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RESUME

Le sous-courant équatorial (EUC), en alimentant 'upwegléquatorial, peut avoir une
forte influence sur la température de surface (SST) duidei€équatorial Est et donc sur la
variabilité associée a El Nifilo. L'EUC et les celtulde circulation méridienne (shallow
subtropical/tropical overturning cells, STCs/TCs) lalmtent sont étudiés en combinant
données in situ et modeélisation. Les trajectoires desesad’eau sont calculées dans des
simulations réalistes (le modele OPA forcé par lessvdas réanalyses NCEP sur 1948-1999
ou des satellites ERS sur 1992-1999). Leur analyse met eméwides cheminements des
masses d’eaux propres aux evenements El Nifio-La NiiQ2& 1998, avec des recharges et
décharges de la bande équatoriale complexes et asyméti@ptes.analyse montre aussi
'apport d’eaux froides par les STCs et 'EUC lors déodasque transition vers La Nifia en
mai 1998. Les données de courant et de température des gesuTAO/TRITON le long de
léquateur a 170°W, 140°W et 110°W sont méthodiqguement bouchées sud®@B0ONn
montre que des séries continues du débit, de la températueepatdondeur et de I'énergie
cinétique de 'EUC sur toute son extension méridienne grdualors étre construites. Leur
analyse révéle que la forte variabilité interannuelle duit d& 'EUC est une réponse linéaire
et quasi-stationnaire a la tension de vent zonale éqalatantégrée zonalement dans le
Pacifigue Ouest et central. La température de I'EUC,spatisable pour I'estimation du
transport de chaleur, varie elle linéairement avec iterence des profondeurs de la
thermocline et de 'EUC dans le Pacifique central.

Le modéle numérique, validé entre autre a 'aide dasssde 'EUC, est utilisé pour
étudier sur 1951-1999 la circulation équatoriale associée &CI'H& convergence dans la
pycnocline, 'upwelling équatorial et la divergence en surta&N et 5°S. Leurs variabilités
en débit sont quasi-égales a celle de 'EUC, qui est dortwonnindicateur de la force des
STCs. Ces variabilités sont principalement causéesapéenkion de vent zonale intégrée
zonalement sur tout le bassin, en accord avec desabdmeaires. Des déphasages avec la
SST équatoriale, notamment 'avance de 5 mois de 'upwgedii de la divergence sur la SST,
révelent des relations de cause a effet tres intétessamnfirmées par les bilans de chaleur.
La difference de température entre la divergence etolavetgence a des variations
interannuelles et a plus long-terme égales a celles®®Taéquatoriale. Les conséquences sur
les bilans et échanges de masse et de chaleur dans da Bgoatoriale sont ensuite
guantifiees. La variabilité du transport de chaleur méridi@ssocié a la
convergence/divergence est due aussi bien aux variationsbileqdé de température de la
convergence et de la divergence. Ainsi, pendant un évéhdrh@hrio, la baisse des débits
aura tendance a réchauffer la bande équatoriale (rechalgey que 'augmentation de la
différence entre les températures de la divergence lat cinvergence aura l'effet contraire
(décharge). Pour le Pacifique Est, les variations interdesutu débit dominent celles de la
température de 'EUC pour le transport de chaleur de I'BUWS.liens avec les théories d’El
Nifio et sa variabilité décennale sont discutés.



ABSTRACT

The Equatorial UnderCurrent (EUC) is part of the shallsubtropical/tropical
meridional overturning cells (STCs/TCs), and by feedingetheatorial upwelling it may have
strong influences on the eastern equatorial sea surfapeitature (SST) and thus on ENSO
(EI Nifio-Southern Oscillation) and its long-term wions. The EUC and the meridional
overturning cells are studied using both in situ data, @#oalyand numerical models.
Trajectories of water masses are calculated in astieabcean general circulation model
(OGCM, forced by winds from NCEP reanalyses over 1948-19%®wor ERS satellites over
1992-1999). Their analysis reveals complex and asymmetri@angedidischarges of the
equatorial band associated with the 1997-1998 El Nifio-La Nigatgv This lagrangian
analysis also shows how the outcrop of cold water aomge during the rapid transition to La
Nifia in may 1998 was fed by STCs and the EUC. Then itids/s that transport, transport-
weighted temperature and depth, and kinetic energy of tH@ &lér the entire meridional
section, can be estimated by using TAO/TRITON moored datairment and temperature
right at the equator, with their gaps carefully fill&bntinuous time series at 170°W, 140°W
and 110°W are constructed and show strong variations gorsgao interannual time scales
over 1980-2002. Their physical analysis reveals that tterainnual variations in mass
transport are a linear and quasi-stationary response & wimd stretch integrated zonally
over the west and central Pacific. EUC temperatuhactwis important for the estimation of
EUC heat transport, varies linearly with the differeia¢ thermocline and EUC depths.

The OGCM, validated especially with the EUC time serie used to study over 1951-
1999 the equatorial circulation associated with the EUCn@gline convergence, equatorial
upwelling and surface divergence at 5°N and 5°S. Their mteied and long-term variations
are all nearly equal (EUC is thus a good indicator a€§$trength), with some lags due to
wave propagation. Such variations are mostly explainelthbgr ocean adjustment to zonal
wind stretch integrated zonally over the equatorialfRadn agreement with linear theories.
A decrease of about 30% in transport is thus seen beelast fifty years in the EUC and
meridional overturning circulation, due to the overestédadecrease in NCEP easterlies.
Analysis of the lags with equatorial SST, particulatig 5 months lead of upwelling and
divergence over SST, reveals interesting cause txteftlationships, confirmed by heat
budgets. The difference in temperature between divergamteavergence has the same
variations as equatorial SST. A long-term decreasd&Ji@ Eansport-weighted temperature of
about 1°C is also seen, due to a shallower thermoclmethe heat budget of the eastern
equatorial Pacific, EUC mass transport variations apgearinant on interannual timescale,
but EUC transport-weighted temperature variations became important on decadal
timescale. For the heat budget of the equatorial band, ha#is transport and temperature
variations of meridional overturning are important. Tim&s with theories of EI Nifio and
decadal variability are finally discussed.
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LISTE DES PRINCIPAUX ACRONYMES

ADCP: Acoustic Doppler Current Profiler
CTD : Conductivity, Temperature, Density
ENSO: El Nifio Southern Oscillation
EUC Equatorial UnderCurrent
IOC: InterOcean Circulation
ITCZ: InterTropical Convergence Zone
LODYC : Laboratoire d’‘Océanographie Dynamique et de Clifogie
LPO : Laboratoire de Physique des Océans (Brest)
NCEP: National Center for Environmental Prediction
NEC: North Equatorial Current
NECC: North Equatorial CounterCurrent
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OPA : Océan Parallélisé
OPA/ERS :simulation d’OPA forcée par les vents ER&d#992 a 1999
OPA/NCEP : simulation d’'OPA forcée par les vents NCEEPL948 a 1999
PDO: Pacific Decadal Oscillation
SEC : South Equatorial Current
SOI: Southern Oscillation Index
SPCZ: South Pacific Convergence Zone
SSS: Sea Surface Salinity
SST: Sea Surface Temperature
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INTRODUCTION

Le phénomene EI Nifio, qu’on accuse de tous les maux, edéréglement climatique
qui apparait tous les 2 a 7 ans. Le systeme couplé ottéaspere est alors completement
modifié dans le Pacifique tropical, avec un déplacement’&®rme réservoir d’eaux
chaudes, habituellement a I'Ouest du bassin, vers 'EsPatifique. Cela a des impacts
climatiques sur une grande partie du globe. Ainsi, des plldeadantes apparaissent en
Equateur et au Pérou, créant des inondations catastrophadoes que la sécheresse favorise
en Indonésie de terribles feux de forét. Les phénomenl#i& de 1982-83 et de 1997-98,
qui ont tour a tour battu les records de mesure, ont amsdes conséquences socio-
économiques trés importantes, bénéfiques parfois, le gdusent désastreuses, surtout
humainement. Pour pouvoir limiter tous les dégats a&ssaxiEl Nifio, mais aussi pour
pouvoir profiter et exploiter au mieux la modificatimimatique associée, sa prévision
apparait tres utile. Elle peut permettre d’adapter lesxcagiicoles de I'année a venir, de
construire des digues par exemple en Californie coesréeimpétes attendues, mais aussi d’en
profiter pour organiser son prochain voyage dans les Caratresrisque de tomber en plein
dans un cyclone...

Or, grace a la forte inertie thermique de I'océan,dlétion du systéme couplé océan-
atmosphére est trés lente et rend la prévision envisageabpdusieurs mois, contrairement
aux prévisions metéorologiques, limitées a quelques jowrst donc tres important de mieux
comprendre le phénomene El Nifio pour mieux le prévoes EBseaux d’observations ont
donc été mis en place, notamment un réseau de mouikageds dans tout le Pacifique
tropical (Tropical Atmosphere Ocean array, TAO). L'é&spatiale a elle-aussi beaucoup
apporté en permettant des mesures du niveau de la mer, adeplrdture et des vents en
surface avec une couverture globale de l'océan. Ces doromtepermis une meilleure
compréhension du phénoméne El Nifio, dont les mécanismeasdesont maintenant bien
connus. Cependant, les diverses théories existantiésnindifférentes interactions en avant,
ou sont parfois différentes maniéres de voir les m@meessus physiques. Ces théories sont
complémentaires et il est difficile d’estimer quanitament les rbles relatifs des diverses
mécanismes proposés. De plus, linteraction et l'etflte de [lintrasaisonnier, du cycle
saisonnier, de la variabilité basse-fréquence du Pacifiqueréchauffement climatique

anthropique, des régions extra-tropicales... sur El Nifw 5@l connues.
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La circulation océanique du Pacifique tropical est en oure complexe et varie
fortement. Le sous-courant équatorial (equatorial undercuredC) y joue un role
fondamental. Ce courant tres fort vers I'Est estréeat/'équateur et situé dans la pycnocline.
Ses eaux froides proviennent en majeure partie des zosebdigection dans les subtropiques
et sont apportées par convergence dans la pycnocline (Ldichente la remontée des eaux
froides vers la surface a I'Est du Pacifique équatorial (Upwetquatorial) et leur divergence
vers les subtropiques en surface. On a donc des cetlelesrculation tridimensionnelle,
appelées shallow subtropical cells (STCs), qui engendiiemportants échanges de masse et
de chaleur entre les subtropiques et la bande équat@edetchanges ne sont pris en compte
gue de maniére indirecte et simplifiée dans les modélesiqghés d’El Nifio. De plus, avec
des temps de transit associés de l'ordre de 10 a 20 st E&s peuvent aussi avoir un role
dans les variations basse-fréquence, notamment décerthalacifique tropical, soit par des
variations de température des eaux transportées, saiepaariations de transport de masse.

Les modeles numériques permettent eux d’identifier 168sS3t la circulation zonale
et méridienne associée. Les études des trajectoireasiesd’eau associées n'ont été faites
que pour des simulations climatologiques, et il semblpriari intéressant d'étudier la
variabilité des trajectoires dans des simulations interalles. Cependant, le manque de
données hydrologiques et courantométrigues dans les subtpigo@ I'estimation des
cheminements et transports méridiens associés aux F€Esdélicate, notamment leur
variabilité. Par contre, on dispose de plus de mesurd'&€EI, plus localisé spatialement, et
qui fait partie intégrante des STCs. De plus, a I'équatgace au réseau de mouillages TAO,
il existe des séries quasi-continues de mesures a lddasmpérature et de courant en sub-
surface, parfois depuis 1980. Elles peuvent donner de précigfsesiations sur la
variabilité interannuelle, voir a plus long-terme, deJ& en débit et température, donc sur la
circulation méridienne associée aux STCs et sur l'upwgeléquatorial. Nous nous
intéresserons donc a voir dans quelle mesure on peugrutdistes les données in situ a notre
disposition pour mieux connaitre 'EUC, pour mieux comgre dynamiquement ses
variations en terme de débit et de température et pogustifier. Nous verrons ensuite Si
ces variations peuvent étre liees a des variationsSd€ds, ou plus précisément de la
convergence dans la pycnocline, de la divergence en suetade 'upwelling équatorial.
Enfin, les conséquences des variations de ces circulaionkes échanges de masse et de
chaleur entre la bande équatoriale et les subtropiques,amssi entre 'Ouest et I'Est de la
bande équatoriale, devront étre mieux comprises et qéastifpour pouvoir améliorer la

compréhension du phénomene EI Nifio et de sa variabilitésdomg-terme.
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Dans un premier temps, on présentera le climat du Pactfigpieal, le phénoméne El
Niflo, et les différentes théories proposées pour aguxpli ce phénoméne, mais aussi la
variabilité décennale du Pacifique tropical. Dans ce prenfiapitre, on fera ensuite une
synthese bibliographique des travaux faits sur I'EUC, sur cieltules de circulation
méridienne, et sur les bilans de masse et de chaleur aadmsntle équatoriale. Dans le
deuxieme chapitre, on décrira les données in situ, le madeanique et les forcages utilisés
dans la présente étude, et on fera quelques comparaisenteslientre le modele et les
observations. Puis on présentera dans le chapitre 3unhe lagrangienne de la circulation et
de sa variabilité, en calculant les trajectoires dasses d’eau dans le modele, aussi bien en
climatologie gu’en utilisant les courants interannuels. €intéressera en particulier aux
déplacements des masses d’eaux pendant les événemalifiodER Nifia de 1997-98, et on
mettra en évidence dans le modele les STCs et limpatdad EUC dans l'alimentation de
la bande équatoriale. On étudiera alors 'EUC et sahilirdaa partir des séries de données in
situ dans le chapitre 4. Dans ce chapitre importantp@mtrera d’abord comment ces données
peuvent étre méthodiquement bouchées, jusqu’a obtenir des séntinues du débit par
unité de latitude, de la température, de la profondeur et derdjiie cinétigue de 'EUC a
'équateur. Ensuite, on montrera la possibilité d’extrapoks séries estimées a I'équateur a
toute la section méridienne de 'EUC, en combinant desimeé situ, simulations numériques
et un modéle analytique linéaire. Ces longues séries, eagant par exemple a 110°W en
1980, permettront de quantifier la variabilité de 'EUC aipa‘bbservations, et d’analyser
ses causes dynamiques. On pourra en outre valider 'TEUClelamsdele. Ce modéle pourra
alors étre utilisé dans le dernier chapitre pour étudiecirculation associée a I'EUC : la
convergence dans la pycnocline, la divergence en surfadepeelling équatorial. On
comparera leurs variabilités interannuelles, mais alesss tendances sur les 50 ans de
simulation, en terme de débit et de température. Onifideatleurs causes physiques, pour
expliquer leur covariabilité et les déphasages tréselssants avec la SST équatoriale. Les
conséquences sur les bilans et échanges de masse elede @bda bande équatoriale seront
ensuite quantifiees. Enfin, les liens avec les théorigs Nifio et sa variabilité décennale

seront discutés. Pour finir, les conclusions et les petigps de ce travail seront présentées.
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CHAPITRE | : LE PACIFIQUE TROPICAL, LE SOUS-
COURANT EQUATORIAL ET LA CIRCULATION
OCEANIQUE ASSOCIEE

On présentera brievement dans ce chapitre introdwegifcbnditions océaniques et
climatigues moyennes dans le Pacifique tropical. Les daregits associés aux événements
El Niflo-La Nifa et les principales théories cherchantles expliquer seront décrits
succinctement. La variabilité décennale du Pacifique skerae$si présentée.

On s’intéresse dans cette thése a 'EUC, a la ctionlaocéanique associée et aux
conséquences sur les bilans de masse et de chaleur dacsfiu® équatorial. Un travail
bibliographique synthétise dans la deuxieme partie ce quioestucsur ces sujets, et les

différentes études parfois contradictoires, afin da lsigoduire le sujet de cette these.

1 Le Pacifique Tropical et le phénomene ENSO

1.1  Description climatologique du Pacifique tropical

1.1.1 La situation atmosphérique et océanique moyenne

Dans I'Ouest du Pacifiqgue se trouve une zone d’ascendanosténique associée a
une importante couverture nuageuse et de fortes préap#atCette zone de convection
profonde est prolongée en haute troposphere par des véniest] puis par une zone de
subsidence au dessus de I’Ameérique latine (cellule de Wdkigr)1, au centre).

Les cellules de Hadley Nord et Sud associées a laatiamu générale atmosphérique
méridienne apportent par les alizés de Nord-Est et deESudle lair sec et froid qui
s’humidifie et se réchauffe en convergeant vers te e convergence inter-tropicale (Inter
Tropical Convergence Zone, ITCZ). L’air ascendant yrégon humidité et retourne dans la
haute troposphere vers le Nord-Est et le Sud-Est. L'I§€Zrouve dans I'hémisphere Nord,
entre G et 12 N, a cause de la présence plus forte des continentd liamisphéere Nord. Les
pluies causées par cette ascendance sont une impadante d’eau douce pour 'océan. De

méme, une autre zone de convection moins marquée estdade convergence du Pacifique
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Sud. Elle s’étend de la Papouasie-Nouvelle Guinée a Tahitist elle aussi associée a un
maximum des précipitations.

La situation océanique est directement liée au forcagespathérique. La principale
source d’eaux chaudes (28° - 29°C) se situe dans le Pacifigiteotal autour de 'équateur
sur une profondeur allant jusqu’a 100 m sur plusieurs millersknf. Sa formation est
directement liée au régime des alizés. Ceux-ci poudgsentaux chaudes équatoriales qui
s’accumulent alors dans I'Ouest du bassin. Cette ré&appelée réservoir d’eaux chaudes (ou
‘warm pool’) est trés importante car la convection agphérique profonde est possible
lorsque la SST (Sea Surface Temperature) est supérieuf€.aA2BEst du bassin équatorial
se trouve la langue d’eau froide (22°-23°C) due a l'upwelling égabhtssocié aux alizés.
En profondeur, la thermocline s’enfonce jusqu'a 200 m a I'Ogascumulation d’eaux
chaudes) et affleure la surface a I'Est (Fig. 1, ceni@e}te différence marquée de SST
alimente en retour le régime des vents en favorigacirculation associée a la cellule de
Walker. Ce couplage océan-atmosphere joue un réle edskaris la dynamique d’ENSO (El
Niflo-Southern Oscillation).

Au Nord-Est et surtout au Sud-Est du bassin, entre 1520 de latitude,
'évaporation causée par les alizés est forte, induidas salinités élevées. Une subduction
d’eaux salées froides (T~ZD) y est associée et ces eaux convergent vers I'équateur
contraire, la zone de convergence atmosphérique ascerakmuciée a la warm pool génere
de fortes précipitations et donc une faible salinitésaidace. On a donc dans la warm pool
une halocline (associée a un fort gradient de salinité dendensité) moins profonde que la
thermocline. La couche entre la thermocline et la dimle (barrier layer) modifie la
dynamique de l'océan équatorial, notamment en isolantcduche de surface du
refroidissement des eaux sous la thermocline et en augmela sensibilité de l'océan

équatorial aux forcages atmosphériques (coups de vent d'@yets équatoriaux).
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Figure 1.1: Situations du systéme couplé océan-atmosphére dans le Pacifique tropical, lors de
conditions El Nifio (en haut), de conditions normales (au centre) et de conditions La Niiia (en bas). La
surface de Pocéan est orange-rouge (bhleue) lorsque les eaux de surface sont chaudes (froides). Les fléches
verticales représentent P’évolution de la profondeur de la thermocline. Les fléches horizontales
représentent le déplacement zonal des eaux chaudes de surface. Les fléches en pointillé représentent la
cellule de Walker, la zone d’ascendance étant associée a une couverture nuageuse et des pluies

importantes.
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1.1.2 Le systeme de courants
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Figure 1.2: diagramme schématique de l1a circulation horizontale et verticale dans I’océan Pacifique
tropical (Philander, 1990).

La Figure 1.2 montre les différents courants portans V®uest ou vers I'Est qui
caractérisent le Pacifique tropical. Le courant vétst| se trouvant approximativement entre
3°N et 10N, est le contre courant Nord équatorial (NECC, North Exjizh CounterCurrent).

Il s’écoule dans le sens opposé aux alizés et est deel'dedb0 cm/s en surface. Ce courant
intense et étroit est situé entre deux larges couranestQde surface, le courant Nord-
équatorial (NEC, North Equatorial Current) au Nord de 10°Neetourant Sud-équatorial
(SEC, South Equatorial Current) au Sud de 3°N. Le NE@ldtvement faible (de I'ordre de
20 cm/s) alors que les vitesses atteignent 100 cm/s darentzhbréquatoriale Nord du SEC.
Un contre-courant Sud-équatorial (SECC, South Equatoriahi@oCurrent) est aussi présent
vers 9°S a 'Ouest de 180°, au niveau de la zone de converdaerRacifique Sud, mais il est
plus sporadique.

En profondeur, le sous-courant équatorial (EUC), centrécagivergeant vers
'équateur, porte vers 'Est. Ce courant, qui atteint desses de I'ordre de 50-100 cm/s sous
le SEC portant vers 'Ouest, a une section tres finéoddré de 300 km en latitude et de 150
m en profondeur et s’étend sur plus de 10 000 km de longituden®amum est au niveau
de la thermocline et remonte donc de 150 m a 'Ouest de 180BWm a I'Est du Pacifique.

Il est associé au gradient de pression zonal résultesitalizés en surface qui n’est plus

equilibré en profondeur. Il sera décrit plus en détaisdameuxieme partie de ce chapitre.
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La coupe méridienne de la Figure 1.2 montre la circulatiénidienne et verticale
moyenne. La convergence géostrophique sur tout le bassinl'@quateur, causée par le
gradient de pression zonal, apporte notamment des eadedret salées subductées vers
20°S a I'Est du bassin. L’'upwelling équatorial et la divergafieE&man causeés par les alizés
transportent les eaux froides en surface puis verséfens subtropicales. Aux frontieres
Ouest du Pacifique, les courants de bord Ouest sont estainvt intenses. lls vont de la
surface au fond et permettent d’équilibrer les transpoéisdiens associés au transport de

Sverdrup a I'échelle du bassin.

1.1.3 Le cycle saisonnier

Les variations saisonnieres dans le Pacifique tropicalgat#nt leurs maxima au
printemps et en automne. Au printemps boréal (marsyaval zone de convergence
intertropicale se rapproche de I'équateur. Les alizés deESudaffaiblissent, les upwelling
équatorial et c6tier diminuent et la SST atteint aless maxima saisonniers dans I'Est. Les
courants de surface sont alors faibles dans la parti@llE§assin et peuvent se renverser
danslapartie centrale. Le NECC peut ainsi entieremepiaciitre dans le Pacifique central
alors que 'EUC atteint un maximum. A 'automne boréals phénomenes saisonniers sont
inversés. Un fort cisaillement entre TEUC et le NE@fparait, créant d'importantes ondes

d’instabilité (leurs anomalies de courant peuvent atteibavs).

1.2  Les caractéristiques du phénoméne ENSO

1.2.1 Historique

El Nifio (I'enfant Jésus) est décrit par les Péruviensaemn courant chaud dirigé vers le
Sud apparaissant le long des cétes du Pérou au moment deHloiéliellement, 'upwelling
associé au courant péruvien dirigé vers le Nord apportealespeofondes plus froides et
riches en éléments nutritifs favorables au développethephytoplancton, base de la chaine
alimentaire marine. Aussi ce courant chaud vers le Sudvaié$e les péches locales.
Cependant, ce réchauffement peut étre plus intense et grglu spatialement et
temporellement certaines années. Ce phénomene a doappé&tié El Nifio. Il concerne en
réalité tout 'océan Pacifique et affecte le climatrdenbreuses régions du globe. Bjerkness
(1969) fat le premier a observer la corrélation entreglgements océaniques El Nifio et la

diminution de l'oscillation australe. Cette derniere (gdnentée par Walker dés 1924) est un
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mouvement de bascule entre les pressions atmosphédigu®sd-Est et celles de 'Ouest du
Pacifique. El Nifio est en fait la phase chaude d’'utecgtimatique couplé. Ce cycle appelé
ENSO (El Nifio-Southern Oscillation) a une période #asable de 2 a 7 ans. Il comporte en
général une phase chaude (El Nifio) suivi d’'une phaseefrhia Nifia) mais lintensité des
deux phases est indépendante, et elles ne sont pas tajsarsées toutes les deux au cours
d’un cycle. Il existe différents indices d’El Nifi@isocéaniques, comme par exemple la SST
dans le Pacifique équatorial Est (dans les régions Nifo3.Mido3 par exemple), soit
atmosphériques, comme la différence de pression entneediOet I'Est du Pacifique
équatorial (notamment entre Tahiti et Darwin, pour deéflai SOI, Southern Oscillation
Index), qui sont fortement anti-corrélés, étant dden®rt couplage océan-atmosphere de ce
phénomene (Figure 1.3). El Nifio existe depuis longtemps @igd) (au moins sur les 5000
dernieres années), et on retrouve sa trace aussi bietedamshives historiques (Quinn et al.,
1987) que dans les carottes glacieres et les coraux (Categle 2000). Cependant, les
événements sont plus ou moins précoces et intenses,@tideforts observés jusqu’a présent
sont ceux de 1982-83 et 1997-98.
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oD
|

mtd. Devialion

°C

_4:III+IIIIIIIIIIIIIIIIIIIIII

1980 1984 1988 1992 1996 2000

Figure 1.3 : index de ’oscillation australe en haut (différence de pression au niveau de la mer entre
Tahiti et Darwin, divisée par sa déviation standard) et SST a 0°110°W mesurée par le mouillage
TAQO/TRITON (en has, anomalie en °C par rapport a la climatologie de Reynolds et Smith, 1995). Les
moyennes mensuelles sont les croix bleues et la moyenne glissante sur 5 mois est en rouge. Cette figure

montrant les mesures les plus récentes est disponible sur I’excellent site www.pmel.noaa.gov/tao.
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Figure 1.4 : anomalies mensuelles de la SST sur la région Nifio 3.4 (170°W-120°W, 5°N-5°S) de 1856
a 1999. Le début de 1a série doit étre interprété avec précaution, a cause du manque de données (source :

S.R. Hare, JISAQ).

1.2.2 La phase chaude d’'ENSO : El Nifo

Comme on peut le voir sur le haut de la Figure 1.1, les ehandes de surface,

situées en moyenne dans la moitié Ouest du bassin, seeaiéplacs I'Est et envahissent une
grande partie, voir toute la bande équatoriale. Dans ddiqRee Est, les eaux de surface
peuvent atteindre de 5 a 7°C au dessus de la situation moyentiermocline, inclinée en
moyenne d’Est en Ouest, devient presque horizontale.

La situation atmosphérique est aussi modifiée. En suiead&placement des eaux
chaudes de surface, la zone de convection (fortes paéicps) migre vers I'Est jusque dans
le Pacifique centre-Est. Un climat anormalement $estalle a 'Ouest (Australie, Indonésie)
et un climat anormalement humide et pluvieux peut apparaiirdessus de la cote Ouest
d’Amérique du Sud.

Le couplage océan-atmospheéere se fait essentiellesmoeniveau de la warm pool. Le
déplacement vers I'Est de la warm pool diminue le cstgrthermique entre 'Est et 'Ouest
et affaiblit les alizés. Cet affaiblissement entea&n retour un réchauffement des eaux de

surface dans la bande équatoriale amplifiant ainsi le phéme E| Nifio.

1.2.3 La phase froide d’ENSO : La Nifia

En période La Nifia (Figure 1.1, en bas), les alizésremfvrcés. La warm pool et la

zone pluvieuse de convection atmosphérique se trouvent sitr@es plus a I'Ouest du
Pacifique tropical. En outre, 'upwelling équatorial est phisnse et la langue d’eau froide a

'Est du bassin est plus étendue. La thermocline estgreéquent plus inclinée vers 'Ouest.
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Le SEC est plus intense et le cisaillement avec IE€GIGénere de fortes ondes d’instabilité
se propageant vers I'Ouest.

Les caractéristiques d’El Nifio-La Nifia peuvent apparaitigodthcomme une réduction
ou une amplification du cycle saisonnier. Cette singation, surtout valable pour la phase

froide La Nifia, peut étre excessive, comme le prouveligite de 1997-98 (cf. chapitre 3).

1.2.4 Les impacts d’El Nifio
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Figure 1.5 : impacts climatiques et conséquences sur la santé lors d’un El Niiio. Source : Office of
Global Programs, NOAA.

ENSO est le premier mode de variabilité du climat de leeta I'échelle récente de
'humanité. La complete modification de I'état du systeoouplé océan-atmosphere du
Pacifique tropical associée a El Nifio a des répercussiimatiques sur de nombreuses
régions du globe, méme éloignées du Pacifique, par télécomms atmosphériques. Ainsi,
outre les pluies anormalement fortes en Amérique du éuld sécheresse a I'Ouest du
Pacifique sur 'lndonésie et 'Australie notamment, dgimainution de la mousson indienne,

des sécheresses en Afrigue du Sud-Est et un réchauffemeimérique du Nord sont
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souvent observés pendant El Nifio (Figure 1.5). Parallelerdeenombre de cyclones sur les
Caraibes et la cote Est des Etats-Unis diminue alorsagigimente en Polynésie et a Hawaii.
Toutes ces modifications climatiques (inversées lorsn dBwenement La Nifia) ont de
multiples conséquences, aussi bien des catastrophe®lieastilsoudaines (inondations et
torrents de boues dévastateurs, incendies dus a la ssshefeque des conséquences socio-
économiques a long-terme, la propagation d’épidémies cdenmalaria et la dengue (Figure
1.5), le bouleversement de I'écosystéme marin, de taljure... Les conséquences humaines
d’El Nifio sont tres graves dans les pays pauvres, quat pas les moyens de faire face aux
modifications climatiques, alors gu’il n'la qu’'un co(t finaercdans les pays développés,

comme I'exemple du tristement célébre EI Nifio de 1997 letraqFigure 1.6).

Coilt direct aux équipements 34 milliards de dollars
Mortalité 22 000

Personnes atteintes de maladies 540 000

Personnes déplacées ou sans-abri 4,8 millions

§uﬂaces touchées par le feu, les inondations, la 22 millions d'hectares
secheresse

Amérique du Sud et Centrale

Amérique du Mord

Indonésie-Australie

= Mortalité
B Coit [millions de $)

Asie

Afrique

LS

0 5000 10000 15000 20000

Figure 1.6 : bilan du trés fort El Nifio de 1997-98. L’ histogramme (en has) compare les conséquences

humaines et financiéres sur les principales parties du monde concernées. Source : http://www.espace-

sciences.org.

1.2.5 Les théories d’El Nifio

Pour comprendre comment bascule le systéme coupléététira 'autre et pourquoi
chaque événement est différent, plusieurs théoriesténpréposées. Un consensus semble
faire jour, suggerant que ces difféerents mécanismes jooest un role et une tentative
d’'unification a été récemment élaborée (Wang, 2000).
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1.2.5.a  Recharge-décharge de la zone équatoriale

Sverdrup Transport

\ ] Sverdrup Transport

Depth anomaly

Figure 1.7 : Schéma de principe du mécanisme de recharge-décharge de Jin (1997a,b), avec les

quatre phases de oscillation : 1) la phase chaude, IT) la transition de la phase chaude a la phase froide,
TIT) 1a phase froide et TV) la transition de la phase froide a la phase chaude. Les anomalies de 1a SST a
I’Est du bassin (ellipse), de la tension de vent zonale dans le centre-Ouest (fleches fines), du transport de
Sverdrup (grosses fleches) et de 1a profondeur de 1a thermocline (trais épais) sont représentées (Meinen et
McPhaden, 2000).

Wyrtki (1985) proposa le premier une théorie de rechargeadgehUn renforcement des
alizés recharge le réservoir d’eaux chaudes, avec manté@iveau de la mer et enfoncement
de la thermocline. Lorsque les alizés faiblissent, &lignt de pression n’est plus équilibré
par les vents a la surface de la mer et 'eau chaude at&meire’écoule alors vers I'Est,
provoquant un événement El Nifio. La décharge des eaux chaedeles poles a 'Est du
Pacifique entraine une perte d’eaux chaudes de I'océandlr@piun événement La Nifia s’en
suit. La recharge se fera alors progressivement jusdtl’ &lifio suivant. Cette explication est
simple mais n’explique pas ce qui provoque l'affaiblissentdes alizés.

Jin (1997) améliore la théorie avec un modele conceptaklant la recharge/décharge,
associée a une augmentation/diminution de la profondeur adethérmocline, par
convergence/divergence du transport de Sverdrup vers la bgudmrale. Physiquement,

une anomalie initiale par exemple positive de la SSEs tu Pacifique induit une anomalie
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de vent d’'Ouest dans le Pacifique central-Ouest. La pntie thermocline diminue alors
rapidement, et le mécanisme de rétroaction positiber@r’augmentation de 'anomalie de
SST. On arrive alors a la phase mature de l'osacittafiFigure 1.7, ). Dans le méme temps, le
transport de Sverdrup intégré zonalement de I'Est a I'Odesbassin est anormalement
divergent. Cela cause une décharge en eaux chaudes etrnmetéee graduelle de la
profondeur moyenne de la thermocline sur toute la bande éailstailonc une tendance au
refroidissement. Ce mécanisme de rétroaction négatihgt de passer par une phase neutre
ou la thermocline est anormalement proche de la suffigq@ur arriver dans la phase froide
(I ou la bande équatoriale va au contraire se reggnarLes conditions vont alors
graduellement redevenir favorables a I'apparition d’'un nokvalifio.

Cette théorie a l'avantage d’expliquer la nature ost#lal’lENSO, et le phénoméne de
recharge-décharge a bien été mis en évidence dans les éhseegationnelles (Meinen et
McPhaden, 1999, 2000) et numériques (Goddard et Philander, 2000 eAliry 2002, Sun,
2003, Kug, 2003). Cependant, des asymétries Nord-Sud sont obsgamdeses études , qui
n'apparaissent pas dans la théorie. De plus, la rechaygerise effectivement le

déclenchement d’'un EI Nifio, mais n’est pas une conditiffisante (Kessler, 2002).

1.2.5.h 1. oscillateur retardé

Selon la théorie la plus communément admise, dit€odeillateur retardé (Suarez et
Schopf, 1988, Battisti et Hirst, 1989), 'événement El Ngimstalle apres deux étapes
intermédiaires. Dans un premier temps, les alizés dimirawese renversent dans le Pacifique
central. L'anomalie de vent d’Ouest génére, a partir duoififae central, une onde
équatoriale de Kelvin se propageant vers I'Est et une ondetogialea de Rossby se
propageant vers I'Ouest: 'onde équatoriale de Kelvin de daiimg éleve le niveau de la
mer sur son passage et abaisse la thermocline, tandis e équatoriale de Rossby produit
leffet inverse. L'onde de Kelvin équatoriale crée le hadfement du Pacifigue Est
caractéristique d’El Nifio (Figure 1.1, en haut). L’'onde énjigle de Rossby se propage vers
'Ouest pour se réfléchir sur les cbtes indonésiennes e® @guatoriale de Kelvin
d’'upwelling. Cette derniere remonte la thermocline sur zmssage vers I'Est et diminue
ainsi 'anomalie El Nifio. Une succession de trains désva donc progressivement restituer

I'état normal ou, si elle est assez intense, amemé&vénement La Nifia (Figure 1.1, en bas).

1.2.5.c  Advection de la warm pool
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L’étude récente de Picaut et al. (1997) vient nuancer lefodlgamental joué par le
déplacement de la thermocline dans I'Est et par la itn@ntOuest dans la théorie de
l'oscillateur retardé. Picaut et al. (1996) ont découvertzame océanique de convergence sur
le bord Est de la warm pool associée a un front deitéalide front est une véritable frontiere
physique entre la warm pool et la langue d’eaux froideseuliéplace sur des milliers de km
le long de I'équateur en phase avec ENSO. Cela met dangé I'importance de I'advection
zonale de la warm pool et du couplage sur le centre-Oudsssin, plutét que la rétroaction
sur le centre-Est impliquée dans la théorie de l'oselilaretardé. lls développent un modele
conceptuel couplé simple qui montre aussi le role fondtaheates réflexions d'ondes

équatoriales sur les deux frontieres de I'océan Pacifique.

1.2.5.d  Couplage dans |’extréme - Ouest du bassin

Un quatrieme mécanisme possible pouvant se superposer aug au@& propose
(Weisberg et Wang, 1997). Des anomalies chaudes de tempéeatdes anomalies de
pression négatives extra-équatoriales favorisent latioré d’'une paire de cyclones extra-
équatoriaux donc de coups de vent d’Ouest a I'équateur a 'Qudsassin, créant ainsi des
ondes équatoriales de Kelvin de downwelling qui vont débimde couplage océan-
atmosphére et le passage a une situation El Nifio. D’'ue a6té, cette paire de cyclones
extra-équatoriaux va relever la thermocline dans 'Opastpompage d’Ekman, amenant un
refroidissement de la SST et un accroissement de qmeasi niveau de la mer. Pendant la
phase mature d’El Nifio, cela va engendrer des anomaliesntie d’Est dans la partie Ouest
du bassin qui vont générer des ondes équatoriales de Kelvinedlimgw Ces ondes vont

progressivement faire basculer le systéeme d’El NifibeeNifia.

1.2.6 Modulation par les hautes fréguences

Les hautes fréquences agissent sur le cycle climatiqN®@OE ENSO interagit trés
fortement et non-linéairement avec le cycle saismries événements haute fréquence que
sont les coups de vent d’Ouest semblent jouer un réle iengartens le déclenchement d’El
Nifio ainsi que sur son ampleur. Ces coups de vent ssotti@s a I'oscillation atmosphérique
de Madden-Julian (MJO) d’'une période de 45-60 jours. lls géndesntondes de Kelvin
ayant une périodicité autour de 70 jours qui déplacentimyeaol. Une nouvelle variabilité
intrasaisonniére a une période de 120 jours a récemmentcéidveée dans le vent zonal et

dans les ondes de Kelvin qui pourrait elle-aussi influenc&@®&RCravatte et al., 2003).
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1.3  Variabilité décennale du Pacifique et ’ENSO

El Nine Southern Oscillation

0.8

0.4

2

Bt 0.0

Marmdi zed amplitude

w dadd B0 TigRd 1800 1920 1940 1960 1940
Figure 1.8 : comparaison de la PDO (a gauche) et d’ENSO (a droite). En haut, anomalies annuelles
de la SST (en couleur), de la pression au niveau de la mer (contours noirs) et de la tension de vent en

surface (fléches) associées aux phases chaudes de ces oscillations. En bas, index de 1a PDO et d’ENSO sur

le 20*™ siécle (moyennes annuelles de 1900 i 1998). Source : S.R. Hare, JISAO.

1.3.1 Description

Le Pacifique tropical et El Nifio sont aussi sujet a omedulation a plus basse
fréquence que les variations interannuelles, notammené &ariabilité décennale. On a aussi
noté une augmentation ces 30 derniéres années de la frégleenéénements El Nifio
(Fedorov et Philander, 2000 ; Wang et An, 2002) qui pourrait &melée a I'élévation
globale de température due a l'effet de serre (Figure 1.4).

Un mode de variabilité décennale du climat du Pacifique Niard?DO (Pacific
Decadal Oscillation, Mantua et al., 1997 ; Mantua et HX082) a été découvert, notamment
par 'analyse de la péche de saumons du Pacifique Nord:iBgex de la PDO est associé au
premier mode qui ressort de I'analyse en composantesgaies de la variabilité de la SST
du Pacifigue Nord (au Nord de 20°N sur la période 1900-1993). La P& aariabilité

temporelle difféerente d’ENSO, principalement avec desiogés de 20-30 ans, avec
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cependant de fortes similitudes pour la variabilité bagsgiénce (Figure 1.8). Ce mode de
variabilité a dans les tropiques une structure spatialeherae celle d’ENSO avec un
réchauffement qui s’étend sur une plus large bande de lati@efgendant, les anomalies
climatiques de la PDO se situent principalement dans IéiqeecNord, et sont plus faibles
dans les tropiques, contrairement a ENSO. En outreD@ Pourrait avoir aussi une forte
signature dans le Pacifiqgue Sud, moins bien observé. La ptmpada signaux climatiques
cohérents a été aussi observée par Tourre et al. (2004 )Jed&®acifique, en distinguant les

échelles interdécennale et quasi-décennale.

1.3.2 Origines dynamigues possibles

Les origines dynamiques des variabilités décennales d'ENS{2 & PDO, et leur
interaction, sont mal connues, et différentes théooies été proposé par la variabilité
décennale dans le Pacifique (Miller et Schneider, 2000, pp866une bonne review). La
PDO pourrait directement étre générée par des intemactioéan-atmosphere aux latitudes
moyennes (Latif et Barnett, 1994). Elle pourrait alorsugficer et méme étre a l'origine de la
variabilité décennale d’'ENSO, par des téléconnections. daweent, la variabilité décennale
d’ENSO pourrait étre générée dans les tropiques, etréotrée PDO. La variabilité décennale
de l'amplitude d’ENSO pourrait étre la signhature d’'une modrabasse-fréquence de la
variabilité interannuelle d’ENSO causée par un mécanismdim@aire (Timmerman, 2003).
Enfin, la variabilité décennale d’ENSO et la PDO pourraguatir pour origine physique des
mécanismes couplés faisant intervenir les tropiques sulatropiques.

Les téléconnections pourraient étre atmosphériques (Petrcal., 2000) et/ou
océaniques par des variations du transport de chaleur dieselé circulation méridienne, les
STCs (Shallow Subtropical overturning cells, McCrearylet 1994). Les STCs pourraient
influencer le Pacifique équatorial par des variationslede structure thermique (Gu et
Philander, 1997 ; Luo et Yamagata, 2001 ; Giese et al., 2002) adeparariations de leur
transport de masse (Kleeman et al., 1999 ; Nonaka &08R). Les STCs et leur variabilité
seront présentées en détail dans la section 2.2.

Enfin, la maniére dont la modification de I'état moyen Riacifique tropical peut
ensuite influencer lintensité, la fréquence et la striecties événements El Nifio a aussi été
étudiée, notamment en comparant les périodes avant &g pchangement climatique en
1976 dans le Pacifique (Fedorov et Philander, 2000 ; An et Wang,, 2¥80g et An, 2002 ;
Karspeck et Cane, 2002).
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La compréhension de la variabilité décennale du Pacifiqueé’wesigrand intérét pour
améliorer la prévision climatique a long-terme, mais igo@sr savoir dans quelle mesure le
changement climatique, et notamment la brusque modifitate régime du Pacifigue en
1976-77, est la superposition de la variabilité décennale natutell®acifique et du

réchauffement climatique anthropique.

2 Présentation du sous-courant équatorial et de Hdaulation

océanique associée dans le Pacifique tropical

2.1 Le sous-courant équatorial

2.1.1 Description

Le sous-courant équatorial (Equatorial UnderCurrent, EUC)umest caractéristique
trées importante et quasi-permanente de la circulation rgénéans le Pacifique et
I'Atlantique. Il est aussi présent dans I'Océan Indé@nhiver et printemps boréal pendant la
mousson de Nord-Est. L'EUC est un courant en subsuviasel'Est opposé au courant de
surface vers I'Ouest. Il est trés remarquable par soitesse et sa longueur. Il a une largeur
de l'ordre de 200 a 400 km et est centré sur 'équateur démsriaocline entre 100 et 200 m
de profondeur. Il s’étend sur quasiment toute la longueur difigacéquatorial. 1l atteint
des vitesses tres importantes de l'ordre de 1 m/s, smositant vers 'Ouest du SEC, et son
transport est tres important, de l'ordre de 30-40 Sv (Figute.). Il a été découvert par J.Y.
Buchanan en 1886 dans I'Atlantique sur un bateau de sondagenptalier des cables de
télégraphe. Buchanan observa la forte dérive des cddlsendage, et estima une vitesse de
50 cm/s dans 'EUC. Cette découverte fat oubliée, ce codmnrtibsurface étant inattendu et
inexpliqué. 1l fallut attendre 1952 pour que IEUC soit redécauyar Cromwell et
Montgomery (McPhaden, 1986).

