observée.

L’extension à l’ouest des anomalies saisonnières de SST peut être reliée au comportement du vent en surface. Les observations présentent un renforcement des alizés dans le centre du Pacifique équatorial (de 170^∘E à 120^∘E) en décembre/janvier. Dans le modèle couplé, ce renforcement s’avère deux fois plus faible que celui observé, et est homogène tout le long de l’équateur. Il s’étend ainsi jusqu’au bord ouest du bassin, induisant comme pour la SST un cycle saisonnier dans la partie ouest non présent dans les observations. Cette extension zonale des alizés de janvier à avril est cohérente avec l’extension vers l’ouest de la langue d’eau froide à la même période, confinant la warm pool trop à l’ouest. Le renforcement des alizés observé en juillet/août dans le centre du bassin est lui-aussi mal reproduit par le modèle. Il est simulé avec une bonne amplitude, mais 30^∘ à l’est de celui observé. Ces alizés proches de la côte sud-américaine pourraient être la cause d’un renforcement de l’upwelling côtier, expliquant les SST trop froides à cette période. Deux mois plus tard, le modèle simule des vents d’ouest aux alentours de 160^∘E. Ces vents d’ouest sont présents dans les observations, mais ont lieu deux à trois mois plus tard et sont situés 20^∘ plus à l’ouest.

Fig. 2.14: Cycle saisonnier de la tension de vent zonale (N.m^{−2}) à l’équateur (2^∘S-2^∘N) pour la simulation PR1 (a) et les observations satellitales ERS1-2 (b).

Curieusement, en subsurface, la thermocline simulée par le modèle couplé présente un cycle saisonnier beaucoup plus prononcé que celui des observations. La profondeur de l’isotherme 20^∘C (D20), utilisée pour représenter les mouvements verticaux de la thermocline autour de son état moyen, est représentée figure 2.15. La D20 se rapproche de la surface de janvier à juin, entre 170^∘E et 110^∘W. En mai/juin, elle s’approfondit dans l’ouest (entre 150^∘E et 180^∘), augmentant la pente est-ouest de la thermocline vers 160^∘W. Cet approfondissement dans l’ouest est aussi observé dans la climatologie Levitus, mais a lieu un à deux mois plus tôt. Le fait que la thermocline soit peu profonde au printemps

2.2 Etat moyen

est cohérent avec des températures en surface plus froides que celles observées à cette période, et peut aussi être relié aux alizés trop forts à l’ouest du bassin.

Fig. 2.15: Cycle saisonnier de la profondeur de l’isotherme 20^∘C (m) à l’équateur (2^∘S-2^∘N) pour la simulation PR1 (a) et les observations TAO (b).

2.2.3 Conclusion

L’état moyen et le cycle saisonnier de la simulation, malgré les biais identifiés, sont relativement réalistes. Beaucoup de ces biais sont communs à la plupart des modèle couplés (AchutaRao et Sperber 2002) : la simulation d’une double ITCZ, une thermocline trop diffuse, un upwelling côtier mal reproduit, une extension zonale trop importante de la langue d’eau froide. Cette simulation couplée se caractérise de manière plus générale par un état moyen plus froid de 1 à 2^∘C par rapport aux observations, surtout dans la partie ouest du bassin, induisant un gradient zonal de SST trop faible, et donc des vents équatoriaux eux-aussi trop faibles. Le cycle saisonnier est malgré tout suffisament réaliste pour permettre au modèle couplé de reproduire les principaux mécanismes physiques opérant dans le Pacifique tropical. La simulation du cycle saisonnier est de plus qualitativement supérieure à beaucoup de modèles couplés. Pour exemple, la version précédente du modèle d’océan (OPA7) couplée au même modèle atmosphérique présente un cycle saisonnier en SST encore moins contrasté temporellement, qui ne reproduit quasiment pas le réchauffement printanier dans l’est du bassin. Une étude de la structure verticale via une décomposition en modes baroclines révèle de plus une contribution importante des modes d’ordre élevé, sur lesquels se projette la variabilité basse fréquence. Ce résultat laisse supposer la présence dans le modèle d’une variabilité décennale à l’équateur liée à la dynamique océanique linéaire. La contribution des modes baroclines d’ordre élevé semble un peu supérieure à celle observée dans la réalité, et est ainsi cohérente avec le fait que la thermocline du modèle soit plus diffuse que dans les observations.

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

2.3 Variabilité interannuelle

2.3.1 Indice Niño3

L’évolution temporelle d’ENSO est traditionnellement représentée par les variations de SST dans l’est du Pacifique, plus précisément dans la région Niño3 (150^∘W-90^∘W, 5^∘S-5^∘N). La moyenne spatiale des anomalies de SST dans cette région (l’indice Niño3), calculée pour la simulation couplée, montre que le modèle est capable de simuler une alternance d’événements chauds et d’événements froids (Fig. 2.16). La fréquence des événements est plus élevée que dans les observations, et on remarque également une amplitude plus importante (l’écart-type observé des anomalies de SST dans la région Niño3 est de 0.8^∘C alors qu’il atteint 1.3^∘C pour la simulation couplée). Cette simulation se caractérise de plus par une grande régularité des événements chaud et froid, mais ils sont malgré tout clairement modulés à basse fréquence.

Fig. 2.16: Anomalies de température de surface (^∘C) dans la région Niño3 pour la simulation PR1 (a) et les observations HadISST (b). Seulement 129 années du modèle sont représentées (années 35 à 164) pour la comparaison avec les observations HadISST (1871-1999).

2.3.2 Caractéristiques spatiales

Une analyse en composantes principales (ACP) est utilisée pour extraire le signal dominant dans le Pacifique tropical. L’ACP de la SST révèle que le mode de variabilité dominant dans le modèle couplé est bien du type ENSO (Fig. 2.17.a et b). Malgré une amplitude trop importante, la structure spatiale dans les tropiques est correctement reproduite et réaliste lorsqu’on la compare aux observations et aux résultats d’autres modèles

2.3 Variabilité interannuelle

couplés (AchutaRao et Sperber 2002). Le pourcentage de variance expliqué par ENSO (∼56%) est comparable à celui des observations (∼54%). Il est significatif à 99% d’après un test de Monte-Carlo. Cette simulation présente tout de même quelques-uns des biais caractéristiques aux modèles couplés, comme une extension zonale vers l’ouest trop importante et une structure spatiale confinée près de l’équateur. Cette dernière caractéristique, associée à des échelles méridiennes fines, est cohérente avec une contribution importante des modes baroclines verticaux d’ordre élevé (Chap. 2.2).

Fig. 2.17: Structure spatiale de la SST (^∘C) associée au mode dominant de l’ACP pour la simulation PR1 (a) et les observations HadISST (b). L’analyse en ondelettes de la composante principale est représentée pour la simulation PR1 (c) et les observations (d). Les contours noirs représentent l’énergie significative à 95% par rapport à un bruit rouge. La région hachurée représente le cône d’influence, où le zéro-padding réduit la variance

L’analyse en ondelettes de la série temporelle de la composante principale permet d’obtenir une représentation du spectre fréquentiel en fonction du temps (Fig. 2.17.c et d). L’analyse indique que la variabilité associée à ENSO dans le modèle est centrée autour de 2-3 ans, alors qu’elle est comprise entre 2 et 7 ans pour les observations. On remarque de plus l’extrême régularité des événements ENSO simulés par rapport aux observations. D’autre part, le signal simulé est entièrement dominé par la variabilité quasi-biennale.