La circulation verticale et méridienne associée dJCE (Figure 2.2.) modifie les
distributions a I'équateur de la température, de la saligit des autres traceurs tels que
l'oxygene et le phosphate. Ainsi, un écartement vérdiea isothermes (Figure 2.1c) est causé
par 'augmentation du mélange vertical et par 'upwelling asuae du noyau de 'EUC et le
downwelling diapycnal en dessous. La convergence geéostroplignge la thermocline

associée a 'lEUC est mise en évidence indirectepentes langues de forte (faible) salinité
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au sud (au nord) orientées vers l'équateur dans la thenao(higure 2.1d). L'EUC
transporte des eaux froides, de 18°C en moyenne, plus saléesl qu'au nord. Les eaux
transportées ont une densité entre environ 26 et 24°kg.m

17'8 10 0 1 20°N

Figure 2.1 L’EUC a 155°W mis en évidence par les distributions moyennes pour les mesures répétées
entre Hawaii et Tahiti de la hauteur dynamique (AD) en ¢m, du courant zonal géostrophique (U) en cm/s,
de 1a température (T) en °C et de la salinité en kg.m™ (Wyrtki et Kilonsky, 1984).

La circulation associée a I'EUC est tridimensionnellBEUC se situe dans la
thermocline et remonte avec elle vers l'est, pasdar®00 m dans le Pacifique ouest a 50-100

m dans l'est du Pacifique, pour y alimenter 'upwelling équaltor
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Figure 2.2 Schéma montrant les vents, les courants de surface, la hauteur dynamique, la structure

thermique et la circulation méridionale associée a 'EUC, dans le Pacifique central (Philander, 1990).

2.1.2 Dynamique et thermodynamigue de 'EUC

L’existence de 'EUC peut étre expliqguée de deux manieregpléomentaires : par
'équilibre dynamique avec le gradient de pression zorabliépar les alizés, et par la
conservation de la vorticité potentielle (PV).

Stommel (1960) fat le premier a expliquer I'existence de 'EAJIGide d’'une théorie
linéaire avec friction: les vents d’est créent un gradam pression zonal vers l'est. Ce
gradient accélére les eaux de la thermocline, cr&&dCl. En régime stationnaire, le gradient
de pression est équilibré par la friction. McCreary (198bntra qu’'un modéle linéaire
stratifie pouvait produire un EUC assez realiste. McPhgd€93), a l'aide d’'un modele
linéaire stationnaire simple, montra que le transportEldC varie linéairement avec la
tension de vent zonat,) et son fetch (F), et que la largeur de lEUC n’en dépesd lpa
obtint des résultats quantitatifs réalistes pour I'Attaure et le Pacifique.

L’existence de 'EUC peut aussi étre expliguée par la coasen de la vorticité

potentielle dans un océan a densité constante sanssitésdqdynamique non-linéaire)
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(Foffonoff et Montgomery, 1955). Les masses d’eau, emiallers 'équateur, conservent leur
vorticité absolue, et un courant vers I'est avec uail@snent méridional est créé. Pedlosky
(1987, 1988, 1996) a affiné cette théorie inertielle dans un ljn@@ couches, en reliant
'EUC a la circulation subtropicale. Son analyse d&te lui permet d’obtenir des ordres de
grandeur réalistes pour la vitesse, I'épaisseur, et lauarde 'EUC. Il montre que le
transport de 'EUC est proportionnel @ et & F® et que la largeur de 'EUC est
proportionnel &,*® et & E®. Cela différe donc légérement des résultats de laichkméaire.
Notons cependant que dans ce modele, 'TEUC ne dépend quentesiest équatoriaux,
méme si 'EUC est alimenté par les subtropiques. @elksté confirmé par des modéles

numériques plus complexes a couches (McCreary et Lu, 1994).

Undercurrent Core I
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Figure 2.3 Les différents régimes dynamiques associés a ’EUC (Wacongne, 1989) .

La dynamique de 'EUC a aussi été étudiée a l'aide de nmodelmériques prenant en
compte non-linéarités et friction. Philander et Pawoaskd (1980, 1987) ont montré dans un
OGCM que les termes non-linéaires ne sont pas négligesthpesduisent un EUC plus fin et
rapide. Wacongne (1988 pour I'Atlantique, 1990 pour le Pacifiquepalysant I'équation de
guantité de mouvement dans cet OGCM, montra l'existenceditférents équilibres
dynamiques (Figure 2.3). En particulier, a I'ouest du bassila thermocline est profonde, la
friction est négligeable et le gradient de pressioglace 'EUC (région Il dans la figure 2.3,

régime inertiel cohérent avec Pedlosky, 1987), alorsdgms le centre et I'est du bassin, le
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réle de la dissipation par friction est prépondéranaes/et al. (1997) a cependant montré que
ce type d’études est tres sensible a la paramétrisdeitan diffusion latérale. Liu et Philander
(1995) ont confirmé, en utilisant un OCGM, que le transpoitEl¢C dépend linéairement
des vents d’est dans les tropiques, et qu'il est indéperdintvents subtropicaux. Cela
confirmerait que la dynamique de 'EUC est plus linéairec dvietion, gu’inertielle. Selon
eux, la friction n'est pas négligeable dans les courant®kouest qui alimentent en partie
'EUC, et la vorticité potentielle ne peut donc étomservée.

Les études observationnelles de la dynamique de 'EUCbsantcoup plus rares. Grace a
'expérience TIW (Tropical instability wave) en 1990-91, QetoWeisberg (1997) ont pu
estimer les divers termes de I'équation de quantité de mmntea (0°, 140°W) dans 'EUC.
lls confirment qu'au-dessus du noyau de I'EUC il y a bien cageree méridienne et
divergence verticale des courants. lls montrent aussilajggnamique est essentiellement
linéaire en surface, devient faiblement non-linéaire damoyau de I'EUC, avec le gradient
de pression en équilibre avec les termes d’inertie etotterhent qui ont la méme amplitude.
Puis la dynamique devient complétement non-linéaire Booeyau, le terme de frottement
étant en équilibre avec le terme non-linéaire de dé¢@lBrals montrent que les non-
linéarités augmentent quand la fréquence diminue, et qu'elelent a se compenser quand
on intégre verticalement. L’étude de Yu et McPhaden (19%9b)tilisant aussi des valeurs
intégrées verticalement, est cohérente avec cedtatss La dynamique sous le noyau est
différente des résultats numériques de Wacongne (1989nettYSarachik (1993), a cause
des frottements trop faibles sous le noyau de 'lEUC dassmodeles tres dépendants des
paramétrisations. Qiao et Weisberg (1997) obtiennent avagentles valeurs du coefficient
de viscosité verticale Aimportantes sous le noyau (40-50°dmprés de la surface, 3 trs
dans le noyau et 10-20 érts sous le noyau).

Aussi bien dans les observations que dans les OGCMgele de 'EUC se trouve au
dessus de la thermocline a 'ouest du bassin, la trasersglieu du bassin, et finit en dessous
de la thermocline a l'est. Yin et Sarachik (1993) ont afmd un modéle 2-D non-linéaire
pour expliquer ce phénomene thermodynamiquement. L’éoaldke la position relative de
FEUC par rapport a la thermocline reflete différentguiébres de I'équation de chaleur.
Lorsque 'EUC est au-dessus de la thermocline, 'advead®rchaleur tend a réchauffer la
thermocline (le flux diapycnal est vers le bas)ingersement. lls en concluent aussi que le
flux isopycnal est beaucoup plus fort que le flux diaplycpaisque le noyau de 'EUC est
proche de la thermocline. Ceci semble bien confirmélgsmeétudes observationnelles (cf.
section sur les bilans, Bryden et Brady, 1985 ; Sloyah @003).
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2.1.2 Les sources d&EUC
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Figure 2.4 Schéma illustrant les cellules de circulation méridienne dans le modéle a 3.5 couches de Lu
et al. (1998). Les transports associés sont indiqués en Sverdrup.

Les observations hydrologiques et I'analyse de traceuls deculation océanique ont
révélé la connexion entre les circulations subtropietleguatoriale, montrant que les eaux de
'EUC proviennent des subtropiques, par 'océan intérieure(Et al, 1981 ; Fine, 1987), mais
aussi par les courants de bord ouest (Tsuchiya et al, 1989).

Pedlosky (1987) par un modele analytique a 2 couches permetigiEx simplement la
provenance subtropicale des eaux de 'EUC. Des modalegriques a couches (McCreary
et Lu, 1994 ; Lu et al, 1998 ; Liu, 1994) et des OGCM (Liu et al, 1¥9dnke et Raynaud,
1997 ; Rodgers et al., 2003a) ont aussi été utilisés pour éf&di€s et ses sources. Malgré
les différences quantitatives importantes entre cesrsbg etudes, il apparait que 'EUC est
alimenté par différentes cellules de circulation ménde (Figure 2.4, ces cellules seront
étudiées plus en détail dans la section 2). Les eaupldssfroides de 'EUC sont les eaux
intermédiaires du Pacifique sud (SPIW) apportées par laatiau interocéanique. La partie
basse de I'EUC est alimentée par des eaux provenant bespsgues apportées par les
cellules subtropicales (STCs, shallow subtropicalskeVvia la thermocline. La partie
supérieure de 'EUC est alimentée par les cellules tatguc(TCs, tropical cells). Par une

étude lagrangienne, Blanke et Raynaud (1997) ont montré queales apportées par
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convergence geostrophique ventilent seulement les cosdpesieures de 'EUC et ne lui

appartiennent que provisoirement (recirculation associéd @s).

2.1.3 Variabilité de TEUC

Les mesures de 'EUC nécessitant a priori l'utilisatide sections meéridionales
associant données hydrologiques et courants, les mesangsreativement rares et
dispersées. Cependant, Picaut et Tournier (1991) ont mqgotéle transport de 'EUC
pouvait étre estimé de manieére quantitative par calcutmpddséque, en estimant les courants
par la dérivée seconde méridienne de la pression. La isatti permet elle de simuler
TEUC de maniere continue, mais est limitée par lesshiis modeles. Les diverses études
montrent que la variabilité de 'EUC est tres importaatessi bien a I'échelle saisonniere
(Johnson et al, 2002) gu’interannuelle (Johnson et McPhaden,. 2@803auses dynamiques

de la variabilité de 'TEUC sont différentes selon lekedles de temps considérées.

2.1.3.a Le cycle saisonnier

Le cycle saisonnier de 'EUC est important et a été étndtamment par Johnson et
al. (2002). Les variations de débit sont fortes : le débditEUC est de I'ordre de 40 Sv en
juin et de 25 Sv en novembre a 155W. L’EUC est maximum, pioshe de la surface et plus
chaud au printemps boréal dans I'est du bassin et en jumled®acifique central et ouest.
Les variations saisonniéres de 'EUC se propagent veugdtp comme celles des vents et
courants zonaux de surface, contrairement aux variatiossngieres de la profondeur de la
thermocline et de la hauteur dynamique qui se propagent iests Les variations
saisonnieres de I'EUC sont bien simulées par un modékringla propagation vers I'ouest
est causée par la dominance pour le courant zonal des dadesssby de premier mode
méridien du 1 et 2™ mode barocline forcées par les vents, sur les ondeskia KYu et
McPhaden, 1999a). L'analyse dynamique du Pacifique équatatalpfr Yu et McPhaden
(1999b) montre qu'a I'échelle saisonniére, I'équilibre surte¢ola colonne d'eau se fait
principalement entre tension de vent, gradient de pressioaccélération locale. Les
différences entre tension de vent et gradient de ipresent associées a des accélérations et
des décélérations des courants de surface et de 'EUQelmegss non-linéaires, qui ne sont
pas négligeables en moyenne (Qiao et Weisberg, 1997), lexdemntedonc pour les variations
des courants moyennés sur toute la colonne d’eau. Cepeihdang pas eu d’étude prouvant

gue cela était le cas pour les courants moyennés sur kEigDement.
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D’un point de vue lagrangien, Blanke et Raynaud (1997) ontrén@ue ce sont les
eaux apportées par convergence géostrophigue ventilant seulemeouches supérieures de
FTEUC (recirculation associée aux TCs) qui expligugmtincipalement la variabilité

saisonniére du débit de 'EUC.

2.1.3.h Variations interannuelles

Les variations interannuelles de transport de TEUC s@&% importantes et peuvent
atteindre 50 Sv (Johnson et McPhaden, 2000). Elles sonttieflsenent associées aux
evenements EIl Nifio- La Nifia. Pendant El Nifio, less/eiEst peuvent diminuer et entrainer
la disparition de la pente zonale de la thermocline, denEUC. A l'aide des données TAO
a 170°W, Weisberg et Wang (1997) ont montré que, localement)edangau de 'EUC, les
non-linéarités sont importantes. Par contre, en iatégsur toute la colonne deau, la
dynamique a I'échelle interannuelle est linéaire et gstasiennaire, et reflete I'équilibre
entre gradient zonal de pression et tension de vent.z¥oakt McPhaden (1999b) ont
confirmé cela spécifiguement pour la dynamique de 'EUC,intégrant sur la plage de
profondeur correspondant a 'EUC.

Il n'y a pas eu d’études lagrangiennes sur les variatioagimiuelles des sources de
'EUC. Cependant, si on suppose que I'état de 'océan esherde I'équilibre dans la bande
équatoriale pour les TCs, on peut utiliser les résullatisiu et Philander (1995) qui montrent
la forte non-linéarité des TCs par rapport aux venfsdanix. Si ces vents sont divisés par 2,
le débit des TCs est divisé par 4 (Table 1), celui des STiICk Dpé&cependant, celles-ci ne sont
pas a I'équilibre a ces échelles) et celui de TEUCZéFable 1). La proportion des apports
des TCs et des STCs n'est donc pas du tout constargeuteténérer des variations de la
température de EUC. Les variabilités des apports des @iCgles STCs sont ainsi

intéressantes a étudier.

2.1.3.c Variations décennales

Les seules études directes des variations décennaleslie $&nt en cours a partir
d’OGCM forcés par les réanalyses NCEP. Rodgers e2@D3p) relient les variations (forte
baisse sur les 50 dernieres années) du transport de 'EUCpebfil de densité des eaux de
'EUC a celles de 'upwelling équatorial et & celles dudrad'“C mesurés dans des coraux
des Galapagos (le lien entre variations de lintensiféuedes sources de l'upwelling
équatorial etA™C a été mis en évidence par Guilderson et Schrag (19983ar {2002)

montre la baisse du transport de 'TEUC associée a ussebdu vent zonal principalement

38



entre 160°W et 120°W et entre 10°S et 10°N dans les années 19t0gyatle saisonnier du
vent zonal qui diminue de moitié a (0°, 140°W). Elle remardgilus I'approfondissement
de 'EUC et de la thermocline apres 1976 a l'est du Pacifijmee an déplacement du
maximum de l'upwelling équatorial de ~5°S a ~2°S. Il existesades études indirectes a
partir d’'observations, comme celle de McPhaden et ZK20@2), qui montre une baisse de
l'upwelling équatorial de 25% sur les 50 dernieres années, lagstlfgobablement associée
a une baisse du transport de 'EUC. Les tendances ass@tigeproduits de vents utilisés
pour forcer les modeles sont cependant importantes.Alasiorts biais sont observés en
hauteur dynamique dans le modele OPA forcé par les fluxédeslyses NCEP, par rapport
aux données des marégraphes, notamment hors de la bandwigguantre 9° et 15° de
latitude (cf. article en annexe 2). Il est donc difficke discriminer quelle part des tendances

identifiees dans ces études numeériques sont réalistes.

2.1.3.d  Lien potentiel entre variabilité de I'EUC et SST

Weisberg et Wang (1997) ont montré que le vent zonal, leegetazbnal de pression,
'EUC, la SST et les flux de chaleur latente et ddasvariaient simultanément a I'échelle
interannuelle dans le Pacifique central. lls ont propaséstence d’'une rétroaction positive
locale : une hausse de SST entraine la baisse desdiEéstsdonc de 'EUC, donc de la
circulation océanique 3D locale (upwelling et entrainengemttendent a refroidir la SST),
donc un réchauffement en surface. Les flux atmosphérigaes fournir la rétroaction
négative d’amortissement qui permet I'émergence d’'un modpl€& lent. Cette hypothese est
intéressante mais ils manquent d’observations pour geamtifphénomene.

L’'upwelling équatorial, qui est trés important pour le bi chaleur de la langue
d'eau froide, est directement alimenté par 'EUC. Laialilité de 'EUC est donc trés
probablement associée a des variations de l'upwelling, &Taet donc du couplage avec
'atmosphere. Seules deux études, numériques, du bilan dmuciial Pacifique équatorial,
ont été réalisées, 'une pour la variabilité saisonniBrady and Gent, 1994) et l'autre pour
celle interannuelle (Brady, 1994). La section 3 présemterdétail le probleme des bilans de

masse et de chaleur dans le Pacifique tropical.

2.2 Les cellules d’alimentation méridienne de P’EUC
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2.2.1 Les STCs (shallow subtropical cells)

2.2.1.a  Description
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Figure 2.5: Trajectoires climatologiques dans un OGCM sur 15 ans montrant les divers
cheminements associés aux STCs (Gu et Philander, 1997). La couleur représente la profondeur de la
particule en métres.

Les échanges entre les subtropiques et le Pacifiquearapit été mis en évidence grace
aux observations de traceurs, tels que la salinité teitilen. Des modéles numériques a 2.5
couches (e.g. McCreary et Lu, 1994) et des OGCM (e.g. lali,et994) ont mis en évidence
des cellules de circulation peu profondes appelées STGs &5 cellules, les eaux de
surface sont entrainées vers la thermocline dans hes zie subduction des subtropiques vers
20-25° de latitude. Puis elles sont transportées vers lI'aquaiait par les courants de bord
ouest, soit par l'intérieur de 'océan, dans la thermeclEnfin, elles atteignent TEUC et sont
entrainées a l'est du Pacifigue équatorial dans la zamevdlling. Elles divergent ensuite en
surface vers les poles par divergence d’Ekman. La figube ndontre un exemple de
trajectoires associées aux STCs.

On retrouve bien les méme cheminements a partir des e®nmgrologiques en
calculant sur les isopycnes la vorticité potentietielle-ci étant conservée le long des
trajectoires dans la thermocline dans I'océan inté(eigure 2.6, McPhaden et Zhang, 2002 ;
Johnson et McPhaden, 1999). Le cheminement par 'océaieurtéles masses d’eau dans la
thermocline est plus complexe dans I'hémisphere norhude de la présence de I'ITCZ.
Cette derniere, en rapprochant la thermocline de la syrtaée une barriere de vorticité

potentielle.
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Figure 2.6 Circulation moyenne et vorticité potentielle sur I'isopycne 25 kg.m-3 i partir des données
hydrographiques des 50 derniéres années (McPhaden et Zhang, 2002).

Cette barriere expliquerait d’ailleurs la plus faible préipard’eau passant par 'océan
intérieur par rapport au courant de bord ouest dans I'hémesptherd (Lu et McCreary,
1995). Les temps caractéristigues sont variables selenétades et dépendent du
cheminement, de 'immersion des masses d’eau suivied)amrisphéere, des observations ou
du modeéle utilisés.... Il faut de l'ordre de 10-20 ans pour gu’unseardigau Soit transportée
des zones de subduction a 'upwelling équatorial, et de I'atelre ans pour retourner vers les
gyres subtropicaux. Remarquons d’ailleurs que, méme shésinements associés aux STCs
sont qualitativement les mémes dans ces études, lesrjimapoen débit entre courants de
bord ouest et océan intérieur varient fortement. Lavergence par 'océan intérieur est par
exemple de 51 Sv au Nord et de 15+1 Sv au Sud (Johnson eadiH 999, en moyenne
sur 1967-99) et au total de 27+2.5 Sv sur 1970-77 et de 14+1.5 Sv sur 1990-9adbiret
Zhang, 2002). La convergence par les bords Ouest est alldrdie 25 Sv dans leur étude et

varie plus faiblement selon les décennies.

2.2.1.b Dynamique et variabilité
Les échanges de masse et de chaleur entre subtropiquasbahde équatoriale

associés aux STCs sont tres importants et peuvent domaa réle clé dans la variabilité du
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Pacifique tropical, en particulier aux échelles décennaiete temps caractéristique advectif
des STCs. La variation des apports de chaleur peut étreid@el'advection d’anomalies de
température formées dans les zones de subduction (Guastdehnj 1997), soit a la variation
du débit des STCs. Comprendre la dynamique des STCs et leabilitér est donc tres
important.

La dynamique des STCs a été étudiée a l'aide de modéiedriques, en regardant
l'influence des vents tropicaux et subtropicaux sur dmsité des STCs. McCreary et Lu
(1994), Liu (1994), Klinger et al. (2002) par des modéles en cowetheal et Philander
(1995) par un OGCM montrent que celle-ci ne dépend que des \@rasxza la latitude
limite de subduction (environ 20°). Dans ces études, I'sitermes STCs est 15 a 30% plus
faible que le transport d’'Ekman vers les péles a cetiteida, celui-ci étant compensé en
partie par le transport géostrophique. Elle est par cortépendante des vents subtropicaux.

La variabilité des STCs en terme de débit a été etudieeadsnmodeles forcés, mais
aussi dans des modeles couplés intermédiaires (Kleahaal, 1999) qui montrent la
possibilité d'une oscillation décennale associée a deatioas du débit des STCs, de

l'upwelling équatorial et de la SST équatoriale (Figure 2.7).
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Figure 2.7 Variabhilité des transports de la divergence méridionale de surface (M1, trait fin) et de
Pupwelling équatorial (W, pointillés) comparée a la SST de la zone Niiio 3.4 (T, trait épais) dans un
modéle couplé intermédiaire (Kleeman et al., 1999).

Cette possibilité a été confirmée par I'étude de McPhatethang (2002) qui ont
estimé les transports intérieurs dans la pycnoclinenetueface a 9°N et 9°S, a partir des
données hydrologiques et des divers produits de vent disporsibtees 50 dernieres années.
lls montrent la forte décroissance de la circulatim@ridienne (convergence dans la

pycnocline et divergence en surface) de 1970 a 1999 et la diomndg l'upwelling
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équatorial de 25% de 47 a 35 Sv, gu’ils associent a l'augtimantde 0.8°C de la SST

éguatoriale et a la baisse des alizés dans les tropigepsndant, les fortes incertitudes sur
les données in situ et surtout sur les tendances etdaias les produits de vent limitent la
portée de ces estimations. Nonaka et al. (2002) retroweveméine type de variations dans un

OGCM forceé par les vents COADS, mais avec une amplplidefaible.
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Figure 2.8 Transports géostrophiques méridiens dans la pycnocline obhtenus a partir de données
hydrologiques a 9°N (croix bleues) et 9°S (croix rouges), la convergence totale (croix vertes), et SST
équatoriale entre 9°N et 9°S sur les 50 derniéres années (McPhaden et Zhang, 2002).

La variabilité des STCs en terme de température a aésétu@iée. Dans un OGCM,
Liu et Philander (1995) montrent qu'une baisse de moitié duiootel du vent dans les
subtropiques cause un refroidissement de la base dertaotime équatoriale de 2°C. De
nombreuses analyses des données in—situ et de modeleganmté la possible propagation
d’anomalies thermiques des subtropiques vers les tropiqudssp8i Cs (Deser et al., 1996,
Hazeleger et al., 2001) dans I'hémisphere nord. Mais dessété@dentes suggerent que ces
anomalies thermiques subductées dans les subtropiqueegsentent affaiblies lorsqu’elles
atteignent I'équateur (Schneider et al, 1999). Luo et Yarag@@01) proposent la possibilité
de propagation dans I'hémisphere sud d’anomalies de températame quantifier le

processus. Dans un modele couplé, Pierce et al. (2000yeisane oscillation décennale ou
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prédomine un pont atmosphérique des subtropiques vers legugspet ils ne trouvent pas
de propagation d’'anomalies thermiques dans l'océan.

Les cheminements associés aux STCs varient aussifsir@ges changent, mais leur
variabilité est tres complexe. La proportion des arts par courants de bord ouest/océan
intérieur dépend par exemple du transport de Sverdrup (citrehap Huang et Wang, 2001 ;
Lee, 2002).

2.2.2 Les TCs (tropical cells)

Les cellules tropicales (TCs) sont limitées aux gaps : les eaux de l'upwelling

équatorial divergent vers le Nord-Ouest et le Sud-Oueshestpartie de ces eaux s’enfonce
vers 4°N et 4°S, la ou le rotationnel du vent est néfmgitif) dans 'hémisphere Nord (Sud)
(zones de convergence intertropicale). Puis ces eaugnve@ent vers ['équateur
géostrophiqguement dans la thermocline supérieure ou ellegnep 'EUC et ensuite
l'upwelling équatorial. Les TCs sont donc associéesearaairculation 3D et alimentent la
partie supérieure de 'EUC (Blanke et Raynaud, 1997 ; Lu &08F). Elles ont été mises en
évidence dans les observations de courant et de bouéeantEsiJohnson, 2000) qui
montrent la convergence méridienne en surface, dansdes i€ masse du Pacifique tropical
(Wyrtki, 1981 ; Bryden et Brady, 1985 ; Sloyan et al, 2003) custitent le downwelling dans
les tropiques, et dans les modeles a couches (Lu et al, 49@8) OGCM (Liu et Philander,
1995 ; Blanke et Raynaud, 1997 ; Hazeleger et al, 2000). Cepeneangstimations
guantitatives des TCs varient trés fortement (Tableau 1).

Les TCs ont pour origine dynamique le mélange diapyasls la zone de
downwelling. La force des TCs est donc trés dépendantepaesnétrisations dans les
modeles, mais aussi de la circulation interocéaniqueséction suivante ; Lu et al, 1998). Si
celle-ci est augmentée de 10 a 20 Sy, alors les TCs atgmele plus de 50 %. Cependant,
ce résultat doit étre considéré avec précaution, car rieodele a 3.5 couches est assez
simplifié.

La variabilité des TCs a été peu étudiée par manque di@beers et d'intérét, car
elles font recirculer les eaux dans la bande équatoriae n'ont donc qu'un réle
d’homogénéisation de la SST equatoriale, et n'influence arippas la réponse
atmosphérique, puisque le guide d’ondes atmosphériques a @msiext méridienne plus

importante que les TCs.
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Tableau 1 : comparaison du débit des TCs obtenus dans diverses études.

Débit des TCS (en Sv)

Liu et Philander (1995, modéle en couches) 25 Sv, 6 Sv sizes abnt diminués de moitié

Lu et al. (1998, modéle en couches) 3.6 Sv au Nord et 3.1 Suchu

Johnson (2000, a partir de bouées dérivantes). ~25 Sv

Sloyan et al. (2003, données hydrographiqa8s14 Sv au nord et 21+11 Sv au sud

+modeéle inverse)

2.2.3 La circulation interocéaniqgue

L’apport d’eaux de surface et de la thermocline du Pacifique BbSud vers 'Océan
Indien via le throughflow indonésien (ITF) est de l'ordee10-15 Sv et est compensé par un
apport d’eaux intermédiaires du Pacifique sud (SPIW, Soutifi®ntermediate Water).
Celles-ci vont suivre divers cheminements, le plusbable étant le passage par le courant de
bord ouest sud, le transport vers I'est par 'lEUC puis lelpmg équatorial ou cotier, pour
ensuite diverger vers le nord. La circulation inteemigue alimente donc essentiellement la
partie profonde de 'EUC et aussi les jets de TsuchiyadJBIE et SEUCC) (Sloyan et al,
2003). Les eaux associées alimenteront donc plutét 'upwedlintorial et cotier dans la
partie extréme est de la langue d’eau froide du Pacifique est.

La circulation interocéanique a une influence sur la ptapode I'hémisphéere sud ou
nord dans l'alimentation de 'lEUC. Rodgers et al. (1999)namitré dans un OGCM que plus
lITF était fort, plus TEUC était alimenté par le sudlour avoir des proportions réalistes, il

fallait un ITF de 15 Sv dans leur modeéle.

2.3  Les bilans de masse et de chaleur dans le Pacifique tropical

Les courants et les transports de masse zonaux edignérisont trés importants en
moyenne, mais aussi en variabilité, dans le PacifiquecabpNotamment, d’'importantes
redistributions de masse sont associées a la vagaBMSO (Alory, 2002 et 2003). Les
courants horizontaux sont mesurables, a l'aide des donnézmudntometres et des ADCP
des mouillages TAO et des sections hydrologiques, mais @arsies trajectoires des bouées
dérivantes (Reverdin et al., 1994). Les transports hatazx moyens peuvent étre estimés a

partir des sections hydrologiques, soit par les mesurestelr des courants, soit en calculant
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les transports géostrophiques et d’Ekman. Par contreolamnts verticaux sont beaucoup
plus faibles et ne sont donc pas accessibles par miiseicee. On peut donc soit les estimer
par le calcul de la divergence horizontale locale desants lorsque cela est possible (Qiao et
Weisberg, 1997 ; Weisberg et Qiao, 2000), soit par des bilansadsenqui permettent

d’estimer les transports verticaux, notamment 'upwglequatorial.

2.3.1 Bilans moyens

Les études des bilans de masse moyens sont possiblesr ad’paservations. Wyrtki
(1981) a partir d'un modele en boite, a estimé les bilamsadse, de chaleur et de sel dans la
langue d’eau froide du Pacifique centre-est (170°E-100°W ; 5°S-8bbites, 200 m — 50 m
et au dessus de 50m). A partir de données hydrologiques etntzonal, il a calculé les
transports méridiens d’Ekman et géostrophiques. Il obtieatestimation de 'upwelling de
~50 Sv a 50 m, sans calculer les transports horizontagoxias a 'lEUC et au SEC. Il montre
cependant qu’une décroissance de 'EUC de l'ordre de 15 Sy %0rm et 200m entre 170°E
et 100°W est nécessaire pour fermer le bilan de maskit lhoter que les estimations plus
récentes du transport de 'EUC, utilisant des sections/8DDP et des criteres de densité
pour 'TEUC (Johnson et al, 2002), donnent des valeurs peuettifés du transport de 'TEUC a
170°E et 100°W (~20 Sv). Elles ne peuvent donc confirmer dettmution entre 170°E et
100°W du transport de 'EUC pris entre 200 et 50 m. Pour ferenbildn de chaleur dans la
couche de surface, Wyrtki montre tout d’abord que le tilukulent est négligeable devant les
flux advectifs. || montre que pour compenser le gain deechan surface (85 W/mdonc 8.5
* 10" W sur toute la surface océanique de la boite qu'il deéns), une différence de
température de 3°C est nécessaire entre les eaux upwelifem et les eaux divergeant au
dessus de 50 m a 5°N et 5°S. Dans I'étude de Wyrtki, laibbotibn de I'advection zonale
vaut environ le tiers de celle verticale. Il remarque agssila variabilité saisonniére de la
divergence d’Ekman est bien plus importante que celle deneergence géostrophique. Les
eaux upwellées vont donc préférablement vers I'hémisphérd (sud) en hiver boreal
(austral), mais proviennent a la fois des deux hémisphere

Bryden et Brady (1985) ont fait une étude plus poussée deldation 3D océanique
en calculant les courants géostrophiques zonaux a 150°W et EtGPdfidiens a 5°N et 5°S
a partir de sections hydrologigues, et en estimant asssburants d’Ekman méridiens a 5°N
et 5°S. lls peuvent donc faire des bilans de masse ettliclen moyenne sur cette boite au-
dessus de 100 m, et estiment les transports de masse temijeératures pondérées par la

vitesse, pour les diverses sections de la boite. ligeroi@nt notamment un upwelling
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maximum vers 60 m de 22 Sv. Pour fermer le bilan de chalediyuen surface de 57 W/m
est nécessaire, donc légerement inférieur a celuiéudar Wyrtki. lls calculent aussi la
vitesse diapycnale et montrent que celle-ci est \&wmutface (vers le fond) au dessus (en
dessous) du noyau de 'EUC. Sloyan et al. (2003) ont refaitéime type d’étude avec toutes
les nouvelles données hydrologiques de la décennie 1990. davett bien cette évolution
de la vitesse diapycnale. Leur étude plus précise, aveaplimites, étendue sur une plus
grande plage de longitude, et distinguant les portions 88S-2°S-2°N et 2°N-8°N, leur
permet d’estimer les TCs et la circulation interocga®i(8+10 Sv). Johnson et al. (2001) ont
eux utilisé les sections CTD/ADCP pour avoir des mediirestes des courants horizontaux.
lls peuvent en déduire notamment les divergences de sy4¢17 Sv a 5°N et 239 Sv a
5°S) et les convergences dans la thermocline (30+17 Sv a &t628 +21 Sv a 3.6°N),
mettant en évidence leur asymétrie et une circulati@manéanique de 10 Sv. lls obtiennent
le transport de l'upwelling équatorial a 50 m dans la régionS3562°N, 170°W-95°W de
62+18 Sv. Toutes ces études, utilisant des jeux de dondégshoites et des méthodes
différents donnent donc des résultats assez cohépents les transports de l'upwelling

équatorial et de la circulation interocéanique.

2.3.2 Variabilité

Les études sur la variabilité des transports de masse @iatiur zonaux et méridiens

dans le Pacifique tropical sont plus délicates, par manqueroete® Les premiéres études
ont utilisé des modeles pour montrer 'importante valiiébinterannuelle des transports. A
laide d’'un modele linéaire forcé par les vents obserReres-Sierra et al. (1985), puis
Springer et al. (1990) ont montré qu’a 5°N et 5°S, les vanstdes transports d’Ekman

s’opposent a celles des transports méridiens géostrophisgmsiés aux ondes de Kelvin et
de Rossby (qui vont établir I'équilibre de Sverdrup). Lesiavi@ns des transports

géostrophiques sont cependant légerement plus fortes. Ggéndee par exemple une
divergence des eaux de la couche de surface pendantefdean El Nifio de 1982-83 et

donc une décharge en eaux chaudes et en contenu thermiguigadde équatoriale. Cela est
donc cohérent avec la théorie de recharge-déchargel@Bii). Grace au réseau TAO, les
transports géostrophiques et d’Ekman horizontaux sont ableslaux échelles interannuelles
et le résidu du bilan de masse permet d’avoir les transpentisaux (Meinen et McPhaden,

2000, 2001). Ces derniers auteurs retrouvent bien les rechardresgiscen eaux chaudes de
la bande équatoriale associées aux évenements El NifbAaasur la période 1993-99 et

observent de tres fortes variations de upwelling équatoria
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A laide d'un OGCM, les variabilités saisonniere (Brady Gent, 1994) et
interannuelle (Brady, 1994) des transports de chaleur zosiamxéridiens ont aussi été
étudiées, mais ces études sont tres délicates a inegrprétamment a cause des problemes
de température de référence utilisée pour estimer lesdéuxhaleur, leur signification
physique en étant fortement dépendante.

IIn'y a pas eu jusqu’a présent d’études reliant la varialdies transports meéridiens et

de l'upwelling équatorial a la variabilité de 'EUC.
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CHAPITRE 2 : DONNEES ET SIMULATIONS UTILISEES

Le Pacifique tropical est actuellement un des océanplissobservés du monde. De
nombreuses données, aussi bien in situ que satellisales,exploitables pour analyser la
circulation tropicale et sa variabilité. Cependant, sdée$s modeles numériques permettent
d’avoir acces a la circulation de tout I'océan. Lanit® densité des observations depuis
environ 1980 permet de comparer les simulations numériquesalita.

Dans ce chapitre, on présentera d’abord toutes les doguéel’'on utilisera. Puis I'on
décrira le modele océanique OPA et les forcages utili3és.premiéres comparaisons avec
les données in situ seront alors faites, et serontitges dans le chapitre 4. Enfin, la
méthode de calcul des trajectoires de masses d’eau danedigle sera présentée pour

pouvoir étre utilisée dans le chapitre 3.

1 Les données in situ

1.1 Le systéme d’observation du Pacifique tropical

On possede historiquement des données océanographiques beaaocwmudemses dans
le Pacifique que dans I'Atlantique, puisqu’il est beaucoup plasdyet que moins de navires
marchands le parcouraient. Les forts impacts d’El Mifibnécessité la création d’'un systeme
d’observation pour comprendre ses mécanismes et voataiilpossible de le prédire. Ainsi,
des mouillages ont été mis des 1979 dans le Pacifique équéstiigdlermettant des mesures
de température et de courant en sub-surface. C’est cepdadabitieux programme TOGA
(Tropical Ocean-Global Atmosphere observing systengg¢ apres I'événement EI Nifio
imprévu et tres fort de 1982-83, qui a permis la mise en plage systeme d’observation
vraiment efficace, permettant des mesures en tempsleéeriables océanographiques clés
(vents de surface, SST, température de sub-surface, nivéaunee et courants, Hayes et al.,
1991). La décade TOGA (1985-1994) a permis un réel progres teclyumagti scientifique,

en coordonnant tous les efforts internationaux (Mdehaet al., 1998). Grace a ce
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programme, un réseau de mouillages trés dense a ét@gmiwgment installé dans tout le
Pacifique tropical (cf. paragraphe suivant).

Actuellement, le systéme d'observation est composé de 7dllages, de bouées
dérivantes suivies par satellite, de marégraphes c@iersulaires, d’'un réseau de navires
marchands ou scientifiques, occasionnels ou volontaimesurant température et courant en
sub-surface et enfin de satellites permettant notammemel®ses du niveau de la mer, de la
température et des vents sur toute la surface de l'oEmure 1.1). Le satellite
TOPEX/Poseidon a partir de 1992, suivi de Jason-1, a perpastiades mesures du niveau

de la mer, de fortement améliorer la connaissance decldation océanique.

*
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Figure 1.1: le systéme d’observation d’ENSO actuel, incluant les mouillages TAO/TRITON en rouge
foncé, les marégraphes en jaune, les houées dérivantes en orange et les routes réguliéres suivies par les
navires d’observation volontaire. Les satellites permettent de transmettre en temps réel les positions et les

mesures des houées dérivantes, des mouillages et des navires.

1.2  Le réseau de mouillages TAO/TRITON

Le réseau de mouillages TAO (Tropical Atmosphere/Oeeeay, Hayes et al., 1991),
renommé TAO/TRITONTriangle Trans-Ocean Buoy Network) a partir dhjanvier 2000,

est composé d’approximativement 70 mouillages situés dansifeia équatorial entre 8°N
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et 8°S et entre 137°E et 95°W (Figure 1.2). Ces mouillages fienneliverses mesures
atmosphériques et mesurent tous la température de 0 a 500 nofdedeur. Certains
disposent de courantometres (autrefois mécaniquesniisreintenant a effet Doppler) et de
capteurs de conductivité (donc de salinité) a I'équateur. rilesaux standardisés de
profondeur sont optimisés en fonction de la structureatedn, et dépendent donc de la
longitude considérée. Ces mouillages transmettent eampste réel les mesures
océanographiques et meétéorologiques vers le PMEL (Pacifitprene Environnemental
Laboratory) situé a Seattle via le systeme de satelrgos. Sur certains sites le long de
'équateur, des profileurs ADCP (Acoustic Doppler Currertfiler en sub-surface) sont
déployés vers 300 m pour mesurer les courants jusqu’a environ 80I'accés aux mesures
n'est possible que lors de la récupération du mouillage (Figue Initialement, les
profileurs étaient disposés en surface sur la bouéeest@&sivers le fond, mais des problemes

de réflexion sur les poissons dans la couche de surfaceljaéznirles mesures.

30°N - - - - - : -
20°N - TAO/TRITON Array !
10°N 4 o o o o o o o i
O o o o o o o o o o o
a o 0 o O o o o o
0 BE—H ™R =8 B == B =H B
O o o o o o o o o
10°9 ] o o o o o o o i
a0°5 A -
OATLAS OTRITON B Bubaurface ADCP
30 T — — — —

120°E 140°E 150°E 180° 1807 1407w 1207 1007 BHO"W

Figure 1.2: le réseau de mouillages TAO/TRITON. Les bouées ATLAS (bleu clair) sont prises en
charge par le PMEL de Seattle. Des mesures des courants sont faites par des profileurs ADCP en sub-
surface (en rouge), et aussi par des courantométres (a 0°-165°E, 0°-140°W et 0°-110°W) installés sur les
cibles des houées sur 4 ou 5 niveaux discrets de profondeur au dessus de 300 m.

L’'important travail de vérification et de traitementsddonnées est fait au PMEL. Les
données sont ensuite mises en acces libre sur le b@s site internet

http://www.pmel.noaa.gov/tad.a mise en place et la maintenance de ces mouillagets

prises en charge par le JAMSTEC (Japan Marine Sciemtelachnology Center) pour les
bouées TRITON a I'Ouest de 165°E depuis f&janvier 2000, par le PMEL a I'Est et
ponctuellement par I'NRD (Institut de Recherche pour lesdl@ppement) a partir de son

centre de Nouméa. Elles nécessitent un travail deirtetreorme. Le Ka'imimoana, navire
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océanographique de la NOAA, sillonne ainsi toute 'annéealgfique tropical pour vérifier
chaque mouillage tous les six mois, le réparer et gadaiemplacer. Un séjour sur ce navire
pendant un mois m'a permis de découvrir les joies et léseped’'un tel travail. La
manipulation de ces énormes bouées, des ballasts de&3 teides cables pour les ancrer
vers 4000 m de profondeur nécessite beaucoup de précaution,etegqatie cohésion dans
'équipe et de dextérité. Le travail en vaut la peinet leumonde se sent si bien (et un peu
fier 1), apres une journée bien remplie, quand la bouéeé&rpuemplacée. Il est par contre
frustrant de devoir abandonner toutes les opérationse garun des deux moteurs nous
lache, et gqu’il nous faut retourner a bon port pendant deaxaines a vitesse réduite...
D’autres problémes pratiques imprévisibles, comme la dééda des mouillages par les
filets de péche (les alentours des bouées sont tres Bchpoissons), le piratage, la mauvaise
étanchéité des capteurs, les morsures des poissons, restaohes requins... expliquent les
trous inévitables dans les précieuses séries de mesures parfitmencées en 1980. Dans le
chapitre 4, on détaillera les méthodes pour boucheirdes dans les séries de mesures de
température et de courant zonal a 'équateur, que l'oseardipour étudier 'TEUC.

Grace a la maintenance du réseau TAO, des sectionsdiladites sont parcourues
régulierement. Des mesures de courant (en continu paPADI@ salinité et de température
(tous les 0.5° de latitude prés de I'équateur, par CTD (condyet@rnperature-depth)) y sont
faites systématiquement et donnent des informations pr&cieuses sur la structure
latitudinale hydrologique et dynamique dans le Pacifique égahtGes sections latitudinales
permettent notamment d’obtenir les caractéristiques déQ’Eelles que débit, température, a
un instant donné et sont tres importantes pour ceéigetlicf. chapitre 4). La encore, la
mission en mer m'a permis de me rendre compte de lauli& des mesures par CTD, qui
nécessitent beaucoup de travail. On peut passer la joardémonter puis remonter a deux
une CTD défectueuse. La mettre a I'eau, s’occuper de sardesst de sa remontée lors d’'un
sondage profond, de minuit a 5 h du matin, avec pour seul coompda voie de I'opérateur
du treuil, donne une ambiance irréelle. Mais le travaivaut la chandelle, et jen garde
personnellement de trés bons souvenirs en commun avesplensable des sondages (merci

Jason!).
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Figure 1.3: En haut a gauche, schéma de principe d’un mouillage ATLAS (Autonomous
Temperature Line Acquisition System) de nouvelle génération équipé a la fois de courantométres sur le
cable de la houée entre 0 et 300 m et d’un mouillage en sub-surface vers 300 m équipé d’un profileur
ADCP orienté vers la surface. En haut a droite, récupération délicate du mouillage de sub-surface, de son
profileur ADCP, et de ses précieuses informations a 0°,170°W, aprés 6 mois de hons et loyaux services. En

has, la derniére bouée ATLAS mise a ’eau avant que ’un des moteurs du Ka’imimoana ne liche.
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Figure 1.4 : Jason s’acharnant sur la CTD mystérieusement défectueuse (a gauche). A droite, la CTD

entiérement montée et préte a étre mise a I’eau.

2 Le modele OPA et les difféerents forcages utilisés

2.1 Description

2.1.1 Caractéristigues du modele OPA global

Le modele OPA (Océan Parallélisé) est développé etiaim@epuis 1991 au LODYC
(Laboratoire d’Océanographie Dynamique et de Climatologiduniversité de PARIS 6
(Madec et Imbard, 1996). La version utilisée ici est [ziva globale ORCA 8.2. La physique
du modele est la suivante. Les équations primitives sorescale Navier-Stockes
hydrostatiques, avec une surface libre pour permettre lem@i®n en sel et la marée est
absente. Les paramétrisations sont un mélange verkéalBlanke et Delecluse, 1993) et un
mélange latéral, soit horizontal, soit isopycnal.

La grille utilisée est la grille ORCA2 qui est tripolaitee modéle utilisé est global donc
le throughflow (échange entre I'Océan Pacifique et ldDcdndien par les détroits
Indonésiens) est pris en compte. Le maillage est eremmeyde 2° de longitude sut @e
latitude, celui des mers et du guide d’'ondes équatorial étdfimé. Dans la région du
Pacifique tropical, la résolution est d& én longitude et de ("3n latitude a I'équateur

jusqu’a 2 en s’éloignant de 'équateur. Verticalement, la résmuest de 10-15m dans les
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premiers 200 m pour bien résoudre les processus dans la theemuis diminue, le

nombre total de niveaux étant de 31. Le pas de temps est de 1h40.

2.1.2 Les différentes simulations utilisées

2.1.2.a  lLes for¢ages atmosphériques

Les réanalyses NCEP sont issues d’'un modéle de cicukimosphérique globale dans
lequel un grand nombre d’observations a été assimiléuériode 1948-1999 (Kistler et al.,
2001). Elles donnent un ensemble de flux atmosphériquesettdid@t tres intéressants pour
forcer les modeles océaniques. Cependant, il existe ths flandances dans ces réanalyses
sur les 50 ans, notamment dans les vents. Ces tendaradgss Hinvariance de la méthode
d’assimilation, peuvent étre en partie irréalistes,seale 'augmentation de la densité et de
la qualité des observations. Ainsi, d’autres produits de @entes variations a long-terme
différentes, surtout avant environ 1980. Ces problemes dariea a long-terme sont étudiés
plus en détail dans l'article en annexe 2 et dans le tcbapi Depuis avril 1992, le satellite
ERS équipé d’un diffusiométre fournit les tensions de @ela surface de 'océan. Grace a sa
couverture globale, la densité des mesures est bien meitieer dans les autres produits de
vent. Pour étudier la circulation apres 1992, notammeritdgsctoires de masses d’eau lors
des évenements El Nifio-La Nifia de 1997-98, une simulatioéefquar les vents ERS sera
privilegiée (chapitre 3). Par contre, une simulatiorcée par les réanalyses NCEP permettra

d’étudier la variabilité interannuelle et a plus long¥terde la circulation tropicale.

2.1.2.h Les simulations
La premiere simulation utilisée, fournie par G. Loran®lYC), est une sortie du

modéle ORCA 8.2 avec la grille ORCA2 forcé par les flug deanalyses NCEP (National
Center for Environmental Prediction) de janvier 1984 &a 4992 puis par les tensions de
vent issues du satellite ERS jusqu’a fin 1999, les autreades (flux de chaleur et d’eau
douce) étant ceux des réanalyses NCEP. Un rappel a ld&RB€&ynolds (Reynolds et Smith,
1994) est effectué en surface sur tout le domaine en carrifgsaflux de chaleur a l'interface
air-mer, avec un coefficient de rappel de 40 WKmUn rappel en profondeur a la masse
pour la température et la salinité est effectué par rapgartlimatologie de Levitus (Levitus
et al., 1998), sauf dans la bande équatorial&-20°N. Pour notre étude, seul le domaine du
Pacifique tropical (120°E-70°W ; 28-20N) a été extrait de la simulation. On considére que
'ajustement (spin up), apres modification des vents le2d 1992, est fait dans la bande

équatoriale a partir de janvier 1993. Seule la période de janvier dl@@8embre 1999 est
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donc sauvegardée. Des moyennes sur 5 jours sont faitesqumoUle calcul des trajectoires
prenne en compte la variabilité haute fréquence. Cettdagionusera notée OPA/ERS par la
suite.

La deuxiéme simulation utilisée, faite par G. Alory, aipdifférence essentielle d’étre
forcée par les flux des réanalyses NCEP de 1948 a 1999, uspsgin-up de 3 ans avec les
flux de 1948. On utilisera que la période 1951-1999, avec des moyemeresuelles,
suffisantes pour les échelles de temps que I'on considéis les chapitres 4 et 5. Cette
simulation, notée OPA/NCEP par la suite, est auggieaige a la SST de Reynolds avec le
méme coefficient de rappel que OPA/ERS. Une simulaties proche de OPA/NCEP, faite
par K. Rodgers, est utilisée dans l'article en annexe 2.

Les différences entre les deux simulations permetulentoir la sensibilité de certains

résultats au produit de vent utilisé.

2.2  Validation des courants de la simulation OPA/ERS

Les simulations OPA/NCEP et OPA/ERS seront compaaé@sdonnées in situ en
terme de transport, de température de 'EUC dans le ohapiPar contre, les courants de la
simulation OPA/ERS, qui seront utilisés pour calcudsy trajectoires des masses d’eau dans
le chapitre 3, doivent étre validés. La comparaison f@aourant zonal a 'équateur avec les
mouillages ancrés TAO sur la période 1993-1999 est bonne,es/ptut faibles corrélations
en profondeur a 165°E (Tableau 2). Cependant, des différenoesusssi observées. Par
exemple, le jet équatorial généré par les coup de vent d@aekD96 qui atteint 165°E en
janvier 1997 est sur-estimé par OPA/ERS, alors que 'EUCeavilesse légerement sous-
estimée (Figure 2.1).

Tableau 2: corrélation (Corr.) et écart-type de la différence (RmsDif) entre les données des

mouillages TAO (ADCP) et la simulation OPA/ERS pour le courant zonal a I’équateur a 165°E, 170°W et

140°W, calculés sur la période 1993-1999 avec les moyennes sur 5 jours.

165°E 170° W 140°W
Profondeur
(m) Corr. RmsDif Corr. RmsDif Corr. RmsDif
(msh (msh (msh
30 0.81 0.23 0.68 0.24 0.69 0.30
80 0.65 0.25 0.81 0.27 0.80 0.33
150 0.64 0.22 0.84 0.22 0.80 0.28
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Figure 2.1 : exemple de comparaison pour le courant zonal (en m/s) a I’équateur entre les données

TAO (courantométres, en noir) et la simulation OPA/ERS (en rouge), en haut a 165°E et 15 m de

profondeur (corrélation : 0.93 ; Rms-dif : 0.22 m/s), en has a 110°W et 75 m de profondeur (corrélation :

0.80 ; Rms-dif : 0.28 m/s).
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Figure 2.2 : différentes activités possibles lors des périodes de transit ou aprés les journées de

travail : péche de Ono (par Doug et Roger), lecons de francais avec application pratique aux Marquises, se
transformer en monstre rouge et profiter d’une séance de sauna en plein soleil, lors des entrainements

d’ahbandon du navire (par Helen)...
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CHAPITRE 3 : ETUDE LAGRANGIENNE DE LA
CIRCULATION OCEANIQUE DANS LE PACIFIQUE
TROPICAL. APPLICATION ALETUDE DES EVENEMENTS
EL NINO-LA NINA de 1997-98

La circulation océanique du Pacifique tropical est compiete modifiée pendant les
evénements El Nifio (cf. chapitre 1). Pour permettre @enhcomprendre les déplacements
de masses d’eau causeés par les fortes variations de taurantilise ici une méthode mise au
point par B. Blanke au LODYC puis au Laboratoire de Physips Océans de Brest (LPO ;
Blanke et Raynaud, 1997). Cette méthode permet de dételesnigajectoires de particules
fictives dans le champ de vitesse tridimensionnel calpar un OGCM, éventuellement
variable dans le temps. Le calcul et la visualisationttigectoires des masses d’eau dans le
modeéle océanique, aussi bien en avancant qu’en reculantedeeraps, apporte une vision
tres différente de I'approche eulérienne habituelle. Cepéndaméthode de suivi lagrangien
n'avait jamais été appliquée a des champs interannuelsutisation pendant cette these
constitue donc une point particulierement innovant. Lgrdiatic lagrangien permet de mieux
comprendre l'origine et le devenir des masses d’eau, ehdelfications des cheminements
moyens pendant les événements El Nifio-La Nifia. Lgectaires obtenues étant assez
complexes, I'étude a été recentrée sur les événerdent997-98, dont 'amplitude est trés
forte et qui sont simulés de maniére réaliste par lalaibn OPA/ERS, disponible sur la
période 1993-99.

Dans ce chapitre, on présentera donc la méthode ddagrangien et son intérét pour
analyser qualitativement les déplacements de massas péndant les événements El Nifio-
La Nifla de 1997-98, mais aussi ses limites. La simulZdB®A/ERS, plus réaliste sur la
période 1993-99, sera privilégiée. L'étude de trajectoires tiogiques sera d’abord
nécessaire, pour pouvoir ensuite les comparer aux tom@gs interannuelles. Les
interprétations sont délicates et complexes, et oprésentera ici qu’un apercu représentatif
des nombreux calculs effectués. D’importantes modifina des échanges zonaux et

méridiens seront mises en évidence. On insisteraesudlé de 'EUC et des cellules de
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circulation associées dans l'alimentation de la bauietoriale lors de la brusque transition

vers La Nifla en 1998.

1 Le programme de suivi lagrangiemrIANE

1.1  Principe

L'utilitaire Fortran ARIANE développé au LPO permet de documenter d’un point de vue
lagrangien la dynamique océanique de grande échelle sipaiéen modele de circulation
générale comme OPA. De tels diagnostics sont foraiéte calcul de trajectoires multiples
dans le champ de courant modélise, par I'entremise d’'uénsxil’advection de particules
particulierement adapté a la nature tridimensionnelleadeirtulation océanique et d’une
description efficace d’'une masse d’eau a partir des plagiqui la composent. Ce schéma
d’intégration lagrangienne respecte la conservatioridata la masse et définit donc un outil
judicieux pour effectuer un suivi de masse d'eau. Il esteégait flexible car il permet
l'intégration a rebours de trajectoires, dans la mesur&es calculs ne font intervenir aucun
phénomene diffusif.

ARIANE permet donc le calcul de trajectoires de particuleéwdis a partir d'un champ de
vitesse tridimensionnel variable dans le temps. Si lenpha’est pas stationnaire, alors les
trajectoires sont différentes des lignes de courantprégramme est un outil de diagnostic
lagrangien ‘off-line’ pour les OGCM. Pour pouvoir fonetier, le champ de vitesse 3D en
entrée doit étre donné sur une grille de type C (ce gfueecas de la grille ORCA) et étre
non-divergent.

ARIANE permet différents types de calcul. On peut faire degndstics lagrangiens
qualitatifs en lancant quelques particules virtuelles eiseralisant les trajectoires en fonction
de différents parametres (temps, profondeur, températsainité, traceurs...). Des
diagnostics quantitatifs sont possibles en lachant diiersiide particules. Une boite avec
différentes sections de contréle étant définirlANE donne des statistiques sur les particules
restant dans la boite ou atteignant ces sectioR&ANA permet un calcul des trajectoires en
reculant dans le temps (quen appellera ‘a rebours' par la suite) pour pouvoir déerm
l'origine des masses d’eau. Un calcul des trajectoisgs I'avant dans le temps (que I'on
appellera par la suite ‘dans le futur’) permet au contdgreonnaitre le devenir des masses

d’eau.
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1.2  Les différents voies d’exploitation et d’interprétation

L’étude qualitative permet de visualiser les trajectoireguidques particules et donc
de connaitre les chemins principaux. Cette étape estawdat de pouvoir quantifier les
transferts de masse d’eau. Le diagnostic lagrangienri@ppoe vision tres différente de
'approche eulérienne habituelle. L'interprétation dopieredant étre faite avec précaution.

Le choix des positions et instants initiaux pour une sBagpériences lagrangiennes
dépend du phénomene que I'on veut observer. Leur étendue spatiafeporelle doit étre
plus faible et le nombre de particules plus grand si l@téades trajectoires obtenues est dans
un premier temps trop forte. Cependant, un trop grand monde particules rend
l'interprétation plus difficile.

Le choix ‘a rebours’/’dans le futur’ est important et @iux options peuvent se
compléter : par exemple, que les particules partant dzome considérée a un instant t
arrivent en majorité dans une deuxieme zone a un insta@tsignifie pas nécessairement que
la majorité des particules se trouvant dans cette deuxdéme a cet instant viennent de la
premiéere zone au temps t

Les visualisations des trajectoires sur une figure a demerdiions, avec comme
information supplémentaire en couleur le temps ou la pdafor, se completent. Pour
comprendre les trajectoires obtenues et comment Iésydes integrent le courant (u, v, w)
qui varie dans l'espace et dans le temps, il faut visnaése méme temps les vitesses
eulériennes du modele, au moins en moyenne mensuelle laeb@nne profondeur. Les
résultats obtenus en analyse lagrangienne sont sodifédents de ce que l'on prédit
intuitivement a partir de la simple connaissance desaotgieulériens. La comparaison avec
des trajectoires climatologiques est donc nécessaire yoiurles conséquences de la
variabilité interannuelle.

Lorsque la vision qualitative est bonne, alors la métriqpdmtitative est possible. Mais
'étude est délicate, et on peut évaluer des pourcentagestibelpa atteignant une certaine

section, mais pas de transports dans I'absolu.

1.3  Approximations, incertitudes sur les trajectoires
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Il est difficile de savoir dans quelle mesure les trajegtocalculées dépendent du
modele, du forcage et de I'échantillonnage disponible susdeses numériques du modele
océanique. L’'incertitude la plus évidente est d’'origine diqtie. Plus le nombre de particules
lancées est faible, moins les trajectoires obtenass représentatives. Ensuite, le maillage
spatial et temporel induit une erreur a chaque pas de tengps@mnme de ces erreurs peut
rendre la trajectoire calculée irréaliste. On peut wiirar ces erreurs en augmentant le nombre
de particules.

Par contre, d’autres erreurs liées au modele et auxgiscatilisés existent et ne
peuvent étre diminuées. Le maillage zonal de la grille OREAR20 km n’est pas affiné aux
cOtes et est donc supérieur au rayon interne d’'influenceodsbR® (~ 100 km). Les courants
de bord Ouest et les ondes coétieres ne sont donc pasemtarésolus par le modele. Par
conséquent, méme si les transports associés aux oorantn bon ordre de grandeur, les
vitesses sont sous-estimées et les temps de parcoursd@ontsur-estimés. Le méme
probleme existe pour TEUC dont les vitesses maximales smums-estimées. En outre, les
courants, donc les trajectoires, dépendent tres fertedu forcage utilisé.

Remarquons enfin que dans les régions de fort mélangeleirbue sont les masses
d’eau, et non les particules d’eau individuelles, qui saivties avec cette méthode, puisque le
mélange est un processus sous-maille dans le modéle, idbgndité n'est pas retranscrite

explicitement dans les champs de vitesse archivés.

1.4 Approche et types d’expériences utilisées

La méthode n'ayant jamais été appliquée a des cas ddil@imterannuelle, on
n'avait aucun a priori sur les choix d’expériences aefat sur les résultats qui seraient
obtenus. On a donc fait de nombreux lachers de pasjceredifférents points du Pacifique, a
différentes profondeurs et a différents instants, enl@giant les zones de courant et de
température les plus variables. On peut insister sureplissipoints. La variabilité des
trajectoires obtenues est importante et augmente hamoeat lorsque le temps d’intégration
est plus long. Un résultat ne pourra donc étre confioménfirmé qu’aprés de nombreux
lachers. En outre, pour pouvoir interpréter ce résulta® comparaison avec des trajectoires
moyennes pour une année climatologique est souvent néeedSasuite, pour les lachers
dans la couche de mélange, il semble que les trajectestnt tres souvent dans la couche

de mélange et que la profondeur initiale influe peu, sauf dentairts cas. Une symétrie par
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rapport a I'équateur des positions initiales choisies péraneke mettre en évidence les
asymeétries de la circulation. Seules quelques expérieacastéristiques et représentatives de
nombreux lachers sont présentées et décrites ici ai p@tr bien comprendre physiquement

les trajectoires obtenues.

2 Etude de trajectoires climatologigues

Avant d’analyser les trajectoires calculées avechtesnps variant interannuellement,
il est utile d’avoir un apercu des trajectoires clif@j@ues. Des exemples intéressants sont
présentés ici, qui pourront étre comparés par la suiketrajectoires interannuelles. La
simulation OPA/ERS n’étant disponible qu’entre 1993 et 1398|imatologie de vitesse n'a
pu étre faite que sur trois années, 1994-1996. Il fallait élin@seannées El Nifio—La Nifa de
1997-1998 et 'année 1993, pour laquelle I'ajustement au passage bdesquents NCEP
aux vents ERS fin avril 1992 n’est pas encore fait loifiétpiateur, surtout en profondeur au
niveau de la thermocline. La climatologie 1994-1996 est seuleimferéncée par les faibles
La Nifia de 1995-96.

Les origines subtropicales des eaux alimentant enceuftast de la bande équatoriale
sont mises en évidence sur la Figure 2.1. Cette alimemtaé s’y fait que par des parcours
sous la thermocline, principalement TEUC et les cotgale bord Ouest profonds (z ~ 150
m). Sur les 11 particules arrivant vers 110°W en surfatégaateur, cinq particules sont
passées par la branche Sud des courants de bord Ouestrefpquatlle du Nord. Les eaux
extra-tropicales remontent ensuite en convergeantleégrgateur par 'EUC jusqu’a I'Est du
bassin ou elles alimentent progressivement la bandecé@atsuperficielle par 'upwelling
équatorial. On a aussi une petite recirculation descpés dans 'EUC. La convergence dans
TEUC est géostrophique et est due au gradient zonal de quesggatif. Les temps
caractéristiques sont de l'ordre de quelques années pour vecemtte Ouest du Pacifique
vers les courants de bord Ouest, de quelques mois dansucasts, puis d’environ 10 mois
dans 'EUC pour arriver a 110°W (Figure 2.1). Les vitesses sependant sous-estimées
dans les courants de bord Ouest mais 'erreur est de I'dtdraeois et est donc négligeable
par rapport au temps de parcours total de quelques années poutegegyres subtropicaux.
Le schéma moyen d’alimentation de la bande équatoriamwlaionfirme donc les schémas
proposeés par Gu et Philander (1997), ainsi que le temps cdeupaqu’ils donnent, entre les

régions de subduction extra-équatoriales du Pacifique Estzehe d’'upwelling équatoriale a
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lEst du Pacifique, qui est d’environ 15 ans. L’alimentatsmmble assez symétrique dans
cette expérience, mais cela n’implique pas forcémentlegi¢ransports d’eau vers toute la
bande équatoriale sont symétriques. De plus, si le l@ighparticules est fait plus a 'Ouest en
surface, alors le cheminement par lintérieur de l'ocgena plus important. Cette expérience
est donc bien qualitative et sera complétée par une dmpmdérienne quantitative dans le

chapitre 5.
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Figure 2.1 trajectoires calculées a rebours sur 4.5 ans de particules lichées autour de 110°W a une
profondeur de 5 m le 1*" juin de I’année climatologique. La couleur représente soit le temps en mois depuis

le lacher (en haut), soit 1a profondeur en métre (en has).
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Figure 2.2 : trajectoires dans le futur sur 4.5 ans de particules lichées a 180°%t a 110°W a une
profondeur de 5 m le 1*" juin de I’année climatologique. La couleur représente soit le temps en mois depuis
le lacher (en haut), soit 1a profondeur en métre (en has).

En surface, comme le montrent des lachers en avawmigast le temps autour de
110°W centrés a I'équateur a 5 m de profondeur (Figure 2.2)ydagéince d’Ekman et le
SEC imposent des trajectoires moyennes de I'équateudevéisrd-Ouest et le Sud-Ouest.
Dans I'hémisphére Nord, les trajectoires sont dévieedepdECC, les particules ne restant
pas dans le NECC, et vont ensuite vers le Nord-Ouestl@airsulation du gyre subtropical a
20°N en moins de deux ans, sauf les particules attgigaainont SEC-NECC a I'Est de
130°W. Celles-ci sont prises dans les tourbillons associgésoades d’instabilités et sont
transportées vers I'Ouest, leurs trajectoires appargissomme des cycloides. Dans

'hémisphére Sud, les particules vont vers le Sud/Sud-Gatestteignent 20°S en environ
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trois ans. Celles a I'Est du bassin sont parfois suBdsgoters 20°S-15°S, salées et refroidies,
pour ensuite revenir alimenter 'TEUC a I'Ouest.

En subsurface, la divergence d’Ekman est moins forinetpartie des particules est
transportée par le SEC vers I'Ouest. Au centre du Baeifia 180° par exemple (Figure 2.2),
les particules apportées par le SEC vont vers le Sud-Puisssont déviées par le SECC pour
ensuite atteindre 20°S aprés environ un an et demi. L'afatien du NECC par la branche
Nord des courants de bord Ouest semble négligeable. AmedBuest du Pacifique, les
particules en surface transportées par le NECC voatleddord et atteignent 20°N en un an
et demi.

Ces trajectoires climatologiques donnent donc une vigioaditative de la circulation
moyenne et des temps de transit associés. Elles méitanen évidence la convergence
méridienne dans la pycnocline, 'upwelling équatorial etil@rgence en surface, et le role de

'EUC et du SEC dans les transferts zonaux de masse.

3 Etude des événements El Nifio-La Nifa de 1997-98

3.1 Particularités de ces événements

Ces événements, grace au réseau TAO de bouées de meaureé@teloppement de
l'observation par satellites, ont été les plus olsejusqu’a présent. lls montrent a quel point

chaque EI Nifio est difféerent d’'un autre et ne peut és@mé a un événement composite.

3.1.1 Les coups de vent d'Ouest et le début du couplage océan-atr®sph

En décembre 1996, un premier coup de vent d’Ouest affecte tQudmmssin, suivi d’'un
deuxieme en mars 1997 puis d’un troisieme en juin 1997 (McPha#@8). lls généerent des
ondes équatoriales de Kelvin de downwelling se propageant’lzst avec une céléritg e 3
m/s causant de forts courants vers I'Est et voné#échir a 'Est du bassin (cf. renverse des
courants entre avril et juillet 1997, Figure 3.1). Ces ond@s progressivement déplacer la
warm pool (Picaut et al., 2002). C’est le coup de vent de h@88 qui semble a l'origine du
déclenchement du systeme couplé (Lengaigne et al.,, 2002ndde couplé associé a un

courant tres fort de 1 m/s va alors se déplacer ess tlu bassin.
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3.1.2 L'ampleur de la phase mature

Pour cet événement El Nifio, la phase mature est pl@tement marquée. Les
anomalies de SST atteignen€én décembre 1997 & 'Est du Pacifique et la profondeur de la
thermocline y est alors de 150 m au lieu de 50 m.

Les anomalies de courant sont aussi trés fortes, dép&sgan/s en surface a I'équateur
sur la majeure partie du bassin en mai-juin 1997 et lTEUG&& méme fin 1997, lorsque la
thermocline devient horizontale et que le gradient de ipresksparait. La circulation des

masses d’eau est donc completement modifiée.

3.1.3 Larapidité du passage a La Nifa

Les courants dirigés vers I'Ouest apparaissent en unants décembre 1997 et janvier
1998 avec une amplitude tres forte, de l'ordre de 0,7 méun&i3.1, janvier 1998). Ces
courants vers 'Ouest sont probablement causés a lpdoies ondes équatoriales de Rossby
de downwelling issues de la réflexion des ondes de Kelvin doon&ere Est entre avril et
ao(t 1997, par les ondes équatoriales de Kelvin d’upwelling issuds dlexion sur la
frontiere Ouest des ondes équatoriales de Rossby (Picalut 2002) et par la disparition des
vents d'Ouest a 'Ouest de 140°W en décembre 1997 (McPhaden, 1869%ents basculent
tres rapidement en avril 1998 a I'Est du bassin a 125°Wyve@ds d’Est créent un upwelling
équatorial. En mai 1998, la thermocline remonte a la sudialEst du bassin et perce vers
130°W. Les observations au mouillage TAO a 0°, 125°W montrentdiminution de la SST
de ?C en 30 jours a 125°W (McPhaden, 1999). Cette transitiondeégadlée par la suite.

Apres ce passage trés rapide, La Nifia est aussi d’'une graptieiaat de longue durée.

3.1.4 La forte variabilité des transports associés

L’ampleur et la rapidité des variations de SST et d@dsy donc des courants aussi
bien en surface qu’en profondeur, entrainent des transfegsmportants de masse et de
chaleur. Ainsi, des variations de débit de 60 Sv sont oleserépérimentalement dans la
zone équatoriale (Johnson et al.,, 2000). La circulaticfarique est donc completement
modifiée et 'outil de diagnostic lagrangien présesitd/ére tres intéressant pour I'étude de

cette circulation.
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Figure 3.1 : courants de surface (3 5 m) mensuels de la simulation OPA/ERS. La couleur donne le
module du courant et les fléches représentent la direction et le module du courant (I’inclinaison des fléches

est ajustée au rapport des échelles longitudinales et latitudinales).
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3.2 Analyse des déplacements de masses d’eau

3.2.1 Accumulation d’eau avant El Nifio

temps en maois
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Figure 3.2 : trajectoires calculées a rebours (arrét en janvier 1994) de particules lichées a 180° a une
profondeur de S m le 14 juin 1997. La couleur représente soit le temps en mois depuis le licher (en haut),
soit la profondeur en métre (en has).

Il semble que les eaux situées dans les couches supeasiaieil Pacifique équatorial
central et Ouest début 1997 proviennent de la bande équataridkessus d’environ 80 m de
profondeur depuis 1994 (sauf une a trois sur 13 particules velealst branche Sud des

courants de bord Ouest, selon les lachers, une sur I'déxefigure 3.2). Ceci a été verifié
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pour des lachers a 160°W en janvier 1997 et a 180° de mars a juint19&ir @lifférentes
profondeurs initiales (45, 25 et 5 m). Le chemin moyenleesuivant : les eaux ont été
transportées a partir du Pacifique central par le SECeflagsont été déviées par le tourbillon
de Halmahera vers le NECC jusque vers 160°E. Elles ont &kgr transportées par les
courants Est associés aux coups de vent d'Ouest de décéffBea juin 1997. Les
trajectoires obtenues sont a comparer avec I'expEgisnivante et pourraient étre associées a

une accumulation d’eau dans I'Ouest et le centre du bassin.

3.2.2 Déplacement d’eau pendant El Nifio
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Figure 3.3 : trajectoires calculées a rebours (arrét en janvier 1994) de particules lichées a 180° a une
profondeur de 5 m le 13 aoiit 1997. La couleur représente soit le temps en mois depuis le licher (en haut),

soit la profondeur en métre (en has).
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A partir de décembre 1996, les coups de vent d’'Ouest a I'@udsassin vont entrainer
vers la bande équatoriale les particules venant desntsuta bord Ouest. Ces courants vont
donc alimenter la couche de surface de la bande équatdviide. les particules transportées
par les courants Est de 1997 atteignant 180° entre aolt 188Veshbre 1997 viennent pour
beaucoup (environ la moiti€) de la branche Nord des caudmtbord Ouest (courant de
Mindanao) et aucune de celle du Sud (Figure 3.3, a comparar Figlre 3.2). Cette
alimentation par la branche Nord des courants de barestOpourrait correspondre a un
transport méridien anormalement convergeant vers ttéguau Nord (cf. chapitre 5). Cela
pourrait alimenter les transports anormalement foets VEst, observés par Meinen et al.
(1999) dans la couche de surface (T > 20°C a travers lase@b6°E entre 8°S et 8°N) a
partir de janvier 1997 et maximum entre avril et septembre 1997.

Les jets équatoriaux vers 'Est générés par les coupsrdeliDuest, puis le mode couplé
qui va s’établir a partir de juin 1997 (Figure 3.1, avril etlgtill997), transportent trés
rapidement les particules se trouvant début 1997 dans la bgodtoriale entre 3°S et 3°N (z
< 50 m). Ainsi, le temps de parcours est d’environ six mdie e0°E et 180° (Figure 3.2)
et de un mois entre 180° et 160°W (Figure 3.4), donc d’environns@istpour parcourir 60°
(~ 7000 km). Puis des courants Ouest entre 3°S et 2°N réagpatasn mai 1997 a I'Est du
Pacifique et s’étendent jusqu’a 160°W de juillet & septembre (E@ure 3.1, juillet 1997).
Dans le méme temps, le NECC va se renforcer a I'eise 8°N et 8°N. Ces modifications
sont probablement causées a la fois par la réflexioomidss équatoriales de Kelvin en ondes
équatoriales de Rossbhy sur les frontieres Est du baspir é¢ renforcement saisonnier des
alizés.

Les particules au Sud de 2-3°N rencontrent les courantd @ereent de I'Est du bassin
et sont toujours ‘poussées’ par les courants Est. De [susemontée de la thermocline
associée au NECC constitue une barriére dynamique irderi®rd (Lu et McCreary, 1995).
Les particules ne peuvent donc se déplacer que vers le-fgude(3.4). On remarquera que
les particules restent quasiment en surface. Toutandebéquatoriale au Sud de 2-3°N va
donc se décharger vers le Sud, d’abord a I'Est en mai 1997 €R3dhir puis jusqu’au centre
du bassin (160°W en juillet - aoGt 1997) (Figure 3.4). Aingi,Z particules lancées en auvril
1997 a 110°W a 25 m de profondeur (Figure 3.5), toutes les partgniegiéviées vers le
Sud en juin 1997. Les dix particules initialement au Sudéipiditeur vont se décharger vers
le Sud, atteignant 8°S en ao(t 1997, puis sont subductéesldprass entre 20°S et 10°S.
Elles reviennent ensuite, lentement et en descendantadErmgue d’eau froide et salée, vers

le Nord-Ouest. Le méme phénomeéne de décharge est obseriebtard sur la Figure 3.4.
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Les 7 particules (sur 15) initialement au Sud de 1-2°N vodegsbkarger tres rapidement vers
le Sud, atteignant 8°S en octobre 1997 puis 20°S aprés 1,5satBw@ren restant en surface.
Les particules traversent la section 8°S entre eiofibvembre 1997.

Les particules au Nord de 2-3°N sont quant a elles, dévésde Nord puis transportées
par le NECC rapidement jusqu’a I'Est du bassin (de 180° a 126°¥ihg mois) (Figure 3.4).
Puis, a 'approche de la frontiére Est, elles se dgelmarvers le Nord (4 particules sur 15)
pour atteindre 8°N vers janvier-février 1998 et 20°N deux ans enapres le laché.
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temps en mais

Figure 3.5: trajectoires dans le futur (arrét en décembre 1999) de particules lichées a 110°W a une
profondeur de 25 m le 25 avril 1997, La couleur représente soit le temps en mois depuis le licher (en
haut), soit 1a profondeur en métre (en has).

On a donc un décalage de plusieurs mois entre les décleargasface vers le Nord et le
Sud. Les transports méridiens associés, anormalememgents dans la couche de surface,
pourraient expliquer le maximum de 'anomalie de transg@aux chaudes vers le Sud a
travers la section 8°S entre 156°E et 95°W en septemlwbreci997 et le maximum de
lanomalie de transport d’eaux chaudes vers le Nord &rgda section 8°N en février 1998
observés par Meinen et al. (1999). Ces décharges de nisses chaudes sont donc plus

complexes que ne le prévoit la théorie de recharge/déctardm (1997) avec une décharge
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des eaux chaudes symétriques vers le Nord et le Sud pdgidBiifio, comme le montre
'étude de Kug et al. (2003) sur les symétries et asymétrigsateports meridiens.

Les deux comportements moyens décrits sont valableslgmiéchers a 180° de mars a
juin 1997 avec comme profondeur initiale 5 m. Par contray des lachers a 25 et 45 m a
180°, donc dans la couche de mélange, on observe toujourdifiésents types de
déplacement zonal, mais pas de décharge jusqu’a 8°S. Saallyde eulérienne prenant en
compte toute la couche de surface permettra de quantdidrdnsports de masse associés a

ces anomalies de divergence observées en surfacbdpftre 5).

3.2.3 Transition vers La Nifa

Les particules se trouvant dans le centre-Ouest du dRexifiquatorial apres aolt 1997
et qui proviennent notamment de la branche Nord des coulaisrd Ouest (Figure 3.3), ont
un comportement différent (Figure 3.6). Elles sont austiatnées par les courants Est
jusqu’en décembre 1997. Puis on observe une inversion bemala mois des courants qui
portent alors vers 'Ouest sur toute la bande équatoeiatiee 3°S et 3°N deés janvier 1998
(Figure 3.1, janvier 1998). Les particules peuvent repartir /ensest sans diverger de
'équateur (10 particules sur 13) (Figure 3.6), contrairemerdfeher aux méme positions a
180° en juin 1997 (Figure 3.4). Celles au Nord de 2°N (3 sur 13)dsmstle NECC et vont
diverger vers le Nord a partir de janvier 1998.

A I'Ouest du bassin, les courants s’orientent vers dedhDuest (Figure 3.1, janvier
1998) et les particules venant du centre du Pacifique vontltié@nsisphere Nord. Ainsi, 9
des 13 particules lachées a 180° en novembre 1997, qui se siuerit60°W en janvier
1998, sont entrainées vers I'Ouest puis vont étre dévigsslevéNord pres de la frontiere
Ouest. Elles se déchargent ensuite en surface versrik Bkteignant 20°N aprés deux ans
(Figure 3.6). Ce parcours est trés différent des trajesta@limatologiques (Figure 2.2). La
décharge a I'Ouest du bassin des eaux chaudes de la warne gaibl par conséquent plus
vers le Nord début 1998. La encore, cela peut étre associé @ransport méridien
anormalement divergeant en surface au Nord de la bande émjedir chapitre 5).

Le déplacement vers I'Ouest des eaux de toute la bandeoBgleasuperficielle entre
3°S et 3°N (Figure 3.1, janvier 1998) nécessite un apport d'eaksh du bassin par
upwelling (cf. chapitre 5, ou une augmentation de l'upwelling &gz est bien observée
début 1998). Cet upwelling va faire progressivement remontirefaocline dans I'Est du

bassin. La SST va donc diminuer, favorisant I'accroms# des alizés.
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profondeur de S m le 17 novemhre 1997. La couleur représente soit le temps en mois depuis le licher (en

haut), soit 1a profondeur en métre (en has).

3.3 Mise en évidence du role de PEUC et des STCs lors de 1a transition El
Niino-La Nina

Les résultats présentés dans cette section corresp@ndeea partie d’'un article publié en
2002 dans Geophysical Research Letters donné en annexend @z al., 2002).
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3.3.1 Description de la transition

120°E 160°E 160" 120 BO™W
—== 3.00 me

Figure 3.7 : Le 7 juin 1998 dans la simulation OPA/ERS : (a) SST du Pacifique tropical, (b) section le
long de ’équateur au dessus de 250 m. La couleur représente la température en °C, les fléches les courants
zonaux et verticaux et les contours bleu clair le courant zonal. L’inclinaison des fléches prend en compte
la différence des échelles longitudinales et verticales. Le patch d’eau froide (SST < 24°C) dans lequel les
particules sont lichées est représenté en noir.

La rapide transition vers La Nifia est mise en évid@acaine chute de la SST de 7°C de
29.5°C a 22.5°C sur un mois en mai 1998 a 0°, 125°W. Un patch d'ede &ssocié a cette
chute apparait dans la SST de Reynolds vers le 3 juin 1998 aatdir 125°W. Ce patch

inférieur a 23°C est situé a I'équateur entre la warm pooPacifique Ouest et les eaux
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chaudes apportées jusqu’a I'extréme-Ouest durant le foNiit® en 1997 (Picaut et al.,
2002). Ce patch est simulé dans la simulation OPA/ERS ppateh de SST inférieur a 24°C
vers le 7 juin 1998 autour de 0°, 130°W (Figure 3.7). Il est assoune chute de la SST de
6°C (de 29.5°C a 23.5°C) en mai-début juin 1998. A cet endisdtHerme 20°C, qui était a
son maximum de profondeur (160 m) en novembre 1997, remonte aflsOmai 1998.
L’apparition en surface de l'isotherme 24°C le 7 juin senddsociée a des eaux upwellées

apportées par 'EUC (Figure 3.7a).

3.3.2 Oirigine des eaux froides émergeant en mai-juin 1998 darzifigbe tropical Est

Pour connaitre l'origine des eaux faisant surface d@bot plus d’'une centaine de
particules (128 particules) sont lachées a une profondetrmdeuniformément distribuées
dans le patch d’eau de température inférieure a 24°C (Figure Besgalrajectoires obtenues
en remontant dans le temps a partir du 7 juin 1998 metteévidance deux cheminements
principaux, avec 61 (67) particules provenant de I'hémisp8eacke (Nord) (Figure 3.8) . En
janvier 1993, les positions des particules sont assez unif@négparties dans 'hémisphére
Nord, alors que deux cheminements séparés apparaisseihdemsphére Sud. Cependant,
il est difficile de savoir si cette séparation des cinemients au Sud est réaliste, a cause de la
résolution trop lache du maillage sur les bords Ouestgmgort a la finesse des courants de
bord Ouest (un zoom sur la région montre que les deux chmermge se distinguent
seulement au bord Ouest par leur passage sur 2 mailles spisiae cheminements au Nord
et au Sud connectent la thermocline dans les subtrop@jules région de l'upwelling
équatorial via les courants de bord Ouest et 'EUC. list Similaires aux trajectoires
associées aux STCs obtenues a partir de la climatothgimodele et a celles de Gu et
Philander (1997). Par contre, aucune particule n'emprunte @ieminement plus direct par
l'intérieur de I'océan. De plus, aucune particule ne gnoivde 'Est du bassin équatorial. Il
est intéressant de noter que toutes les eaux du patdhsboi apportées par 'EUC et les
courants de bord Ouest. La simulation n'est pas assez lpwuemettre en évidence la
subduction des eaux dans les subtropiques et en janvier 19p8rtlesles sont toujours entre
100 et 200 m de profondeur dans les gyres subtropicaux. En mogdleegrennent 3.5 ans
pour atteindre les courants de bord Ouest, 3 mois pourdedda bande équatoriale vers 150-
200 m. Elles sont ensuite transportées vers I'Estrstlaesurface par 'TEUC pendant environ
20 mois pour upweller en printemps 1998 de 80 m a la couche degmé&arenviron un
mois. Les particules ont donc été transportées pal’Bvec une vitesse moyenne d’environ

70 cm/s. On peut noter que le transport par lEUC est jadéatr par I'interruption de ce
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courant pendant 2 mois fin 1997. Pour finir, les particidedéplacent vers le Sud-Ouest dans
la couche de mélange sur moins de 100 km en mai 1998, a cacserdets de surface vers
le Sud-Ouest. Cela explique pourquoi toutes les trajestdmes 'EUC sont concentrées au
Nord de I'équateur, et pourquoi plus de particules provieraetihémisphere Nord que dans

d’autres études, comme celle de Blanke et Raynaud (1997).
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Figure 3.8 : cheminements associés aux STCs mis en évidence par les trajectoires calculées a rebours
(arrét en janvier 1993) de 128 particules lichées dans le patch d’eau froide a 5 m de profondeur (cf. figure
précédente). La couleur représente soit le temps en mois depuis le licher (en haut), soit 1a profondeur en
meétre (en has).

Pour résumer, les eaux froides apparaissant en surfasdedmodele vers 0°, 130°W le
7 juin 1998 ont seulement été apportées par les STCs viauemts de bord Ouest et TEUC.

Ce schéma d’alimentation particulier est valable posirtieis premiéres semaines de juin.
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Des expériences similaires de lachers de particules démsngatchs d’eau froide plus tard ou
plus a I'Est donnent des trajectoires par lintérieur lidbeéan et des recirculations
compliquées dans le Pacifique tropical Est. Dans une autnglaton tres similaire a
OPA/NCEP, forcee par les vents et flux NCEP sur laopéril982-1999 et sauvegardée tous
les 5 jours, on retrouve ce schéma d’alimentation, m&nfe patch d’eau froide est moins
réaliste et apparait plus a 'Ouest vers 140°W début juin 1998.

Apres leur apparition en surface, les eaux froides du paioh ensuite diverger de
'équateur, comme sur toute la bande équatoriale, pouresuirparcours climatologique
(Figure 2.2). Par contre, a partir de fin juin 1998, a l#st130°W, des ondes d’instabilité
apparaissent entre le SEC et le NECC. Les particllfes® &ers le Nord-Ouest et se trouvant
initialement a 'Est de 130°W vont étre transportées V&uest sans aller vers le Nord. Ceci
constitue encore une asymétrie dans la décharge Nord-%&&t du bassin. Au centre-Ouest
du bassin, grace a la divergence d’Ekman, la décharge smutfaiit vers le Sud que vers le

Nord, contrairement a la période janvier-avril 1998.

3.3.3 Discussion

Plusieurs processus sont en jeu dans la transition repidd_a Nifia en mai-juin 1998.
El Nifio atteignit son maximum en hiver boréal 1997-1998, desceaux chaudes couvrant
tout le bassin équatorial. En profondeur, la thermockmeonta lentement a partir d’octobre
1997, avec une décharge d’eaux chaudes de la bande équatbaet®el avec le mécanisme
de recharge/décharge. Des ondes de Kelvin et de Rossby dingwhanant de chaque
c6té du bassin permirent la remontée de la thermoclipeiastiemps 1998 (McPhaden et Yu,
1999). Des courants de surface opposés associés aux ondesiggaatésulterent dans la
séparation des eaux chaudes vers 0°, 130°W a partir de mars 1988 @Rial., 2002). Cela
entraina l'arrivée soudaine d’eaux froides de subsurfaoeeethute de SST de 7°C en mai
1998. Dans le modele, toutes ces eaux proviennent des subé&opigues STCs et 'EUC.

Cependant, il ne faut pas en déduire que les eaux apportédss fATCs et 'EUC
pourraient étre anormalement froides. Pour pouvoir coecsur la température des eaux
apportées par 'EUC et sur son influence possible surusgbe chute de SST en mai-juin
1998, la température de 'EUC et ses variations devront diaioe quantifiées (chapitre 4)

pour ensuite étudier leur impact en terme de flux de ch&bapitre 5).
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4 Intéréts et limites de I'analyse lagrangienne

Grace au programme de suivi lagrangien Ariane, on a pulgsatiagnostics lagrangiens
qualitatifs, déterminer le schéma moyen de la circulai@@anique de la bande équatoriale du
Pacifique et des échanges de masses d’eau avec les gmnéquatoriales, en utilisant une
climatologie saisonniére du modeéle. Les cheminements desesad’eau propres aux
evénements El Nifio—La Nifia de 1997-98 sont tres différentpadesurs climatologiques et
sont plus complexes car ils font intervenir une valitébinterannuelle tres importante. Les
déplacements de masses d’eau semblent néanmoins privitlégiains cheminements. Les
mécanismes de recharge-décharge sont complexes et niapgairgpas de maniere évidente
sur les trajectoires obtenues. Par contre, lors dugmssas La Nifia en mai 1998, la chute de
température record de 7°C en 30 jours observée a 125°W etéeme la thermocline vers
130°W sont trés clairement causée par la résurgence d’eaidesfrprovenant des gyres
subtropicaux via les courants de bord Ouest profonds @CIECes eaux partent ensuite vers
le Nord-Ouest et le Sud-Ouest par divergence d’Ekman.