2.3.3 Variabilité en subsurface associée à ENSO

Le comportement de la thermocline associé aux événements ENSO est étudié via une ACP de la profondeur de l’isotherme 20^∘C. Les deux premiers modes expliquent respectivement 32% et 24% de la variance totale. Ils varient à la même échelle de temps

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

interannuelle que le mode en SST, avec une période comprise entre 2 et 4 ans. Les structures spatiales associées (Fig. 2.18.a et b.) indiquent que l’anomalie classique de pente associée aux événements ENSO se projette sur le second mode. Une plongée (remontée) de la thermocline dans l’est du Pacifique équatorial, et donc une réduction (augmentation) de la pente est-ouest, correspond aux épisodes chauds El Niño (froids La Niña). Ce mode de D20 précède de 2-3 mois le mode en SST (la corrélation entre les deux est 0.88, significative à 99%, Fig. 2.18.d), en accord avec l’hypothèse d’une réponse en onde de type Kelvin à des anomalies de vent d’ouest dans le centre du Pacifique durant El Niño (inverse durant La Niña).

Fig. 2.18: Structure spatiale de la D20 (m) associée au mode 1 (a) et au mode 2 (b) de l’ACP pour la simulation PR1. Corrélation déphasée de la série temporelle du mode dominant de l’ACP de la SST avec la série temporelle des modes 1 (c) et 2 (d) de l’ACP de la D20. Le niveau significatif à 95% est indiqué en pointillés.

Le premier mode de D20 se caractérise quant à lui par de larges anomalies de signe opposé au mode 2, s’étendant entre 15^∘S et 7^∘N dans l’ouest du bassin. Les événements El Niño (La Niña) sont ainsi associés à une remontée (une plongée) de la thermocline dans l’ouest, représentative de la réponse en ondes de Rossby forcée par les anomalies interannuelles de vent. Des anomalies de signe inverse sont confinées le long des côtes péruviennes. Ce mode est en retard de 6 mois sur le mode 2, et de 3-4 mois sur le mode en SST (la corrélation est 0.92, significative à 99%, Fig. 2.18). Comme proposé par Jin (1997), ce mode semble correspondre au processus d’ajustement associé à la recharge-décharge du contenu en chaleur du guide d’onde équatorial lors des événements ENSO.

2.3 Variabilité interannuelle

Nous avons alors testé la réponse de la profondeur de thermocline à des anomalies de vent le long de l’équateur dans le modèle couplé, en régressant les anomalies de D20 sur les anomalies de tension de vent zonale moyennée entre 140^∘E et 90^∘W (Fig. 2.19). Les valeurs positives de l’échelle de temps indiquent que les anomalies de tension de vent devancent les anomalies de D20. Considérant des anomalies de vent d’ouest le long de l’équateur, la réponse océanique du modèle se traduit quasi immédiatement par une remontée de la thermocline dans l’est du bassin (∼12m) et une plongée dans l’ouest (∼14m) 2 à 3 mois après, conduisant à une réduction de la pente (un “aplatissement”) de la thermocline le long de l’équateur. Cette relation de phase suggère le rôle respectif d’ondes de Kelvin et Rossby dans l’est et l’ouest du Pacifique dans le processus d’ajustement de la thermocline. La remontée de la thermocline initialement située dans l’ouest du bassin se propage les mois suivants jusqu’au bord est, où la thermocline avait initialement subi un approfondissement. Dix mois après l’anomalie initiale de vent d’ouest, la thermocline s’est rapprochée de la surface sur toute la largeur du bassin. Cette remontée de la thermocline, favorisant l’échange entre les eaux froides de subsurface et la surface via l’upwelling moyen, conduit à un refroidissement en surface. Les anomalies de SST vont alors éventuellement changer de signe, conduisant à un renversement du cycle ENSO.

Fig. 2.19: Régression déphasée de la D20 (m) sur la tension de vent zonal moyennée entre 140^∘E et 90^∘W. L’intervalle des contours est de 2 m. Le contour en gras indique le niveau de significativité 99%.

Les observations montrent le même type de comportement durant l’événement de 1997- 98 (Fig. 2.20), avec une large remontée de la thermocline tout le long de l’équateur durant l’année suivant le réchauffement initial de surface dans l’est du Pacifique. Cet enchaînement de processus peut être relié au modèle d’oscillateur rechargé-déchargé proposé par Jin (1997) pour expliquer ENSO, basé sur une accumulation du contenu en chaleur puis sa décharge durant les événements El Niño (Chap. 1.2.2).

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.20: Anomalies de SST (a,^∘C) et de D20 (b, m) issues des observations TAO (http ://www.pmel.noaa.gov/tao/jsdisplay) de 1994 à 2002, le long de l’équateur.

2.3.4 Variabilité atmosphérique associée à ENSO

Une analyse en covariance optimale ou SVD (singular values decomposition) entre la SST et la tension de vent zonal (TX) permet d’évaluer le comportement atmosphérique associé à ENSO. Le mode dominant issu de l’analyse correspond bien à ENSO, et présente les mêmes caractéristiques en SST que celles décrites précédemment. Il explique 92% de la covariance entre les deux champs, et les séries temporelles associées à chaque champ présentent une corrélation de 0.86. Ces deux résultats sont significatifs à 99% (test de Monte-Carlo). Les anomalies de vent zonal associées à la SST sont des anomalies de vent d’ouest, comme observé, mais dont l’extension zonale, comme pour l’état moyen, est trop importante (Fig. 2.21).

Fig. 2.21: Structures spatiales du mode 1 de la SVD entre la SST (^∘C) et TX (N/m^{−2}) pour la simulation PR1. La SST est représentée par les couleurs, TX par les contours. L’intervalle des contours est 3.10^{−3} N/m^{−2}.

La tension de vent zonal observée (Fig. 2.22.b) se caractérise par une structure spatiale centrée sur l’équateur avec un maximum à environ 170^∘W. A l’est de 130^∘W, le signe des

2.3 Variabilité interannuelle

anomalies s’inverse. Pour la simulation, le maximum des anomalies de vent est centré autour de 150^∘W, soit 20^∘ plus à l’est que les observations, et les anomalies s’étendent sur toute la largeur du bassin. Elles sont situées un peu au sud de l’équateur, entre 3^∘N et 10^∘S, au lieu d’être centrées sur l’équateur. La variance expliquée en SST dans le modèle est plus importante que dans les observations (55% pour 42%), alors que celle de TX est plus faible (14% pour 22%).

Fig. 2.22: Structures spatiales issues du premier mode SVD entre la SST (a) et TX (b) pour les observations. Les valeurs sont normalisées par leur variance respective. La variance expliquée est indiquée en haut du graphique. L’intervalle des contours est 0.01. Les valeurs supérieures à 0 sont colorées. D’après Yeh et al. (2001).