Les différents résultats qualitatifs présentés damhapitre montrent l'intérét, mais aussi
la difficulté d’interprétation, des diagnostics lagremg pour comprendre les mécanismes
complexes de recharge et de décharge de la bande équattrfalet apparaitre la forte
asymeétrie Nord/Sud des processus. Apres cette étude lagramgiesrchapitres suivants
permettront de quantifier les transports associés dégmacements de masses d’eau.

Le programme de suivi lagrangien Ariane peut avoir aussirds intéréts. Ainsi, Lacan
et Jeandel (2001) ont montré par l'analyse du néodyme (traeevirconservatif) que des
eaux prélevées en novembre 1992 a 0°, 140°W a 120 m et 150 m delpuofprovenaient
du gyre subtropical Sud via le courant de bord Ouest de Papd@svelle-Guinée ou elles
s’étaient enrichies. La vérification de ce résultaité faite en collaboration avec Francois
Lacan (au LEGOS jusqu’en 2002) dans la climatologie de nilation OPA/ERS. En
permettant d’analyser la circulation dans les OGCMame peut donc étre utilisée pour
prévoir on confirmer les travaux des géochimistes maeinméme pour savoir ou et a quelle
saison il peut étre intéressant de faire des prélevemseibn les hypothéses que I'on veut

vérifier.
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CHAPITRE 4 : ETUDE EULERIENNE DU SOUS-COURANT
EQUATORIAL ET DE SAVARIABILITE

Nous avons vu dans les chapitres 1 et 3 que 'EUC apgsresalix des subtropiques vers
lEst du bassin ou il alimente les upwellings équatoriat@ter. Le réle de 'EUC est par
conséquent fondamental dans la circulation océanique atept pour les STCs et TCs. Il est
donc trés intéréssant de caractériser et de quantfléClet sa variabilité.

Pour étudier 'EUC, nous avons notamment a notre dispodés données in situ TAO
de courant zonal U et de température T a I'équateur a 185EW, 140°W et 110°W,
remontant parfois jusqu’a 1980. Ces mesures commencées jilys de 20 ans sont donc
d’une tres grande richesse pour étudier la variabilitéanteielle, voir décennale, de 'EUC.
Nous nous intéressons d’abord a 'EUC dans la partieaterdu Pacifique, la ou son débit
est le plus fort, ou il capte la majeure partie des @aaxenant des STCs, aussi bien celles
provenant des courants de bord ouest que celles apportéed'atzéan intérieur par la
convergence geostrophique (cf. chapitre 1, section 2.2yaat gu’il n’alimente l'upwelling
dans I'Est du Pacifique. L’'EUC nous donnera alors des infiiwngasur les apports méridiens
et sur l'upwelling a I'Est. Les longitudes les plus intéegdges pour notre étude sont donc
170°W (depuis janvier 1988) et 140°W (depuis avril 1983). La série a 110aWssa son
intérét car elle est la plus longue (depuis mars 1980, Hgliye

Les séries temporelles disponibles possedent de nomtimisg a cause des difficultés
pratigues associées aux mouillages. Il faudra donc d’abordchbo ces séries
méthodiquement avant de pouvoir les exploiter (sedtidh En outre, ces données ne sont
disponibles gu’a certaines profondeurs. Il faudra vérifier lgpierpolation est possible pour
'étude des caractéristiques intéressantes de 'EUCIidrett2). Les mesures en U sont de
surcroft limitées a I'équateur. Nous allons montrer dasection 1.3 gu’il est possible de les
extrapoler a toute la largeur méridienne de 'EUC, natant en combinant données in situ et
analyse des simulations numériques présentées danspéreh2. Les séries temporelles
complétes des caractéristiques de 'EUC pourront aloes d@talysées, pour quantifier la
variabilité de 'EUC et comprendre ses causes physiquetofse?). La section 1 de ce
chapitre présente en détail la méthode utilisée poutrcinesles séries, et la section 2, plus

physique, peut étre lue assez indépendament de la section 1.
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Figure 4.1 : données in situ TAQO disponibles a I'équateur en U (courantométres en haut et ADCP au

milieu) et T (en bas) a 170°W, 140°W et 110°W. Chaque niveau de profondeur est centré au milieu de la

bhande de couleur. Les échelles sont adaptées a chaque cas.
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1 Estimation des caractéristigues de 'EUC a paréis données
TAO disponiblesen U et T

1.1 Le bouchage des trous de données TAOenUetT

1.1.1 Les données in situ disponibles et utilisées

Pour I'étude de 'EUC, il nous faut connaitre U et Twdtianément. Pour le réseau TAO,
seuls les mouillages a I'équateur combinent ces deux mesue&5°E, 170°W, 140°W et
110°W. Les premieres mesures de courant étaient faites pacodeantomeétres. U est
maintenant mesuré par des courantometres disposés sémie cable que les thermometres,
et/ou par un profileur ADCP (mesures tous les 5 m). PGUARCP, le premier systéme de
mesure a 140°W et 110°W était installé en surface, donnanimdsares des courants
horizontaux de la surface a 250 m de profondeur, mais des mexblée réflexion dans la
couche proche de la surface (poissons...) perturbaient laen@dimpton et al., 1995, 1997).
Le systéeme de mesure actuel est installé a environ 280 nofdegeur et est orienté vers le
haut. Il permet des mesures des courants plus précisesaj@sgpR5 m a cause des réflexions
a la surface. Cela explique les variations des profondextr€émes de mesure selon la
période. Remarquons que les mesures des courantometresbgsmtidt disponibles en temps
réel, alors que les données du nouveau systéme ADCPéovierst le haut sont accessibles
lorsque le module ADCP est récupéré tous les semestres.

Le nombre de niveaux de mesure sur la profondeur est faillle T et surtout pour U
lorsque I'on n'a que des courantomeétres (6 niveaux en geate@fakh 250 m, Figure 4.1). Les
données ADCP pourront étre utilisées pour vérifier lssipdgé d’utiliser ces séries avec une
résolution lache en profondeur pour I'étude de 'EUC, al¢al’'une interpolation adéquate
(section 1.2.3). La comparaison des données des profileu@PAE des courantometres
montre la trés bonne adéquation des deux types de messgelilsr sont disponibles
simultanément, avec des écarts-types de la differ@m&ecm/s (Figure 1.1). On a privilégié,
lorsque le choix était possible, les séries ADCP daas eprésentent moins de trous.
Cependant, seules les mesures aux niveaux de profondeundmst@metres ont été gardées
pour éviter tout biais lors du calcul de valeurs intégseesla profondeur. A 110°W, une
modification des profondeurs des courantométres a eurli@9&3 (Halpern, 1987) mais cela
n'implique qu’un biais négligeable sur le rendu des caratitpres de 'EUC (cf. section

1.2.3). En outre, on s’interessera uniquement au final axfamteurs supérieures ou égales a
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15 m pour T et & 30 m pour U, puisque les données ADCP ne soonities le plus souvent
gu’a partir de 30 m. On se limitera vers le fond a 270 m pourduillage a 170°W et a 250
m pour 140°W et 110°W, puisque le plus souvent il n’y a pas de dsrue courant en
dessous de ces profondeurs. Le remplissage des trous goplages de profondeur sera
possible. Il sera parfois nécessaire de remplir des &roles niveaux de profondeur voisins de
ces plages. On remplira par exemple les trous eR2®Jma lorsqu’il 'y a pas de données en U
a 30 metlestrous en T a 300 m lorsqu’il n'y a pas de dorarédsa 250 m. Se limiter aux
régions de 30 a 250-270 m pour le calcul des caractéristiquds tfe h’est pas génant pour
I'étude de 'EUC qui se situe principalement dans ces nédicf. section 1.2).
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Figure 1.1: vérification a 0°,140°W, 120m, de I'adéquation entre la mesure de U par le courantométre
(en noir) et par le profileur ADCP (en rouge). L’écart-type de la différence est de 4.9 cm/s pour les
données moyennées tous les 5 jours sur la période commune 1990-1999.

Les séries temporelles en U et T dont on disposefem#@ment incomplétes a cause de
difficultés pratiques telles que casse des instruments si@rengiratage des mouillages... Les
trous dans les données sont parfois importants (Figure #ld)reremplissage ne semble a
priori pas évident. Il faudra donc procéder par étapes, d'adoressayant de boucher les
trous en U et T directement (section suivante 1.2.2)pgaeh calculant les caractéristiques
de 'EUC a partir de la plage de profondeur réduite dispenimir méme en utilisant les
sorties du modele dans les cas desespérés (section 1.2.Morrera dans les sections
suivantes que l'obtention de séries completes des éasticjues de 'EUC est possible a

partir des données TAO, méme si ces dernieres semipeairdere vue insuffisantes.
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1.1.2 Les méthodes utilisées pour bouchage

Le remplissage des données manquantes en U et T, loregu’possible, est fait
méthodiquement et est contrdlé a chaque fois par urulcdi& corrélation et par une
vérification visuelle. Le choix de la méthode utilisgs fait trou par trou. Il existe différents
cas possibles. On utilise en priorité la régression hilieg puis la régression linéaire, avec les
données aux profondeurs voisines, du méme mouillage. Il gyeadans des cas particuliers
gu'on utilise les données des mouillages voisins (2°N ou @68) remplir des trous en
température (cf. 1.1.2.c). Les séries utilisées sonemwdes sur 5 jours pour éliminer les tres
hautes fréquences et diminuer la taille des fichiers.

Les régressions sont faites sur des périodes avant stlagréu d’'une durée égale a la
longueur du trou, lorsque cela est possible. Sinon, on tHessipériodes de regression
optimales. Dans certains cas, la période ou l'on taltas coefficients de régression est
éloignée de celle du trou (exemple : pour le trou a 200 bhdm 1983-87, les coefficients de
régression bilinéaire sont calculés a l'aide des donnB&3PAsur la période 1990-2000). Si la
durée du trou est longue, la régression est parfois faitees données filtrées avec un filtre
Hanning 3 mois qui permet d’éliminer les hautes fréquencesequbus intéressent pas ici,
notamment les ondes d’instabilité qui sont fortes a 14G°WL@°W et qui ont une dynamique
différente de ce que I'on étudie. A chaque fois, un test périfier la sensibilité au choix des
périodes de régression et au choix du filtrage est faioetre en général que cette sensibilité

est faible.

1.1.2.a  Régression bilinéaire

La régression bilinéaire a été notamment utilisée plansdm et McPhaden (1993). On
I'utilise lorsque l'on a un trou au niveau Z entouré daerges aux niveaux adjacents X et Y.
Dans le cas idéal, on a des données simultanément aveaRixiavant et apres le trou. Alors
on peut calculer les corrélations entre les 3 niveauxsetdarts-types sur des périodes avant
et apres le trou d’'une durée proche de celle du trou. Laédomanquante est ensuite estimée
par régression bilinéaire :

Zesimee=aX+bY

Avec :
—bz—kxylyz O p=lrz=rixz O

1—er2 Ox 1_7')('572 (0)4
ou les corrélations sont notées r et les déviatimmglards sont notées

a
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Voici un cas d’école a 110°W (Figure 1.2). Un trou de 4 moigidlet-octobre 1981 en
U a 150 m est bouché par régression bilinéaire entre lesuxivde 100 m (en rouge) et 200 m
(en vert) en prenant la moyenne des coefficients dessigrecalculés sur les 4 mois avant le
trou (estimation en bleu foncé) et sur les 4 mois amesleu clair). On remarque la trés
bonne adéquation entre la vraie donnée (en noir) esBB®BONS, et le peu de sensibilité a la

période de régression choisie.

1E{:L 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1

120, — -

T T T T | T
(L AFR WA JUM %‘L AlG =EF QcT T Ry DEC AN FEE MAR

1981 1982

Figure 1.2: exemple de bouchage d'un trou de juillet A octobre 1981 de U a 110°W a 150 m (en noir)
par régression hilinéaire avec 100 m (en rouge) et 200 m (en vert). (cf. texte)

En général, la régression bilinéaire marche tres bies.tles rares problemes ont lieu
essentiellement en bas de la couche mélangée pour U latoly le cisaillement et les
gradients sont forts et ou la corrélation entre iégréntes profondeurs de mesure est plus
faible, puisque les processus dynamiques dans la couche alegmélt dans la thermocline

sont différents.

1.1.2.b  Régression linéaire
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Lorsque le trou se trouve au niveau de profondeur le plus eordeHa surface ou au
niveau le plus profond et qu’il n’a donc qu’un seul niveau vpisimméthode de remplissage
utilisée est la régression linéaire avec ce niveau. fuehfois, on calcule la corrélation avec
I'estimation et on fait les méme contréles visueldeesensibilité.

On peut donner 'exemple un peu particulier du trou en14@W a 250 m de 3 ans de
décembre 1987 a mai 1990. La période étant longue, on utdisgolées avec un filtre
Hanning de 3 mois pour calculer les coefficients de régredisiéaire (Figure 1.3). On n'a
des mesures a 200 m (en rouge) qu'a partir du début du trou, enbdeck®@87. Les
coefficients de régression ne peuvent donc étre calgué sur une période postérieure au
trou, que l'on prend ici de 3 ans de mai 1990 a mai 1993. La dae@ée a 250 m
(courantomeétre en vert et ADCP en noir) et somedton (en bleu clair) sont en bonne

adéquation (corrélation : 0.84).

40, — —

IIIIIII|IIIIIIIIIII|IIIIIIIIIII|IIIIIIIIII IIIIIIIIIII|IIIIIIIIIII|IIIII IIIII|IIIIIIIIIII|IIIIIIIIIII|III
1984 1986 1988 1980 1992

Figure 1.3: Exemple de bouchage d'un trou en U a 140°W 2 250 m par régression linéaire avec U a
200 m (en rouge). Les données réelles a 250 m sont en vert (courantométre) et en noir (ADCP). Son
estimation est en bleu clair (filtre Hanning sur 3 mois).

En général, la régression linéaire donne de bons réspttat U et T. Elle marche un peu
moins bien pour T a 250 m estimée a partir de 200 m, mais’'eetiimpact que sur le calcul
de la température pondérée par U (cf. 1.2.2) de lEUGstatpact est tres faible, puisque le

courant zonal est lui-méme tres faible, voir nul a 260
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1.1.2.c Régression linéaire avec 2°N ou 2°S pour T

Dans le cas particulier ou il y avait un trou dassdennées de T, mais ou l'on disposait
des données a l'équateur en U, on a utilisé les donnédsdigponibles aux mouillages
voisins, soit a 2°N, soit a 2°S. C’est le cas du trou,8eribdis a 140°W de février a septembre
1999 pour des profondeurs supérieures a 45 m. Pour ce trosposaldes données a 2°N et
2°S. Pour le trou d’'un mois en mars-avril 2001 a 110°W sue tlauprofondeur, on dispose
uniguement de données a 2°N.

Pour le trou a 140°W, on a comparé la régression bilméanrec 2°N et 2°S et les
régressions linéaires avec 2°N ou 2°S. La régression bikndanne de mauvais résultats,
avec notamment des inversions en température, et a'@sgiession linéaire avec 2°S qui
donne les meilleurs résultats, avec des corrélatitanst @e 0.95 pres de la surface a 0.70 en
profondeur. Cette meilleure corrélation du champ de températ0° avec 2°S qu'avec 2°N
est normale puisque la dynamique a 2°N est influencée pd&GCNet les ondes d’instabilité
créée par le cisaillement entre le SEC et le NECEnpimene qui n'existe pas a 2°S. Sur ce
long trou de 8 mois, l'incertitude sur I'estimation de T tpentrainer des erreurs sur le calcul
des caractéristigues de I'EUC, notamment sur la tempérpapndérée par le courant zonal de
FEUC (cf. section 1.2). Par contre, les erreurs seeopriori trés faibles sur les calculs du
débit, de la profondeur et de I'énergie cinétigue de 'EWA,ils n'utilisent le champ de
température que pour délimiter la frontiere supérieure dédEjui se trouve principalement
au dessus de 45 m (donc la ou 'on a des données de T a 0°)tdardlage du trou en 1999,
en pleine période La Nifia. On peut estimer cela en campgar exemple le débit et la
température de 'EUC calculés a partir du champ réel dé°T(lgigure 1.4, en noir) avec ceux
calculés a partir du champ de T estimé par régressionrénasec 2°S (en rouge). La
différence est effectivement trés faible (infériearé nf/s ce qui équivaut & ~2 Sv) pour le
débit sur les 6 mois avant et apres le trou, puisque ladrersupérieure de 'EUC est alors
proche de la surface. Par contre, des erreurs notablemigppat dans I'estimation de la
température de 'EUC, avec une incertitude de I'ordre de 0.3°C.

Le trou a 110°W en T de seulement un mois ne pose luidpaprobleme, car la
régression linéaire avec le mouillage voisin a 2°N dameetrés bonne estimation du champ
de T ao°.
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Figure 1.4: comparaison du débit a I’équateur et de la température de I'EUC a 0°, 140°W calculé a
partir des données de T a 0° (en noir) et en houchant T en dessous de 45 m par régression linéaire avec 2°S
(en rouge), avec un filtre Hanning de 3 mois.
1.1.2.d  Régression linéaire avec le modeéle pour T

Une autre méthode est utilisée dans le cas particolieon a un trou sur toute la
profondeur en T, mais pas en U, et qu’il 'y a pas de dordliépenibles a des mouillages
voisins. C’est le cas uniquement a 0°,170°W, de septembre 1p&8 89 et de decembre
1990 a février 1991. Dans ce cas, on utilise le modéle commegolateur numérique en
estimant T par régression linéaire avec le champ T &irhek coefficients de régression entre

modéle et données in situ sont calculés sur les pénmilgaant les trous.

1.1.3 Reésultats

1.1.3.a Les séries bouchées

Les méthodes présentées permettent de combler la maptiee des trous, mais il en
reste encore deux types, ceux ou I'on n’a des données queepeesurface, ou seulement en
profondeur, ou alors aucune donnée. On présente ici tlegtegries U et T bouchées et on
verra par la suite comment on pourra malgré tout abtdes séries completes des

caractéristiques de 'EUC (section 1.2).

89



b
0
%
pld
%
2
o
18
16
14
i
10

] B = =]
] . = =
_ = =
[N ] - [ |
E 5 1 w3
] L o
- L & — =
- 3 ] =
5 2 ] S
-] [ S — o
-— —
. . ] o S
1 -2 ] 5 =
— - 9 ] — —
] B N 2
] - ]
T < o
= § - =
1
B =)
: 2 2
— ] =
P o
- - I
u
] L =3 =
—] L < e |
i - =2
- L = =2
- L =3 o
: : . E
= "% g e
o —2_? _— J——
E - 2
1 -2 2
T T T T T T = —
= 2 S =
(W) HiIg3a
1 1 1 1 1 1
i e )
. g - £
. [ =~
- w1 ] (s ]
. - o o
L O o
] !
[ =
- o - [=r]
SN v T— L[> ]
= =
= wy =
[ 3 ] 8 9
— &2 — s
== [}
- o =]
f T T T T T T = T T T T T T =

Figure 1.5 : séries finales de U (en haut, cm/s) et T (en has, °C) a I’équateur, a 170°W (a gauche),

140°W (au milieu) et 110°W (a droite), aprés houchage, a partir des données TAQO.
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A 170°W, il reste pour U un trou en 1988-89 ou I'on n'a des donpéesusqu’a 220 m,
et un trou en 1999 a partir d’environ 220m. En T, il reste tihtpgu de moins de 2 mois en
1999 ou il y a des données jusqu’a 120 m.

A 140°W, il reste pour U un trou en 1990 ou I'on n'a que des dmnaéartir de 120 m
et un trou en 1995-96 ou I'on a que des données jusqu’a 120 m.ilBnaTquelques trous de
1997 a 2001 de 180-200 m a 250 m.

A 110°W, on a des trous communs en U et T en 1982. |l eest¢ un trou en 1980 ou
'on n’a des données que de 15 m a 150 m, un trou en 1988 ou I'srdamtees que de 10 m

a 120 m, et un trou en 1993, ou I'on a des données que de 80 nma 250

1.1.3.h Incertitudes sur U et T

Les incertitudes ont deux origines distinctes, les irtceies sur les données in situ
(incertitudes instrumentales et erreurs dues aux mouiletglesirs mouvements) , de l'ordre
de 5 cm/s et de 0.05°C, et celles causées par le bouclagrewe de I'ordre de 5 cm/s et
de 0.3°C. Ces 2 types d’erreur sont indépendantessg@ficeinstument+ Ebouchags

D’ou : gptal(T) ~ 0.3°C

ewotal (U) ~ 7 cm/s

Remarquons que lorsque I'on calculera les caractéristiged¥UC, on intégrera des
erreurs indépendantes sur la profondeur. Or, a un instané dpour un mouillage, il manque
des données sur au maximum un ou deux niveaux. Seuls cesxnbmahés ont une plus

forte incertitude. L’incertitude sur la valeur intégréeasgonc bien plus faible.

1.2  Construction des séries temporelles a I’équateur du débit, de la

température, de la profondeur et de I’énergie cinétique de PEUC

Pour pouvoir étudier 'EUC et sa variabilité, il faut lobad le définir. Ensuite, il faut
vérifier que 'on peut calculer des caractéristiques ddCEelles que le débit, la température,
la profondeur et I'énergie cinétique, qui sont des valeuégjiges, a partir des séries U et T
complétées le mieux possible dans la section précédeaseséries ne sont disponibles qu’a
certains niveaux de profondeur, et uniquement a I'équateur.éffera donc d’abord que

I'interpolation sur la profondeur est possible pour estileeicaractéristiques de I'EUC et que
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l'on peut combler les derniers trous, en utilisant parfeisnodele comme interpolateur
dynamique. Puis on combinera données et modele pour ertrap@ridiennement les

caractéristiques de 'EUC.

1.2.1 Critéres de définition de 'EUC

L’EUC s’écoule principalement dans la thermocline, 8pstes se trouvant dans la

couche de mélange et sous la thermocline (cf. exemplesai®ns méridiennes en T et U
dans le modéle, Figure 1.6 et Figure 1.7). Il transporte danealex sur une large gamme de
température. Il rejoint en profondeur le NECC au nord.r Powvoir étudier 'EUC, il faut
donc avant tout le définir de maniére précise, a l'aideritieres adéquats pour pouvoir bien le
délimiter, en largeur et en profondeur. Ces criteres dbi@ee valables a la fois pour les
données in situ a I'équateur, et pour les simulationdaslargeur méridienne de 'EUC. De
nombreux essais ont été faits avec différentsresteet il s’est avéré nécessaire d'utiliser une
combinaison de criteres en U, en T, et dans I'espace,gouvoir délimiter 'TEUC dans les
conditions les plus extrémes (pendant les forts BbNiotamment, Figure 1.7), et sans que
les criteres soient trop stricts, pour ne pas entraieebiais sur les valeurs moyennes de
'EUC (Figure 1.6) :

Uu>0 (par défom, 'TEUC est un courant vers 'Est)
et T<T(z=15m) - 0.1°C (cette condition élimiaecbuche de mélange)
et T <27°C (cette coniitnécessaire pendant les évenements El Nifio
élimine les courants anormaux vers I'Est dans le bas
de la couche de mélange)
et z > 100*y-200 et z > -100*y-200 (ou z est la profondeur positivenest y est la
latitude en degrés. Cette condition est nécessaire ipaiterlla largeur méridienne de 'EUC
dans les simulations et le distinguer notamment du NEX&@e condition délimite 'TEUC en
surface entre 2°N et 2°S et entre 4°N et 4°S a 200 m denpler).

On se limite de plus en profondeur a la couche au des260d® dans le modéle tandis

gue dans les données, on est en général limité a la cenrke30 et 250-270 m.
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Figure 1.6: profils moyens de T (en couleur, °C), de U (contours noirs, m/s), et de la moyenne de U de
PEUC, égal a U lorsque les critéres de définition de I'EUC sont remplis, nul sinon (contours en bleu clair,
m/s), a 140°W dans la simulation OPA/NCEP (moyennes sur 1980-99). La faible différence entre les
contours noirs et bleus dans PEUC montre que les critéres de définition marchent bien en moyenne et ne

biaisent pas la moyenne du courant de PEUC.
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Figure 1.7: exemple de profils mensuels de T (en couleur, °C) et de U (contours noirs, m/s) et de la

région répondant aux critéres de définition de I'EUC (contours en bleu clair), a 140°W dans la simulation
OPA/NCEP. Les mois pris comme exemples pendant El Nifio montrent des conditions trés différentes. En
aoiit 1997, PEUC est hien établi et les critéres sélectionnent bhien ’EUC, en incluant les lohes en
profondeur de 'EUC, qui sont de toute facon peu réaliste, et le distinguent du NECC, alors qu’en
novemhre 1997, il a presque disparu, et la région sélectionnée par les critéres n’est donc pas
représentative. Des caractéristiques de PEUC comme la température, ou sa profondeur, seront alors mal

définies (cf. section suivante).
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Cette combinaison de critéres permet de délimiter de neamificace 'EUC entre
170°W et 110°W, aussi bien dans les simulations que dans lesedoiilié peut étre utilisée
sans avoir besoin de données de salinité, et avec dededoam T disponibles a partir de 15
m. D’ailleurs, dans la plage de longitude étudiée, l'infagede la salinité sur la stratification
est relativement faible. Une trés faible partie destre-courants de sous-surface est parfois
prise en compte dans le modele, mais les vitesses ytsamtfaibles pour influencer
significativement les calculs, sauf dans de rares aasydeers (cf. exemple du 15 novembre
1997, Figure 1.7). On a Vérifié la sensibilité de l'estioratiles caractéristiques de 'EUC au
choix des criteres, en utilisant d’autres criteres dgpézature, ou en prenant des critéres de
densité. La sensibilité est relativement faible, leixtdes critéres modifiant légerement les
valeurs moyennes des caractéristiques de 'EUC et tnédepes variations, seules leurs
amplitudes étant modifiees. Remarquons que les critenésnt selon les auteurs, et sont
parfois plus simples mais plus restrictifs (cf. gattl.3.2.a pour des exemples).

On donne un exemple de test de sensibilité : si on radditcondition T < 27°C en T <
26°C a 170°W, alors, dans la simulation OPA/NCEP, sur laoger1980-1999, les
diminutions du débit (~30 Sv) et de la température de 'TEUC dettibrdre de 1 Sv (donc de
3 % en incertitude relative) et de 0.3°C en moyenne,’aghplitude des variations
interannuelles (de l'ordre de 7 Sv et 1°C) diminuent d’envirdh 8 et 0.2°C (donc

d’environ 5 %).

1.2.2 Définition et intérét des diverses caractéristiqueldgC
1.2.2.a Débit

Le débit de 'EUC est une grandeur physique fondamentale puipgtrinet de quantifier
'apport de masse de 'EUC vers le Pacifique Est et Mapsvelling équatorial. 1l sera donc
d’'un grand intérét pour I'étude des échanges et bilans deeraagle chaleur dans la partie Est
de la bande équatoriale.

Par définition, on calcule le débit sur toute la sectigéridienne de 'EUC Ryc (en nils,

ou en Sverdrup):

D ZJIT.TUCM Ell’de
Cependant, on ne peut le calculer que si I'on connait O sur toute la section

méridienne de 'EUC . Il ne peut donc étre calculé quetfuiiement dans le temps lors de

sections CTD/ADCP, ou bien sir dans les simulatioascBntre, on peut utiliser les données
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TAO de U et T a I'équateur en calculant le débit par uniteudgeur méridienne a I'équateur,

Deucreq(€N NA/S), en intégrant le courant zonal sur toute la profonde 'EUC :

DFJUC/eq: u dz
RUCleq
On verra dans la section 1.3 que I'on pourra extrapoledi@gnement le débit de 'EUC

a partir de Rucyeq,

1.2.2.h Température pondérée par le courant zonal

Les échanges de chaleur associés a 'EUC dépendeniverneint de la température des
eaux transportées par 'EUC. On définit la températuetBC Teyc comme la température
pondérée par le courant zonal. Cette grandeur a étéenier Bryden et Brady (1985). Elle a
un sens physique puisque la connaissance de celle-ci et ddel€éBitUC permet de connaitre
le flux de chaleur de lEUCdgc:

~ J'FU(7 Txu dydz

J];Ucu dydz
Frue =JLUC Txu dydz=DrucXTruce

TF] C

L’interprétation de Eycdoit étre faite avec précaution. Plus le débit de 'EU@ $ert,
plus une anomalie degdc aura une forte importance sur le flux de chaleur. Darsase
contraire, FEuc aura moins d’importance physiquement, le cas extréme €&lat de
disparition de 'EUC, Eyc n’étant alors plus définie. On définira donc un seuil madien
débit pour le calcul deglicde 7 Sv ou de 20 #s pour Eucreq ON a Vérifié visuellement que
ce seuil permet d’éliminer les rares périodes gut Hevient irréaliste. En outre, le flux de
chaleur et sa variabilité dépendent du choix de la tempérdeuréférence. Le flux de chaleur
n'a donc pas de sens physique en lui-méme et il faudra étudheitasmxément les flux de
chaleur associés aux divers courants lorsque I'on voudr#ifigrales échanges et bilans de
chaleur (cf. chapitre 5, section 3).

Comme pour le calcul du débiteJc ne peut étre a priori estimée que lorsque 'on a des
données de U et T sur toute la section méridienne dECIE ela n'est donc possible que lors
de sections CTD/ADCP ou dans les simulations. Cependanteut calculer la température
pondérée par le courant zonatudeqa I'€quateur sur toute la profondeur de 'EUC, en

utilisant les données TAO de U et T a I'équateur :

T>u dz

T _JEUC|eq
EflCleq

u.dz
RUCleq
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On comparera dycet Teucreqdans la section 1.3.

1.2.2.c Profondeur pondérée par le courant zonal
Une autre caractéristique intéressante est la profomdeyenne de 'EUC, gc, définie

comme la profondeur pondérée par le courant zonal :

~ J'Emz.u dydz
J];Ucu dydz

On peut la définir aussi a I'équateur sur toute la profondeutfEUC, pour pouvoir

ZRUC

I'estimer a partir des données TAO :

zu.dz
_JEUCeq

u.dz
RUCleq

ZRIKleq

On compareraggcet Zucreqdans la section 1.3.

Zeyc Sera utile pour comprendre des aspects physiques de I'énadii'EUC, telle que
sa position relative par rapport a la thermocline, diete possible avecgllc. Puisque @i
est une valeur intégrée, on pourra l'estimer correate@eartir des données TAO. Ce n’est
par contre pas le cas de la profondeur du maximum de 'EUR lelcalcul est plus incertain

a partir des données in situ, puisque les profondeurs des conédrgs sont assez espaceées.

1.2.2.d  Fnergie cinétique

Enfin, il peut étre intéressant de connaitre I'énergietcue de 'EUC pour mieux
comprendre sa dynamique, et son inertie. Comgae, 2€énergie cinétiqgue est une valeur
intégrée qui pourra étre estimée correctement a padiddenées TAO, contrairement a la
valeur du maximum de vitesse de 'EUC. On peut calculeelgia cinétique de 'EUC sur
toute la section méridienne de 'EUCHgg (J/kg) et I'énergie cinétique par unité de largeur

meéridienne a I'équateur Eg/eq(J/kg/m):

Ferue :O'S*J]'FU(’M 2 gydz

ECEU(’,/zq :0.5*-]- u? .dZ

RUClegq

On comparera Egcet EGuceqdans la section 1.3.
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1.2.3 Choix et validation des interpolations optimales pouat T

Les caractéristiques de 'EUC, définies préecédemment,cadculées par intégration sur
toute la profondeur de 'EUC a I'équateur. Il faut doncripmbéer les données TAO U (pour
les courantometres) et T entre les niveaux disponibles [@sumesures. Ceux-ci sont
relativement espacés et il ne semble a priori pas @viden pouvoir calculer les
caractéristiques de 'EUC a partir des seules donnéesniidgrm Le choix des interpolations
pour U et T est donc primordial pour optimiser le calte$ caractéristiques de I'EUC. On
peut simplement utiliser une interpolation linéaire, mwsautiliser une interpolation de type
spline.

Une approche visuelle directe permet de vérifier que polimferpolation linéaire est
meilleure que linterpolation spline, cette derniére potndomner de mauvais résultats en
profondeur, surtout a partir de 200 m (Figure 1.8). On a de tagcte veérifié que l'utilisation
de l'une ou l'autre de ces interpolations n’avait qu’upact trés négligeable sur le calcul des

caractéristiques de 'EUC.
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Figure 1.8: Comparaison pour T a 0°, 110°W de l'interpolation linéaire (en vert) et de l'interpolation

spline (en rouge), pour T, les mesures in situ étant représentées par des croix,

L’interpolation linéaire est meilleure que I’interpolation spline.

a différentes dates.
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Figure 1.9: Comparaison pour U (en cm/s) a 0°,110°W de I'interpolation linéaire (en trait plein) et de
I'interpolation spline (en pointillés) a différentes dates.

Pour U, linterpolation spline semble meilleure, nota@mt au niveau du noyau de 'EUC
(Figure 1.9), méme si elle est parfois moins reéalisteprafondeur (cf. exemple du 31
décembre 1985). Pour le vérifier plus quantitativemenieart comparer les caractéristiques
de 'EUC, par exemple le débit (Figure 1.10) a 110°W, calcidéisavec les données ADCP
disponibles tous les 5 m (en bleu), soit avec les sé&ed) complétées, disponibles
originellement sur les seuls niveaux des courantometre2sdeé 250 m (cf. section 1.1),
interpolées linéairement (en rouge) ou par interpolagmines (en noir). Aussi bien pour le
débit que la température, la profondeur et I'énergie cinétiguEUC, I'interpolation spline
donne les meilleures résultats. Les différences as®adsultats obtenus avec les données
ADCP disponibles tous les 5 m sont suffisamment faiptag étre difficilement détectables
visuellement. De méme, les caractéristiques de 'EUCLIES en utilisant les données U soit
sur les niveaux de profondeur des courantométres de 1980 a 198jrswetux de 1983 a

2002, sont peu différentes.
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Figure 1.10: Comparaison i 0°,110°W du débit de I'EUC (m’/s) calculé soit avec les données ADCP
disponibles tous les 5 m (en bleu), soit avec les séries de U complétées disponibles uniquement sur les
niveaux des courantométres de 25 a 250 m (cf. section 1.1) interpolées linéairement (en rouge) ou par
interpolation spline (en noir). L’interpolation spline donne le résultat le plus proche des données ADCP
complétes. Les courbes se superposant tellement hien, la courbe noire est dissimulée par la rouge puis par

1a bleue.

Il faut aussi vérifier que la région d’intégration a ladgiein se limite par nécessité, de 30
a 250 m, n’est pas un facteur trop important. On a compargsultats obtenus en utilisant
les données ADCP de 30 a 250 m ou de 30 a 280 m. Les différehtasues sont
négligeables a 110°W, ou 'EUC est peu profond, et sont dirdate 2 % a 140°W.

1.2.4 Bouchages finaux

Les séries en U et T complétées dans la section 1skgerst encore quelques trous, soit
sur une seule partie de la profondeur, soit sur toute fanmteur. Dans le premier cas, on
pourra uniquement utiliser les données in situ pour estimaraactéristiques de 'EUC. On
fait une régression linéaire entre la caractéristiquEEdlEC calculée en intégrant de 30 a 250
m et celle calculée en intégrant sur la région ou dafes données disponibles au niveau du
trou. On peut donner 'exemple du trou de 3 mois dedéwriavril 1990 a 140°W ou l'on a
des données de U et T entre 120 et 250 m. L’estimatiorégegssion linéaire (en vert, bleu
foncé et bleu clair) du débit de 'EUC calculé de 30 a 250 nm¢én a partir du débit calculé

de 120 a 250 m (en rouge) est bonne et est peu sensilpériotde choisie pour le calcul des
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coefficients de la régression (Figure 1.11). Pour tousdes tde ce type, cette méthode s’est

révélée efficace pour estimer les caractéristique¥trCl

el ol 1 | 1 1 1 1 1 1

1680, —

1200 —

T I T T T T
MO DEC AN ? FEH MAR APR ? A JUM UL

Figure 1.11: estimation pour le trou de 3 mois de février a avril 1990 a 0°,140°W du débit de 'EUC
(unités : m?/s) calculé de 30 a 250 m (en noir) a partir du débit calculé de 120 i 250 m (en rouge), par
régression linéaire . La période chaisie pour le calcul des coefficients de régression est décembre 1989 a
juin 1990 (en bleu foncé), mais le résultat est peu sensible au choix de cette période (calcul sur novembre
1989-juillet 1990 en vert clair, sur 1983-2001 en bleu clair).

Dans les cas désespérés ou il n'y a aucune donnée in sitwtaita profondeur, on peut
utiliser le modele comme interpolateur dynamique. On estén caractéristiques de 'EUC
par régression linéaire avec les caractéristiques deCl'lEblculées a I'équateur dans la
simulation OPA/NCEP. La Figure 1.12 montre un exemple podebit de TEUC a 110°W.
Le modeéle est moins réaliste a I'Est du bassin (aftiee 1.3.3). Pourtant, a 0°,110°W,
'estimation par régression linéaire avec le modéleadesctéristigues de 'EUC donne des
résultats satisfaisants si on calcule les coeffisiede régression linéaire sur les périodes

voisines des trous a remplir.
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Figure 1.12: : estimation pour le trou de 7 mois de mars a octobre 1998 a 0°,110°W (aucune donnée
in situ en T ou U) du débit de PEUC (unités : m’/s) (en noir, moyenne tous les 5 jours, en rouge, filtre
Hanning 2 mois) a partir du débit a I'équateur dans la simulation OPA/NCEP, par régression linéaire
(moyennes mensuelles, en vert). La période choisie pour le calcul des coefficients de régression est mars
1997 a octobre 1999, mais le résultat est peu sensible. Cette méthode de houchage utilisant le modéle

comme interpolateur dynamique n’est utilisée que dans les cas ou il n’y a aucune donnée in situ.

1.2.5 Incertitudes sur les résultats

On obtient donc des séries complétes pour les casticjées de 'EUC qu’on analysera
dans la section 2.

Comme ce sont des valeurs intégrées sur toute la prafodde’lEUC, les incertitudes
vont étre faibles, méme si les incertitudes sur U etuvgrd étre fortes, notamment lorsqu’un
trou a da étre bouché. Pour estimer les incertitudeleswaractéristiques de 'EUC, on peut
supposer un cas simplifié exagéré, pour pouvoir avoir uneetgupérieure de l'incertitude,
ou 'EUC se trouve essentiellement sur 4 niveaux de pdafor espacés de 40 m, avec U~1
m/s et T~20°C, Buc/eq~100 Mi/s Teucieq~18°C  Zucieq~130 ni/s et Egucleq~50 nf/s. On
peut supposer qu’un des 4 niveaux a été bouché et a donditizela plus importante sur
U et T de l'ordre de 7 cm/s et de 0.3°C, les autres nivagamrt des incertitudes plus faibles

de lordre de 5 cm/s et de 0.05°C (les premiers courantesnet capteurs de température
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avaient des incertitudes de 3-7 cm/s et de 0.05°C). Puisqeerdess entre U et T, et entre
chaque niveau, sont décorrélées, le carré de l'incertitudensusomme est égale a la somme
des carrés des incertitudes. Le calcul précis et rigoumes incertitudes sur les
caractéristiques par la méthode des dérivées partielles ddomns :

epeucieq ~ 4 /s donc une incertitude relative de 'ordre de 4 %

€Teucleq due 2 U~ 0.05°C causée par les incertitudes sur U

€Teucleq due a T 0.10°C causée par les incertitudes sur T

ETeucleq torale~ 0.11°C au total donc une incertitude relative de I'ordré.@éso

€zeucleq ~ 1.7 m donc une incertitude relative de l'ordre de 1.3 %

eec eucleq~ 6 J/kg/m donc une incertitude relative de l'ordre de 10 %

Les incertitudes sont donc faibles. La plus forte sst 'énergie cinétique qui est
proportionnelle au carré de U. Notons que les incertitudestea par l'interpolation entre les
niveaux (cf. section 1.2.3) sont négligeables devant oestitudes. Ce calcul d’incertitude
n'est pas valable dans les cas ou il reste des trousetanéries U et T et ou I'on a da faire

des régressions linéaires directement sur les casicjéds de 'EUC (cf. section 1.2.4).

1.3 Extrapolation méridienne des caractéristiques de PEUC.

Comparaison avec les simulations

1.3.1 La méthode d’extrapolation méridienne

Puisque I'on a maintenant des séries complétes degté@stques de 'EUC calculées
essentiellement a partir des données in situ a I'équatewa voir comment ces informations
peuvent étre extrapolées méridiennement pour avoir cesctéristiques de IEUC
correspondant a toute sa largeur. Pour cela, on wilise® approche combinant données in
situ, modéle numérique et théorie analytique linéaire e@profitera en méme temps pour

valider les caractéristiques de 'EUC dans les simulation

1.3.1.a  Justification par les simulations
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Figure 1.13: Comparaison des caractéristiques de I'EUC calculées sur toute la largeur méridienne de

PEUC (en noir) a celles calculées a I’équateur (en rouge) dans la simulation OPA/NCEP a 140°W : débit
(Sv) en haut a gauche (facteur d’extrapolation L=350 km ,cf. texte), anomalie de la température de ’EUC
( °C) en haut a droite (moyennes : 17.5°C pour Tgyc, 18.4°C pour Trycq), €nergie cinétique Ecgyc (J/m)
en bas a gauche (facteur d’extrapolation 250 km) et anomalie de la profondeur de PEUC (m) en has a

droite (moyennes : 170 m pour zZgyc et 163 m pour Zgyceq ). Période 1980-1999 et filtre Hanning de 3 mois.

On peut comparer dans les simulations les caractéristigee lTEUC calculées a
'équateur a celles calculées sur toute la largeur neéme de 'EUC (cf. Figure 1.13 pour la
simulation OPA/NCEP et Figure 1a de l'article publié dapshysical Reshearch Letters en
annexe 1 pour la simulation OPA/ERS). Par exemple,bserge que le vrai débit de 'EUC
Deuc (en noir) et celui a I'équateurelreq (en rouge) sont proportionnels dans les

simulations (cf. Figure 1.13 en haut a gauche ). On peutéatwme:
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Drue :J'Lmumnmm’ydzzl,xj'mm/eq wunvionar.dz=1 X Drticieq
Le facteur de proportionnalité L est une extension nemitk effective de lEUC (Figure
1.14) et est de l'ordre de 1.5° de chaque c6té de I'équateur &dsinsullation OPA/ERS, L =
390 km a 170°W et L = 320 km a 140°W, dans la simulation OPA/NCEP 420 km a
170°W, L = 350 km a 140°W et L=390 km a 110°W, donc une incertitude dizd'de 10%
due au forcage). Ce facteur multiplicatif permet d’avoirdébit en nys a partir du débit &

I'équateur en As.

-

L J

Figure 1.14: schéma illustrant le principe d'extrapolation méridienne du débit de I'EUC

On peut faire de méme pour la température, la profondeuéredrgie cinétique de
'EUC. L'extrapolation méridienne marche trés biene@we tres bonnes corrélations (cf.
Tableau 3 pour la simulation OPA/NCEP, et Table 2 de dlargpublié dans Geophysical
Reshearch Letters pour la simulation OPA/ERS). Pouerapérature et la profondeur, les
moyennes sont légerement décalées. La température dé BStUplus chaude a I'équateur (
Teucieq Teuc entre 0.6 a 1,2°C) car 'EUC y est moins profonguézqzeuc entre —7 et —12
m). Les anomalies de température et de profondeur sortégyadss lorsqu’on les calcule sur
tout FTEUC ou seulement a I'équateur (Figure 1.13, en haeh dtas a droite). Pour I'énergie
cinétique de 'EUC, il faut, comme pour le débit, utilisarfacteur multiplicatif (Figure 1.13,
en bas a gauche). Cette largeur effective est plus fgitdecelle pour le débit de TEUC (par
exemple de 250 km au lieu de 350 km a 140°W), car I'énergiequeéiait intervenir le carré
de U, qui donne plus de poids aux latitudes associées aldassvartes de U, donc proches

de I'équateur.
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Tableau 3: corrélations entre les caractéristiques de I'EUC calculées sur toute I’extension méridienne
de PEUC et celles calculées a I’équateur dans la simulation OPA/NCEP sur la période 1980-1999. Filtre

Hanning sur 3 mois.

CorrélationgOPA/NCEP) 170°W 140°W 110°W
Deuc / Deucreq 0.94 0.94 0.90
Teuc/ Teucreq 0.94 0.98 0.99
Zeuc | Zeucleq 0.96 0.97 0.97
EGeuc / EGeucreq 0.98 0.98 0.96

1.3.1.b  Justification théorique : modele linéaire de I’FUC

On a vu précédemment I'étonnante corrélation entrec@actéristiques de 'EUC
calculées sur toute I'extension méridienne de 'EUCdtes calculées a I'équateur, dans
FOGCM aux équations primitives prenant en compte les|m@arités. On va s’intéresser a
une théorie analytique linéaire simple de 'TEUC (McPhad®93). Elle nous permettra dans
un premier temps de justifier I'extrapolation méridienne cégetaines caractéristiques de
FEUC. Puis l'on pourra tester cette théorie et luélispour expliquer simplement les
variations interannuelles de 'EUC (section 2.2).

La dynamique de la bande équatoriale est a priori nonrrnésinsi, pour la circulation
moyenne, les termes non-linéaires de I'équation de mounene peuvent étre négligés
(Philander, 1990). Par contre, la dynamique devient quasiriéntasqu’on lintegre sur la
colonne d’eau, de 0 a 200-250 m (Yu et McPhaden, 1999b). Ces demtiensntre, a partir
des données TAO a I'équateur de 165°E a 110°W, que les termeasiel deel’équation pour
la quantité de mouvement zonale sont alors négligeaptas, 'état moyen et pour les
échelles saisonnieres a interannuelles. De plus, ildremimgue la dérivée temporelle de la
guantité de mouvement zonale n’est pas négligeablelzllécsaisonniere, mais le devient a
'échelle interannuelle. A cette échelle, on peut despérer que la dynamique de 'EUC,
integrée sur toute la profondeur de 'EUC, devient quasiili@ést quasi-stationnaire. On
utilisera et on vérifiera la théorie linéaire statiame de 'lEUC de McPhaden (1993) dans le
Pacifigue central, mais ni trop a I'Ouest, ni trop a I'Est Pacifique, ou les termes
d’accélération deviennent importants (Wacongne, 1989).

Pour simplifier les équations et pour pouvoir calcaermaniere analytique les profils
de U et de la pression en régime stationnaire, McPhd@®98) utilise son modele linéaire
stratifie de 'lEUC (McPhaden, 1981) et fait différentgpraximations. L’équation d’état et

les équations du mouvement sont linéarisées. La températyenne est supposée varier
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linéairement avec la profondeur ( dT/dzZ/(§«), ou N est la fréquence de Brunt-Vaisala
constante, RE10” s? | g est 'accélération de pesanteun etst le coefficient de dilatation de
'eau). Ceci est justifié dans la thermocline, ou se tdavmajeure partie de 'EUC. Ensuite,
on suppose que les anomalies de température sont amedeEsiree constante de temps K
(K=3,8 . 1¢° s%). La diffusion verticale de la quantité de mouvementnestdélisée par une
viscosité constante A (A=5 ¢éns'). Ensuite, 'océan est supposé infiniment profond e san
limites méridiennes. Enfin, La vitesse méridienne egligée.

McPhaden présente les résultats dans le cas de conditoatement périodiques. La
superposition des régimes étant possible dans ce maugdérdi, on peut extrapoler certains
résultats a des profils zonaux de vent quelconques, en atantif a la dépendance a la
longueur d’'onde zonale, donc a?Zou Zo est 'échelle de profondeur du flot (cf. équations).
McPhaden utilise ce modeéle pour montrer notamment que le\@&lgt proportionnellement
a la longueur d’'onde zonale, donc au fetch du vent zowoa$ qlie le maximum de U dans le
noyau de 'EUC et sa profondeukoz, varient proportionnellement a la racine carrée de la
longueur d’onde zonale:

Znoyar- 1.6 Z0O

Deuc=Deucred'(4 1t )* Lo=-0.31Lo/po/ A*1*Z0?

avec Zo=(4AK/N)* *k™12 réchelle de profondeur du flot, Lo=(M/p¥K)** I'échelle
méridienne du flot, k le nombre d’onde zonatga projection du vent zonal sur les fonctions
de structure zonales et méridiennes. On prend comme rdanve positif en dessous de la

surface.

Plusieurs autres résultats tres intéressants dans k& dadwtre étude peuvent étre aussi
déduits de ce modele aprés quelques calculs. On peut airtsengure :

Zeuc=Zeucrec1.92*Z0

ECeuc=EGeuciedL0=0.013*Z0*(1/po/A)*

Teuc= Teucreq0.29**N?/(go)*(A/K) H/2e '

=Teurtace-Zeuc*™N 2/(go)+0.33 *i*N?/(go)*(A/K) 12+e

Dans ce modele, les extrapolations méridiennes du débd,mtefondeur et de I'énergie
cinétique de I'EUC sont donc justifiées, avec des fastewrltiplicatifs théoriques égaux a
(4m)** .Lo= 230 km pour Buc, & 1 pour zuc et & Lo=120 km pour Egc . Or, Lo est égale

au rayon de déformation équatorialBit?, avec c la célérité égale a?@K)*? (qui est

équivalente dans un modéle & 2 couches a c=(g’'H)avec g’ la gravité réduite et H la
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profondeur de la couche de mélange). Lo ne dépend donc que dp®ipas fixés dans le
modele. Ainsi, si on augmente le coefficient A de diffasverticale de la quantité de
mouvement, alors la profondeur de la couche de mélangeeatgmdonc le rayon de
déformation aussi, et par conséquent I'extension méneieles courants et de 'EUC. En
réalité, on peut s’attendre a ce que cette extensioidiee Lo diminue de 'Ouest a I'Est
du Pacifique, puisque la profondeur de la couche de mélange diminue

Teuc et TeuciegN€ SONt pas proportionnelles, mais si on se place dougitude donnée x,
alors elles ont la méme formule a une constante prestrapolation méridienne de la
température est donc possible dans ce modele pour l'anoteatiporelle de duc.
Remarquons que la valeur moyenne deycTn'est de toute facon pas réaliste, vu
'approximation grossiere du modele sur le profil de tempésatllr est intéressant de
remarquer que les variations dgyd sont causées d’'une part par un terme proportionnel a la
profondeur de 'EUC g,c et au gradient moyen de température dT/dZ#gh), et d’autre

part par la variation zonale du profil de températuregiggnie terme de I'équation).

Remarquons que seuklx est proportionnel a la longueur d’'onde zonale. On peut donc
extrapoler le calcul de &c a un patch de vent quelconque non périodique et on peut montre

que :

Drvcy=—2.10* g;;hdx

Pour les autres caractéristiques de 'EUC, la théar@aire a permis de justifier leur
extrapolation méridienne et de comprendre qualitativementotigines possibles de leurs
variations. Mais on ne peut utiliser cette théorie pemirdéduire des relations simples et
guantitatives avec le vent dans un cas quelconque.

Bien entendu, tous ces résultats ne sont que théoriqleesnedele linéaire présenté ici
possede de fortes limitations. Il faut notamment étreegime quasi-stationnaire, ce qui ne
sera valable dans la bande équatoriale qu’aux échellegndes tinterannuelles ou plus
longues. En outre, a cause de l'approximation sur le pidefitempérature, et aussi parce
gu’'on néglige les non-linéarités, les valeurs moyennes OWUEC calculées dans ce modele
seront a prendre avec précaution. Cette théorie pourcmps@équent étre surtout utilisée pour
étudier la variabilité interannuelle a décennale de I'EWE&.validation de la méthode

d’extrapolation méridienne par TOGCM non-linéaire enrgiationnaire est donc elle aussi
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tres importante, et la meilleure validation de la mééhsera finalement celle utilisant les

données in situ disponibles.

1.3.2 Extrapolation des données TAO

1.3.2.a  Données in situ ponctuelles disponibles

Les seules données disponibles sont des mesures de slietl@és sections méridiennes
englobant 'EUC lors de la maintenance du réseau TAO dedpitre 2). Le débit et la
température de 'EUC ont été calculés pour ces seghoumsla décennie 1990 par Johnson et
al. (2002). Lors d'un séjour a Seattle, jai pu récupérerdmemees. Remarquons que les

critéres de définition de TEUC qu'ils utilisent sont légenent différents des notres:

Uu>0 (par défom, 'TEUC est un courant vers 'Est)
et
23 kg.m® <oy <26.5kg.i  pour les données de Johnson et al. (2002)
ou 24.25 kg.ifi < o < 26.5 kg.i? pour les données de Johnson et al. (2000)
(cette condition élimine la couche de mélange et les Edermédiaires profondes.)
et
2°S <y < 2°N (cette condition est nécessaire pourtdimiextension méridienne de
'EUC et le distinguer notamment du NECC)

OU oy est la densité potentielle et y est la latitude en degrés

Les mesures sont faites sur quelques jours (le temps paahifrées 4° de latitude ou se
trouve 'EUC, avec les arréts intermédiaires pour déantenance des mouillages TAO). Elles
incluent donc la variabilité haute fréquence qui peut étre ri@pt® et qui ne peut étre
éliminée dans ces mesures ponctuelles. L'impact de @isbilité sur Rycet Teyc peut au
moins étre estimé en analysartyBeqet TeucregCalculés a partir des données in situ TAO et
moyenneés tous les 5 jours, ce qui nous permet au moins diavairdre de grandeur des

incertitudes. On voit que cette variabilité est fortgFe 1.15 , Figure 1.16, Figure 1.17).
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1.3.2.b Validation de la méthode
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Figure 1.15 : comparaison a 170°W de Dgycreq *300 km (en Sv, a gauche) et Tryc.q (en °C, a droite)
calculées a partir des données in situ TAQ (trait noir) et moyennées tous les 5 jours, a Dgyc et Tryc+1°C
(on rajoute 1°C pour avoeir la meilleure adéquation entre Tryceq €t Truc) calculés sur la section
méridienne de ’EUC a partir de mesures in situ (croix rouges : données extraites de Johnson et al, 2000 ;
cercles rouges : données utilisées dans Johnson et al, 2002).
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Figure 1.16 : comparaison a 140°W de Dgycreq *270 km (en Sv, a gauche) et Tryc.q (en °C, a droite)
calculées a partir des données in situ TAQO (trait noir) et moyennées tous les 5 jours, 3 Dryc et Tryc
calculés sur la section méridienne de PEUC a partir de mesures in situ (croix rouges : données extraites de

Johnson et al, 2000 ; cercles rouges : données utilisées dans Johnson et al, 2002).
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Figure 1.17 : comparaison a 110°W de Dgycreq *250 km (en Sv, a gauche) et Tryc.q (en °C, a droite)
calculées a partir des données in situ TAQO (trait noir) et moyennées tous les 5 jours, 3 Dryc et Tryc
calculés sur la section méridienne de ’EUC a partir de mesures in situ (cercles rouges : données utilisées
dans Johnson et al, 2002).

Le débit et la température de 'EUC calculés a I'équatkeait oir) et ceux calculés sur
des sections méridiennes (cercles et croix rougesesdnés bonne adéquation ( Figure 1.15,
Figure 1.16, Figure 1.17), malgré la forte variabilité hautguie@ce et la difféerence entre les
critéres utilisés ici et ceux utilisés par Johnsonl.e2800, 2002). Pour le débit, la largeur
multiplicative optimale, qui permet d’avoir la meilleumdéquation entre ddc et Deycreqavec
les données in situ, vaut 300 km a 170°W, 270 km a 140°W et 250 km a 11@3eénkion
méridienne de 'EUC décroit donc bien de I'Ouest a I'kest,accord avec la théorie (cf.
1.3.1.b). Pour les températures de 'EUC, elles sontoendbadéquation, avec a 170°W un
décalage de 1°C entreceq(plus chaude) etellc, comme dans le modele ou on a pour les
moyennes un décalageyteqTeuc entre 0,6 et 1,2°C. On ne retrouve pas ce décalage des
moyennes des températures aux autres longitudes, congrairaux simulations.

L’extrapolation méridienne du débit et de la températuréEddd a partir des données
TAO a I'équateur est donc aussi validée par les mesus#siiat ces mesures nous ont permis

d’obtenir les largeurs d’extrapolation méridienne pour letdébi

1.3.3 Résultats et validation des caractéristiques de 'EUG s simulations

On peut maintenant comparer 'EUC dans les simulationssaurs temporelles des
caractéristiques de 'EUC construites a partir des donnégsi pour valider TEUC dans les

simulations. Cette comparaison est valable car le raod@l été utilisé que de facon tres
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marginale pour combler les trous. Cette étape de valida&g importante pour justifier

I'utilisation des simulations dans le chapitre suivant.
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Figure 1.18 :comparaison de Dgyc et Tryc des simulations OPA/NCEP (en rouge) et OPA/ERS (en

vert) A Drycreq ¥270 km et Tryc/eq des données TAO (en noir) a 140°W. Filtre Hanning 3 mois.

Debit de FEUC (Sv)

Temperature de 'EUC

Sl
e Y

Figure 1.19: comparaison des variations interannuelles de Dgyc (Sv, en haut) et 'anomalie de Tgyc
(°C, en bas) dans la simulation OPA/NCEP (en bleu) a Dgyceq *200 km et Panomalie de Tryce, des

données TAO (en noir) a 140°W. Filtre Hanning sur 2 ans.
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Par exemple, le débit et la température de TEUC a 140°W [sen estimés dans les
simulations OPA/NCEP (en rouge, Figure 1.18) et OPA/ERSvést). L'EUC dans la
simulation OPA/ERS est en tres bonne adéquation ageddnnées (en noir), aussi bien en
moyenne qu’en variabilité. Par contre, le débit est 2584 faible dans la simulation
OPA/NCERP et la variabilité du débit et de la températuraiegieu moins réaliste que dans
OPA/ERS. Cela montre que pour 'EUC dans le Pacifiqudralerie modele OPA est
suffisamment bon, et que ce sont les vents NCEP, méalstes que les vents satellitaux
ERS, qui sont le facteur limitant pour le réalisme &JIC dans la simulation OPA/NCEP.
L’EUC est bien simulé numériquement grace a une bonne lisatign de la couche de
mélange et de la thermocline (Blanke et Delecluse, 199B8aree qu’il est une réponse a
grande échelle aux forcages atmosphériques et est une vaégrée spatiallement, ce qui
diminue les erreurs sur son estimation numérique. On pesgi aalider la variabilité
interannuelle (filtrage Hanning sur 2 ans) de 'EUC dans OPAMCAInsi, le débit de
'EUC (en bleu, Figure 1.19) se compare bien au deébit a 'équatultiplié par une largeur
d’extrapolation plus faible que celle estimée a partirdtamées in situ (200 km au lieu de
270 km a 140°W, en noir). De méme, la variabilité interanew 'anomalie de température
de 'EUC est treés bien simulée par OPA/NCEP pour laopérii983-1999 (Figure 1.19).

Pour préciser et quantifier la comparaison modéle-dorinésitsi, on peut se focaliser sur
les caractéristiques de I'EUC calculées a I'équateur,aqiigus directement comparables. A
0°,170°W et 0°, 140°W, les variabilités des caractéristiquesdi&ClI'sont tres bien simulées
par OPA/NCEP, avec de tres bonnes corrélations, de ¢atdr0.8 (Figure 1.20 et Figure
1.21, Tableau 4). Cependant, des biais systématiques sontésbdans le modele. Dans la
simulation OPA/NCEP a 0°, 170°W, le débit a I'équateur dioé éultiplié par 1,47 (1,18
dans OPA/ERS) pour se comparer aux données, la temgéesaturop faible de 1,0°C (0,8°C
dans OPA/ERS), et la profondeur de 'EUC est moins profashelel0 m (1 m dans
OPA/ERS). Pour le débit, le biais est plus importantégquiateur que sur toute la section
méridienne de 'EUC (33% trop faible a I'équateur, 20% trobldasur toute la section, dans
OPA/NCEP a 170°W). Cela peut étre relié au biais sur ladamjextrapolation qui est plus
forte dans les simulations que dans les données in situO(&V, 420 km dans OPA/NCEP,
390 km dans OPA/ERS, et 300 km dans les données in situ). L'BtURans fin dans les
simulations que dans la réalité. Cela est di probablemdamtrésolution méridienne de
ORCAZ2 de 0,5° a I'équateur, a la diffusion latérale de lantijpgade mouvement et a la qualité

des vents.
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A 110°W, 'EUC simulé est par contre beaucoup moins réalistirtout en terme de
deébit, et pour les variations a court-terme, notamnpenir le cycle saisonnier. Cela est
prévisible puisque le modele OPA est moins bon a I'Est difiiRee. On évitera donc de
regarder 'EUC trop a 'Est du bassin dans le modeéle lorEgndera des bilans de masse et
de chaleur. Par contre, la variabilité interannuelleaativement bonne depuis le début de la

série en 1980.
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Figure 1.20: comparaison de Dgycreq *1.47 (2 gauche) et de anomalie de Tryc.q (2 droite) de la
simulation OPA/NCEP (en rouge) avec Drycreq (mz/s) et Panomalie de Trycs.q (°C) des données TAO (en
noir) a 170°W. Le facteur 1.47 est le rapport des moyennes pour Dgycrq des données TAO et du modéle
OPA/NCEP. Les moyennes retirées pour Trycreq sont 19.2°C pour TAO et 18.2°C pour OPA/NCEP. Filtre
Hanning sur 3 mois.
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Figure 1.21 : comparaison de Ecrycreq *2.35 (2 gauche) et de Panomalie de Zgyc.q (2 droite) de la
simulation OPA/NCEP (en rouge) avec Ecrucreq (J/kg/m) et I’anomalie de Zgryc/eq (M) des données TAO (en
noir) a 170°W. Le facteur 2.35 est le rapport des moyennes pour Ecgyceq des données TAO et du modéle
OPA/NCEP. Les moyennes retirées pour Zgyc/q Sont 164 m pour TAQO et 154 m pour OPA/NCEP. Filtre

Hanning sur 3 mois.
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Tableau 4: corrections appliquées, corrélations (corr.) et écart-types de la différence (rmsdiff.)
données TAO-simulation avec corrections appliquées, a I’équateur, a 170°W, 140°W et 110°W. Les
corrections indiquées montrent les hiais des moyennes simulées et sont appliquées a la simulation
OPA/NCEP pour le calcul des écart-types de la différence. Les calculs ont été faits sur les données filtrées

avec un filtre Hanning sur 3 mois.

170°W 140°W 110°W
correction | Corr.| Rmsdiff.| correction | Corr.] Rmsdiff. correction| Corr.] Rmsdiff.

Deucreq *1.47 0.81| 21mis *1.78 0.81| 23is *2.36 0.45| 35rfis

Teucreq +1.0°C 0.81| 0.86°C -0.9°C 0.79 0.88°C -1.9°C 0.81 1.43°C

Zeucieq +10m 0.80 13 m +9m 0.54 18 m

EcCeucieq *2.35 0.84 | 10 J/kg/m *4.22 0.50 21
J/kg/m

Pour résumer, 'EUC est trés bien simulé dans OPA/NG&#® le Pacifique central, a
170°W et 140°W, surtout en terme de variabilité, sur 1983-1999, avédxaiesystématiques
gue l'on peut estimer grace aux données et que I'on peutéliamoer si 'on veut rendre les
caractéristiques de 'EUC simulées plus réalistes. litas sont dus principalement pour le
débit et I'énergie cinétigue a un EUC qui a une extensiénidienne trop large dans le
modele, et pour la température et la profondeur de I'Bliés biais dans la modélisation de
la thermocline. A 110°W, 'EUC est beaucoup moins bien gnpolur les variations a court-
terme, mais sa variabilité interannuelle est bien simplar OPA/NCEP depuis 1980. Dans le
chapitre 5, on utilisera donc plutét OPA/NCEP sur la @&rid980-1999 pour étudier les
variations interannuelles de la circulation océanique darisande équatoriale associée a
FEUC, en étant conscient des biais du modele et de somgue de réalisme a I'Est du

Pacifique (cf. chapitre 5).

2 Analyse de la variabilité de 'EUC

Nous allons maintenant nous attacher a la descriptisncdeactéristiques de 'EUC
estimées a partir des données in situ a I'équateur etnalyse de leurs variabilités. On
s’intéressera plus particulierement au débit et a mapéeature de I'EUC, qui sont les

grandeurs physiques utiles pour I'étude des flux de masse daldeircassociés a 'TEUC (cf.

chapitre 5).

114



2.1 Description

Avant tout, on peut comparer TEUC a 170°W, 140°W et 110°W (Figure 2.

En moyenne, le débit de FEUC a 'équateur est plus fddGW (125 rfys*270 km= 34
Sv) qu'a 110°W (102 Ats*250 km= 25 Sv) et qu'a 170°W (86300 km= 26 Sv), comme
'énergie cinétique de I'EUC. La température moyenne d&CEa l'équateur diminue
logiquement de I'Ouest vers 'Est (19,19°C a 170°W, 18,06°C a 140°M8.26°C a 110°W)
puisque 'EUC passe progressivement sous la thermoclineciiapitre 1, section 2, et
Philander, 1990). La profondeur de 'EUC diminue elle-aussi deni@4170°W a 108 m a
110°W, a cause de la remontée de la thermocline. Notons guandgennes des
caractéristiques de 'EUC varient peu si on les calsute1993-1999 au lieu de 1980-1999
(variations inférieures a 3 ¥s, 5 J/kg/m, 0.05°C et 2 m). On peut donc comparer les
moyennes a I'étude de Johnson et al. (2002) utilisant desrse€TD/ADCP couvrant toute

la section méridienne de 'EUC pour la décennie 1990 (Tableau 5).
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Figure 2.1: Dyycreq (mz/s, a gauche) et Tryc/q (°C, a droite) 2 170°W (en vert), 2 140°W (en rouge) et a
110°W (en noir) pour les données TAQ. Filtres Hanning sur 3 mois en haut et sur 2 ans en has. La taille

des graphiques est ajustée entre les graphiques supérieurs et inférieurs.
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Tableau 5: moyennes des caractéristiques de I'EUC. En premier est indiquée la valeur ohtenue avec

les mouillages TAO a I'équateur. En deuxiéme est indiquée la valeur de Johnson et al., 2002,

170°W | 140°W | 110°W
Deucredl /Deuc (Sv) | 26/30 | 34/30 | 25/26
Teucreq/ Teuc( °C) 19.2/17.8 18.1/17/4 16.3/16.3
Zeucreq! Zeuc (M) 164/165 | 133/130 108/110
Eceucreq/ EGeuc (/kg/m)| 28.0/ | 56.5/ | 39.9/ |

Lorsqu’on regarde les variations du débit et de la tempérdauf&UC (Figure 2.1), on
voit que I'on a une variabilité aussi bien aux écheldmsaisonnieres qu’interannuelles, avec

un fort cycle saisonnier, et que la variabilité dépend denigitude considérée. Les variations

interannuelles sont fortes, avec une diminution du débited#Cl pendant les événements El

Nifio et une température de 'EUC plus froide apres un éveneEl Nifio.
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Figure 2.2 : amplitude de la transformée de Fourier en fonction de la fréquence (cycles/jour) des

différentes caractéristiques de PEUC a 0°, 140°W a partir des données TAQ. Calcul fait avec les donées

moyennées tous les 5 jours sur la période
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La transformée de Fourier des différentes caractfuissi de 'EUC, par exemple a
140°W (Figure 2.2), montre les différents pics associéa &ariabilité ENSO (T=3.8

ans=>f=0.7*10° cycles/jours), au cycle saisonniep{=2.7*10° cycles/jours), au cycle semi-

annuel (~>f=5.5*10° cycles/jours) et & la variabilité intrasaisonniére ajbRés (>f=8.3*10

3 cyclesl/jours) et a 75 jours(f=13.3*10° cycles/jours). Selon les caractéristiques analysées,

les contributions relatives des différentes échelegpbrelles a la variabilité totale changent.
Ainsi, la variabilté ENSO domine la variabilité de &rpérature de 'EUC a 140°W. Il est
intéressant de noter la forte influence sur 'TEUC dealdabilité a 120 jours, principalement

associée a des ondes de Kelvin de premier et de deuxiémebaraaddéine a cette longitude,

avec prédominance du deuxieme mode (Cravatte et al., 2003).
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Figure 2.3: cycles saisonniers de Dyyc (mz/s), Ecruc (J/kg/m), Trye (°C) et zgye (M) a I’équateur en

fonction de la longitude (170°W en vert, 140°W en rouge et 110°W en noir).
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Le cycle saisonnier de 'EUC est tres important et fetrouve les résultats des études
précédentes (entre autre Johnson et al, 2002, cf. chipittar exemple, a 0°, 170°W (Figure
2.3), 'EUC est fort de mars & juillet (maxima du débit de 128 et de I'énergie cinétique de
46 J/kg/m en mai) et faible en automne et hiver borédglét de 'TEUC diminuant de moitié
(minima du débit de 55 s et de I'énergie cinétique de 15 J/kg/m en janvier). LEUC es
chaud et moins profond en été boréal et inversement em bweal (maximum de
température en aodt de 20.4°C et minimum en février de 1,7n6it@mum de profondeur en
juillet de 148 m et maximum en janvier de 184 m). La compamaies cycles saisonniers en
fonction de la longitude est aussi intéressante etvaindes différences dans la propagation
du cycle saisonnier (Figure 2.3). Les extrema de la tempéretute la profondeur de 'TEUC
se propagent vers I'Ouest, avec une vitesse de l'ordrende, tomme l'ont observé Johnson
et al. (2002). Notons que le sens de propagation est oppedd dwccycle saisonnier de la
thermocline. Ce dernier se propage au contraire vers kEs&ng de I'équateur dans le
Pacifique central et Est, dominé par les ondes de Kdlvimode 1 et 2 (Yu et McPhaden,
1999a). La propagation des cycles saisonniersgde &t Zuc vers I'Ouest a donc une cause
dynamique différente, probablement la propagation du cyaisomsnier du vent zonal
équatorial vers I'Ouest qui cause une propagation du cydersaer de g,c vers I'Ouest,
donc par conséquent de celui dg,d ( cf. section 2.2). Par contre, pour le débit et I'§reer
cinétique de 'EUC, on n'observe pas de propagation claire.n® voit pas la légere
propagation de 'EUC vers I'Ouest observée dans les épudegdentes et expliquée par la
prépondérance des ondes de Rossby pour les variations sassrhie courant zonal a
'équateur (Yu et McPhaden, 1999a, Johnson et al., 2002).

2.2  Causes physiques de variabilité

On va maintenant étudier les causes physiques de la vaé@ialsb caractéristiques de
I'EUC.

2.2.1 Débit

L’EUC est créé dynamiquement par le gradient de pressinal,zcréé lui-méme par le
vent zonal dans la bande équatoriale. Nous avons vu dassction 1.3.1.b qu’avec une
théorie linéaire simple, le débit de 'EUC devrait variméairement avec le vent zonal

équatorial intégré le long du fetch en régime quasi-staiosinOn peut donc s’attendre a une
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relation directe entre vent zonal et débit, lorsqu'egarde les variations interannuelles du
débit, mais pas pour les échelles de temps trop coures.d®mparer le débit de 'EUC
estimé a partir des données TAO, au vent zonal, oneudilies vents ERS sur la période
1993-1999, et les vents de la réanalyse NCEP, qui sont néailistes, sur la période 1980-
1999.

La comparaison de la variabilité interannuelle du débit etesht zonal est tres bonne,
lorsqu’on moyenne le vent zonal sur une région entoutédqudteur et a 'Ouest de la
longitude ou l'on regarde 'EUC. On peut ainsi estimeddébit de 'EUC par régression
linéaire avec la tension de vent zonale. Par exenmaler le débit a 170°W, la meilleure
corrélation (0.96 pour la période 1988-1999) est obtenue lorsguétegre le vent de 120°E
a 160°W, a lI'équateur (en vert, Figure 2.4). La sensibilitéhaix de la région d’intégration
est relativement faible. La corrélation est de 0.99nsmoyenne entre 5°N et 5°S (en rouge),
et de 0.92 si on integre seulement de 150°E a 170°W (en bleka) e€t normal puisque les
variations interannuelles du vent zonal dans le Paeifigentral ont une structure spatiale
assez large en latitude (d’environ 5°S a 5°N et de 160°E a 150°@k@anple pour le mode
dominant de covariabilité SST-tension de vent, Mantudadtisti, 1995, cf. chapitre 5,
section 2). De méme, a 140°W, le vent zonal et le débitEd¢C ont des variations
interannuelles trés bien corrélées, la région optimakeegration étant de 170°W a 140°W et
de 5°N a 5°S (corrélation : 0.91 sur la période 1983-1999, enRigure 2.5), méme si le
choix de la région d’'intégration est assez souple é@ion de 0.85 si on integre de 150°E a
140°W, en rouge). Il est normal de trouver que le fetch da ganforce les variations
interannuelles du débit de 'EUC se trouve plutét a 'Ouedsadengitude d’étude. Ce sont
essentiellement les ondes de Kelvin se propageant ¥sts Iqui causent les variations
d’intensité de 'EUC, et la variabilité du débit de 'EUGt&gre donc toutes les ondes de

Kelvin créées a I'Ouest de la longitude d’étude.
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Figure 2.4 : variations interannuelles (filtre Hanning 2 ans) du débit de I'EUC a 0°,170°W a partir des
données TAO (en m*/s, en noir) et de la tension de vent zonale intégrée sur différentes régions et multipliée
par un facteur pour s’ajuster au débit de PEUC (voir le texte pour les détails, en vert a ’équateur de

120°E a 160°W, en rouge de 120°E a 160°W et de 5°N a 5°S et en bleu de 150°E a 170°W de 5°N a 5°S).
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Figure 2.5 : variations interannuelles (filtre Hanning 2 ans) du débit de I'EUC a 0°,140°W a partir
des données TAO (en m’/s, en noir) et de la tension de vent zonale intégrée sur différentes régions et
multipliée par un facteur pour fitter le débit de PEUC (voir le texte pour les détails, en rouge de 150°E a
140°W et de 5°N a 5°S, en vert de 170°W a 140°W et de 5°N a 5°S et en bleu de 170°W a 140°W et de 2°N
a 2°8).
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Cependant, les trés bonnes corrélations ne prouvent mlie®mémes que le vent zonal
dans le Pacifique central est la cause des variationsanmigelles du débit de 'EUC. Ce
pourrait étre des corrélations fortuites associées atiations ENSO, puisque le vent zonal
dans le Pacifique central est fortement li¢ a la SST& d&st du Pacifique. Il faut donc
vérifier que le facteur de proportionnalité entre intkgrde la tension de vent zonale
équatoriale sur le fetch et débit de TEUC est bien conlyiar@a celui de la théorie linéaire (-
2*10" Sv/Pa/m). |l s'avére que ce facteur dépend du choix de de pla longitude que I'on
considere étre le fetch du vent. Ainsi, a 140°W, en precamme largeur d’extrapolation
270 km (cf. section 1.3.2), le facteur varie entre -6.2*0.27*30.7*10* Sv/Pa/m si on
integre entre 170°W et 140°W le vent zonal moyenné sur 5°N¥&tfon optimale pour la
régression linéaire) et -2.7*0.27*16-0.73 *10* Sv/Pa/m si on intégre entre 150°E et 140°W
(région la plus étendue sur laquelle la corrélation regt® grande). L'estimation la plus
physique est obtenue a priori lorsque I'on prend la régigius étendue ou la corrélation est
bonne. A 140°W, elle sera donc d’environ-0.73*18v/Pa/m. De méme, & 170°W,
I'estimation la plus raisonnable du facteur est d’envirb2*10* Sv/Pa/m. Ce facteur est
donc de lordre de celui prédit par la théorie linéairestt€ théorie, malgré des
approximations tres fortes, capture donc bien les méunanigesponsables des variations
lentes, interannuelles du débit de 'EUC. Ces variatgmmg bien causées par le vent zonal

dans le Pacifique central, dans la bande 5°N-5°S.

Dmm/zhénn'e(Sv) =KX }'x hdx
Avec K= 2.10" Sv/Pa/m en théorie et K allant de 0.73 a 1.7%*18v/Pa/m

expérimentalement, selon la zone de fetch considérée.

Par contre, si on regarde la variabilité saisonnieratra isaisonniere, alors débit de
EUC et vent zonal sont bien moins corrélés, commele voit par exemple a 170°W
(corrélation de 0.75 avec un filtre Hanning 3 mois au lieu de x84 an filtre Hanning 2
ans, pour la tension zonale intégrée de 120°E a 170°W et da 5°8, Figure 2.6). Cela est
normal puisque d’autres mécanismes physiques sont a prendrengiie, notamment la
propagation du cycle saisonnier d’'Est en Ouest, avec less alw®ldRossby associées qui
influencent 'EUC. Ainsi, en enlevant le cycle sais@nnet en ne filtrant qu’avec un filtre
Hanning de 9 mois sur la plus courte période 1993-1999 avec lesERSides variations du
débit de 'EUC a 170°W dans la simulation OPA/ERS et du zenal dans le Pacifique
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central a 'Ouest de 170°W sont trés proches, avec urufag¢eproportionnalité de l'ordre de
1.1*10* Sv/Pa/m (Figure 2.10).
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Figure 2.6 : comparaison du débit de 'EUC i 0°,170°W 2 partir des données TAO (en m’/s, en noir)
aux régressions linéaires a partir de la tension de vent zonale intégrée sur différentes régions (en vert a
I’équateur de 120°E a 160°W, en rouge de 120°E a 160°W et de 5°N a 5°S et en bleu de 150°E a 170°W de

5°N a 5°S). Filtre Hanning sur 3 mois.

2.2.2 Température

La température pondérée par le courant zonal de lTEUCdspendre de la profondeur
de la thermocline et de la profondeur pondérée par le coxwaat de 'EUC. Intuitivement,
la variabilité de la température de 'TEUC dépendra de ldiposelative de 'EUC par rapport
a la thermocline. Si 'EUC est anormalement en dessirisla thermocline, alors il
transportera des eaux plus froides, et inversement. \Roifier cette hypothese, on utilise
comme proxy pour la profondeur de la thermocline la profondeuiisotherme 20°C notée
Zo0, que l'on calcule a partir des données TAO de T dontiriass ont été comblés. A
0°,170°W, la corrélation de glc avec zo Ou Zyc est tres faible, a toutes les échelles de
temps. Par contre, la régression linéaire geg- Bvec la différenceggcz,0 est trés bonne,
aussi bien pour les variations a court-terme qu’interaresjedvec une corrélation de 0.96 sur
la période 1988-2001 pour les données filtrées avec un fignmiFg sur 3 mois (Figure 2.7).

De plus, le coefficient de régression linéaire vaut -0088°=-8.8°C/100 m, donc de l'ordre

122



du gradient vertical de température dans la thermocline.eSephysiquement raisonnable, et
est conforme aux prévisions de la théorie linéaire tmegpliiée en terme de structure
thermique verticale de 'océan ou la température varégairement avec la profondeurg(it

= -0.088 (2uc-z20 )*+To, alors que dans la théorie linéairegyd = dT/dz *ZyctTo , cf.
section 1.3.1.b). Une régression bilinéaire de l'anonuidzyc avec les anomalies deyz

et zo permet de mesurer les importances relativessdeet 2, dans la variabilité de glic.

On retrouve le méme résultat physique, puisque les cieetiicobtenus pour les anomalies de
Zeuc et 2o sont respectivement —0.094°C/m et 0.086°C/m, donc presque opgbses,

retrouve bien Fuc~-0.09 (2¢-Zeuc)+ToO.
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Figure 2.7: comparaison a 0°,170°W des variations (filtre Hanning 3 mois) de la température de
PEUC (en °C, en noir) a la différence 7gyc-720 avec un facteur de régression linéaire de -0.088°C/m (en

rouge, corrélation : (0.96).

A 0°,110°W, la dynamique est différente, puisque 'EUC etdantiocline sont beaucoup
plus proches de la surface, et la température de I'EU€ pencipalement en fonction de la
profondeur de la thermocline. Il en résulte que la régredsiéaire simple aveggzdonne de
trés bons résultats, avec une corrélation de 0.89 quériade 1980-2001 pour les données

filtrées avec un filtre Hanning 3 mois (Figure 2.8).
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Figure 2.8: comparaison de la température de I'EUC a 0°,110°W 2 partir des données TAO (en °C,
en trait plein) a la régression linéaire a partir de la 7, (en pointillés, coefficient de régression : 0.063°C/m,

corrélation : 0.89). Filtre Hanning 3 mois.

La température pondérée par le courant zonal de 'EWS,itnportante pour connaitre
les flux de chaleur associés a 'lEUC, dépend donc de farieur de la thermocline et de la
profondeur de 'EUC, donc indirectement du vent local etvdat sur toute la bande

équatoriale.

2.2.3  Profondeur

La profondeur de 'EUC peut dépendre de nombreux parametnesne la profondeur

de la couche de mélange, la tension de vent zonale, 'Eta@t d( essentiellement au
gradient de pression zonal, qui est en compétition @vition créée par la tension de vent
zonale (cf. chapitre 1).

Une étude sur la période 1988-1999 avec les données TAO et ieS\NefBP permet de
préciser les causes de la variabilité de la profondeudkC| La profondeur de 'EUC (en
noir, Figure 2.9) est corrélée positivement avegdazZL70°W (corrélation: 0.78, en vert), ce
qui est prévu par la théorie, TEUC suivant plus ou manthérmocline. Mais la profondeur
de 'EUC est aussi bien corrélée avec la tension deamale équatoriale dans le Pacifique

Ouest (corrélation maximale obtenue pour la région 120°EEL@05°N-5°S : 0.79, en bleu).
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Si le vent est anormalement vers I'Est, alors 'EE@& plus profond. Cette relation est
difficile a interpréter physiquement. Lapzt la tension de vent zonale équatoriale dans le
Pacifigue Ouest sont relativement indépendantes (coorélantre eux : 0.63). La régression
bilinéaire avec les anomalies de ces 2 grandeurs donne unbotmés estimation de la

profondeur de 'TEUC avec une corrélation de 0.87 (en rouge).
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Figure 2.9: estimations de ’anomalie de la profondeur de I'EUC a 170°W (en m, en noir), soit par
régression linéaire avec 7, (en vert, corrélation=0.78) ou avec la tension de vent zonale sur 120°E-
170°E/3°N-5°S (en bleu, corrélation= 0.79), soit par régression hilinéaire avec les anomalies de ces 2
grandeurs (en rouge, corrélation=0.87). Par convention, ’anomalie est positive quand PEUC est plus

profond. Filtre Hanning sur 3 mais.

2.3 Remarques

Nous avons vu précédemment que le débit de TEUC est tnésbieclé a la tension de
vent zonale dans le Pacifique central pour les écheitesannuelles. Or, celle-ci est elle-
méme liée a la SST dans le Pacifique Est (Figure 2.10¢, @dmvariabilité ENSO. Lors d’'un
éevenement El Nifio, TEUC diminue fortement, et peut mé&lisparaitre lors des événements
forts, comme ce fUt le cas fin 1982 et fin 1997, et inversetoend’'un événement La Nifa.
Associé a cette baisse de 'EUC, l'apport d’eaux froidgga-équatoriales vers la zone

d’'upwelling a 'Est du Pacifigue diminue. Nous avons aussi vu guerhpérature de 'EUC
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dépendait fortement de la profondeur de la thermocline kt piesition relative de 'EUC par
rapport a la thermocline. Avant un évenement El Nificthdéamocline est plus profonde dans
le Pacifique central grace au mécanisme de recharge eéddd#nde équatoriale (cf. chapitre
1) et la température de 'EUC est plus chaude, et invensejuste apres un événement El
Nifio. Dans le prochain chapitre, on s’interesseracamsequences des variations de débit et
de température de 'EUC sur les bilans de masse et de chaldacifique équatorial, et les

liens avec la variabilité ENSO.
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Figure 2.10: comparaison des variations interannuelles (cycle saisonnier 1993-1996 enlevé et filtre
Hanning 9 mois) du débit de PEUC dans OPA/ERS a 170°W (en Sv, en noir), de la tension de vent ERS
zonale intégrée de 150°E a 170°W et de 5°N a 5°S (inversée, en rouge) et de la SST de Nino 3.4 dans
OPA/ERS (inversée, 10=-1°C, en bleu).
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CHAPITRE 5 : VARIABILITE DE LA CIRCULATION
TROPICALE, CONSEQUENCES SUR LES ECHANGES Dk
MASSE ET DE CHALEUR DANS LE PACIFIQUE TROPICAL

Les difféerentes théories d’El Nifio (chapitre 1, smttl) soulignent 'importance de la
SST du Pacifique Est et de la paramétrisation de l'upweéimgatorial dans les modeles
théoriques d’ENSO pour quantifier la rétroaction positivesgsteme couplé, mais aussi le
réle important du contenu thermique de toute la bande éduatalu Pacifique pour le
déclenchement d’El Nifio, avec le mécanisme de rechardeuwdgc Nous avons de plus vu
gue le Pacifique équatorial est connecté aux régions égtratoriales par les cellules de
circulation méridienne, les STCs et TCs. Cellesiohentent lI'upwelling équatorial par
lintermédiaire de 'EUC. On s’attachera dans ce chapé étudier la variabilité de cette
circulation et ses conséquences sur les bilans de chaldeadifiqgue équatorial. Les liens
avec les visions simplifiée des modéles théoriques d’EBES@discutée.

Nous allons utiliser principalement la simulation OPBHEP, que 'on comparera parfois
a la simulation OPA/ERS, pour analyser la circulatitans la bande équatoriale associée a
'EUC et aux cellules de circulation méridienne. Nouers vu dans le chapitre précédent
gue 'EUC et sa variabilité étaient tres bien simulgsudeenviron 1980, sauf dans I'extréme
Est du Pacifique équatorial. On utilisera donc le modéatatout sur la période 1980-1999.
On commencera par étudier la circulation moyenne déslelde circulation méridienne,
pour pouvoir définir la convergence dans la pycnoclina divergence en surface, mais aussi
pour définir 'upwelling équatorial. Puis on analysera Vasiabilités interannuelles de la
convergence dans la pycnocline, de la divergence en sudad'upwelling équatorial et du
SEC, et on comparera leurs variabilités a celle de CEBnsuite, on s’intéressera aux
conséquences de ces variabilités, en débit et en tempépandérée par le transport, sur les
bilans de masse et de chaleur du Pacifique équatorial. Aa &k chapitre, on étudiera aussi
la variabilité a long-terme de la circulation tropicadar les 50 ans de la simulation
OPA/NCEP. Méme si les tendances sur 50 ans semblestisw@es, leur étude permettra de
s’interroger sur certains mécanismes physiques liés arlabilité décennale du Pacifique

tropical.
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1 La circulation moyenne associée aux échanges mesgdians les

simulations

1.1  Les cellules de circulation simulées dans le Pacifique tropical

Les cellules de circulation méridienne ont d’abord éisemen évidence dans des
modeles en couches (chapitre 1, section 2). Dans un OteCiie OPA forcé par des flux
interannuels, leur définition devient plus délicate, les kesiarétant plus clairement définies
et la circulation n’étant plus stationnaire. Il faundal’abord étudier la circulation moyenne

pour pouvoir distinguer STCs et TCs, et définir 'upwelling éqial.