2.3.5 Calage sur le cycle saisonnier

L’indice Niño3 issu des différents jeux de données disponibles montre que les événements El Niño aussi bien que les événements La Niña atteignent leur amplitude maximale à la fin de l’année, entre novembre et janvier (An et Wang 2001). Ce “verrouillage” du pic des événements El Niño sur le cycle saisonnier est une des caractéristiques les plus robustes d’ENSO (pour les événements La Niña, il faut néanmoins garder à l’esprit que ce phasage sur décembre/janvier est plus discutable, car moins évident dans les observations). Malgré la fréquence trop élevée des événements simulés, le modèle couplé reproduit ce phasage avec le cycle saisonnier. La période dominante des événements ENSO dans le modèle étant comprise entre 2 et 3 ans, l’intervalle entre deux événements est donc soit de 2 ans, soit de 3 ans, mais jamais intermédiaire. La croissance des événements est initiée au printemps boréal, les événements El Niño et La Niña atteignent ensuite leur pic maximal entre novembre et janvier, avant de subir une phase de décroissance au printemps suivant (Fig. 2.23).

Zebiak et Cane (1987) ont montré que de février à avril, le réchauffement dû à l’extension vers l’est de la SPCZ affaiblit le couplage océan/atmosphère (affaiblissement des alizés, de l’upwelling et du gradient zonal de SST le long de l’équateur), défavorisant la

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.23: Anomalies de SST (^∘C) dans la région Niño3 pour les épisodes chauds (a) et froids (b) dont l’amplitude est supérieure à 1.5 fois l’écart-type dans la simulation PR1.

croissance d’anomalies couplées. L’été boréal, par la reprise des alizés, est au contraire une période où le couplage est maximal et permet le développement rapide d’anomalies. Leur modèle simplifié simule cependant des épisodes La Niña dont l’amplitude maximale a lieu durant l’été boréal. Tziperman et al. (1997) ont remarqué que ce comportement dans le modèle de Zebiak et Cane (1987) est dû au mouvement saisonnier de la zone de convergence tropicale, qui a tendance à verrouiller les épisodes froids sur l’été. An et Wang (2001) ont alors montré que l’ajout du cycle saisonnier de la D20 et du vent permettait aux événements La Niña de se “caler” sur les mois d’hiver. L’influence de la D20 serait due à son comportement dans l’extrême est du Pacifique équatorial : son approfondissement en été et sa remontée près de la surface en automne. Pour le vent, c’est son cycle saisonnier dans l’ouest du Pacifique Nord qui serait important, par la présence d’anomalies de nord-est en hiver et de sud-ouest en été. Dans la simulation PR1, l’amplitude du cycle saisonnier de la D20 dans l’est du Pacifique en été et en automne est faible par rapport au printemps (Fig. 2.15), mais le vent dans l’ouest du Pacifique Nord à un comportement proche des observations, malgré une amplitude un peu trop forte. Le modèle simule bien la renverse des vents de nord-est à sud-ouest entre l’hiver et l’été (Fig. 2.24). C’est donc ce paramètre, plus que la D20, qui favoriserait dans le modèle couplé le verrouillage des événements La Niña sur les mois d’hiver.

Fig. 2.24: Anomalies de tension de vent (N/m^{−2}) en février (a) et août (b).

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

On note cependant un regain d’activité autour du mois de juillet pour certains événements El Niño, qui se manifeste pour les événements La Niña avant le pic d’amplitude maximale (Fig. 2.23). Ce biais semble associé à la simulation d’une courte période de forte variabilité de la température de surface en juin/juillet, confinée entre 130^∘W et 90^∘W (Fig. 2.25). Le fait que la thermocline se rapproche excessivement de la surface dans l’est trois mois avant pourrait expliquer cette caractéristique du modèle à simuler de la variabilité en juillet.

Fig. 2.25: Cycle saisonnier de la variabilité (écart-type) de la SST (^∘C^2) à l’équateur (2^∘S-2^∘N) pour la simulation PR1 (a) et les observations HadISST (b).

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

L’amplitude importante et la fréquence élevée des ENSO simulés peut s’expliquer par les caractéristiques de l’état moyen reproduit par le modèle, comme une thermocline proche de la surface (Meehl et al. 2001, Zebiak and Cane 1987), facilitant le couplage entre l’océan et l’atmosphère. Malgré tout, le fait que la fréquence des ENSO simulés soit trop élevée s’avère plus difficile à interpréter, car la contribution importante des modes baroclines verticaux d’ordres élevés dans le modèle devrait favoriser des ENSO plus basse fréquence. D’après Dewitte (2000) ou Yeh et al. (2001), les valeurs des coefficients P_n issus de la simulation PR1 devraient conduire à une variabilité ENSO de période comprise entre 3 et 5 ans.

2.4.1 Modélisation simplifiée

Nous avons alors utilisé le modèle océan-atmosphère simplifié de Dewitte (2000) pour vérifier cette hypothèse. C’est un modèle en anomalies couplé océan-atmosphère, de complexité intermédiaire et limité au Pacifique tropical. C’est une extension du modèle linéaire de Zebiak et Cane (1987), basée sur la même physique (de type “shallow-water”

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

pour l’océan et l’atmosphère). La composante océanique comprend 3 modes baroclines caractérisés chacun par une vitesse de phase c_n, un coefficient de projection du vent P_n et un coefficient scl_n permettant d’évaluer les variations de profondeur de la thermocline (Chap. 2.2). Ces paramètres sont dérivés de la climatologie Levitus et al. (1994). Un modèle de couche de mélange est inclus dans la composante océanique, consistant en un bilan de chaleur dans une fine couche de surface (50 m). Le flux de chaleur en surface est paramétrisé comme étant inversement proportionnel aux anomalies locales de SST. L’interaction de la température de subsurface avec la couche de mélange de surface est paramétrisée en fonction des anomalies de profondeur de la thermocline et de la profondeur moyenne de la thermocline (Dewitte et Périgaud 1996). La composante atmosphérique est similaire au modèle de Gill (1980).

Le modèle simplifié (appelé “LODCA”) est utilisé comme un outil permettant d’interpréter la variabilité de la simulation couplée PR1, en prescrivant le cycle saisonnier et les caractéristiques des modes verticaux (paramètres c_n, P_n et scl_n) de la simulation PR1 (au lieu de ceux issus de la climatologie Levitus).

Une expérience préalable est menée pour évaluer sa capacité à reproduire la variabilité de SST de la simulation PR1. LODCA est ainsi utilisé en mode forcé par les anomalies de tension de vent de PR1. En complément du cycle saisonnier de la SST et des courants (u, v et w), le gradient vertical moyen de température entre la surface et la base de la couche de mélange (50 m) issu de PR1 est prescrit dans LODCA. On peut noter que ce dernier paramètre est proche de celui issu d’observations utilisé au préalable dans le modèle simplifié, et que les expériences en mode couplé ne présentent pas de sensibilité significative à ses variations.

La valeur de la corrélation entre l’indice Niño3 obtenu à partir de cette expérience et l’indice Niño3 de PR1 est 0.83 (significative à 99%), indiquant que le modèle simplifié en mode forcé est capable de reproduire correctement les anomalies de SST de PR1. Comme dans la simulation PR1, la fréquence des événements ENSO est de 2.5 ans. L’amplitude des événements El Niño n’est cependant comparable à celle de PR1 qu’en réduisant le terme de dissipation dans l’équation de SST et en augmentant de 25% le coefficient de friction de la tension de vent, conduisant à une efficacité de couplage de 1.25. Ce sont les deux paramètres avec lesquels on peut jouer pour calibrer le modèle simplifié. Ils permettent de plus la paramétrisation de processus explicitement présents dans le modèle couplé ORCALIM-ARPEGE (et pas dans LODCA) tels que le forçage et la dissipation des flux de chaleur.

Deux expériences en mode couplé sont ensuite menées :

– une première reproduit l’expérience en mode forcé : LODCA est calibré avec les paramètres P_n, scl_n et c_n et la climatologie issus de PR1.

– une deuxième où LODCA est calibré avec les paramètres P_n, scl_n et c_n de PR1 mais utilise la climatologie (SST, courants, gradient vertical de température) issue de champs observés.

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

La première expérience produit des ENSO à une fréquence de 2.5 ans, comme dans la simulation PR1, alors que la deuxième produit des ENSO à la fréquence de 4.9 ans. On note ici la bonne capacité de LODCA à reproduire en mode couplé la variabilité ENSO de la simulaion PR1. Mais ces résultats indiquent que l’expérience utilisant la climatologie issue des observations simule des ENSO plus basse fréquence (et donc plus proche de la réalité) que celle utilisant la climatologie de PR1. Il semble donc que la variabilité quasi-biennale de la simulation PR1 soit due aux caractéristiques du cycle saisonnier.

Remarque :

Il faut noter ici que la valeur de la hauteur moyenne de la thermocline utilisée pour la paramétrisation de la température à la base de la couche de mélange est celle observée (c’est-à-dire un peu plus profonde que celle de PR1 dans le centre et l’ouest du Pacifique équatorial). Nous avons fait le choix de garder cette paramétrisation du modèle LODCA pour ne pas changer sa “physique”.

2.4.2 Un mode à 8 mois

L’analyse en covariance optimale entre la SST et la tension de vent zonale fait apparaître de manière intéressante la présence d’un mode de variabilité très haute fréquence, aux environs de 8 mois (Fig. 2.26). Bien que ce second mode n’explique que très peu de variance (∼2%, le modèle étant dominé par la variabilité ENSO), l’échelle de temps considérée rappelle un mode de bassin, impliquant la propagation d’ondes libres équatoriales. Une onde libre met en effet 8 à 9 mois pour traverser le bassin pacifique et revenir sous la forme d’une onde de Kelvin puis de Rossby. Ce pic de fréquence apparaît surtout pour le vent (Fig. 2.26 en rouge), qui se caractérise par des anomalies équatoriales à l’ouest (Fig. 2.27). Une anomalie de SST dans l’ouest semble correspondre aux anomalies de vent, mais sa structure spatiale est complexe et difficilement interprétable.

Fig. 2.26: Spectre des séries temporelles du mode 2 de l’analyse SVD entre la SST (noir) et la tension de vent zonal TX (rouge).

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Fig. 2.27: Structures spatiales du mode 2 de la SVD entre la SST (^∘C) et la tension de vent zonal TX (N/m^{−2}) pour la simulation PR1. La SST est représentée par les couleurs, TX par les contours. L’intervalle des contours est 3.10^{−3} N/m^{−2}.

Néanmoins, un mode haute-fréquence de ce type a été documenté dans de précédentes études. Mantua et Battisti (1995) ont été les premiers à décrire les caractéristiques d’un mode quasi-annuel à partir de modèles couplés simples. Ils l’ont nommé “mobile mode”, en référence à son caractère instable se propageant vers l’ouest, et ont montré que son interaction avec ENSO était la cause de l’irrégularité d’ENSO dans le modèle simple de Zebiak et Cane (1987). Dewitte et Perigaud (1996) montrent cependant que ce “mobile mode” est surestimé dans ce modèle par rapport aux observations, et qu’en choisissant une valeur beaucoup plus réaliste pour la friction horizontale, le modèle est en bien meilleur accord avec les observations qui montrent que ce mode à 8 mois n’est pas toujours présent dans la réalité. Récemment, en utilisant le jeu de données océaniques assimilées du NCEP, Jin et al. (2003b) et Kang et al. (2004) montrent l’existence d’un mode de bassin présentant des similitudes avec le “mobile mode”. Il est en particulier associé, comme le mode de Mantua et Battisti (1995), à de fortes anomalies de courant de surface dans le centre et l’ouest du Pacifique.

Les enjeux pour étudier et essayer de caractériser ce mode dans la simulation couplée PR1 sont donc doubles : d’une part il s’avère intéressant de montrer l’existence d’un tel mode dans un modèle couplé océan-atmosphère global tel que ORCALIM-ARPEGE, d’autre part l’étude de son éventuelle interaction avec le cycle saisonnier peut permettre d’expliquer certaines caractéristiques du cycle ENSO simulé par le modèle couplé.

a. Caractéristiques

Pour isoler la variabilité haute-fréquence dans le modèle et analyser son caractère couplé, une analyse en covariance optimale entre les anomalies de SST et de tension de vent est effectuée. Les champs sont filtrés pour ne retenir que les fréquences inférieures à 12 mois. Il apparait que le mode haute fréquence à 8 mois se projette sur les deux premiers modes de l’analyse SVD (expliquant 38% et 20% de la co-variance), confirmant la nature complexe de ce mode “rapide”. Le premier mode SVD est associé à de l’activité dans l’est et le second dans l’ouest.

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

Les précédentes études (Mantua et Battisti 1995, Ji et Derber 1995, Jin et al. 2003, Kang et al. 2004) ont montré que le mode “rapide” instable est un mode propagatif, se propageant vers l’ouest par advection zonale. Le mode rapide mis en évidence dans les réanalyses NCEP par Jin et al. (2003b) et Kang et al. (2004) se manifeste ainsi par des anomalies de SST dans le centre et l’est du Pacifique. En réponse à des anomalies positives de SST, des anomalies d’ouest de tension de vent apparaissent dans l’ouest du Pacifique équatorial (et des anomalies d’est dans l’est du Pacifique). Elles induisent des anomalies de courant zonal amplifiant par advection le réchauffement dans le centre et l’est. La phase de transition se caractérise par une renverse des courants le long de l’équateur, permettant aux anomalies négatives de SST dans l’est d’être advectées vers l’ouest. Les anomalies de courants sont associées à la réflection des ondes de Rossby sur le bord est et à celles forcées par les anomalies de vent d’est dans le centre et l’est du Pacifique équatorial. Dans ce cas, les anomalies d’advection zonale, via le couplage océan-atmosphère, permettent non seulement au mode “rapide” de se développer, mais aussi de changer de phase.