1.1.1 Les STCs, TCs et 'upwelling équatorial

Dans le chapitre 3, le tracé des trajectoires de malssas dans le modele OPA, aussi
bien climatologiques qu’incluant la variabilité interannuedemis en évidence de maniére
lagrangienne la circulation tri-dimensionnelle des STEsur avoir une vue eulérienne
simplifiée en deux dimensions des STCs et TCs, on pegatrder les courants méridiens et
verticaux intégrés zonalement sur tout le bassin (Eigut). On observe bien la divergence
en surface et la convergence en profondeur, avec un dolimguetincipalement diapycnal
associé aux TCs entre 2° et 5° aussi bien au sud qu’au ndigyveelling équatorial entre
2°S et 2°N. Les isopycnes a 170°W ont été mises aritieatif, puisque la moyenne zonale
de la densité potentielle donnerait une vision biaisée. LeEsseis verticales positives
observées entre 5°N et 9°N correspondent plutét & une réenales eaux isopycnales.
Cependant, l'interprétation de cette figure ne doit paspétussée trop loin et montre juste de
maniere qualitative la circulation méridienne. Contragat aux modeles simplifiés en
couche, on ne peut estimer les TCs aisément dans un O@{DB, la vision intégrée en
longitude est problématique, et peut changer si 'on integnalement le long des isopycnes,
les TCs pouvant alors fortement diminuer (Hazeleger. €2@00). Cependant, l'intégration le
long des isopycnes est elle-aussi discutable. Ici, @rs’imtéressera qu'a une description
simplifiée des TCs, puisque par la suite, on s’interasgkitot a la variabilité des transports

(en régime non-stationnaire, le concept de cellulerdalation a moins de sens).
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Figure 1.1: coupe méridienne représentant la circulation méridienne entre 18°N et 18°S dans
OPA/NCEP. Les courants méridiens et verticaux intégrés de I’Ouest a I’Est du Pacifique sont représentés
par des fleches noires (en m?/s) et la densité potentielle 2 170°W a été rajouté en couleurs 2 titre indicatif
(en kg/m’). L’orientation des fleches a été ajustée au rapport des échelles latitudinale et verticale.
Moyennes sur 1980-1999.

Pour quantifier les transports associés a l'upwelling égabtetr aux downwellings dus
aux TCs, on peut intégrer zonalement la vitesse vestiégal40 m, puis lintégrer
méridiennement pour avoir les transports associésipwrlling et downwelling (Figure 1.2).
La profondeur de 40 m a été choisie car c’est la profondede downwelling associé aux
TCs est le plus fort. Si 'on se place plus en prdém, on sous-estime les TCs, mais pas
l'upwelling total entre 9°N et 9°S. La profondeur optimaleiesaelativement peu selon la
longitude, et cela rend Iégitime l'intégration a une pnoeur fixée pour avoir une vision
approchée des TCs. Le profil du transport vertical entimmae la latitude montre bien le
fort upwelling équatorial et les downwelling hors équateurcésaux TCs. On retrouve les
résultats de Johnson (2000), qui calcule la divergence desnt®wral5 m a partir des
données de bouées dérivantes, pour estimer la vitedsdrahsport verticaux en bas de la

couche de mélange (Figure 1.3).
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Figure 1.2 :étude des transports verticaux moyens a 40 m dans OPA/ERS (en noir, moyenne sur
1993-1999) et OPA/NCEP (moyenne sur 1993-1999 en bleu foncé, moyenne sur 1980-1999 en bleu clair). A
gauche, le courant vertical est intégré zonalement (unités : m’/s) de I’Ouest a ’Est du Pacifique. Tl est

ensuite intégré méridiennement a partir de 9°S (a droite, unités : Sv).
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Figure 1.3 : divergence moyenne dans la couche de surface moyennée zonalement de 165°E a 85°W,
entre 10°N et 10°S, calculée a partir des déplacements des houées dérivantes (Johnson et al., 2001). En
supposant une profondeur moyenne de la couche de surface de 30 m, une divergence de 107 s correspond
A un transport vertical par unité de latitude de 37 m’/s. Le maximum 2 ’équateur de 6.10” s est donc

comparable au maximum de 220 m’/s dans OPA/ERS et supérieur i celui de 160 m’/s dans OPA/NCEP

(cf. figure au dessus, les figures ont des tailles ajustées pour que les unités se correspondent).
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Quantitativement, on remarque qu’il y a peu de différentes d&s moyennes sur 1993-
1999 ou sur 1980-1999 dans OPA/NCEP. Par contre, impact desw#ists pour forcer la
simulation est fort. La simulation OPA/ERS a ainsiupwelling a I'équateur plus important
gue OPA/NCEP. En intégrant des bords Ouest aux bords HE€,m de profondeur, on
obtient pour la période 1993-1999 dans OPA/ERS (OPA/NCEP) un lumyvéguatorial de
2°S a 2°N de 53 Sv (41 Sv), un downwelling au Sud de 11 Sv (&h8e)ZS et 9°S et de 11
Sv (8 Sv) au Nord entre 2°N et 6°N, et un faible upwellin@ &v (2 Sv) entre 6°N et 9°N.
Ainsi, on peut avoir une estimation du transport asssnoteTCs de 11 Sv (8 Sv) au Sud et de
11-2=9 Sv (6 Sv) au Nord. L'upwelling équatorial total de 9°N a @&8ne une mesure du
transport associé aux STCs. Il est de 33 Sv dans OFAKER 1993-1999 (29 Sv dans
OPA/NCEP sur 1990-1999). Il est donc comparable a l'estimatoiMcPhaden et Zhang
(2002) de 35 Sv £ 5 Sv sur la période 1990-1999. En intégrant entre &683EE, on peut
comparer les simulations aux résultats de Johnson (20@@)uVle une valeur approchée de
50 Sv pour l'upwelling équatorial entre 2°N et 2°S, trés amaiple a la moyenne dans
OPA/ERS de 49 Sv sur la méme région a 40 m. Dans OPA/NGpRelling sur la méme
région est un peu plus faible, avec une valeur de 40 Swa slarhiére décennie. On peut de
méme comparer sur la période 1993-1999 lupwelling & 50 m de 31 Sv BAMERS (28 Sv
dans OPA/NCEP) sur la région 165°E-95°W et 5°N-5°S a l'esibimade la divergence
horizontale au dessus de 50 m sur la méme région etntee période faite par Meinen et al.
(2001b) de 30 Sv. Le transport vertical dans la bande émqlat@st donc tres réaliste en
moyenne dans la simulation OPA/ERS, mais est un peuesting dans OPA/NCEP, surtout
l'upwelling entre 2°N et 2°S et les downwellings assoeaiés TCs, 'upwelling total entre
9°N et 9°S étant plus réaliste. Les vents ERS satedlitanieux résolus spatialement que les
vents issus de la réanalyse NCEP, permettent donc daxnmodéliser la circulation
complexe proche de I'équateur. Le modele OPA simule darcles transports associés a la
circulation équatoriale et les vents NCEP sont la prifeigause des erreurs sur les
estimations quantitatives des transports de masse daasif@gue tropical.

Une étude de la variation des transports verticaux a 4h rfonction de la longitude
montre que 'upwelling équatorial se trouve surtout a lEsta@W (30 Sv de 'Ouest a I'Est
du bassin, 26 Sv a I'Est de 170°W, sur 1980-1999 dans OPA/NCEP)rdRems que les
TCs sont proches de I'équateur : méme si le transpditaleest négatif entre 9°S et 2°S et
entre 2°N et 6°N, il est en partie dO hors équateur a mspoat isopycnal et le transport
diapycnal est négatif sur une région plus proche de ftéguacomme le montrent les études

précédentes (Lu et al., 1998, Hazeleger et al ., 2000). Lasbimsimplifiée des transports

131



associés aux TCs doit étre distinguée du calcul de Slayan(@003) qui a I'aide de données
in situ, calculent les transports verticaux diapycrgarxboites et en déduisent des estimations
des TCs entre 170°W et 95°W de 13 + 14 Sv au Nord et de 21 + 11Sivlau

Remarquons que l'upwelling équatorial total a 'Est de 170°WeeditN et 9°S (26 Sv
dans OPA/NCEP) est en moyenne presque égal au débit de I'Eidded@acifique central (a
170°W, 28 Sv dans OPA/ERS, 24 Sv dans OPA/NCEP et 30 Sv dathsniedes in situ de
Johnson et al, 2002). Cela est normal puisque 'EUC apparteajeure partie des eaux
upwellant dans la bande équatoriale et que 'upwelling équatolfiast est alimenté dans une
bien moindre mesure par les Tsuchiya jets (de l'ordre de 1daBs les observations, mais
beaucoup plus faibles dans le modéle) qui contribuent notamenda circulation inter-
océanique (chapitre 1, section 2) et a des cellulesrddation en sub-surface (Marin et al.,
2002). Notons que I'EUC est aussi alimenté par les TCs, wueol’Est de 170°W

(alimentation de l'ordre de 7 Sv dans le modele en caudbd.u et al., 1998).

1.1.2 Choix des latitudes d’étude

Par la suite, on ne s’intéressera pas a distingueatésbilités des TCs et des STCs, dont
les définitions n’ont plus vraiment de sens en régimegtationnaire. Les diverses branches
des STCs n'ont des transports identigues gu’en régimersiatie, donc pour les basses
fréquences. Par exemple, pour estimer les STCs emeégon-stationnaire, on peut soit
calculer 'upwelling équatorial sur une large bande de lati{fadexme le font Kleeman et al.,
1999), soit la convergence dans la pycnocline, soit lagivere en surface, avec un choix des
latitudes assez arbitraire (11°S et 15°N pour Nonaka €2Qf12, 9°N et 9°S pour McPhaden
et Zhang, 2002). Ce choix influencera les déphasages du triamgs STCs avec les
parametres physiques tels que le vent ou la SST.

La présente étude s’intéresse d’abord aux variationsaimaelles de la circulation dans
la bande équatoriale, aux liens entre circulation zornaéamment de 'EUC, upwelling
équatorial, circulation meéridienne, et leurs conséquenaedes bilans de chaleur dans la
bande équatoriale et les mécanismes de recharge/déchddgas allons donc étudier
précisément et quantitativement la convergence dans la@ymnet la divergence en surface
entre 2 latitudes symétriques, 5°N et 5°S. Ce choix aepitss avantages. Il permet d'étre
dans la région importante pour les mécanismes de reaii@charge de la bande équatoriale
(Springer et al., 1990). De plus, pour la dynamique interannuealleeste dans la bande de
latitude proche de l'équateur ou les variations interatesiedu vent sont spatialement

cohérentes, puisque l'on est bien a lintérieur du guide doatimosphériques équatoriales.
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De plus, nous avons vu que les TCs se trouvent esseangellalans cette bande de latitude,
et n'auront donc pour effet que de mélanger la couche decsudbnc d’homogénéiser cette
couche sans influencer le bilan de chaleur global dais bahde de latitude. D’ailleurs, le
fait qu’'une partie des TCs soit incluse dans la convergehda divergence a 5°N et 5°S
n’influence pas les résultats qui vont suivre, qui portesointla bande équatoriale 5°N-5°S
sans s’intéresser a la distinction TCs-STCs. Remasjuu’'a cause de la grile ORCA
utilisée pour les simulations OPA/ERS et OPA/NCEPctagants meéridiens ne peuvent étre
calculés qu'a 4.5°N et 4.5°S, et pas a 5°N et 5°S.

1.2 Choix des critéres de définition de convergence /divergence

1.2.1 Distinction des transports méridiens dans la pycnoctims surface

Pour pouvoir distinguer les transports dans la pycnoelinen surface, on peut regarder
les moyennes de la densité potentielle et de la vitesadiemiie a 5°N et 5°S (Figure 1.4).
Un critere simple en densité ne permet pas de bien distimgueectement pycnocline et
couche de surface sur toute la longueur du bassin. Les §it@Eslentes ont utilisé divers
critéres. Ainsi, McPhaden et Zhang (2002) utilisent ureiiten densité potentielle simple,
avec une pycnocline définie entre 22 et 26 Rgin8°N et entre 22.5 et 26.2 kd/én 9°S. Ce
critére suffit pour leur étude puisqu’ils calculent le tramspéostrophique pour cet intervalle
de densité et excluent donc la divergence d’Ekman. Cependams un OGCM, ou les
courants incluent géostrophie et transport d’Ekman, uarerign profondeur est nécessaire
pour pouvoir bien distinguer pycnocline et surface. Danwd& suivante, la meilleure
combinaison de critéres pour définir le transport danydaqgxline a 5°N et 5°S, est que la
densité potentielle soit comprise entre 22.5 et 26 k§/Mque la profondeur soit supérieure a
50 m, pour s’affranchir de la divergence en surface auecenta 'Est du Pacifique ou le
critere en densité est insuffisant. Le transport enfase sera donc défini par le
complémentaire : densité potentielle inférieure & 22.5 k@hprofondeur inférieure a 50 m.
La somme des transports en surface et dans la pycnaldmse donc tout le transport au
dessus de lisopycne 26 kglmAucun critére sur la direction du courant méridiensin’e
adopté, puisque l'on veut connaitre la variabilité dessparts dans la pycnocline et en
surface, et ceux-ci peuvent parfois changer de seng’tarénements El Nifio extrémes. On
garde les méme critéres au Nord et au Sud, pour ne pagilinjee asymétrie artificielle dans

les résultats.

133



300

120°E 160°E 1M 120°W 20ew

ERETITET
WAy
o b e Tl
i

100 —

200 —

DEPTH ()

300 —

120°E 160°E TE0™W 120°W 205

Figure 1.4: densité potentielle (en couleur) et courant méridien (en contour noir, en m/s) a 5°N (en
haut) et 5°S (en bas) dans OPA/ERS. Les isopycnes délimitant le transport dans la pycnocline (22.5 et 26

kg/m ) sont en contour violet. Moyennes sur 1993-1999.

Les moyennes obtenues avec ces criteres de définition (geasi-égales, entre la

divergence et la convergence, aussi bien au Nord qu’au Sud :
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divergence de 13 Sv (16 Sv) a 5°N et de 14 Sv (19 Sv) addabde 27 Sv (35 Sv)
convergence de 14 Sv (17 Sv) a 5°N et de 14 Sv (21 Sv) a HIR]dd@8 Sv (38 Sv)
dans OPA/NCEP sur 1980-1999 (dans OPA/ERS sur 1993-1999).

Les criteres sont donc cohérents physiquement et pennhdiien de distinguer les
convergences et divergences associées principalemer8Tals, et un peu aux TCs, sans
perte de masse en moyenne entre convergence et diverggmaemarque la encore des
transports plus faibles dans la simulation OPA/NCEP neerpour I'upwelling et 'EUC (les
moyennes pour OPA/NCEP sont données sur 1980-1999 car c’egbliegue I'on étudiera
principalement par la suite, la période 1993-1999 donnant deswnmes/&rés proches). Par la
suite, on utilisera la simulation OPA/NCEP, toutsaichant que les transports y sont sous-
estimés par rapport a la réalité.

Puisque la convergence et la divergence a 5°S sont presqles, dgacirculation
interocéanique n’'est presque pas prise en compte dans largeme a 5°S. Les eaux
convergentes associées a cette circulation ont urstégotentielle plutdt supérieure a 26
kg/nT, sont apportées par une convergence a 5°S en dessousofgctie 26 kg/ et
ressortent du Pacifique par le throughflow. On confirnoeda en étudiant le bilan de masse

de toute la bande équatoriale dans la section 3.

1.2.2 Distinction des transports par les bords Ouest et pédédieur

Dans le chapitre 1, nous avons vu qu’il existait deux chemenés possibles pour la
circulation associée aux STCs, I'un par les courantsode Ouest, l'autre par l'intérieur de
locéan. De plus, d'un point de vue dynamique, les conveegepar les courants de bord
Ouest et par lintérieur sont tres différentes, commdeoverra dans la section 2. Il s’avere
donc intéressant de distinguer bords Ouest et intériearcdugrants meéridiens vers I'équateur
par les courants de bord Ouest sont tres importanbsetrés bien localisés. Associés a ceux-
la, on observe des courants dans le sens opposé v@&ldesdans une bande de longitude
tres proche (en moyenne entre 131°E et 135°E a 5°N et Es8&E et 160°E a 5°S). Ces
courants divergents sont inclus arbitrairement dansolesants de bord ouest, puisqu’ils sont
assez faibles et sont probablement liées dynamiquementc@urants de bord Ouest. Les
frontieres en longitude que l'on choisit pour distinguengperts par les courants de bord
Ouest et par I'intérieur sont donc 135°E a 5°N et 160°E albf&uit remarquer que puisque
'extension zonale des courants de bord Ouest est isugespar la résolution zonale trop

lache de 2°, les vitesses sont sous-estimées aux Goets. Par contre, les débits devraient
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étre respectés, puisque les courants de bord Ouest sont wuguilibre dynamique a
I'échelle du bassin.

On observe en moyenne pour la convergence dans la pyendels contributions plus
fortes des courants de bord Ouest (8.8 Sv a 5°N et 8 S5, 17.5 Sv au total, dans
OPA/NCEP sur 1980-1999) que de l'océan intérieur (5.2 Sv a 5°8 &5 5°S, 10.4 Sv au

total), avec toujours la symétrie entre le Nord etud.S

1.2.3  Répartition longitudinale de la convergence et de la divemse

Apres avoir défini la convergence dans la pycnoclineaetivergence en surface, on
peut étudier les transports moyens associés, a 5°N &, &bfeur répartition longitudinale.
Pour cela, on peut intégrer le transport par unité detlateyde 'Ouest vers I'Est (Figure
1.5).
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Figure 1.5: évolution de la convergence (2 gauche) et de la divergence (a droite) en fonction de la
longitude, lorsque I'on intégre a partir de I'Quest, dans OPA/NCEP sur 1980-1999. La somme des
transports (en Sv) 2 5°N et 5°S est représentée en noir, le transport a 5°N en rouge et celui a 5°S en bleu.

Pour la convergence, on observe bien les contribupduss fortes des courants de bord
Ouest que de I'océan intérieur. La divergence est asigmeétentre le Nord et le Sud, et se
fait plus a 'Ouest a 5°N, entre environ 130°E et 130°W, q% 5u elle se fait beaucoup
plus a I'Est, entre 140°W et 90°W. On peut remarquer la failergence dans la pycnocline

a I'Est du bassin, et la convergence en surface a 5°N;cendeavec la Figure 1.4.

2 Variabilité de la circulation tropicale
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L’étude de la circulation moyenne a permis de mettre @deice les cellules
méridiennes qui réalisent les échanges de masse etlderaiatre la bande équatoriale et les
régions extra-équatoriales, et le role de l'upwelling équatdOn a pu définir des criteres
distinguant convergence dans la pycnocline et divergemcirdace, pour pouvoir identifier
guantitativement ces branches des cellules méridiendeas allons maintenant nous
intéresser a la variabilité interannuelle a décennaleeti® circulation, en étudiant et en
comparant les différentes branches de ces cellldesonvergence dans la pycnocline, TEUC,
l'upwelling équatorial, le SEC et la divergence en surfdcétude des débits et des
températures pondérées par le transport associé perprettrite dans la section 3 d’analyser
les bilans de masse et de chaleur dans la bande équalar@kgatistiques que 'on donnera
dans ce chapitre sont données pour la simulation OPAMNKLEE la période 1980-1999, avec
un filtre Hanning sur 2 ans (pour éliminer le cycle saisoneiedes variations intra-
saisonnieres), sauf contre-indication. La plupart deslrats présentés dans cette section (sauf
'étude des températures) ont aussi été verifies dagimldation OPA/ERS disponible sur la
période plus courte 1993-1999. Pour étudier les variations intexées sur cette période
courte, le filtrage appliqué était cependant différentugsaction du cycle saisonnier moyen

sur 1993-1996 et filtrage Hanning sur 9 mois pour éliminer les \@rg@intrasaisonnieres).

2.1 Variabilité de la circulation méridienne

La variabilité de la convergence dans la pycnocline da @ivergence en surface est a
priori complexe, celle-ci pouvant étre causée par différphénomenes physiques, locaux,
tels que transport d’Ekman, variation de la structureyisaglle, ou non locaux, tels que ondes
océaniques et transports géostrophiques associés. Ainmgpridsentation de la variabilité
interannuelle de la convergence et de la divergence etidiorte la longitude et du temps a
5°N et 5°S montre des structures spatio-temporelles exeml non cohérentes
longitudinalement (Figure 2.1). On observe néanmoins lpagation d’ondes de Rossby vers
'Ouest pour la convergence dans la pycnocline, ce qun@shal, vu gu’elle est causée
physiguement par la convergence géostrophique. Les vitessesopiggaiion observées
varient cependant beaucoup et sont par exemple de l'orddé de/s vers 'Ouest a 160°W
pour la convergence. Pour avoir une vue simplifiee des warsatle convergence et de
divergence, nous allons maintenant nous intéresser unigueaue transports intégrés des

bords Ouest aux bords Est, en distinguant néanmoins convergandes courants de bord
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Ouest et convergence intérieure, puisqu’elles ont demesighysiques distinctes, comme on
le verra dans le paragraphe suivant. Par conventionpfegergences dans la pycnocline sont
positives lorsque les transports sont vers I'équateurs gloe les divergences en surface sont

positives lorsque les transports sont vers les poles.
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Figure 2.1:Variabilité interannuelle de la convergence (en has) et de la divergence (en haut) a 5°N (a
droite) et a 5°S (2 gauche) en fonction de la longitude et du temps (contours tous les 0.2 m*/s). La moyenne
temporelle a chaque longitude a été enlevée et un filtre temporel Hanning sur 2 ans et un filtre spatial

Hanning sur 22° de longitude ont été appliqués.

2.1.1 Convergence dans la pycnocline

On comparera d’abord les variabilités interannuelles\Naei°a 5°S, et entre bords Ouest

et intérieur, puis I'on recherchera les causes physiquessieariabilités.

2.1.1.a  Description de la variabilité
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La convergence dans la pycnocline, de 28 Sv en moyenne (38nSVOIRA/ERS sur
1993-1999), a une variabilité interannuelle tres forte (Figure @t2st tres bien anticorrélée
a la variabilité ENSO (corrélation de —0.93 avec la SSTladeégion Nifio3.5 dans
OPA/NCEP, avec la convergence en avance de 0.5 moisgtoheergence diminue par
exemple tres fortement pendant 'évenement El Nifd $97.

On peut comparer la variabilité de la convergence paolesaots de bord Ouest et de la
convergence par I'océan intérieur. Alors que en moyeaneprvergence par les courants de
bord Ouest est plus forte, sa variabilité (écart-typ.@eSv) est deux fois plus faible que
celle par lintérieur (écart-type de 4.4 Sv), et ces eagences sont de plus en opposition de
phase (corrélation de —0.71). La variabilité de la convesytotale est donc en grande partie
causée par I'océan intérieur. Remarquons que ces résdtdataussi bien valables a 5°N et a
5°S pris séparément, ainsi que pour la variabilité a plust-terme, notamment saisonniere.
Ceci est en accord avec les modeéles linéaires (Zebiak, ;1988nger et al., 1990 ; An et
Kang, 2000), avec les résultats dans un modele en boitasg&panvergence méridienne par
I'intérieur et convergence zonale due aux bords Ouestrté&d daobservations (Meinen et
McPhaden, 2001) et avec l'analyse dans un OGCM de Lee (2082yohvergence par
l'océan intérieur est donc la plus importante powmalaabilité des apports d’eaux froides vers
la bande équatoriale donc pour la variabilité du contenu daurh&gquatorial et la variabilité
climatique. Dans le modele, cela est aussi valable poachedles décennales, en accord avec
'approche de McPhaden et Zhang (2002).
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Figure 2.2 : variabhilités interannuelles de la convergence totale (5°N+5°S, en Sv, en noir), de la

convergence par les hords Ouest (en rouge) et de la convergence par I’océan intérieur (en bleu).
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La comparaison des convergences a 5°N et 5°S, qui sont eenn@ggales, montre
gu’elles varient relativement bien en phase (coraatio.51, rmsdiff : 1.9 Sv) et contribuent
toutes les deux a la variabilité totale de la convergéragpure 2.3). Cette symétrie est
physiguement normale puisque la variabilité de ces convergeest essentiellement une
réponse géostrophique a la pente zonale de la thermoctinegtte pente varie assez
symétriguement par rapport a I'équateur dans la bande égleatid5°S. Cela est aussi
cohérent avec le point de vue ondulatoire : les ondé¥dsby équatoriales dominantes sont
les ondes symétriques par rapport a I'équateur, crééengagé direct ou par réflexion
d’ondes de Kelvin équatoriales (Yu et McPhaden, 1999). Lessamtesymétriques existent
cependant aussi (Boulanger et Menkes, 1999), et les modetiem@rsymétriques sont de
plus influencés par les courants moyens et deviennent dfféedis au Nord et au Sud de
l'équateur (Chelton, 2003). La convergence dans la pycnoaimepeut donc étre
completement symeétrique. Plus précisément, la déconwostn parties symétriques et
antisymétriques montre que la partie antisymétrigue esigeéple pour la convergence
intérieure et que les asymétries dans la convergence tmaledues essentiellement a la
convergence par les bords Ouest.
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Figure 2.3: convergences dans la pycnocline (en Sv) a 5°N (en rouge), a 5°S (en bleu) et leur somme

(en noir). Filtre Hanning sur 2 ans.

2.1.1.b Causes physiques
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La convergence par les courants de bord Ouest et celléopéan intérieur ont des
origines physiques différentes. Celle par 'océan intériest d'origine géostrophique. On
peut donc la comparer a la convergence géostrophiqueqhéatr toute la colonne d’eau de
'Ouest a 'Est du bassin, calculée a partir de la teéde Sverdrup, en soustrayant au
transport de Sverdrup le transport d’Ekman. La comparaisotres bonne (Figure 2.4), aussi
bien en moyenne qu’en variabilité interannuelle (coreati0.96), lorsque I'on ne prend
gu’'une partie de la convergence géostrophique théorique surlaoctdonne d’eau (38 %).
Ce pourcentage est cohérent avec le fait que la converggwstrophique sur toute la
colonne d’eau prend en compte la convergence géostrophiquefare seir celle en dessous
de lisopycne 26 kg/m. Remarquons que la comparaison est aussi trés bonne &t 5°S
séparément. Enfin, notons que la contribution de laderd® vent méridienne sur le transport
de Sverdrup intégré de I'Ouest a I'Est du bassin est trebgegble par rapport a la

contribution de la tension de vent zonale. On peut éarice :

— "1/ A+ (TOLT L T\ Joe (1) 3 (—OTx 4 T
V‘W_Ek_IO]jp ( B +f)dx~I0]jp ( ﬂay+f)dx

Deonv_int=0.38°(=Vsv-51 (5°N) +Vsv-51 (5°S))

La théorie de Sverdup est valable en régime stationriaiéajre, et comprend de fortes
approximations. Sa tres bonne adéquation avec la converggédeure simulée montre que
la dynamique sur tout le bassin est quasi-stationnairguasi-linéaire pour la variabilité

interannuelle. Ceci est cohérent avec les résultathalitre 4 sur la dynamique de 'EUC.
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Figure 2.4: comparaison de la convergence dans la pycnocline par I’océan intérieur (a droite, en hleu)
et de celle par les bords Ouest (a gauche, en rouge) avec les estimations a partir de la théorie de Sverdrup.
A droite est superposée la convergence géostrophique théorique sur toute la colonne d’eau multipliée par
0.38 (en noir, corrélation : 0.96). A gauche est superposée la régression linéaire avec la divergence de
Sverdrup (facteur de régression de (.24, constante ajoutée : 10.8 Sv, corrélation : 0.76). Les transports

d’Ekman et de Sverdrup sont calculés a partir des vents NCEP. Filtre Hanning sur 2 ans.
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D’aprés la théorie de Sverdrup, a I'équilibre, a uneudétdonnée, le transport par les
courants de bords Ouest sur toute la colonne d’eau s’oppdsenaport de Sverdup intégré
du bord Ouest au bord Est du bassin, par conservationrdasise. La convergence dans la
pycnocline par les courants de bord Ouest est donc causé&edeergence du transport de
Sverdup intégré de I'Ouest a I'Est du bassin. Les facteous pendre la divergence de
Sverdrup (29.6 Sv en moyenne) comparable avec la convergemedadaycnocline par les
courants de bord Ouest (17.5 Sv en moyenne) sont de 0.59 pooydane et de 0.24 pour la
variabilité interannuelle (estimation par régression dlireg corrélation de 0.76). La
comparaison de leur variabilité n’est pas trés bonne @igut), celle-ci étant surestimée et
différente dans la divergence de Sverdrup. La variabilité ¢mpycnocline des courants de
bord Ouest, trés complexes, ne peut donc étre explgueeartiellement par la variabilité du
transport de Sverdrup, beaucoup plus forte et se réperauaribute la colonne d'eau.
D’autres phénomenes, tels que la variation de la stedidn aux bords Ouest, peuvent aussi

entrainer une variation de la convergence dans la pyneaulix bords Ouest.
K K
V= 1 o* rottr de=r1/ —%dx

D'conv_pord_ouesr=—0.24 (=50 (5°N)+V 5. (5°S))

Pour conclure, la convergence dans la pycnocline tataid, la variabilité est gouvernée
par la convergence intérieure, varie linéairement avammhvergence géostrophique déduite
de la théorie de Sverdrup, donc avec les tensions de megieg et leurs rotationnels a 5°N et
5°S, intégrés de I'Ouest a 'Est du bassin. On a doncé@mentype de relation linéaire

gu’entre le débit de TEUC et la tension de vent zongieatoriale intégrée sur son fetch.

2.1.2 Divergence en surface

2.1.2.a  Description de la variabilité

La divergence totale en surface (27 Sv en moyenne) aaeksi une variabilité
interannuelle tres forte, et est anti-corrélée avesSa de la région Nifio 3.5 (180°-120°W,
5°N-5°S), avec cependant une avance de 5.5 mois (comélatigée de -0.82) (Figure 2.5).

La divergence diminue par exemple fortement au début dEn&ment El Nifio début 1997.
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Figure 2.5 : contributions des divergences a 5°N (en Sv, en rouge) et a 5°S (en bleu) a la divergence
totale (en noir). L’opposé de ’anomalie de SST de Nifi03.5 a été superposée en vert avec un facteur —4, la
ligne noire représentant le zéro de cette anomalie. Filtre Hanning sur 2 ans.

Lorsque 'on regarde les contributions du Nord et du Sud padivdegence de surface,
elles ont une moyenne et des variabilités d’amplitude élgmiteg avec la divergence a 5°N
anti-corrélée avec la SST de Nifi03.5 avec une avancerissycorrélation laggée de -0.62)
et celle a 5°S en retard de un mois (corrélation lagtge0.77). On observe de fortes
asymeétries dans la variabilité des transports, le Note Sud étant faiblement anti-corrélés
(corrélation de —0.26), contrairement a la convergence dgngtecline. Or, la divergence
de surface est la somme de la divergence d’Ekman etadeleergence géostrophique. Cette
derniere étant relativement symétrique, ce sont les &ses de la tension de vent zonale,
donc du transport d’Ekman (Figure 2.6), qui sont la principadgne des asymeétries dans les
divergences de surface. Ces asymétries sont notamraestes par les déplacements de
FITCZ. Ainsi, début 1998, I''TCZ passe au Sud de I'équateur a@mant une baisse des alizés
au Sud de I'équateur et un renforcement des alizés au Nescasymétries dans la variabilité
de la divergence de surface peuvent étre reliées aux timge la variabilité des transports
méridiens d’eaux chaudes et du second mode de variabibi@nmuel de l'isotherme 20°C
dans la bande équatoriale (mode de recharge-décharge de la&baattgiale, avec un noeud
a 5°N), observées par Meinen et McPhaden (2000, 2001), eepasymeétries dans les

transports d’Ekman analysées par Kug et al. (2003). La décdimpan parties symétrique
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et antisymétrique montre ainsi que pendant la phase matiaréred’'un événement El Nifio,
le transport en surface est en général anormalementevdiord, avec une divergence forte a
5°N et faible a 5°S.
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Figure 2.6 : anomalies interannuelles des divergences d’Ekman a 5°N (en Sv, en rouge) et 5°S (en
bleu) et de la divergence d’Ekman totale (en noir), calculées a partir de la tension de vent ERS. Les
transports sont comptés positivement vers les pdles. Le cycle saisonnier sur 1993-1996 a été enlevé et un

filtre Hanning sur 9 mois a été appliqué.

2.1.2.h Comparaison au transport d’Fkman et a la théorie de Sverdrup

Pour connaitre les causes physiques de la variabiliteammeelle de la divergence de
surface, on peut déja comparer la divergence de surfacdigetgence d’Ekman, qui est sa
principale cause de variabilité, et que I'on peut calculgpadir des vents NCEP pour la
période 1980-1999 (Figure 2.7). Leurs variabilités se ressembiémge si la moyenne (57
Sv) et la variabilité de la divergence d’Ekman sont beapqolus fortes. La divergence
d’Ekman est en réalité compensée par la convergence g#ugtre. On peut lui soustraire
une partie de la convergence géostrophique sur toute la cal@mme calculée a partir de la
théorie de Sverdrup (cf. I'étude précédente de la convergdaos la pycnocline).
L’ajustement optimal pour estimer la variabilité dediaergence est obtenu lorsque I'on
soustrait environ un tiers de la convergence géostrophiqueadan®hne d’eau.

Dai=Vre(5°N)—Ver (5°8)—0.32 (—Vev-re (5°N) +Vsv-rx (5°5))

Remarguons que ce pourcentage obtenu par régression legtai@nu avec une faible

précision (sur 1951-1999, on obtient 51% au lieu de 31% sur 1980-199®uentage est
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cohérent avec le pourcentage dans la pycnocline quiestidin 38%, puisqu’il ne reste que
5 (pour 1951-1999) a 30% (pour 1980-1999) de la variabilité de la convergéastrophique

sur toute la colonne d’eau qui n’est pas pris en compte sudace, ni dans la pycnocline.
Malgré les approximations de la théorie, la variabilitéladdivergence de surface est donc
bien expliquée par la variabilité interannuelle de la tensile vent zonale et de son
rotationnel, intégrés de I'Ouest a I'Est du bassin. Latiai est linéaire et analogue a celle

pour la convergence et pour le débit de 'EUC.
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Figure 2.7 : comparaisons des anomalies interannuelles de la divergence totale (5°N + 5°S) en surface
dans OPA/NCEP (en bleu), de la divergence d’Ekman (en rouge) et de Pestimation de la divergence de
surface par soustraction de 31% de la convergence géostrophique sur toute la colonne d’eau calculée a
partir de la théorie de Sverdrup, a la divergence d’Ekman (en noir). Les transports d’Ekman et de

Sverdrup sont calculés a partir des vents NCEP. Filtre Hanning sur 2 ans.

2.1.3 Comparaison convergence/divergence/EUC

Apres avoir étudié séparément les 2 branches des cethdiediennes, il est naturel de
vouloir les comparer entre elles, mais aussi a 'EjuCest alimenté par la convergence dans

la pycnocline et qui nourrit la divergence en surface uwelling équatorial.
2.1.3.a  Convergence/divergence a 5°N et 5°S

On peut déja comparer la convergence et la divergencesemgdant 5°N et 5°S, pour

pouvoir distinguer les cellules méridiennes Nord et Sud. ldeass vu dans la section 1 que
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convergence et divergence sont bien égales en régitienstare. Par contre, elles n'ont en
théorie aucune raison de l'étre lorsque I'on regarde learigtions interannuelles, puisque
'on peut avoir notamment des transferts de masse &ntrande équatoriale et les régions
extra-équatoriales, rendant ainsi le concept de celildasrculation délicat pour les échelles
interannuelles.

Il est intéressant de remarquer que la convergence eelgence ont des variations assez
proches et en phase a 5°S (Figure 2.8, bonne corrélatibrvay alors qu’elles sont tres
différentes et décorrélées a 5°N (corrélation : 0.8échant que les convergences a 5°N et
5°S ont des variations similaires (cf. section 2.1)stcle divergence a 5°N qui est différente
et peut entrainer des asymétries dans les échangesemgrde masse et de chaleur. Ainsi, la
comparaison des divergences de surface aux variationsredlepalu volume d’eaux chaudes
de densité inférieure a 22.5 kg/imors de la bande équatoriale 5°N-5°S a été faite dans le
modeéle et donne des résultats assez cohérents au (Mesdue la divergence a 5°N
augmente, le volume d’eaux chaudes augmente en phasg peeqres les méme amplitudes
entre 5°N et 20°N de I'Ouest a I'Est du bassin), maisapaSud. Ce probléeme complexe peut

étre relié aux asymétries de recharge-décharge.
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Figure 2.8 : comparaison de la convergence dans la pycnocline (en rouge) et de la divergence en surface
(en bleu), a 5°S (a gauche) et 2 5°N (a droite). Les échelles ont les méme amplitudes (en Sv) pour rendre les

variations interannuelles comparables entre le Nord et le Sud. Filtre Hanning sur 2 ans.

2.1.3.b Convergence/divergence/FUC
On peut ensuite comparer la convergence et la diveegienale 5°N+5°S (Figure 2.9).
En moyenne quasi-égales sur la période 1980-1999, elles ont de®rarinterannuelles

similaires, avec les méme amplitudes, la divergenaet &n avance de 4.5 mois sur la
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convergence (corrélation laggée: 0.88). Ce déphasage esalmurisque la surface répond
directement et localement aux variations de vent zgmamodifient la divergence d’Ekman,
alors que la convergence géostrophique dans la pycnoclinenseiiée par un ajustement
non-local opéré par les ondes équatoriales, qui n'est danampaediat. Plus précisément,
c’est le vent zonal intégré de 'Ouest a 'Est du baastiN, donc la divergence d’Ekman a
5°N, qui est en avance sur le vent zonal a 0° et a &Sur la convergence dans la
pycnocline. La faible différence entre convergencedigergence représente le transport
méridien au dessus de I'isopycne 26 qui rentre dans la Eg&hdB°S. Ce transport peut étre
associé & une recharge-décharge en eaux de densitéuiférie6 kg/mde la bande 5°N-
5°S. On étudiera le bilan de masse de cette bande plusadirddas la section 3.

Enfin, on peut comparer convergence et divergence a I'EUQur@ 2.9). Leurs
variations interannuelles sont trés proches, avemé&se amplitudes, 'TEUC ayant un retard
de 4 mois sur la divergence (corrélation laggée : 0.88) etanance de 1.5 mois sur la
convergence (corrélation laggée : 0.85). L'EUC est plusplemse avec la convergence,
puisqu’ils sont tous les deux dynamiquement liés a laepeoale de la thermocline dans la
bande équatoriale. La convergence a une réponse a uné@wuadiatvent zonal équatorial un
peu plus lente que 'EUC puisque l'ajustement océanique gebgitee a 5°N et 5°S

nécessite la propagation des ondes de Rossby plus lenties gueles de Kelvin a I'équateur.
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Figure 2.9 : comparaison sur 1980-1999 dans OPA/NCEP des anomalies interannuelles du débit de
PEUC a 170°W (en Sv, en noir), de la convergence totale dans la pycnocline (5°N+3°S, en rouge) et de la
divergence totale en surface (5°N+5°S, en hleu). Les moyennes sur 1980-1999 ont été enlevées. Filtre

Hanning sur 2 ans.
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Remarquons que la trés bonne comparaison convergence/do@igedC est aussi
valable dans la simulation ERS disponible sur 1993-1999 (filtréfgeeht pour cette période
plus courte : filtrage Hanning sur 9 mois et cycle saisorif#8B-1996 enlevé, Figure 2.10),
avec cependant une variabilité environ 1.5 fois plus fortedgne OPA/NCEP (en utilisant le

méme filtrage).
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Figure 2.10 : comparaison sur 1993-1999 dans OPA/ERS des anomalies interannuelles du débit de
PEUC a 170°W (en Sv, en noir), de la convergence totale dans la pycnocline (5°N+3°S, en rouge) et de la
divergence totale en surface (S°N+5°S, en bleu).Le cycle saisonnier 1993-1996 a été enlevé. Filtre Hanning
sur 9 mois.

Quand on s’intéresse aux 50 ans de la simulation OPA/NGERote que les variations
interannuelles de ces trois variables restent toujo@sspimoches (Figure 2.11). Cependant, la
tres forte diminution a long-terme de toute la circulatiest plus importante pour la
convergence et la divergence que pour 'EUC lorsqu’ilcastulé jusqu’a 270 m (limite en
profondeur pour pouvoir comparer a 'lEUC a I'équateur desé@mnmAO). Par contre, quand
on calcule 'EUC en intégrant jusqu’a 360 m dans le modeldébit de 'EUC a les méme
variations a long-terme que la convergence et la diveegdres anomalies interannuelles
restent elles presque inchangées. Dans la suite de cdreham utilisera plutdt cette
profondeur de 360 m pour le calcul de 'EUC, pour avoir une raedarEUC entier du
modele. Remarquons que I'EUC est plus diffus et s’étemslgnt profondeur dans le modele
gue dans les données. Se limiter a 270 m pour celles-ci estnalmins génant que pour le
modele. La tendance générale est due aux vents NCEPireé&gste avant les années 1970.

Notons que cette tendance est presque la méme pour la corvecegda divergence a 9°N et
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9°S. Ces problemes de tendance sont discutées plus enddétaies sections suivantes et

dans l'article en annexe 2.
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Figure 2.11: comparaison sur 1951-1999 dans OPA/NCEP de la convergence totale dans la
pycnocline (5°N+5°S, en rouge), de 1a divergence totale en surface (5°N+5°S, en bleu) et du débit de ’EUC
a 170°W calculé soit a partir de 270 m de profondeur (en Sv, en noir), soit a partir de 360 m (en vert).
Filtre Hanning sur 2 ans.

La convergence, la divergence et 'EUC ne sont donc seatement similaires en
moyenne, mais aussi pour leurs variations interannue#ess(variations saisonnieres sont
par contre différentes). Cela est toujours lié au fait lguggime est quasi-stationnaire et la
dynamique quasi-linéaire pour ces échelles de temps etadbasde de latitude 5°N-5°S. Les
legers déphasages que l'on observe augmenteraient sis@moignait de [|'équateur.
Remarquons que I'équilibre dynamique entre convergence, EWdiivezgence ne peut étre
interprété d’'un point de vue lagrangien, puisqu’il faut emviBomois a 2 ans pour que les
masses d’eau dans la pycnocline a 5°N ou 5°S atteigig#sCldans le Pacifique central, et
gu’il leur faut encore environ 1 a 3 ans pour diverger encljtesqu’a 5°N ou 5°S. En outre,
on sait que 'EUC est alimenté a la fois par les aatsrde bord Ouest et par la convergence
géostrophique par I'océan intérieur (alimentation étudiéeigirgent par Blanke et Raynaud,
1997). Or, la convergence par lintérieur, plus faible enyanoe, est la principale
contribution aux variations interannuelles de la convargeotale, les courants de bord Ouest
variant plus faiblement et en opposition de phase.cbesributions respectives des courants
de bord Ouest et de la convergence intérieure a l'alimentde 'EUC sont donc slrement

modifiées lorsque la convergence totale et TEUC augmermar exemple. Dans ce cas,
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'EUC est probablement plus alimenté par la convergenostiggphique et I'alimentation par
les bords Ouest diminue. Une étude lagrangienne quantitdélieate a interpréter, pourrait
permettre de vérifier ces hypothéses. Cela sort du cadrettgethése, ou I'on va par la suite
plutét s’'intéresser a une vision eulérienne pour pouvoe féés bilans de masse et de chaleur
dans la bande équatoriale.

L’égalité des variations interannuelles des débits dmtevergence, de la divergence et
de 'EUC est tres intéressante car la connaissance dudeBEUC extrapolé a partir des
données TAO a I'équateur permet d’avoir acces indireaiemex débits de la convergence et
de la divergence, et donc aux transports de masse e@sscx STCs. Il est donc trés
intéressant d’avoir de longues séries de 'EUC pour pousoitéresser a la variabilité

interannuelle a décennale des STCs.

2.1.3.c Origine physique et lien avec ENSO

Nous avons identifié précédemment la cause physique comrdase variations
interannuelles de la convergence, de la divergence et d€I'El¢s 3 transports varient
linéairement avec la tension de vent zonale et pa#iossi avec son rotationnel, intégrés
longitudinalement a 5°N et 5°S, ou a I'équateur. Or, ledendlominant de variabilité
interannuelle de la tension de vent dans le Pacifique éiplatives similaire a celui de
covariabilité avec la SST (Figure 2.12), est assez homaggna bande équatoriale 5°N-5°S,
avec un rotationnel de la tension de vent qui varie au preynige linéairement avec la
tension de vent. Ainsi, les variations interannuedleda tension de vent zonale a 5°N, 0° et
5°S sont assez proches, aussi bien pour les vents ERSoqudep vents NCEP, et sont
maximales dans le Pacifigue central. Qualitativememg tbun événement El Nifio, les
anomalies de vent zonal positives sur 5°N-5°S dansdiéid®ee central créent localement une
baisse de la divergence d’Ekman (qui sera légérement osgpepar une baisse de la
convergence géostrophique) donc une diminution de la divergiensarface. En outre, les
ondes équatoriales créées vont permettre [lajustement mitwra vers [I'équilibre
géostrophique de toute la bande équatoriale avec une diminuti@n pimte zonale de la
thermocline et une baisse du débit de 'EUC et de la conveseggeostrophique, donc de la
convergence dans la pycnocline. L’étude des ordres de graesteaussi cohérente avec ce
schéma. Ainsi, le facteur de proportionnalité entrerdmece d’Ekman et tension de vent
zonale intégrée de I'Ouest & I'Est sur la bande 5°N-5°8eeordre de 1.5 *10 Sv/Pa/m. I
est du méme ordre que le facteur par exemple de 1:23%Pa/m entre le débit de 'EUC a

170°W et la tension de vent zonale équatoriale intégrée de H208B°W. Bien entendu, les
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relations quantitatives avec la tension de vent zasilenées aussi bien pour 'TEUC que pour
la convergence et la divergence sont légerement dif&selans chaque cas, et font intervenir
des régions d’intégration un peu différentes, mais lelses de grandeur sont les méme.
Puisque le vent dans le Pacifique équatorial est tres bigél& interannuellement avec la

variabilité ENSO, convergence, divergence et EUC sartaussi corrélés avec ENSO, avec
cependant des déphasages avec la SST de Nifl03.5 causéis pda fles déphasages dans le
vent zonal intégré a 5°N, a 0°, ou a 5°S, et par la réppos-instantanée de I'océan. Ce ne
sont pas seulement les bonnes corrélations entre rgemoe, divergence et EUC qui sont
intéressantes physiquement, mais aussi le fait que leuitivas soient trés proches en

amplitude. Il faut noter que les asymétries dans les divezgate surface entre 5°N et 5°S ne
peuvent étre expliquées par la faible asymétrie du prenoele nde variabilité des vents.

L’interaction avec le cycle saisonnier, 'asymétrie desds du Pacifique, peuvent aussi

induire des asymétries dans la variabilité interannuellelidesgences de surface.
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Figure 2.12: mode dominant de covariabilité de la SST (en haut, en °C) et de la tension de vent (en
bhas) (Mantua et Battisti, 1995). Les diminutions, associées 2 une phase positive de ce mode, de la
convergence dans la pycnocline (en rouge), de la divergence en surface (en bleu) et du débit de PEUC (en

noir) ont été schématiquement représentées par des fleches (anomalies de transport).
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2.1.3.d  Ultilisation de la différence de pression Quest-FEst comme proxy de la
convergence/divergence. Application a |'étude de la tendance de OPA/NCEP.

Nous avons vu que la connaissance de la tension de veaie zet de son rotationnel,
intégrés longitudinalement de 'Ouest a I'Est du baskins la bande équatoriale, permet
d’avoir acceés de maniére assez quantitative a la varéabili débit de la convergence dans la
pycnocline et la divergence en surface dans le modeélevamations a long-terme et les
tendances des vents sont cependant mal connues, a cdadaidie densité de mesure dans
le Pacifique tropical par le passé et des modificatiossna&thodes de mesure telles que la
hauteur de l'anémometre sur les navires. Or, Clarke dékedsy (1996) ont montré,
théoriquement et par les observations, que la différengeredsion atmosphériquip entre
'Ouest et 'Est du Pacifigue équatorial, qui ne souffre gases problemes de tendance, est
un excellent proxy de la tension de vent zonale intégrébCdest a I'Est du Pacifique
équatorial sur 2°N-2°S. En outre, la comparaison av8STet le niveau de la mer dans I'Est
montre que ce proxy est méme meilleur que I'estimaticectli a partir des mesures de vent
depuis 1960. En supposant que le rotationnel de la tension teorexle varie au premier
ordre linéairement avec la tension de vent zonale ldabsnde équatoriale, les variations des
débits de la convergence et de la divergence peuvent étnéessdepuis 1920 a partir de.

La relation linéaire que I'on obtient pour les anonsaést :

D’ giv (SV) ~ Dieony (SV) ~ -a*b*2.3*1G* Ar'(Pa) ~ a*b*2.3*4.0'Ap’(hPa)

D’dgiv (SV) ~ Dieonv (SV) ~ -16*A7'(Pa) ~ 4*Ap’(hPa)

a est un facteur dépendant de la relation entre la tredsivent zonale et son rotationnel
a 5°N et 5°S, et il est de l'ordre du rapport de la divezrgeae surface sur la divergence
d’Ekman, donc de 0.5. b est le rapport pour la variabifitérannuelle des moyennes
longitudinales de I'Ouest a I'Est du Pacifique entre Isitande vent zonale a 5°N et 5°S et
celle moyennée sur 2°N-2°S. b est de lordre de 0.9. Ont péja en déduire
approximativement les variations interannuelles et g§-terme de la convergence et de la
divergence depuis 1920 (Figure 2.13). Ainsi, la diminution eatr@étade 1970-1979 et la
décade 1980-1989 est quantitativement réaliste, de 4 Sv pduergehce et de 5 Sv pour la
convergence (5°N+5°S) dans OPA/NCEP et denviron 4 Sv @r uhr Ap. Les mesures
hydrologiques exploitées par McPhaden et Zhang (2002) donnemimimution légérement
supérieure, de 7 Sv pour la convergence géostrophique dansnlacfiye (9°N+9°S). On
peut aussi comparer ces valeurs a la diminution du trargg®&TCs de prés de 3 Sv dans un
OGCM forcé par les vents COADS calculée par Nonalka. €2002), qui m’avait fourni des

résultats plus détaillés lors d’'un séjour a 'lPRC de Hiavasant la mission en mer faite au
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cours de cette thése. La définition du transport des 8iff€sente (transports a 15°N et 11°S,
définis a partir de fonctions de courant) et surtout le ptodeeivent différent, les vents
COADS ayant une tendance plus faible, voir inverséeli@ des vents NCEP, explique le

résultat différent. La tendance de la simulation ORZHEIR est par contre irréaliste, méme

gualitativement, au début de la simulation, avec unenditioin de 3 Sv pour la divergence et
de 5 Sv pour la convergence entre les décades 1956-1965 et 1970-1979Higjyralors
gue l'on a une augmentation d’environ 1 Sv a partindeet de 2 Sv dans les données de
McPhaden et Zhang (2002).
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Figure 2.13: Variabilités de la tension de vent zonale équatoriale estimée a partir de la différence de
pression entre I’Ouest et I’Est du hassin (en trait plein et tirets) et de la SST a Puerto Chicama (Pérou, en
pointillés) (Clarke et Lebedev, 1996). A gauche (a droite), un filtre basse-fréquence élimine tout signal de
période inférieure a un an (7 ans) et laisse passer les signaux de période supérieure a 4 ans (25 ans).
Puisque les anomalies de débit en Sverdrup de la convergence et de la divergence sont proportionnelles a
Panomalie de la tension de vent équatoriale avec un facteur -10°, les unités sur les hords gauches
correspondent aussi a des Sverdrup, une augmentation de la tension de vent correspondant a une baisse

de la convergence et de la divergence.

2.1.3.¢e Sensibilité au choix des latitudes d’étude

La sensibilité au choix des latitudes peut étre illusp@el'étude des convergences et
divergences plus loin de I'équateur, a 9°N et 9°S par eeergp gardant les méme criteres
pour définir la convergence dans la pycnocline et la gemee en surface, on trouve des
variations des transports de la convergence et de lagdive proches pour les échelles
décennales entre 5°N+5°S et 9°N+9°S, bien anti-corrélees la SST de Nifio3.5 (Figure
2.14). Pour les échelles interanuelles, la convergence lagmgnocline a une variabilité

similaire & 9°N+9°S qu’a 5°N+5°S, avec une amplitude Egent plus faible, mais la
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divergence en surface a par contre une variabilitéainterelle assez difféerente a 9°N+9°S et
est moins bien corrélée avec la variabilité ENSO Igaiient anti-corrélée avec une avance de
13 mois sur la SST de Nifio 3.5, corrélation laggée : -0ld& que la divergence a 5°N+5°S
a une avance de 5.5 mois avec une corrélation laggée de. -Or8ppuvait s’attendre a ce
résultat car les variations de la divergence en seiréamnt dominées par les variations du
transport d’Ekman donc du vent zonal. Or, ce dernier v@ureune plus large bande de
latitude aux échelles décennales qu’aux échelles interagsfell chapitre 1, section 1, sur la
différence des modes spatiaux d’ENSO et de la PDO)cédre, I'ajustement océanique,
donc la variation de la convergence géostrophique, semfd@esur une plus large bande de

latitude aux échelles interannuelles, englobant 9°N et 9°S

149.0 IEENIENEINRIRERINI RTNNTRRRTE ERTR RN R NINNRIRNNER]

N B Eﬁ 1 1 1 1
8.0 - Ed}: B
8.0 — _ B

- e = _ L
40 - - M =
2.0 [ 20 - ‘Q\\ .-'\\ (f L
a0 n i || I H‘. 1 L

_En: ‘\E‘ - El.-ﬂ-_ III U JI i C
o W E ] V -
—4.|:|: ~ - -
-8.0 - - M B
—8.0 - 97 C

_1ﬂn ||||||||||||||||||||||||||||I||||||||||||||||||| —!.ﬂ T T T T I T T T T I T T T T I T T T T

1880 1870 139E0 19940 19BC 1955 1990 1895
P TTI THUTUTITIN FYUTTITITE FUTRTTN DI L
a0 - B
E.I:I: f\_ﬂ"x : |
a0 L n B
E.U: : B
q.0

207 \ = o
_4"':: \\—_4 [ C
—6.0 ‘-\A - _ -
—a,u: : =50 — —

_1ﬂ'n ||||||||||||||||||||||||||||I||||||||||||||||||| —Eﬁ T T T T I T T T T I T T T T I T T T

1960 1870 13EG 1994 198G 198G 1940 19495

Figure 2.14 : Comparaison entre 5°N+5°S (en noir) et 9°N+9°S (en rouge) des anomalies de la
divergence en surface (en haut, en Sv) et de la convergence dans la pycnocline (en has, en Sv), pour les
échelles décennales (a gauche, filtrage Hanning sur 10 ans) et interannuelles (a droite, filtrage Hanning
sur 2 ans). L’opposé de I’anomalie de SST de Niii03.5 a été superposée en vert, avec un facteur —10 a

gauche et -3 a droite.

2.1.4 Etude des températures de la convergence et de la divergence
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2.1.4.a  Définition
Pour pouvoir s’intéresser aux échanges meéridiens deuchet au bilan de chaleur de la

bande équatoriale, il est utile d’étudier les températowesérées par le courant méridien de
la convergence et de la divergence, comme pour 'EUC dackalgitre 4. Cependant, les
débits de la convergence et la divergence s’annulant ehalgvearfois négatifs, il est
nécessaire d’appliquer un filtre temporel filtrantiele saisonnier (filtre Hanning sur 2 ans
faanningpOUr avoir les variations interannuelles) avant de diveséransport de chaleur par le
deébit. Le filtrage n'est pas appliqué directement sur V.etaltempérature définie ainsi a
alors un sens physique puisque la connaissance de cdlldicdébit filtré de la convergence

ou de la divergence permet de connaitre le transportadeucHiltré de la convergence ou de

la divergence &nvdiv:

, fHanning(J-Lnnv/divT.V wlxdz)
, fHanning(J-Lnnv/divV dlxdz)
Foomidiv= fﬂannmg(JI TV wlxdz)= frranning(Doonvidiv)X Toonvl div

onvl div

Tcnnv/ div=

2.1.4.b  Résultats et interprétation
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Figure 2.15 : températures pondérées par le courant méridien de la convergence (en noir) et de la

divergence (en rouge) en °C sur les 50 ans de la simulation OPA/NCEP. Filtre Hanning sur 2 ans.

Pour la convergence et la divergence totale (5°N+5°S), tiend en moyenne une
température de la convergence de 21.5°C sur 1980-1999 (21.6°C sur 1951-1068) et
température de la divergence de 27.7°C sur 1980-1999 (27.0°C sur 1951-1999)neonc
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différence de température de 6.1°C sur 1980-1999 (5.4°C sur 1951-1999)aria®ons
interannuelles des deux températures sont assez differeatec une tres faible anti-
corrélation de -0.19 (Figure 2.15). La température de la ghwee a une variabilité
interannuelle et une tendance beaucoup plus forte. Onveldes tendances opposées sur les
50 ans de simulation, avec une divergence plus chaude ebawvergence plus froide sur les
20 dernieres années.

Puisque les débits de la convergence et la divergencepsesgue €gaux, aussi bien en
moyenne que pour les variations interannuelles, c’estff@éretice des températures, plutot
gue les températures considérées séparément, qui influeréess échanges de chaleur
méridiens causés par la circulation combinant convergencivergence (cf. 3.1.2). Cette
circulation refroidit la bande équatoriale, puisque dmsxefroides y rentrent et des eaux
chaudes en sortent en surface. Or, les variationsmigelles de la différence de température
et la tendance sur 50 ans sont tres fortes (Figure 2.16)nemme ordre que la moyenne, avec
un minimum de 3.9°C en 1956 et un maximum de 8.1°C pendant liéedmeEl Nifio de
1997. Ces variations auront donc des conséquences trés dartées échanges de chaleur,
gue l'on quantifiera dans la section 3. La différencetdegpératures de la divergence et de la
convergence est de plus liée a la variabilité ENSOe-celinfluencant fortement dans la
bande équatoriale la température de la couche de mélaageaussi la structure thermique et
la profondeur de la thermocline. La comparaison enseat®@malies interannuelles de la
différence de température et 'anomalie interannuella&ST de Nifio3.5 est excellente sur
les 50 ans de simulation, aussi bien pour la variabilis¥Fannuelle que pour la tendance, avec
une avance de la SST de 4 mois (corrélation laggée sur9B931.93). La corrélation entre
les deux est physiquement normale, mais il est surprenaniesjuamplitudes de ces deux
grandeurs physiques, a priori assez différentes et ingegndre des bandes de longitudes
différentes, soient si proches. La température deviergiénce, qui se fait dans la couche de
mélange, est fortement liée a la SST de la bande é@lattavance de 3 mois sur la SST,
corrélation laggée de 0.93) et domine la variabilité deifférence de température. Cela
expligue en grande partie la si bonne comparaison. De reambautres phénomenes
physiques auraient pu modifier ces températures, telseqdéplacement en longitude des
zones de convergence ou de divergence, des changementstifieasibn...mais ils sont
donc négligeables devant la variabilité de la SST dansotieks a 5°N et 5°S. Il est ainsi
intéressant de remarquer qu'a 9°N+9°S, le résultat fisiabssez proche pour les échelles
interannuelles (la différence de température est bienléere&ec la SST de Nifio3.5, avec

une amplitude proche), méme si a ces latitudes, lestivagade la température de la
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divergence en surface sont faibles (a ces latitudéspipérature dans la couche de surface a
des variations interannuelles qui se compensent lorscui'sdliet intégrées de 'Ouest a I'Est

du bassin) et négligeables devant les variations de Ipétatnre de la convergence,

curieusement plus fortes qu'a 5°N+5°S.
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Figure 2.16 : comparaison des anomalies interannuelles de la différence des températures de la
divergence et de la convergence 2 5°N+5°S (en noir, moyenne enlevée : 5.4°C) et de la SST de la région
Niii03.5 (en rouge). Filtre Hanning sur 2 ans.

La bonne comparaison entre différence des températuré8S€t de Nifio3.5 est
intéressante car elle montre que la SST dans le faxigquatorial central-Est peut donner
des informations sur la variabilité de la différence depkrature entre convergence et
divergence, surtout prées de I'équateur. Or, par rapport aoxéds hydrologiques de sub-
surface, la SST est beaucoup mieux échantillonnée spatiatieet est mesurée depuis
beaucoup plus longtemps. Il y a cependant des tendanceg-tedore un peu différentes
selon les produits de SST, surtout avant la période 1940-1956e@ren tout cas comparer
la variabilité interannuelle et la tendance depuis 1950 d&Sla du Pacifigue Est dans

OPA/NCEP a la SST de Reynolds. Les variations intaralles sont trés proches, mais les
variations a long-terme sont trop fortes dans OPA/RICEa SST simulée est trop froide,
surtout avant les années 1970, méme si le modele est radpeEST de Reynolds (cf. Figure
5 de l'article en annexe 2, ou la SST dans OPA/NCEPoagparée a la SST de Reynolds et a
la convergence dans OPA/NCEP). Ces différences sast digtre autre aux trop forts débits
de la convergence, de la divergence et de 'EUC irréalestant 1970 dans OPA/NCEP, qui
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ont un impact sur les échanges de chaleur et sur les bilachateur dans la bande

équatoriale (cf. section 3 ou on quantifiera cet impaet)Yorte augmentation a long-terme de
la différence de température entre divergence et convagaur les 50 ans est donc sur-
estimée dans OPA/NCEP.

Pour les bilans de chaleur, remarquons que lors d'un évané&hhlifio par exemple, la
difféerence de température entre divergence et convergenggmente, rendant le
refroidissement de la bande équatoriale par la converganeaedivergence plus efficace, et
contribue donc a une décharge de chaleur vers les polesgaanl, et inversement pendant
un épisode La Nifia. Cela correspond donc au mécanismectarge-décharge, vu d’'une

maniere différente.

2.2  Variabilité de I'upwelling équatorial

2.2.1 Définition et comparaison avec 'EUC

2.2.1.a  Définition

Dans la section 1, I'étude de la circulation moyennengiagticulier du transport vertical
en fonction de la latitude dans le modéle a mis en évdEscSTCs et TCs, et l'upwelling
eéquatorial. Ce dernier, comparé avec les études obsemelles, est tres réaliste en moyenne
dans OPA/ERS, et légérement sous-estimé dans OPA/NGE$ulation OPA/NCEP sera
cependant celle utilisée pour avoir accés a une plgsidopériode. L'upwelling équatorial se
trouve principalement a I'Est de 170°W entre 2°N et 2°S,smest compensé par des
downwelling dans la bande équatoriale entre environ 2° eleSatitude associés aux TCs
dans la couche de mélange, au dessus de 80 m. Nous ne noessamgrpas a ces
recirculations dans la bande 5°N-5°S, qui auront plus effetr d’homogénéiser la couche de
mélange, mais plutdét aux échanges méridiens avec lességura-tropicales. On va donc
définir 'upwelling équatorial total comme étant le transpa@rtical a 80 m entre 5°N et 5°S
et de 170°W au bord Est du bassin. Le choix de la profonde80 de permet d’étre en
dessous des TCs et d’étre a peu pres au niveau du bas dehladeuélange. Bien entendu,
le bas de la couche de mélange varie en longitude edi&timais le choix de la profondeur
influe peu sur le résultat : a 40 m, la moyenne de l'upmglieste la méme (25 Sv) et la

variabilité interannuelle change tres peu. La différenceagiabilité entre 'upwelling a 40 m
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et celui a 80 m est ainsi plus faible qu’entre l'upwglisur 5°N-5°S et celui sur 9°N-9°S
(Figure 2.17). On calcule I'upwelling a 'Est de 170°W pour pouleicomparer a 'EUC a
170°W qui l'alimente. On perd donc un peu de l'upwelling total deud'€®d a I'Est en
moyenne (28 Sv au lieu de 25 Sv a 'Est de 170°W), et sa Jaéiast [egerement différente.
Enfin, le choix en latitude 5°N-5°S permet lui-aussi d&vitie prendre en compte les TCs.
Dailleurs, prendre la bande 9°N-9°S donne une moyenne (26 Sguade 25 Sv) et une

variabilité interannuelle trés proches, légerement supésgFigure 2.17).

2.2.1.b Variabilité du transport de masse, comparaison avec I'EUC
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Figure 2.17 : anomalies interannuelles des débits (Sv) de I'upwelling équatorial a 80 m de 170°W a
P’Est du bassin, de 5°N a 5°S (en rouge) et de 9°N a 9°S (en bleu), et de PEUC a 170°W (calculé jusqu’a
360 m, en noir).

La variabilité interannuelle de l'upwelling équatorial ainsiiniéfest forte, et est
logiquement corrélée a la variabilité ENSO. Lors d’'unnéwent El Nifio, on observe bien
une anomalie de downwelling, I'ajustement dynamique sariaipar les ondes équatoriales.
L’'upwelling, alimenté par 'EUC, a un débit tres comparabl&8C, aussi bien en moyenne
(25 Sv au lieu de 27 Sv (25 Sv) pour 'EUC calculé a parti3é@ m (270 m)) qu’en
variabilité interannuelle, avec une avance de 2 mois (€i@ut7). Par conservation de la
masse, 'upwelling équatorial et 'TEUC qui l'alimente daiveétre presque égaux en régime
stationnaire (des études observationnelles font cepeadpataitre un léger downwelling a la

base de I'EUC (cf. chapitre 1, section 2). Ce rés@shatdonc toujours cohérent avec le fait
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que le régime est quasi-stationnaire pour les variatiotsraimuelles dans la bande
équatoriale. L'upwelling est d’abord influencé par les ondes dmigr mode barocline, qui
se propagent beaucoup plus vite que les ondes des modes banolciné€sevés qui vont
influencer le débit de 'EUC. Si des ondes de Kelvin stBEes par une anomalie dans
I'Ouest du bassin, la différence des temps de propagatisi’iZet peut expliquer 'avance de
l'upwelling a 'Est de 170°W sur 'TEUC a 170°W.

En tendance a long-terme sur les 50 ans de la simulatRAVNZEP, l'upwelling
équatorial diminue fortement, comme I'EUC, la convergeatda divergence. On peut
comparer I'estimation de McPhaden et Zhang (2002) de l'upwediguatorial de I'Ouest a
lEst du Pacifiqgue de 9°N a 9°S au calcul sur la mémeorégt les méme périodes dans la
simulation (Tableau 6). L'estimation de McPhaden et Zhdaitg a partir d’observations
hydrologiques et de plusieurs produits de vent a 9°N et 9°Sseutiles hypotheses
simplificatrices fortes et doit donc étre compareecgprécaution avec la simulation. On voit
la encore que la forte diminution de l'upwelling entre 1956-65 et ¥976st irréaliste. Elle
semble plus réaliste ensuite. Dans le modele, on mabdgas de fortes diminutions entre les
décennies 1980-89 et 1990-99. On remarque aussi que l'upwelling estsBoés-en
moyenne dans la simulation, comme on l'avait déja rqu@adans la section 1.

Tableau 6 : comparaison de I’estimation de McPhaden et Zhang (2002) de 'upwelling équatorial de

I’Ouest a I’Est du Pacifique de 9°N a 9°S au calcul sur la méme région et les méme périodes dans la

simulation OPA/NCEP. Unités : Sv.

1956-1965 1970-1977 1980-1989 1990-1999
McPhaden et Zhangi] + 6 47 5 42 + 4 355
(2002)
Simulation 40 34 31 29
OPA/NCEP

2.2.2  Etude de la température de I'upwelling

2.2.2.a  Définition

Les eaux upwellées apportées par 'lEUC et alimentasddahe de mélange peuvent étre
plus ou moins froides. Leur température peut étre défimenmela température pondérée par
le transport vertical de 'upwelling équatorial. De la reémaniere que pour la convergence
et la divergence, il faut filtrer (filtrage Hanning sur 2)aestransport de chaleur avant de le

diviser par le débit de 'upwelling, pour que la températuraragens physique:
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Cette température est importante pour le bilan de chalelar ariche au dessus de 80 m
dans le Pacifigue Est. Elle peut dépendre de nombreux phéesnmtysiques et de
nombreux parametres, comme les températures de la coeichélange et de la thermocline,
la profondeur de la thermocline, l'intensité de l'upwelliniylae région ou il a lieu... La
paramétrisation de la température des eaux upwellées dansdeses théoriques d’El Nifio
est donc trés variable et y est un parametre tres temgpru’il est difficile de connaitre
guantitativement. Il est donc intéressant d’étudieedetinpérature.

Avec cette définition dynamique, qui dépend de lintensit@l®ae l'upwelling, on
obtient une température moyenne de 21.8°C sur 1951-1999 (22°C sur 1980-1999),
intermédiaire entre la SST a 'Est du Pacifique d’env26°C et la température de 'TEUC de
17°C. Cette moyenne dépend bien sir de la profondeur choisiel'mowelling, mais la
variabilité interannuelle de la température de l'upwelling nglea peu, son amplitude
s’affaiblissant si 'on se rapproche de la surface (and0l'amplitude des variations

interannuelles diminue de 25%).

2.2.2.h Variabilité interannuelle et tendance

La variabilité interannuelle de la température de l'upwelksg forte, avec une légere
tendance a long-terme (Figure 2.18). Cette variabilitéanteielle peut étre expliquée par la
forte variabilité de la température de la couche de mélatme; de la SST dans I'Est du
Pacifique, la variabilité interannuelle de la température/EHEC étant plus faible. La
température de l'upwelling a des variations en avance denviranois sur la SST de
Nifio3.5.

Par contre, le réchauffement a long-terme de la teatyre del'upwelling est plus faible
gue celui de la SST. Le fort refroidissement des ealbEtEC peut expliquer ce plus faible
réchauffement des eaux de sub-surface. Ainsi, une régndsiinéaire de la température de
l'upwelling a partir de la SST de Nifi03.5 et de la températierd EUC a 170°W donne
d’assez bons résultats, avec des coefficients deouOla SST et de 0.6 pour la température
de 'EUC (résultats calculés pour les anomalies spétéode 1951-1999, corrélation : 0.77,

rmsdiff : 0.58°C). Cette différence des impacts des vait@biinterannuelle et a long-terme
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de la température de 'EUC sur le Pacifique Est se retraueesque I'on quantifiera les

échanges de chaleur pour le Pacifique Est dans la section 3.2.
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Figure 2.18: variabilité interannuelle et a long-terme de la température de I'upwelling équatorial (en
noir, en °C), comparée a la SST de Nifi03.5 (en rouge), a la température de PEUC a 170°W (en vert, EUC
calculé jusqu’a 360 m) et a sa régression hilinéaire avec ces 2 grandeurs avec des coefficients respectifs de
0.9 et 0.6. Les moyennes ont été soustraites et un filtre Hanning sur 2 ans a été appliqué.

D’un point de vue observationnel, remarquons qu’il est diffigile d’avoir acces a la
température des eaux upwellées et a sa variabilité. [Ransodiéle, on peut connaitre sa
variabilité a partir de la SST dans le centre-Est dufifaeiet de la température de 'EUC. Il
est donc intéressant d’avoir de longues séries tenpoide la température de 'EUC, grace
aux données TAO de U et T a l'équateur, qui, combinées @&geolservations de SST,
peuvent donner acces a la variabilité de la températereaiex upwellées. La relation entre
température de l'upwelling, SST et température de 'EUC, adEpependant de la longitude
considérée pour 'EUC, et le choix de celle-ci est irtguair Ainsi, la forte tendance négative
observée pour la température de 'EUC sur les 50 ans de @ENNliminue un peu de
170°W a 140°W, et devient méme positive a 110°W (la tendance defngeur de la

thermocline a I'Est du Pacifique y est différente).
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2.3 Variabilité du courant équatorial Sud ( SEC)

Le courant équatorial Sud (SEC) est en moyenne vers EQaser 2 branches Nord et
Sud et a un minimum local a I'équateur, et se trouve daneuahe de mélange. Le SEC
rentre aussi en jeu dans les cellules de circulationmdi@ane, puisqu’il est alimenté par les
eaux upwellées dans le Pacifique Est lors de leur divergensdegepbles. On s’intéresse ici
surtout a la variabilité du SEC dans le Pacifique cergralterme de transport et de
température, pour pouvoir ensuite étudier les conségsiesize le bilan de chaleur du
Pacifique Est. Comme le SEC a une extension latitudingdertante, contrairement a 'lEUC,
'extrapolation méridienne a partir des données TAO da U a I'équateur est difficilement

envisageable. On étudie donc ici le SEC uniquement dans ldenode

2.3.1 Définition

Pour cette étude, ou I'on veut estimer la variabilité dC 8&ns le Pacifique central et les

échanges de chaleur associés avec le Pacifique Est danxdla équatoriale, on le définit de
maniere assez simple, comme tous les courants zontex58N et 5°S a 170°W au dessus
de lisopycne 24.25 kgffnet ne faisant pas partie de 'EUC. Prendre d’autresrest par
exemple limiter la profondeur a 150 m au lieu de prendre téreren densité, change tres
peu les résultats, avec une baisse négligeable du SEC drerWiBo Sv. Ces critéres
définissent bien le SEC dans la plupart des conditionsqiruie seul critere de courant est
implicitement dans I'élimination de 'EUC, le SEC aimfini peut étre parfois vers I'Est,

notamment pendant les évenements EI Nifio.

2.3.2 Deébit du SEC. Comparaison avec 'EUC et 'upwelling.
Le débit du SEC a 170°W a une moyenne de 9.5 Sv vers 'OuesO®NCEP sur
1980-1999, donc bien inférieure a 'TEUC et 'upwelling. Seule faiide portion, un peu plus

d’'un tiers, des eaux apportées par 'lEUC via l'upwelling éqistpassent donc par le SEC
en moyenne. Par contre, la variabilité interannuellSEC a 170°W est tres forte, avec des
minima, voir des renverses vers I'Est pendant les févenements El Nifio, comme par
exemple en 1982 et en 1997 (Figure 2.19). Ses variations salairssna celles de 'EUC et
de l'upwelling équatorial, avec une amplitude plus forte. &goons que méme en régime

guasi-stationnaire, lorsque l'ajustement océanique est,étabjui est le cas dans la bande
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équatoriale aux échelles interannuelles, le SEC n’eshguaesssairement égal a 'upwelling a
lEst et a 'lEUC, puisque toutes les eaux upwellées resqrd pas par le SEC, ce dernier

pouvant étre de plus alimenté par la variabilité d’autresacus.

1 . L L L |
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Figure 2.19 : variabilité interannuelle du débit du SEC (en rouge, positif vers I’Ouest, en Sv)
comparée A PEUC a 170°W (en noir, calcul jusqu’a 350 m, positif vers I’Est) et a 'upwelling équatorial a
PEst de 170°W entre 5°N et 5°S a 80 m (en bleu). Les moyennes ont été soustraites et un filtre Hanning sur
2 ans a été appliqué.

Le SEC est causé dynamiquement par la tension de vewdlez@&quatoriale. La
covariabilité du SEC avec I'EUC et lupwelling, et lavande SEC et de l'upwelling sur
'EUC, peut étre expliquée qualitativement par la varig@bihterannuelle du vent zonal sur
5°N-5°S, qui force des ondes de Kelvin et de Rossby, notamoedles du premier mode
barocline, rapides, qui vont modifier le SEC. Desatayns du vent zonal hors équateur
peuvent aussi modifier le SEC (Richardson et al., 199%n Pobint de vue plus théorique, le
modéele linéaire de 'TEUC de McPhaden (1993), dont les apprtiginsasont quand méme
beaucoup moins valables pour la surface que pour 'EUC, domiebit du SEC égal a 1.1
fois celui de 'EUC. Le SEC varie donc bien dans ce reltigéairement avec la tension de

vent zonale et son fetch.

2.3.3 Température du SEC

Le SEC apporte les eaux de la couche de mélange, qui secoatiffées dans la couche

de mélange depuis leur upwelling a I'Est, vers le PacifiquestO&®ur I'étude des échanges

de chaleur, il faut définir la température pondérée pamatesport zonal du SEC. Cependant,
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méme avec un filtre Hanning sur 2 ans, le débit du SEC peudreerse renverser. La
variabilité interannuelle de la température du SEC ne et étre étudiée simplement et ne
sera pas présentée ici. Par la suite, seule la moyeenk température du SEC nous
intéressera, pour I'étude des échanges de chaleur avacifigi®e Est dans la section 3.

Avec les criteres de définition du SEC présentés préadéem on obtient une moyenne
de la température du SEC a 170°W de 27.2°C sur 1980-1999 (26.2°C sur 1951-1999). Ce
eaux sont donc en moyenne 10 a 11°C plus chaudes lorsqatatileat du Pacifique Est, que

lorsqu’elles y sont rentrées par 'EUC.

2.4 Remarques sur la comparaison convergence/divergence/

EUC/upwelling équatorial/SEC

2.4.1 En débit
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Figure 2.20 : mode dominant de covariabhilité de la SST (en haut, en °C) et de la tension de vent (en
bhas) (Mantua et Battisti, 1995). Les diminutions, associées 2 une phase positive de ce mode, de la
convergence dans la pycnocline (en rouge), de la divergence en surface (en bleu), du débit de PEUC (en

noir), de 'upwelling équatorial et du SEC (en vert) ont été représentées schématiquement (anomalies).
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Nous avons vu dans cette section la trés bonne corspargiour la variabilité
interannuelle des transports de masse de la convergend®,ddergence, de 'EUC, de
l'upwelling équatorial, et dans une moindre mesure du SEC, lddrende équatoriale 5°N-
5°S. Pour ces basses fréquences, on a vu que l'ajustéymarique du bassin devenait
linéaire et quasi-stationnaire. L’'application de théolieSaires simples permet de montrer
gue ces débits varient interannuellement tous linéaireeaxd la tension de vent zonale et
parfois son rotationnel, intégrés en longitude, avec defficients de proportionnalité tres
proches. On peut résumer la covariabilté de ces trassp@ausée par la variabilité
interannuelle des vents sur la Figure 2.20.

Cependant, le mode de variabilité montré sur cette figsir@iree vision simplificatrice,
sans propagation et symétrique au premier ordre. Les déplsaga quelques mois observés
entre les transports (Tableau 7) peuvent ainsi étre eggligar une interprétation ondulatoire
gualitative et par des déphasages entre le vent zongtérzénalement a 5°N, 0°ou 5°S. Les
variations du vent zonal donc de la divergence d’EkmafNacausent les variations de la
divergence en surface et de lupwelling équatorial, donc @esgorts de chaleur vers la
couche de mélange dans le Pacifique central-Ouest, quinemirdes variations de la SST
avec un retard de 5 mois. Dans le méme temps, lesioasiatu vent zonal dans le Pacifique
central-Ouest a 0° forcent les variations de 'EUC dansentre du Pacifique. Le SEC est
influencé par le vent zonal a I'équateur et hors equat@uconvergence dans la pycnocline
est une réponse globale géostrophique plus lente au veal inbégré sur toute la bande
équatoriale. Ces déphasages sont en accord avec le snéeatd Kleeman et al. (1999) qui
suggerent que ce sont des variations de transport dansniehérde surface des STCs
(« upper branch ») et de l'upwelling équatorial, causées pamlezonal, qui sont en avance
sur la SST de Nifio3.5 et sur les variations de la brancielag@ycnocline des STCs (« lower
branch »), méme si eux ne regardaient que les échetiesirtdes et une bande de latitude
plus large. Cependant, tout cela n’explique pas pourquealéations du vent zonal donc du

transport d’Ekman sont en avance a 5°N.

166



Tableau 7 : déphasages et corrélations laggées avec la SST de Nifi03.5 de OPA/NCEP des différentes
« branches » des cellules de circulation 3D dans OPA/NCEP associée 2 PEUC et de leurs causes
physiques : le vent zonal intégré de I’Ouest a I’Est du hassin (vents NCEP) a 5°N et 5°S (<>-divergence
d’Ekman), sur 5°N-3°S (=>influence sur la convergence géostrophique) et le vent zonal intégré sur 120°E-
160°W a 0° (qui force les variations de PEUC a 170°W, cf. chapitre 4). Les valeurs ont été classées en
fonction de leur avance sur la SST par ordre décroissant de la gauche vers la droite. Les lags et
corrélations ont été calculés sur la période 1980-99 avec les valeurs filtrées avec un filtre Hanning sur 2

ans.

Ty de| Divergence Upwelling| SEC a 1 intégré EUC & 1y de| Convergence 1, de
I'Ouest & en surface equatorial| 170°W sur 170°W |I'Ouest |dans la I'Ouest a
'Est  a&| 5°N+5°S | (170°W- 120°E- a [I'Est|pycnocline |[I'Est a
5°N Est, 5°N- 160°W a sur 5°N-| 5°N+5°S 5°S
5°S) 0° 5°S
Avance sur 6.5 mois | 5.5 mois | 5 mois 4.5 mois | 4.5 mois |3 mois | 1 mois | 0.5 mois -2 mois
la SST de
Nifi03.5
Corrélation| 0.77 -0.82 -0.92 -0.92 0.78 -0.85 0.97 -0.93 0.85
laggée

Pour les tendances a long-terme sur les 50 ans de laagonulon a vu que tous les
transports associés diminuaient fortement et que ladaigant environ 1975 était irréaliste.
Cette tendance est causée par la baisse des vents IWE€HFRuUS, cette forte baisse de la
circulation associée aux STCs entraine une diminutiofiaggort d’eaux froides vers la
bande équatoriale et de I'export d’eaux chaudes hors debeettie. Cela est une des causes
de 'augmentation trop forte dans la bande équatoriale 8&Tadu modele par rapport a la
SST de Reynolds, vers laquelle la SST du modéle est pouaiapelée (cf. article en annexe

2). On reviendra sur ce probleme dans la section 3.

2.4.2 Entempérature

Nous avons vu dans cette section que les températuréérpen par le transport ont des
variations interannuelles fortement liées a la SSiAsda Pacifique Est et a la variabilité
ENSO. Ainsi, la différence de température de la convemyest de la divergence a des
anomalies interannuelles et a long-terme égales ascddlela SST de Nifio3.5. Cela est
valable aussi pour la température de l'upwelling et dans wiedne mesure pour le SEC
pour les variations interannuelles, mais pas pour leudatees. La température de 'EUC est
par contre peu corrélée a la SST, puisqu’on a vu dans léreh&gu’elle variait linéairement

avec la différence entre la profondeur de la thermoglirmtherme 20°C) et la profondeur
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de 'EUC. Le refroidissement a long-terme de la tentpéeade 'EUC pourrait expliquer une
part de la tendance a long-terme de la température de lliqgvequatorial.

Ces variabilités en température, associées a la iabilwé des transports de masse,
auront forcément de forts impacts sur les bilans de metssie chaleur dans le Pacifique
égquatorial, que I'on va s’attacher a quantifier dansdé@sesuivante. De plus, ces variabilités
sont pour la plupart corrélées avec ENSO, et lomavégs interprétations possibles pour

comprendre certains mécanismes d’ENSO.

3 Conséquences sur les échanges de masse et de chaleu

3.1 Bilans de masse et de chaleur de toute la bande équatoriale du

Pacifique

3.1.1 Bilan de masse

1980 1985 1990 19935

Figure 3.1 : comparaison pour la bande équatoriale au dessus de I’isopycne 26 entre la variation de
volume (en Sv, en noir) et la somme de tous les transports de masse, incluant le transport diapycnal
vertical A travers ’isopycne 26 (en rouge). La différence entre les deux courbes (en bleu) est due aux
erreurs inévitablement induites par DPutilisation des champs mensuels pour faire ce bilan de masse.

Filtrage Hanning sur 2 ans.
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Puisque la bande équatoriale est trés importante pour tddemes de recharge-
décharge, nous allons d’abord étudier son bilan de massecqmaitre le réle des différents
termes de I'équation de conservation de la masse. Lacsuférmée considérée est variable
dans le temps, et les bilans doivent donc étre faits préraution. Les différents transports
de masse sont : les transports latéraux au dessus @gdi®26, aussi bien méridiens a 5°N
et 5°S que par le throughflow, le bilan évaporation-précipiteen surface, négligeable, et le
transport diapycnal vertical a travers 'isopycne 26stmme de ces transports doit étre egale
a la variation du volume de la boite due au déplacemehisdpycne 26. En comparant ces
deux termes (Figure 3.1), on voit gu’ils sont presque égaux,aglonte bilan est relativement
bien fermé. L'utilisation des sorties mensuelles dégreints champs du modele explique la

différence entre les deux termes.

—B.0 T T T T T T T T T T T T T T T T T T T
1980 1985 1990 1993

Figure 3.2: les différents termes du hilan de masse (en Sv) de la bande équatoriale: la variation du
volume de la boite (en noir), la somme des transports méridiens rentrant a 5°N et 3°S (en rouge), le
transport vertical rentrant par ’isopycne 26 (en vert) et le transport de masse sortant par le throughflow
(en bleu). Filtre Hanning sur 2 ans.

Apres cette vérification, on peut comparer la somme tdmssports méridiens, qui
correspond a la différence entre la convergence evdaggnce étudiées précédemment et qui
est nulle en moyenne, a la variation de volume deite fFigure 3.2). La majeure partie de la
variabilité interannuelle de cette derniere est bien eapsé les transports méridiens. Le

transport diapycnal vertical rentrant dans la boite 8eS4.est compensée en moyenne par la
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sortie d’eau par le throughflow, composé de 2 passages, urmpptiatiun plus faible, dans la
grile ORCA, avec un total de 4.0 Sv. Cela est normah @gioint de vue de la circulation
générale. La circulation interocéanique fait bien iam un upwelling d’eaux
intermédiaires, qui est pris en partie en compte dansafesport diapycnal au niveau de
isopycne 26, et ces eaux vont ensuite, apres reation| sortir par le throughflow. Bien
entendu, cette égalité en régime stationnaire n'est phlable pour les variations
interannuelles (Figure 3.2). Les différences entre ces ttangports contribuent aussi a la
variation du volume de la boite.

Le bilan de masse de la boite de volume variable étudiée, fermé, montre donc
gu'une grosse partie de la recharge-décharge des eaux dada équatoriale de densité
potentielle inférieure & 26 kgfest due & la différence entre convergence et divergence.
Cependant, on ne peut relier cela directement au méadismecharge-décharge de la bande
éguatoriale en eaux chaudes, bien moins denses, au detstisedmocline. Pour cela, il faut

plutét regarder le bilan de chaleur et les variations dtecoren chaleur de la boite étudiée.