Dans le but d’examiner le caractère propagatif du mode “rapide” dans la simulation couplée, nous avons effectué une analyse en composantes principales “étendues” (Fig. 2.28). Cette méthode d’analyse fournit les caractéristiques des modes de variabilité (notamment la structure spatiale) à différentes étapes du cycle. Elle a été effectuée à partir de chacun des deux modes issus de l’analyse précédente en covariance optimale des champs de SST

Fig. 2.28: Mode dominant de l’ACP étendue de la tension de vent zonal (trait plein) et des anomalies de SST (trait en pointillés) reconstituées à partir du premier et second mode SVD entre la tension de vent zonal et la SST filtrées à 12 mois. Quatre séquences consécutives séparées d’un mois sont représentées. Par souci de clarté les séries temporelles ne sont représentées que pour une période de 10 ans. Les séries temporelles et les structures spatiales sont normalisées.

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

et tension de vent filtrés à 12 mois. Pour faciliter le calcul, l’analyse n’a été faite que sur une centaine d’années. Seuls les résultats concernant les 100 premières années sont présentés Fig. 2.28 mais ils sont similaires à ceux des 100 dernières années.

Le mode dominant de l’ACP étendue correspondand au mode SVD 1 montre que des anomalies positives (négatives) de SST dans le centre et l’est du bassin sont associées à des anomalies de vent d’ouest (d’est) à l’ouest de 120^∘W et à l’extrême est du Pacifique équatorial. Les anomalies de température s’inversent à l’ouest de la ligne de changement de date et le long des côtes sud-américaines, mais sont plus faibles que dans le centre du bassin. Le mode dominant de l’ACP étendue correspondant au mode SVD 2 est quant à lui plus complexe. Les anomalies de SST sont du même signe tout le long de l’équateur, avec un maximum à l’ouest. Les anomalies de tension de vent associées sont faibles mais il est important de souligner que l’amplitude des anomalies n’est pas symétrique entre la phase positive et la phase négative. Cette asymétrie remarquée ici pour le mode à 8 mois se retrouve dans quasi tous les modes de variabilité climatique connus tels que El Niño/La Niña, les phases positive et négative de la PDO, le cycle saisonnier. Elle est liée au fait que l’état moyen n’est pas symétrique par rapport à l’équateur.

Les deux modes se caractérisent par des signaux stationnaires, sans propagation. On retient néanmoins de cette analyse la signature d’un couplage entre la température dans le centre et l’est du bassin et la tension de vent zonale dans le centre et l’ouest du bassin, correspondant au mode mis en évidence dans les observations NCEP.

Bien qu’il ne semble pas présenter de caractéristiques propagatives, le mode “rapide” de la simulation PR1 est un mode couplé, possédant des caractéristiques spatiales communes au mode “rapide” récemment décrit par Jin et al. (2003b) et Kang et al. (2004), ou au “mobile” mode de Mantua et Battisti (1995).

Ces études ont de plus mis en valeur le rôle des courants zonaux de surface associés aux ondes équatoriales. Ils jouent un rôle dominant dans la génération des anomalies de SST de ce mode “rapide” via des anomalies d’advection zonale fournissant un mécanisme de rétroaction océan-atmosphère. La signature est plus apparente lors des phases froides d’ENSO, caractérisées par la propagation d’anomalies allant croissantes vers l’ouest dans le centre et l’ouest du Pacifique, où l’advection zonale domine l’advection verticale.

Dans le modèle couplé, une analyse en covariance optimale entre la tension de vent zonal et le courant zonal de surface filtrés à 12 mois confirme cette nature couplée du mode “rapide”. Le mode dominant obtenu explique 83% de la co-variance, et la corrélation entre les séries temporelles des deux champs est 0.76, confirmant le lien fort entre les anomalies de tension de vent et de courant zonal de surface pour le mode de variabilité à 8 mois. La structure spatiale de la tension de vent est anti-symétrique autour de 3^∘S (Fig. 2.29), avec un maximum de variabilité dans le Pacifique sud-ouest aux environs de 160^∘W-8^∘S et un second maximum un peu au nord de l’équateur (∼3^∘N). Le courant présente un maximum de forte amplitude dans l’ouest du Pacifique équatorial, avec des anomalies du même signe que celles de la tension de vent zonal dans cette région.

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

Fig. 2.29: Mode dominant de la SVD entre TX (a) (dyn.cm^2) et le courant zonal de surface (b) (10^{−1}) filtrés à l’aide d’un passe-haut de 12 mois pour la simulation PR1.

La même analyse en covariance optimale a été effectuée pour les contributions des premier et second modes baroclines aux anomalies de courant zonal. La variabilité expliquée par chaque mode dominant obtenu est respectivement de 59% (corrélation : 0.73) et de 68% (corrélation : 0.67), indiquant que ce mode à huit mois n’est pas seulement relié à la variabilité du premier mode barocline, mais qu’il présente une structure verticale riche. Notons que l’analyse en covariance optimale entre la tension de vent zonal et la contribution sommée des trois premiers modes baroclines aux anomalies de courant zonal produit quant à elle un mode dominant expliquant plus de 80% de la covariance.

b. Lien avec les caractéristiques du cycle saisonnier

Kang et al. (2004) ont montré l’importance de l’advection zonale sur l’advection verticale pour la génération et la croissance du mode “rapide”, particulièrement dans le centre et l’ouest du Pacifique. L’advection verticale est confinée à l’est et ne joue qu’un rôle mineur sur le développement de cette instabilité. Ils prouvent ainsi que le mode “rapide” est indépendant du mode ENSO, qui lui est principalement contrôlé par les variations de profondeur de la thermocline (et donc de l’advection verticale).

Les analyses en covariance optimale précédentes montrent que le courant zonal à l’équateur joue aussi un rôle important dans la simulation PR1. Les caractéristiques du cycle saisonnier, notamment celles de la tension de vent, vont avoir une influence sur la circulation à l’équateur. Il s’avère donc intéressant de connaître les caractéristiques de la circulation simulée par rapport à la réalité. Il est cependant difficile d’évaluer le réalisme des courants de la simulation couplée, en particulier la vitesse verticale, par manque de données observées. Un moyen d’estimer la validité des courants simulés est l’utilisation du modèle d’océan simplifié. Nous l’avons utilisé dans sa version forcée, par le biais de deux expérience. Le modèle simplifié est dans un premier temps calibré avec les paramètres P_n, scl_n et c_n issus de la climatologie Levitus et al. (1994) et forcé avec les observations de vent FSU, puis dans un second temps calibré avec les paramètres de PR1 et forcé avec la climatologie de la tension de vent de PR1.

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

Nous ne prétendons pas remplacer les données observées par les résultats du modèle simplifié, qui ne fourniront qu’une indication sur le réalisme des courants. Néanmoins, le modèle simplifié s’avère capable de reproduire le paramètre clé qu’est la profondeur moyenne de la thermocline (et notamment sa pente) lorsqu’il est calibré à l’aide des paramètres observés (Fig. 2.30).

Fig. 2.30: Haut : moyenne de la tension de vent zonal (Dyn.cm^{−2}) pour PR1 (noir) et la climatologie FSU (gris). Bas : moyenne de la D20 (m) de Levitus (trait plein grisé), de PR1 (trait plein noir), de LODCA forcé avec le cycle saisonnier des vents PR1 et calibré avec P_n, scl_n et c_n de PR1 (trait en tiretés) et de LODCA forcé par le cycle saisonnier des vents FSU et calibré avec P_n, scl_n et c_n de Dewitte 2000 (trait en pointillés).

Notons qu’il est également capable de reproduire la profondeur moyenne de la thermocline de la simulation PR1 lorsqu’il est calibré à l’aide des paramètres de PR1 (on retrouve d’ailleurs le biais de PR1 qui simule une thermocline trop proche de la surface dans le centre et l’ouest du Pacifique équatorial). Concernant le cycle saisonnier du courant zonal à l’équateur de la simulation PR1, le modèle simplifié en représente les principales caractéristiques (Fig. 2.31.b et c). Les courants vers l’ouest de janvier à mai sont représentés avec la bonne amplitude et la même extension zonale, mais sont décalés de 2 mois et sont situés plus à l’ouest que pour la simulation PR1. Le modèle simplifié reproduit aussi le dipôle zonal d’octobre/novembre (courant est à l’ouest et courant ouest à l’est), mais simule de manière plus réaliste la propagation vers l’ouest des courants à cette période.

Nous faisons alors l’hypothèse que le modèle simplifié reproduit de manière satisfaisante les grandes caractéristiques des courants de surface lorsqu’il est forcé par les vents observés. Par rapport à ces courants issus du forçage par les vents FSU, la simulation couplée PR1 surestime largement le courant ouest de février à avril par sa trop grande extension zonale, et au contraire sous-estime le courant ouest dans l’est du bassin de août à octobre (Fig. 2.31.a et b). Ces résultats sont cohérents avec la surestimation et la trop grande extension zonale des alizés hors équateur dans la simulation PR1, générant des ondes de Rossby de trop grande amplitude.

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

Fig. 2.31: Cycle saisonnier du courant zonal de surface (cm.s^{−1}) à l’équateur pour LODCA forcé par (a) le cycle saisonnier des vents FSU et (b) le cycle saisonnier des vents issus de PR1 et pour (c) la moyenne des quatre premiers niveaux de la simulation PR1. Les paramètres P_n, c_n et scl_n sont dérivés de (a) la climatologie Levitus et (b) la simulation PR1. L’intervalle des contours est de 10 cm.s^{−1}. Les zones colorées correspondent aux courants se dirigeant vers l’ouest. L’écart-type (trait plein) et la moyenne (trait en pointillés) sont présentés au-dessus du cycle saisonnier.

L’upwelling équatorial peut être lui directement relié aux vents le long de l’équateur. Nous avons vu au chapitre 2.2.2 que les alizés équatoriaux sont trop faibles (représentés aussi Fig. 2.30), et l’upwelling équatorial est donc logiquement lui-aussi trop faible. Il est sous-estimé d’un facteur 2 par rapport à l’estimation obtenue par le forçage du modèle simplifié par les vents FSU (Fig. 2.32).

Fig. 2.32: Cycle saisonnier de la vitesse verticale (m.jour^{−1}) à l’équateur pour LODCA forcé par (a) le cycle saisonnier des vents FSU et (b) le cycle saisonnier des vents issus de PR1. Les zones colorées correspondent aux vitesses supérieures à 1 m.jour^{−1}.

• Bilan thermodynamique

De telles caractéristiques du cycle saisonnier devraient ainsi favoriser l’advection zonale sur l’advection verticale (Kang et al. 2004), comme supposé au vu des résultats de l’analyse en covariance optimale entre la tension de vent zonal et le courant zonal à l’équateur. Un gradient zonal de SST sous-estimé devrait de plus privilégier la contribution du terme non-linéaire d’anomalies d’advection zonale d’anomalies de température u^′ ∂T^′ ∂x sur

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

le terme d’anomalies d’avection de température moyenne u^′ ∂T ∂x , ce qui peut modifier les caractéristiques du mode théorique de bassin documenté par Kang et al. (2004). Reproduisant l’analyse de Kang et al. (2004), nous avons alors effectué un bilan thermodynamique dans une couche de mélange idéalisée, à partir des sorties filtrées à 12 mois de la simulation couplée, permettant d’évaluer la contribution de chacun des termes.

Les variations locales de température ∂T^′ ∂t se décomposent de la manière suivante, où les ()^′ représentent les anomalies et les () les valeurs moyennes des variables :

- termes d’advection zonale : − u^′ ∂ ∂x (T + T^′) − u ∂ ∂x (T^′) (2.4)

- termes d’advection méridienne : − v^′ ∂ ∂y (T + T^′) − v ∂ ∂y (T^′) (2.5)

- termes d’advection verticale : − γ · {M(w_s + w^′_s) − M(w_s)} ∂ ∂z (T ) (2.6) − γ · M(w_s + w^′_s) T^′ − T^′_{sub} H_1

(2.7)

- terme de dissipation :

− α_s T^′ (2.8)

où M est une fonction telle que : { M(x) = x si x ≥ 0 M(x) = 0 si x < 0 et H_1 est la hauteur de la couche de mélange.

Les résultats sont représentés par la variabilité (écart-type) moyennée entre 5^∘S et 5^∘N des différents termes (Fig. 2.33). Deux expériences complémentaires ont été menées à l’aide du modèle simplifié. Il a été calibré à partir des paramètres issus de la décomposition en modes baroclines de la simulation couplée PR1, puis utilisé dans sa version forcée (par les vents climatologiques de PR1, Exp 1) puis sa version couplée (Exp 2). Le modèle simplifié dans sa version forcée reproduit quelques caractéristiques de la variabilité haute fréquence de PR1, comme l’amplitude des anomalies de SST et celle des anomalies d’advection zonale dans le centre et l’ouest du Pacifique. L’advection verticale est cependant sous-estimée par le modèle simplifié, pouvant refléter un choix incorrect de la profondeur à laquelle la vitesse verticale de PR1 est prise pour effectuer le bilan thermodynamique. Dans le Pacifique Est, le modèle simplifié ne reproduit pas du tout la variabilité des différents termes du bilan. Ce biais peut être relié à l’absence de processus physiques comme les non-linéarités ou la diffusion dans le modèle simplifié, et l’absence de cycle saisonnier du gradient vertical de température (seule sa moyenne est utilisée).

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

Fig. 2.33: Ecart-type des anomalies moyennées entre 5^∘S et 5^∘N de SST (^∘C) et des termes de tendance (^∘C.(10 jours)^{−1}) filtrés à 12 mois pour la simulation PR1 (haut), LODCA en mode forcé (milieu) et LODCA en mode couplé (bas). Les termes de tendance sont : les anomalies d’advection zonale de la température totale (colonne 2, trait plein) et de la température moyenne (colonne 2, trait en pointillés), les anomalies de profondeur de la thermocline (colonne 3) et l’upwelling (colonne 4).

Malgré tout, les résultats concernant PR1 et le modèle simplifié forcé sont cohérents avec l’interprétation dynamique du mode de bassin proposée par Kang et al. (2004) : les anomalies d’advection zonale de la température moyenne sont plus importantes que celles liées aux termes d’advection verticale dans l’ouest du Pacifique équatorial. Dans le centre, les termes présentent une amplitude équivalente. Ceci fournit les conditions nécessaires à l’apparition puis au développement du mode quasi-annuel dans la version couplée du modèle simplifié. Les anomalies d’advection zonale de la température moyenne sont amplifiées dans le centre du Pacifique comparativement à la version forcée, atteignant une amplitude comparable à celle de la simulation PR1. Les anomalies de température sont aussi amplifiées dans le centre et l’ouest, ce qui peut être associé à une contribution plus importante du terme non-linéaire u^′ ∂T^′ ∂x . Ce dernier terme domine l’advection zonale dans l’ouest mais pas dans l’est, au contraire de la simulation PR1.

• Expériences de sensibilité

Nous avons vu (Chap. 2.4.1) que le fait que la simulation couplée génère des ENSO autour de 2-3 ans au lieu de 2-7 ans est dû aux caractéristiques de l’état moyen et du cycle saisonnier, qui sont favorables au développement du mode à 8 mois. Pour déterminer quels processus (ceux liés à l’advection verticale ou horizontale) déclenchent le développement du mode “rapide”, nous avons effectué une série d’expériences à l’aide du modèle simplifié

Chap. 2. Modèle couplé océan-atmosphère, variabilité interannuelle et haute fréquence

dans sa version couplée. Nous utilisons la fréquence à laquelle le modèle produit des ENSO comme diagnostique pour évaluer l’interaction entre le mode rapide et ENSO dans le modèle (forte interaction pour des ENSO à 2-3 ans, plus faible pour des ENSO plus basse fréquence).

Dans une première expérience, nous prescrivons un cycle saisonnier de SST observé (celui des courants est issu de PR1) pour éliminer les biais liés au gradient zonal de SST trop faible, et permettant donc l’augmentation de l’advection zonale. Cette expérience conduit à la simulation d’ENSO de période 4.2 ans, indiquant une interaction réduite entre ENSO et le mode à 8 mois dans cette configuration.

Une autre caractéristique du cycle saisonnier de SST dans la simulation PR1 est le retard de 2/3 mois de l’extension vers l’est de la warm pool, qui a normalement lieu au mois de mars (Fig. 2.13). Une expérience intéressante a donc été de prescrire dans le modèle simplifié le cycle saisonnier de SST de PR1 décalé de 3 mois. Les ENSO simulés ont alors une période dominante de 3 ans (au lieu de 2.5 ans lorsque le cycle saisonnier de SST n’est pas décalé) indiquant une légère influence de ce biais du cycle saisonnier dans l’activité du mode à 8 mois. Ces deux expériences suggèrent donc que le mode “rapide” de la simulation PR1 ne peut pas se réduire à l’interprétation théorique qu’en font Kang et al. (2004), et que la contribution d’autres termes entre en jeu, comme le terme de second-ordre u^′ ∂T^′ ∂x . Une dernière expérience a été de prescrire le cycle saisonnier des courants dérivés de la tension de vent FSU au lieu des sorties de PR1, et donc d’augmenter l’advection verticale d’anomalies de température. Les ENSO résultants ont une période dominante de 4.2 ans, signifiant la-aussi une interaction réduite entre ENSO et le mode à 8 mois. Ce résultat indique qu’une variation de la contribution des termes d’advection verticale par rapport à l’advection zonale influe de manière non négligeable sur l’activité du mode “rapide”.

Ces expériences illustrent l’impact de la climatologie du modèle sur les caractéristiques des événements ENSO simulés à travers l’amplification ou l’affaiblissement du mode à 8 mois. Ils mettent aussi en valeur la nature complexe de la dynamique de ce mode qui ne peut être réduit au mode documenté par Kang et al. (2004), bien qu’il en partage certaines caractéristiques.

2.4.3 Conclusion

L’étude de la variabilité de la structure verticale dans le modèle a permis de mettre en valeur le rôle des modes baroclines d’ordre élevé, pouvant expliquer la faible extension méridienne de la structure en SST liée à ENSO par rapport aux observations, et le fait que la thermocline soit trop diffuse. Une contribution importante des modes d’ordre élevé devrait toutefois conduire à des ENSO de période plus longue que 2-3 ans comme c’est le cas dans le modèle couplé.

En complément du mode ENSO, la présence dans le modèle d’un mode de bassin de période 8 mois est à prendre en considération. Ce mode rapide à 8 mois est comparable

2.4 Surestimation du mode quasi-biennal

en certains points au “mobile mode” de Mantua et Battisti (1995) et au mode de bassin couplé de Kang et al. (2004). Sa structure verticale et ses liens avec la tension de vent zonal, la SST et les courants de surface permettent de décrire les caractéristiques de ce mode. Il est ainsi associé à une structure de tension de vent zonal anti-symmétrique par rapport à l’équateur, dont le maximum se situe dans le sud-ouest du Pacifique tropical.

L’utilisation du modèle simplifié a permis de mettre en valeur le rôle des caractéristiques du cycle saisonnier et de l’état moyen de la simulation PR1 dans la génération d’événements ENSO de période comprise entre 2 et 3 ans au lieu de 2-7 ans. Ces caractéristiques, via l’advection zonale dans l’ouest du Pacifique équatorial, favorisent le développement du mode rapide couplé. Malgré une faible signature en SST, le mode rapide est suceptible d’interagir avec le mode ENSO, conduisant à un spectre de variabilité plus large (en favorisant notamment les hautes fréquences) que ce que laissent supposer les informations issues de la décomposition en modes baroclines verticaux. La présence du mode rapide est liée au faible upwelling équatorial moyen, au courant zonal trop important dans l’ouest du Pacifique équatorial et au gradient de SST le long de l’équateur plus faible que celui observé. Le fait que l’extension zonale de la warm-pool dans le modèle ait lieu en mai-juin au lieu de mars-avril semble aussi avoir un impact sur l’activité du mode rapide et donc du mode quasi-biennal.

Ces résultats mettent en avant la nécessité de simuler correctement le cycle saisonnier, dans la mesure où il a un impact sur les modes de variabilité couplés. Dans le modèle ORCALIM-ARPEGE, les non-linéarités liant le cycle saisonnier et les anomalies interannuelles opèrent via l’advection horizontale qui favorise le développement du mode couplé quasi-annuel (Kang et al. 2004). En complément des analyses classiques de la SST (écarts-types, ACP), l’activité de ce mode rapide a été évaluée via la relation statistique existant entre les champs de tension de vent et courant de surface filtrés à haute-fréquence. Cette analyse a l’avantage de documenter les processus dynamiques couplés haute fréquence à l’oeuvre dans le modèle. Comme proposé par Kang et al. (2004), un bilan thermodynamique effectué à partir des champs filtrés haute-fréquence fournit un moyen supplémentaire d’interpréter la variabilité ENSO. Dans la simulation couplée PR1, le terme non-linéaire u^′ ∂T^′ ∂x joue un rôle non négligeable dans l’activité du mode rapide couplé.

Ce mode rapide peut d’une manière ou d’une autre déterminer certaines caractéristiques des événements ENSO via des processus thermodynamiques non-linéaires comme proposé par Jin et al. (2003a). Il est de surcroît intéressant de noter que la présence de ce mode rapide enrichit le spectre de la variabilité interannuelle vers les hautes fréquences, et qu’il est aussi susceptible de l’élargir vers les basses fréquences. L’interaction du mode rapide couplé et du mode ENSO est en effet source d’irrégularité de ce dernier (Mantua et Battisti 1995), suggérant qu’une partie de la variabilité décennale à interdécennale puisse être associée à des mécanismes purement tropicaux.

Synthèse

Synthèse

Ce second chapitre a permis d’évaluer l’outil utilisé pour étudier la variabilité ENSO et ses modulations basse fréquence, c’est-à-dire le modèle couplé océan-glace-atmosphère ORCALIM-ARPEGE, en particulier la simulation PR1. Elle couvre 260 ans et seules les 200 dernières années (sans tendance marquée) sont prises en compte pour les analyses. La concentration des gaz à effet de serre fixée est celle correspondant aux conditions pré-industrielles et aucun rappel en température ou salinité ni ajustement de flux n’est effectué.

• Caractéristiques du cycle saisonnier de la simulation couplée

La validation de la simulation couplée PR1 a consisté à évaluer la manière dont la variabilité interannuelle (c’est-à-dire la variabilité ENSO) est reproduite par rapport à la réalité, connaissant les biais de l’état moyen et du cycle saisonnier. Ces derniers se caractérisent par des biais communs à la plupart des modèles couplés (AchutaRao et Sperber 2002), comme la simulation d’une double ITCZ, une trop large extension zonale de la langue d’eau froide, un upwelling côtier mal reproduit et une thermocline trop diffuse. Cette dernière caractéristique peut être reliée à une contribution plus importante des modes baroclines verticaux d’ordre élevé dans la simulation que dans la réalité. Certains biais sont propres aux modèles couplés sans ajustement de flux (Davey et al. 2002) : un état moyen plus froid en surface de 1 à 2^∘C par rapport aux observations et des alizés équatoriaux trop faibles dans le centre mais trop forts dans l’ouest du bassin. L’état moyen est surtout plus froid dans la partie ouest du Pacifique équatorial, en liaison avec une thermocline plus proche de la surface que dans les observations dans l’ouest du bassin, induisant un gradient zonal de SST le long de l’équateur trop faible. Cette simulation couplée se caractérise de plus par des alizés hors équateur trop importants et trop étendus vers l’ouest.

• Caractéristiques de la variabilité ENSO

Les événements El Niño et La Niña simulés sont raisonnablement réalistes, en dehors des biais classiques aux modèles couplés (AchutaRao et Sperber 2002, Davey et al. 2002). Les anomalies de SST présentent ainsi une structure spatiale d’extension méridienne réduite et d’extension zonale (vers l’ouest) trop importante. Le biais principal est une période dominante de 2-3 ans au lieu de 2-7 ans. Cette simulation se singularise par une variabilité interannuelle plus importante que dans la réalité (conduisant à des ENSO de trop grande amplitude), en rapport avec une thermocline trop proche de la surface. On peut noter que le modèle couplé reproduit le fait que les épisodes El Niño sont généralement verrouillés sur le cycle saisonnier (bien que ce verrouillage soit trop systématique dans le modèle par rapport à la réalité). De plus, le comportement de la thermocline durant les événements ENSO est comparable à celui observé, suggérant la présence dans le modèle du mécanisme de recharge-décharge proposé par Jin (1997).

Synthèse

Synthèse

• Un mode haute-fréquence

L’étude de la structure verticale via une décomposition en modes baroclines verticaux révèle une contribution importante des modes d’ordre élevés sur lesquels se projette la variabilité basse fréquence. Ce résultat à priori est incohérent avec la simulation d’événements ENSO à des périodes de 2-3 ans. Il s’avère que la surestimation du mode biennal dans le modèle est liée aux caractéristiques du cycle saisonnier, qui fournissent les conditions au développement d’un mode de période 8 mois interagissant avec le mode ENSO.

ce mode est similaire en plusieurs points au mode de ce type documenté dans de précédentes études. C’est un mode de bassin couplé, associé aux anomalies d’advection zonale. La présence de ce mode dans le modèle est susceptible de fournir une source de variabilité basse fréquence via son interaction avec le mode interannuel ENSO.

Synthèse

Chapitre 3

Variabilité décennale du Pacifique tropical

Ce troisième chapitre a pour but de caractériser d’une part la variabilité décennale reproduite par le modèle couplé dans le Pacifique tropical (signatures océanique et atmosphérique, période privilégiée, processus physiques associés), d’autre part la modulation basse fréquence d’ENSO. Suite aux travaux récents de Timmermann (2003) et Rodgers et al. (2004) proposant une relation de causalité inhabituelle entre la variabilité décennale (ou modulation de l’état moyen) et la modulation d’ENSO, le lien entre les deux sera étudié dans la simulation couplée. Nous quantifierons ensuite l’impact du mode de variabilité décennale sur la dynamique équatoriale, à travers les modifications de paramètres prenant en compte les caractéristiques de la structure verticale. La modélisation simplifiée nous permettra alors, via l’utilisation d’un modèle couplé de complexité intermédiaire, de déterminer si la modulation de ces paramètres peut induire une rectification de la dynamique équatoriale, en se répercutant éventuellement sur la modulation d’ENSO.

3.1 Analyse spectrale de la variabilité basse-fréquence

Nous évaluons dans un premier temps la capacité du modèle à simuler de la variabilité basse fréquence aux échelles de temps observées. Pour cela, une analyse spectrale “multifenêtres” (ou MTM : Multi-Taper-Method) jointe à une analyse en covariance optimale (SVD) de la SST et de la pression de surface (Tourre et al. 2001) a été effectuée pour les observations et pour le modèle. Les observations utilisées sont les jeux de données Kaplan et al. (1998) de SST et SLP (Sea Level Pressure) dans le Pacifique (30^∘S-60^∘N). Ils couvrent une période de 91 ans, de 1900 à 1990.

Les observations se caractérisent par trois modes de variabilité distincts (Fig. 3.1) : le mode interannuel (3-7 ans) correspondant à la variabilité ENSO, un mode quasi-biennal (2-3 ans) et un mode décennal (9-12 ans). On note la présence d’un mode plus basse fréquence (∼ 17 ans) mais moins significatif. Le modèle couplé reproduit les différents modes de variabilité observés, avec cependant le biais vu au chapitre précédent, c’est-à-dire une surestimation du mode quasi-biennal dont la période est comprise entre 2 et 3 ans

Chap. 3. Variabilité décennale du Pacifique tropical

(Fig. 3.2). Le mode interannuel, malgré son importance moindre comparée au mode quasibiennal, est présent et significatif. Concernant la variabilité décennale à inter-décennale, un résultat extrêmement intéressant est le fait que le modèle couplé présente deux modes parfaitement distincts comme dans les observations. Le mode décennal varie dans une bande de fréquence comparable à celle des observations (autour de 10 ans) alors que le mode inter-décennal est un peu plus basse-fréquence (∼ 25 ans) que dans les observations.