3.1.2 Bilan de chaleur

3.1.2.a I ’équation de chaleur et ses différents termes
La boite étant de volume variable, le bilan de chaleur &oé calculé rigoureusement.
L’équation de chaleur locale doit étre étendue de maniatbématiquement rigoureuse a

toute la boite :

pC VJIL<26(6 T101) .dxdydz:JIMmEm alxdy

+ o iref). + o
p('vJ]:T<26,5°N+5°S(T Tf) v wixdz M'v.[[’<26,zhmughﬂf’w

+J-L Eiﬁ_hnr RIIIS’ +J-L Fdiﬁ"_verl mdy
<26,5°N +5°S+throughlow =26

ou p est la densité de I'eau, Cv est la capacité calorifique massique de, I'Ea est une

(T =Ter).u dydz+pC vﬂ;_%( T =Trer) wadxdy

température de référence, efisfor et R ver SONt les flux de diffusion horizontale et

verticale.
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Figure 3.3: les différents termes du hilan de chaleur de la bande équatoriale 3°N-5°S du Pacifique, au
dessus de I’isopycne 26 : intégrale sur le volume de la hoite de la dérivée de la température en rouge,
transport de chaleur en surface de I’atmosphére vers I’océan en vert, transport de chaleur advectif
océanique en noir, somme de ces deux transports de chaleur en bleu clair. La faible différence (en bleu
foncé) entre cette somme et la variation de température de la boite montre que le hilan est bhien fermé.
Unités : pétawatts (10" W), Filtrage Hanning sur 2 ans.

On intégre sur le volume la dérivée temporelle de lapéeature. Remarquons
limportance de l'ordre des opérations: dérivation temp@m@lant intégration sur le volume.
Ces opérations, inversables dans le cas d’'un volume fixie, sent plus dans le cas présent.
D’un point de vue physique intuitif, cela correspond a f@réilan de chaleur d’'une boite
fixe a un instant donne. Par conséquent, le flux de whaégtical advectif prend en compte a
la fois les flux isopycnhaux et diapycnaux. Pour latébaonsidérée dans la simulation
OPA/NCEP, on a vérifie que les termes de diffusionizootale et verticale sont tres
négligeables devant les termes advectifs. Cela peuexdptigué par les faibles gradients en

profondeur au niveau de l'isopycne 26 et sur les bords latéealaxboite. On a donc :

pC VJIL<26(6 Tlo1) .dxdydz:JImface Famdbxdy

+poC VJ-L<26,5°N+5°S(T —Ter).v wxdz+ pC vﬂ; (T =Ter).u dydz+pC vﬂ;:%( T =Trer) wadxdy

<26, throughflow

Il faut noter que les transports de chaleur advectifs prisoepte séparément n'ont pas

de sens physique, puisqu’ils dépendent du choix de la températugégmce. Par contre,
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leur somme est indépendante de la température de réfeignace a la conservation de la
masse, et a un sens physique. Cette somme est négasigaepia circulation océanique a
tendance a refroidir la bande équatoriale en transfdealat chaleur vers les péles. Elle est en
moyenne compensée par le transport de chaleur en surfsitié patmosphere réchauffant
locéan dans la bande équatoriale. Les variabilitéstidasports de chaleur océanique et
atmosphérique ne sont par contre pas égales, et sonimpsgiantes I'une que l'autre. La
différence entre les deux est presque €gale a la vardtidempérature de la boite (Figure
3.3). Le bilan de chaleur est donc quasi-fermé, mémesiutilise uniquement les sorties

mensuelles des champs.

3.1.2.b Transport de chaleur associé a la circulation méridienne convergence/divergence
Nous avons vu que la convergence dans la pycnocline etdegdnce en surface sont
presque égales, aussi bien en moyenne qu’en variabilité, dpportant des eaux froides dans
la bande équatoriale et l'autre exportant des eaux chaudsslegempdles. Pour pouvoir
analyser plus physiqguement les échanges de chaleur asadamée circulation méridienne et
connaitre les causes physiques de leurs variabilités, oneptmoter ces échanges par le
produit du débit, soit de la convergence, soit de la divergeanec la différence des

températures pondérées par le courant méridien de la genceret de la divergence :

Foneridien=0C VJIB (7' =Toer).v dxdz

N+5°S,0<26

=pC v_[_l:zw,5°zv+5°s( T =Tr).v dxdz+pC VJI (7 =Ter).v wlxdz

onv,5°N +5°S
= 0CV(=Da( Tae="Trer) + Dol Teom=Trer))
Or, Diw=Dconv, d'OU :

Foneridien=—PCVDaio( Tetio—Teonv)

==V Deom Titv—"Toom)

Ces deux estimations du flux de chalewgfen associé a la circulation méridienne ont
un sens physique et sont d'ailleurs bien indépendantes daenfz@tature de référence. La
différence entre ces deux estimations donne une évaluat® l'erreur induite par
'approximation. Elle est faible, et quasi-nulle en maye (Figure 3.4). On peut comparer ces
estimations au transport de chaleur de chaleur total érdeanrs la boite. Le transport de
chaleur associé a la convergence et la divergence psijdaire contribution au transport de
chaleur total océanique entrant dans la boite, aussi dremoyenne qu’en variabilité

interannuelle. L’estimation paFmsider~—pCvDa(Tav—1cow) @ la variabilité la plus proche de
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celle du transport de chaleur total océanique. Le resterdidiesement par 'océan est causé
par la circulation associée aux eaux froides entrantepfond de la boite. Elles sortent en
moyenne par le throughflow, mais aussi interannuellemeregdiords méridiens de la boite
a 5°N et 5°S.

,D ‘GO 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
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Figure 3.4: transport de chaleur associé a la convergence/divergence, estimé soit par
Fméridien:_ﬂ/'\)])div(’Tdiv_’rcnnv) (en PW, en bleu), soit par Fméridien:_WVDcnnv(’Tdiv_’]Z‘nnv) (en PW, en

rouge), comparé au transport de chaleur total advectif océanique rentrant dans la hoite (en PW, en noir).

Filtrage Hanning sur 2 ans.

3.1.2.c Importance relative des anomalies de débit et de température

Les anomalies interannuelles du transport de chaleuri@sstecconvergence/divergence
peuvent avoir deux causes difféerentes, soit la vari@biltlu débit de la
convergence/divergence, soit la variabilité de la difféeede température entre divergence et

convergence. On peut par exemple écrire :

Fnéridien= _mv (Ddiv( Taiv _Tconv)) ’:_WVDdiv ,( 7_21iv _ionv) _mVﬁdiv( Taw''— 72‘0;1\),) _WVDdiv,( Taw'— 72‘0;1\),)

Le premier terme représente la contribution des anemdk débit et le deuxieme celle
des anomalies de la différence de température. Ledmnwésiterme est l'interaction non-
linéaire entre anomalies de débit et de températurest etlativement négligeable au premier
ordre. Les contributions des deux premiers termes \atdmbilité totale du transport de

chaleur associé a la convergence/divergence sont testeelix aussi importantes lorsqu’on
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les compare, et ne sont pas corrélées, s’opposant péfigisre 3.5). Par exemple, la
diminution du refroidissement de la bande équatoriale pamtevergence/divergence fin
1996-début 1997, avant I'événement El Nifio, est due dans un pitemmigs a une baisse de
la difféerence de température entre divergence et conwarggetite période La Nifa), puis
début 1997 a la baisse du débit de la convergence et de la doeefder a la diminution des
alizés). Pour les tendances a long-terme, le réclmeaffede la bande équatoriale causé par la
forte baisse du débit de la convergence et de la divergesicecoenpensé par le
refroidissement di a laugmentation de la différencetatapérature entre divergence et

convergence.
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Figure 3.5: contributions de la variabilité du débit de la divergence (—OCVDa(Tiv—Teom) , en PW,
en rouge) et de la variabilité de la différence de température entre divergence et convergence

(—pCdeiv(wa—Tmnv), en bleu) au transport de chaleur associé a la convergence/divergence (en noir)

estimé A partir de la formule Frsrigien=—0CVDan(Taiv—Teon) . Filtrage Hanning sur 2 ans.

3.1.2.d  FEtude du flux de chaleur atmosphérique

Dans le Pacifique équatorial, plusieurs études ont montréleqfiex de chaleur de
'atmosphere vers 'océan en surface répond directem@ntvariations de la SST, en ayant
tendance a les amortir. Dans le modele, il s'avere gualtiabilité interannuelle du flux
atmosphérique dans la bande équatoriale est essentiellpeeigé dans le Pacifique Est, et
s’oppose bien aux variations de SST. Les variationsainterelles du flux atmosphérique sur

toute la surface de la boite et de la SST de Nifio3.5 diekmsont trés bien anticorrélées
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(corrélation : —0.93, coefficient de régression linéak@16 PW/°C). Remarquons que cette
anticorrélation dans le modele est biaisée par le rapgpeb8T de Reynolds. Dans le modele,
le transport de chaleur en surface par 'atmosphére piestipalement qu’'une réponse aux
variations de SST, et ce sont les transports de chplufocéan qui sont la cause des

variations du contenu de chaleur de la bande équatoriale.

3.1.2e Remarques

L’étude du bilan de chaleur a permis de bien vérifier que t@hardfement par
atmosphere de la bande équatoriale était compensé esnm@ypar un refroidissement par la
circulation océanique, et que les difféerences dans leuiatigas entrainaient des variations
de température dans la boite. En outre, le refroidissepar 'océan est en grande partie
causeé par l'apport d’eaux froides par la convergence et Fegfaux chaudes en surface par
la divergence, aussi bien en moyenne qu’en variabilité.flive atmosphérique répond
directement aux variations de SST dans I'Est en s’y sgqupo Par contre, la variabilité du
transport de chaleur associé a la convergence/divergehgdus complexe a analyser. Elle
est due aussi bien aux variations de débit que de températuaecdeviergence et de la
divergence. Or, nous avons vu que les débits de la conecergg¢rde la divergence sont
plutét anticorrélés a la SST dans I'Est, et que lamdiffée de température entre divergence et
convergence est corrélée a la SST dans I'Est. Awesidant un événement El Nifio, la baisse
des débits aura tendance a réchauffer la bande équateritdairfant une recharge en eaux
chaudes), alors que l'augmentation de la difféerence deéeature entre divergence et
convergence aura l'effet contraire (décharge). Ajoutéla & flux atmosphérique répond aux
anomalies chaudes de SST en refroidissant la bande égleatiraura lui aussi un effet de
décharge (en accord avec Sun, 2000, 2003). Les variabilités bies etédes températures
étant un peu différentes et déphasées, leurs conséquersmag pas tres bien anticorrélées et
n’interferent pas toujours de maniere destructive (Figure 88 en général une recharge
juste avant et au début d'un El Nifio, et une décharge peladphaise mature et la fin d’El
Niflo. Les variabilités de la convergence et de la divemesit terme de débit et de
température interagissent donc de maniere complexe eesrconséquences importantes sur
le bilan de chaleur de toute la bande équatoriale. Céatide énontre que les modeles
théoriques d’ENSO « shallow water » devraient étre amé@si pour pouvoir prendre en
compte cette circulation méridienne de convergence/dineeg&rés importante, notamment

pour les mécanismes de recharge-décharge de la bande équ§bari@xemple, Jin, 1997a).
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3.2 Bilan de chaleur du Pacifique tropical Est. Role de PEUC

3.2.1 Bilan de chaleur

Apres s’étre intéressé a la bande équatoriale considaréeson ensemble, nous allons

maintenant étudier le Pacifique équatorial Est, qui joueblen particulierement important
dans la variabilité ENSO. Ce sont la que les anomali&Sdeles plus fortes apparaissent. Or,
la couche de mélange du Pacifique Est est alimentée en fe@des par [IEUC via
l'upwelling équatorial. Ces eaux divergent ensuite en serfaour ressortir notamment a
I'Ouest vers le Pacifique central par le SEC. Pour quangt comprendre physiquement les
échanges de chaleur associés a 'EUC, il est donc deiléaire le bilan de chaleur du
Pacifique Est.

La boite que I'on définit est comprise entre 170°W (longitddePacifique central pour
laguelle il existe des données in situ qui nous ont permialider FTEUC dans le modele et
qui se trouve a I'Ouest de l'upwelling équatorial) et le Hestidu bassin, et entre 5°N et 5°S.
L’EUC est estimé a partir d'une profondeur fixée de 270 m dendonnées. Dans le modele,
nous avons vu qu’il vaut mieux prendre une profondeur de 360 m pendrp en compte
tout 'EUC. Ici, on délimite la boite a 312 m de profondéniveau de grille de la vitesse
verticale).

Le bilan de chaleur sur cette boite, fait de la méme émangue pour la bande
équatoriale, est presque fermé, la somme des transportehaleur océanique et
atmosphériques étant presque égale a la dérivée temporddidadapérature intégrée sur le
volume de la boite (Figure 3.6). La différence entre lesxdfaible, est la encore inévitable,
puisque I'on utilise des sorties mensuelles. Le trangj@chaleur océanique refroidit bien le
Pacifique Est et compense en moyenne le réchauffemebdtpaosphere. Par contre, pour la
variabilité interannuelle, la contribution du transport ad®leur océanique est bien plus
importante que celle du flux en surface de 'atmosphergraicement au bilan de chaleur de
toute la bande équatoriale. On va maintenant étudiedlée de 'EUC dans cette forte

variabilité du transport de chaleur océanique.
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Figure 3.6: les différents termes du bilan de chaleur du Pacifique équatorial Est (5°N-5°S, de 170°W
a I’Est du Pacifique, au dessus de 312 m): intégrale sur le volume de la hoite de la dérivée de la
température en rouge, transport de chaleur en surface de I’atmosphére vers I’océan en vert, transport de
chaleur advectif océanique en noir, somme de ces deux derniers transports en bleu clair. La faible
différence (en bleu foncé) entre cette somme et la variation de température de la hoite montre que le bilan

est hien fermé. Unités : pétawatts (10" W). Filtrage Hanning sur 2 ans.

3.2.2 Echanges de chaleur associés a 'EUC

3.2.2.a  Estimation des anomalies des transports de chaleur advectifs

La variabilité interannuelle du débit et de la températuddetiC est trés importante et a
forcément des conséquences sur les échanges de chaleler Raeifique Est. Or, nous avons
vu dans la section 2 que les variabilités interannuellesiéleiss de 'TEUC et du SEC étaient
assez proches a 170°W, celle du SEC étant un peu plus fateque 'EUC est
anormalement fort, le SEC, qui exporte des eaux chaudes cho Pacifique Est, est
anormalement fort. De la méme maniere que pour la cgeree et la divergence, on peut

estimer le transport de chaleur de la circulation aésacl'EUC et au SEC par la formule :

Fie=—pCvDrue(Tsee=Tar)
Puisque l'on s’intéresse d’abord au réle de 'EUC, olisatie débit de 'EUC, et non

celui du SEC, pour estimer le transport de chaleum eiecprend pas en compte les variations
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de la température du SEC, qui sont difficiles a évaluertigge2.3). La variabilité
interannuelle de cette estimation peut étre comparéeaasport de chaleur océanique total
rentrant dans la boite (Figure 3.7). La variabilité dugpant de chaleur associé a 'lEUC
explique une part importante de la variabilité totale cavependant un retard de plusieurs
mois. L’adéquation est relativement bonne, malgré legdaapproximations (on néglige les
transports verticaux au fond de la boite et les tratspoéridiens). La comparaison a aussi
été faite avec le transport de chaleur océanique cafmué une boite n'incluant que la
couche proche de la surface, au dessus de 80 m, et estrasssomne. Cela peut étre
expliqué par le fait que l'upwelling équatorial et FTEUC ont diEbits aux variations tres

proches (section 2).
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Figure 3.7: comparaison des anomalies interannuelles du transport de chaleur océanique total

entrant dans la boite Pacifique Est (en PW, en noir) et du transport de chaleur associé a PEUC, calculé en

prenant en compte soit I'anomalie de déhit de VEUC (—pCvDruc(Tsee=Truc) , en rouge), soit I'anomalie
de température de I'EUC (—p(fvﬁmfc(fwc—TEUc) , en bleu), soit les 2 ensemble

(—pCvDruve(Tsze —True) , en vert). Filtrage Hanning sur 2 ans.

3.2.2.b  Importance relative des anomalies de débit et de température de I'FUC
De plus, l'estimation des échanges de chaleur assocl&sU& permet d’analyser
physiguement sa variabilité en distinguant les contribstrespectives des anomalies de débit

et de température de 'EUC. Ainsi, I'estimation du transgerchaleur en ne prenant pas en

178



compte les anomalies de températufeyc=—oCvDruc(Tsre—Tax), a presque la méme
variabilité interannuelle que celle prenant en comptedeations de débit et de température,
Frue=—pCvDruc(Tsre=True) - (Figure  3.7). Cela est normal puisque les anomalies

interannuelles de la température de 'EUC, de l'ordre de @i trés inférieures a la
difféerence de température entre le SEC et lEUC, de ¥rfGnoyenne. Au contraire, les
anomalies interannuelles du débit de 'EUC, de lordre de 10n&wsont pas négligeables
devant la moyenne du débit de TEUC d’environ 25 Sv. Ce résettatres important car |l
montre que lupwelling équatorial, qui influence trés foraile bilan de chaleur de la
couche de mélange a I'Est du Pacifique, est alimenté parU@ @ont les variations
interannuelles en température sont négligeables devaes dal débit pour les transport de
chaleur. Les théories qui privilégient des anomaliesdgérature de sub-surface apportées
par 'EUC et la circulation associée pour expliquernviesations interannuelles ou décennales
de la SST dans le Pacifiqgue central et Est (Gu et Philat@87, Luo et Yamagata, 2001)
semblent discréditées par rapport aux théories privilégias anomalies de débit des STCs
(Kleeman et al., 1999) dans I'étude présente des transpartaldeir associés a 'EUC.

Lorsqu’on regarde les variations a long-terme sur les S0dansimulation, ce résultat
reste vrai pour les variations décennales, mais est mdgné pour les tendances sur les 50
ans de simulation. La forte baisse de la températuréEtdeC|a 170°W ne peut plus étre
négligée devant la forte baisse du débit pour la tendanceandsport de chaleur associé a
'EUC. La forte diminution du débit de 'EUC cause une baidse refroidissement du
Pacifigue Est, donc un réchauffement, en partie compemda paisse de la température de
'EUC. La baisse de la température de 'EUC est due aplune forte diminution de la
profondeur de la thermocline que de la profondeur de 'EUCesus0 ans de la simulation a
'équateur dans le Pacifique central. Or, la baisse du nideda mer, donc de la remontée
importante de la thermocline, semble surestimée dansNBFE? (cf. article en annexe 2). Il
est donc difficile de savoir, avec ces tendances tsmess dans OPA/NCEP, si cette
importance de la température de 'lEUC pour les variatiolomgterme est réaliste. On voit
donc l'intérét de continuer les mesures de U et T a l&guaen sub-surface dans le Pacifique
central pour avoir de plus longues séries pour la tempérdeufEUC.

En tout cas, la baisse surestimée de la circulatierSd€s et du débit de 'TEUC, donc de
'apport d’eaux froides par 'upwelling, explique dans la dation la tendance positive du
transport de chaleur océanique vers le Pacifique Est.péeladonc bien expliquer dans le

modéele la trop forte augmentation de la SST équatorial#, lde anomalies les plus fortes
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sont a 'Est du Pacifique, par rapport a la SST de Reyneldslaquelle le modeéle est rappelé

(cf. article en annexe 2).
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Figure 3.8: comparaison des tendances a long-terme sur 1951-1999 du transport de chaleur

océanique total entrant dans la hoite Pacifique Est (en PW, en noir) et du transport de chaleur associé a

I’'EUC, calculé en prenant en compte soit 'anomalie de débit de "'EUC (—pCvDruc(Tsee—Truc), en
rouge), soit I’anomalie de température de 'EUC (—p(fvﬁmfc(fwc—ﬁ?nc) , en hleu), soit les 2 ensemble

(—oCvDrve(Tsze —True) , en vert). Filtrage Hanning sur 10 ans.

3.2.2.c Lien avec ENSO et la variabilité décennale

On peut relier les résultats précédents a I'approche ledibiles modeéles théoriques. Le
transport de chaleur vertical en sub-surface dans le délamaleur de la couche de mélange a
'Est du Pacifique est souvent estimé par le produit du délfpleelling par une différence
de température entre les eaux de surface et les eaux égsvella paramétrisation de la
température des eaux upwellées est variable et délicabe $&4 modeles. De plus,
l'upwelling étant alimenté par 'lEUC, la température dasxagpwellées dépend a priori de la
température de 'EUC. L'étude précédente a montré que labi#é interannuelle de la
température de 'EUC était négligeable pour les échangehaleur. En outre, le débit de
'EUC, qui est la cause majeure de la variabilité du tramgjechaleur associé a 'EUC, varie
linéairement avec la tension de vent dans le Pacifieertral qui répond elle-méme
linéairement a la SST a 'Est du Pacifique. Une rétioagbositive directe en découle. Une

anomalie chaude de SST a I'Est diminue les alizés dodébit de I'upwelling et de 'EUC,
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qui refroidissent alors moins le Pacifique Est, entmf une augmentation de la SST. En

équation, cela se traduit par :

Druey==-1.2*104 J;l ;;Wrxdx (dapredechapitred)

Jf;;w L.dx=8*(SSTesi) (enutilisantlesventsNCEP)

En supposant que les variations interannuelles de la tatupisont uniformes dans la
couche de mélange a I'Est de 170°W, avec une profondeurduatién de température
devient pour cette couche de surface, S étant la surfdeebdée Est 170°W-bord Est, 5°N-
5°S:

S AT <yt (T =Trec) ... <=1 241045~ FLOW8* SS st +...
Dou:

w =k*SSTeast+...
1

Avec, en prenant h~80 m :

k=0.3mois™

On obtient donc un coefficient de rétroaction positiiie aux variations de débit de
'EUC (et donc de l'upwelling) pour la température de la ceutd mélange dans le Pacifique
équatorial Est d’environ 0.3 mdis qui est donc du méme ordre que les coefficients donnés
dans les modéles conceptuels (par exemple, Suarez and $88f, Jin, 1997; Fedorov et
Philander, 2000). Remarquons que le résultat de ce calculesitop coefficient varie
linéairement avec linverse de la profondeur h de la codehsurface, et dépend donc du
choix de celle-ci. Le couplage océan-atmosphere pgsifiéenté ici est juste une vision
différente de celle de Bjerkness, s’intéressant plus raodifications des courants et des
transports de chaleur associés qu'aux variations de langledr de la thermocline et de la
température des eaux upwellées.

Pour les mécanismes liés aux variations a plus lomgetetans le Pacifique tropical,
les 50 ans de la simulation OPA/NCEP permettent uneysmalhysique dans le modele,
méme si les tendances semblent surestimées avatriéss 1970. Ainsi, nous avons vu que
la forte baisse des alizés dans les réanalyses NakRitdans le modele une forte baisse du

transport de masse associé aux STCs, aussi bien denargence, de la divergence, de
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l'upwelling et de 'EUC, mais aussi une remontée de lentbeline, celle-ci causant une forte
baisse de la température de 'EUC dans le Pacifique te@i&a deux processus s’opposent
en terme de transport de chaleur. Dans la simulagoréchauffement du Pacifique équatorial
Est, causé par la baisse du transport du masse, domifeoldissement dd a la baisse de la
température de 'lEUC, méme si ce dernier processus n'sshggdigeable. Cela cause une
augmentation surestimée de la SST dans le Pacifique équaistr Cela est donc en accord
avec le mécanisme de Kleeman et al. (1999), plutét qu'avecdseGu et Philander (1997).

Cependant, le refroidissement de 'TEUC, donc des eaux l@seh’est pas négligeable sur le
long terme et devrait étre pris en compte dans I'étudengeanismes de variabilité a long-

terme, mais pas pour les échelles interannuelles a déesnnal
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CONCLUSION ET PERSPECTIVES

1 SYNTHESE GENERALE

Le Pacifique tropical, qui s’étend sur la moitié de laamférence de la terre, possede
un énorme réservoir d’'eaux chaudes a 'Ouest du bassinséPtempérature de surface, le
Pacifique tropical a un impact considérable sur le clides régions avoisinantes, voir sur
l'ensemble du globe, et constitue la mémoire du systéouplé océan-atmosphere. La
température de ses eaux superficielles résulte de I'éguiibtre le flux atmosphérique qui
tend a réchauffer la bande équatoriale et la circuladmganique qui tend globalement a la
refroidir, en apportant des eaux froides des subtropiqussl'ggquateur par la pycnocline et
en exportant ces eaux réchauffées vers les polescdliedes associées a cette circulation
complexe, les STCs, font intervenir une convergencédieéne dans la pycnocline apportant
les eaux subductées dans les subtropiques vers I'Oudst loende équatoriale, puis un
transfert zonal de ces eaux par 'EUC vers la rédiapwelling a 'Est du bassin, et enfin
une divergence dans la couche de surface vers les péles.

Cependant, cette description de la circulation océardgueacifique équatorial n’est
valable que climatologiquement. Cette circulation pewd éompletement modifiee pendant
un événement El Nifio. Ainsi, lors de I'événement réade 1997, une compléte disparition
de 'EUC fat observée. Les déplacements des massascddeadant les évenements EIl Nifio-
La Nifia de 1997-1998 ont donc été analysés a l'aide du progralenseivi lagrangien
Ariane, développé au LPO par Bruno Blanke. Une analysarlgggnne qualitative a été faite
en déterminant les trajectoires de particules virtudles la simulation réaliste OPA/ERS (le
modele OPA forcé par les vents ERS et les flux NCER)Jte analyse met en évidence des
cheminements des masses d’eau dans la couche de surface propé¥énements El Nifio-
La Nifia de 1997-1998, tres differents des parcours climatologiguefus complexes et
diversifies car ils font intervenir une variabiliténterannuelle trés importante. Les
déplacements de masses d’eau semblent néanmoins privdédi@ins cheminementayec
des recharges et décharges de la bande équatoriale complexes et asymétriques.
Notamment, la décharge des eaux chaudes équatorialesdaldard vers 'hémisphéere Sud
milieu 1997 puis vers celui du Nord début 1998. Certains processiécharge ne semblent
valables que pour les masses d’eau proches de la surfates ebmportements différents

sont parfois observés plus bas dans la couche de méldngeautre expérience met en
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évidence I'importance des STCs et de 'EUC dans lalint@male la bande équatoriale en
eaux froides. La transition rapide de I'El Nifio de 1997 aNida de 1998 est associée a
'émergence d’eaux froides apparaissant en surface autdif, d25°W fin mai 1998Dans

la simulation OPA/ERS, ces eaux froides proviennent trés clairement des subtropiques

des deux hémisphéres par les courants de bord Quest et ’EUC. Pourtant, on ne peut en
déduire que cet apport par 'TEUC et les STCs d’eaux, peaidéttempérature anormale, soit
la cause de la chute de température de surface record da #i@res de 30 jours observée a
0°, 125°W, celle-ci étant due a linteraction et la caiaoce de multiples processus. En
complément de cette analyse lagrangienne, une approdreerneé apparaissait utile pour
pouvoir quantifier les transports associés aux cheminsnagormaux, en prenant en compte
toute la couche de surface, et pour comprendre les échdagaasse et de chaleur zonaux et
méridiens dans le Pacifique équatorial.

Il est donc intéressant détudier 'TEUC et sa varighilnotamment en débit et
température, pour pouvoir ensuite quantifier leur infigesur les échanges de chaleur avec la
région d’'upwelling a 'Est du bassin. Grace au réseau TA@alaillages ancrés le long de
'équateur, des données in situ de subsurface du courant(zonsgintometres et/ou ADCP)
et de température existent a I'équateur a différentestimed, notamment a 170°W depuis
1988, a 140°W depuis 1983 et a 110°W depuis 1980. Ces données sont daure val
inestimable pour I'étude de 'EUC. Dans le chapitre 4dléérentes méthodes de bouchage
des séries initiales ont donc été présentées et walidqimur pouvoir éliminer
systématiqguement les inévitables troDes séries continues du débit, de la température et
de la profondeur pondérées par le courant zonal, et de I’énergie cinétique ont donc pu
étre construites pour PEUC a I'équateur. De trés fortes variations interannuelles y
apparaissent. Ensuite, en combinant des données in situ, un modeeighé linéaire de
'EUC et deux simulations du modéle OPA, l'une forcéelpswents ERS de mi-1992 a 1999
(OPA/ERS) et lautre forcée par les vents NCEP de 19489 (OPA/NCEP)pn a pu
montrer que I’extrapolation méridienne de ces séries a toute la section latitudinale de
PEUC était possible. Parallélement, les simulations ont pu étre validédies Elécrivent
TEUC et sa variabilité de maniére trées réaliste depl880, méme si la simulation
OPA/NCEP sous-estime le débit de 'EUC, les vents dasalgses NCEP étant de moins
bonne qualité que les vents ERS.

L’analyse physique des séries des caractéristiques de PEUC montre que la
variabilité interannuelle du débit de PEUC dans le Pacifique central est causée

physiquement par celle de la tension de vent zonale équatoriale intégrée dans le
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Pacifique Quest et central, avec un coefficient de proportionnalité proche de celui d’un
modéle théorique linéaire stationnaire. Pour les variations interannuelles et a plus long-
terme, la dynamique de IPEUC est donc quasi-linéaire et quasi-stationnaire. La
température de 'EUC, trés importante pour I’étude des transports de chaleur, varie
linéairement avec la différence des profondeurs de la thermocline (I’isotherme 20°C) et

de PEUC dans le Pacifique central. Physiquement, plus 'EUC est en dessous de la
thermocline, plus il est froid. Ainsi, en 1996, avant l'deent El Nifio, la thermocline était
particulierement profonde dans le Pacifique centralsajoe 'EUC était a une profondeur
normale. L’EUC était donc anormalement chaud d’envir6fCa 170°W.

L’EUC faisant partie des cellules de circulation mémde, il était intéressant de
comparer leurs variabilités interannuelles et méme flphg termeDans le chapitre 5, les
différentes branches de ces cellules ont donc été définies dans les simulations et
analysées. Les variabilités des transports de masse de la convergence dans la pycnocline,
de la divergence en surface, de 'lEUC, de l'upwelling éqisdt@t dans une moindre mesure
du SEC,sont trés proches et ont toutes la méme cause physique, a savoir la variabilité
interannuelle et a plus long terme de la tension de vent zonale de la bande équatoriale.
L’application de théories linéaires simples permet de montrer quees débits varient
interannuellement tous linéairement avec la tension de vent zonale (et pour certains de ces
débits avec aussi le rotationnel de la tension de vanidgrée en longitude, avec des
coefficients de proportionnalité trés proches. Dans la bande eéquatoriale 5°N-5°S,
'ajustement dynamique du bassin devient donc linéaire ei-giz®nnaire pour ces basses
fréquences. Les déphasages de quelques mois observés ®uiifélents débits et avec la
SST de Nifl03.5 sont causeés a la fois par la propagationleSomcéaniques qui permettent
I'ajustement océanique et par des déphasages dans le vdrihtzmré a différentes latitudes.
Les températures pondérées par le transport des différémtanches des cellules de
circulation ont elles des variations interannuellesefoent lices a la SST dans le Pacifique
Est et a la variabilité ENSO, sauf pour la températurEedl#C. En particulier, la différence
de température entre la divergence et la convergenceandewlies interannuelles et a plus
long-terme égales a celles de la SST de Nifio3.5. Cexbiliéis en température, associées a
la covariabilité des transports de masse, ont de fowsdts sur les bilans de masse et de
chaleur dans le Pacifique équatorial, qui ont donc été geanti

L’analyse du bilan de chaleur de toute la bande équatoriale S°N-5°S montre que
le refroidissement par I’océan est en grande partie causé par I’apport d’eaux froides par

la convergence et I’export d’eaux chaudes en surface par la divergence, aussi bien en
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moyenne qu’en variabilité, et est compensé par le réchauffement par 'atmosplera
bande équatoriale. La variabilité du transport de chalaarcesa la convergence/divergence
est due aussi bien aux variations de débit que de températuaecdeviergence et de la
divergence. Ainsipendant un événement El Nifio, la baisse des débits aura tendance a
réchauffer la bande équatoriale (recharge), alors que I’augmentation de la différence
entre les températures de la divergence et de la convergence aura I’effet contraire
(décharge). Les variabilités interannuelles des débits et des tenypésaétant cependant un
peu différentes, leurs conségquences ne sont pas tresnbi@oraélées et n’interferent pas
toujours de maniere destructive. De plus, le flux atmagpig aura aussi un effet de
refroidissement donc de décharge pendant un El Nifio.l@®tendances a long-terme sur les
50 ans de simulation, le réchauffement de la bande éaqlatgeusé par la forte baisse du
débit de la convergence et de la divergence est compensi pafroidissement dd a
laugmentation de la différence de température entreghviee et convergence.

La couche de mélange du Pacifique équatorial Est, qui a utrédlenportant dans la
variabilité du phénomene couplé ENSO, est alimentée aeix déroides par 'EUC via
l'upwelling équatorial, ces eaux divergeant ensuite emaserpour ressortir notamment a
'Ouest vers le Pacifique central par le SBHG transport de chaleur associé a cette
circulation qui tend a refroidir le Pacifique Est peut étre estimé physiquement comme le
produit du débit de PEUC par la différence des température du SEC et de PEUC. Les
contributions respectives des anomalies de débit et derztimeede 'EUC a la variabilité du
transport de chaleur peuvent alors étre distinguées. vhgations interannuelles de la
température de 'EUC, de lordre de = 1°C, sont négligsallevant les variations
interannuelles du débit, de I'ordre de £ 10 Sv, pour la vatt@kiu transport de chaleur. Par
contre, pour les tendances a long-terme sur les 50 ansnd&tsn, la forte baisse de la
température de 'EUC a 170°W ne peut plus étre négligée mpeatse en partie le
réchauffement causé par la forte diminution du débit deCEU

De plus, le débit de TEUC varie linéairement avec fesiken de vent dans le Pacifique
central qui répond elle-méme linéairement a la SST tamentre-Est du Pacifique. Une
rétroaction positive directe en découlltne anomalie chaude de SST a I’Est diminue les
alizés donc le débit de I'upwelling et de ’EUC, qui refroidissent alors moins le Pacifique
Est, entrainant une augmentation de la SST. La quantification de ce couplage donne un
coefficient de rétroaction positive pour la températdeela couche de surface dans le
Pacifique équatorial Est d’environ 0,3 mibisqui est donc du méme ordre que les coefficients

donnés dans les modeles théoriques. Cette vision diffédentéen connu couplage océan-
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atmosphére positif dans le Pacifique équatorial s’intéq@aseaux modifications des courants
et des transports de chaleur associés qu’aux variat®ies profondeur de la thermocline, et
permetde calculer le coefficient de couplage indépendamment de toute hypothése sur la

structure de la thermocline et de ’upwelling.

2 PRINCIPALES CONSEQUENCES ET PERSPECTIVES

L’analyse des trajectoires climatologiques et interafies a révélé l'intérét de l'outil
lagrangien pour comprendre qualitativement et physiquementidplacements de masses
d’eau dans le Pacifigue équatorial, et leurs fortes motidits pendant les évenements El
Nifio. De plus, elle a mis en évidence I'nmportance de€sSat de 'EUC dans les échanges
de masse et de chaleur entre la bande équatorialerégiess extra-équatoriales, et facilite la
définition des différentes branches des cellules deulaiion méridienne. Cependan
difficulté de Pinterprétation des trajectoires d’un point de vue quantitatif et pour les
bilans de masse et de chaleur est aussi apparue lors de cette étude lagrangienne. Les
approches eulérienne et lagrangienne sont donc toutcdfaplémentaires.

Les données combinées de courant et de température desagesuillAO a I'équateur
ont montré leur grand potentiel pour connaitre 'EUC,est dauses physiques de sa forte
variabilité ont pu étre identifiées. En définissaneetanalysant les differentes branches des
cellules de circulation méridienne, on a pu montré, d&GSCM et a partir de théories
linéaires simples, que leurs transports de masse omtéleg variations interannuelles, avec
les méme amplitudes.e débit de PEUC est donc un excellent indicateur du transport de
masse associé a ces cellules, d’autant plus qu’il peut étre connu a partir de ces précieuses
données in situ TAQ, alors que les variabilités des autres branches de lilss@e peuvent
étre connues que trés difficilement, faute d’observatomsontinu. Par ailleurs, ces données
TAO, en permettant la mesure du deébit et de la températutiEd€, nous informent
indirectement sur l'upwelling équatorial, puisque celui-ci amenté par 'EUC. La
continuité de ces données, commencées en 1980, a peruhistuclier 'TEUC aux échelles
interannuelles, et permettra dans le futur d’avoir acdasvariabilité décennale de 'EUC et
donc des STCs. On pourra alors savoir si certainda€sobtenus pour les tendances a long-
terme sur les 50 ans de simulation sont valables etéréal

L’utilisation de proxy peut elle-aussi servir a analyser la variabilité décennale des

STCs dans le passé. D’'un point de vue dynamique, on a vu au cours de cetse ttpee les
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variations interannuelles en transport de masse pouv@tienexpliquées physiquement par
des modéles linéaires simplifiés (Sverdrup, Ekman, analytigueEUC) qui supposaient le
régime stationnaire atteint, aussi bien pour 'lEUC que jEriconvergences et divergences
méridiennes. La dynamique de la circulation dans la b&ogdatoriale 5°N-5°S est donc
guasi-linéaire et quasi-stationnaire aux échelles interiaauka connaissance des tensions
de vent intégrées zonalement donne donc accés indirectement aux transports de masse.
Les variations a long-terme des divers produits de vent midps sont cependant trés
différentes, et un proxy comme la différence de pressidre 'Ouest et 'Est du Pacifique
équatorial peut étre tres intéressant pour s’afframshices problemes de tendance (Clarke et
Lebedev, 1996). De plus, la différence de température enttiwdrgence et la convergence,
tres importante pour quantifier la variabilité des échamgechaleur associés a la circulation
méridienne, a les méme variations interannuelles q@&ST du Pacifique centre-Est. Cette
derniere étant bien connue, au moins depuis les années 1950pmeétré un bon indicateur
de cette différence de température. Il pourrait donc Btéeeissant de comparer précisément
les impacts des variabilités décennales du transport de neasde la difféerence de
température associés aux convergences/divergences, astinpsgtir de ces proxis, sur le
transport de chaleur associé a cette circulation pobatale équatoriale. On pourrait aussi
combiner cette approche des variations décennales a gbatigervations, avec I'étude de
'EUC et des cellules de circulation méridienne dans umlé&ieo couplé, des simulations
OPA/ARPEGE étant déja disponibles sur de longues périodes.

Pour compléter 'analyse de la convergence et de &aghwice faite ici dans TOGCM,
il serait aussi intéressant d'utiliser les données hydmes pour estimer les débits de la
convergence et de la divergence, mais surtout leurs tatapes pondérées par le transport, si
possible aux échelles interannuelles lorsqu’il y a adsedonnées, et au moins aux échelles
décennales, comme l'ont fait McPhaden et Zhang (2002) psutdbits. On pourrait alors
vérifier certains résultats issus dans cette étuda sienulation et qui ne peuvent étre vérifiés
par des modeles linéaires simplifiés.

Dans 'OGCM, il pourrait aussi étre intéressant de djskn précisément STCs et
TCs, méme si le concept de cellule de circulation déwélicat en régime non-stationnaire.
On pourrait alors étudier leurs variabilités indépendamraemomparer leurs réles dans la
variabilité de la convergence, de la divergence et de @EDe plus,les asymétries
Nord/Sud de la convergence et de la divergence et la différence entre ces deux derniéres,
notamment a 5°N, entrainent des asymétries des échanges méridiens entre la bande

équatoriale et les régions limitrophes (en accord avec I'étude de Kug et al., 20@8hc des
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variations possibles des volumes de la couche de surface et de la thermocline dans ces
régions. Un lien complexe existe avec les variations inteuaties du volume d’eaux chaudes
(T > 20°C, qui prend donc en compte la couche de surface epartie des eaux de la
thermocline) et les phénoménes de recharge-décharge teque® associés observés par
Meinen et McPhaden (1999, 2000ab), et Alory et al. (2002). Umee éfuture serait
nécessaire pour clarifier ce lien. Enfin, les convergsipar les courants de bord Ouest et par
l'intérieur de l'océan ont des dynamiques différente®omt des variations anti-corrélées.
Leurs contributions a lalimentation de FEUC variedbnc forcément, et une étude
lagrangienne quantitative permettrait de les évaluer.

L’asymétrie Nord/Sud apparait aussi dans I’étude des déphasages du vent zonal
et des débits de la divergence, de la convergence, de 'upwelling et de ’EUC avec la SST
de Nifio3.5. Ainsi, dans la simulation OPA/NCEP, le vent zonakgmné zonalement de
'Ouest a I'Est du bassin a 5°N varie en avance de 6,5 sw la SST de Nifio3.5. Par
exemple, une baisse du vent zonal intégré d’'Ouest en #Emtaieune hausse de SST a I'Est.
Cette baisse cause une diminution de la divergence extsude 'upwelling équatorial (d’ou
une tendance a réchauffer le Pacifique Est donc a dimieuerent zonal le long de
'équateur), puis du SEC, de 'EUC et de la convergence dapgclocline qui sont une
réponse aux variations du vent zonal équatofiddvance des variations de la branche
supérieure des cellules de circulation méridienne de 5§ mois sur la branche inférieure et
sur la SST de Niii03.5 est en accord avec le mécanisme de Kleeman et al. (1999) pour les
échelles décennales, méme si ici, cela est aussi valable pour les échelles interannuelles,
puisque I'on s’'intéresse a une bande de latitude proch&agieaieur (cela devient moins
valable pour 9°N-9°S par exemple). On ne peut dans cette étilidant un modele forcé
déterminer pourquoi le vent zonal intégré de I'Ouest & Blasbassin au Nord de I'équateur
est en avance sur le vent zonal a I'équateur et au Stghdateur.

L’étude des bilans de masse et de chaleur de toute la bande équatoriale puis du
Pacifique Est a révélé I'importance des cellules de circulation méridienne et de PEUC
pour les échanges de masse et de chaleur dans la bande équatoriale, donc pour les
variations interannuelles et décennales associées 2 ENSO. Dans I'approche habituelle des
modeles conceptuels d’ENSO, le transport de chaleur aketicsub-surface dans le bilan de
chaleur de la couche de mélange a I'Est du Pacifique eserstoastimé par le produit du
débit de l'upwelling par une différence de température entredag de surface et les eaux
upwellées. La paramétrisation de la température des eaudiégsvest variable et délicate

selon les modéles. De plus, I'upwelling étant alimentélg/C, la température des eaux
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upwellées dépend a priori de la température de 'lEUC. L’étuddrdasports de chaleur a
montré quda variabilité interannuelle de la température de PEUC est négligeable pour

les échanges de chaleur devant celle du débit de PEUC. La variabilité de la convergence et
de la divergence en terme de débit et de températurdectites forte et complexe et a des
conséquences importantes sur le bilan de chaleur de tchéda équatoriald.es modéles
conceptuels d’ENSO devraient donc étre améliorés pour pouvoir prendre en compte de
maniére réaliste cette circulation méridienne de convergence/divergence trés
importante, notamment pour les mécanismes de recharge-décharge de la bande
équatoriale, et la circulation zonale associée a '’EUC pour les échanges de masse et de
chaleur entre I’Ouest et I’Est du Pacifique.

Pour les mécanismes liés aux variations a plus longetelans le Pacifique tropical,
les 50 ans de la simulation OPA/NCEP ont permis uneyseaghysique dans le modele,
méme sies tendances, uniquement causées par les vents NCEP (cf. article en annexe 2),
semblent irréalistes avant environ 1975, Ainsi, 1a forte baisse irréaliste des alizés dans les
réanalyses NCEP entraine dans le modéle une diminution du transport de masse associé
aux STCs, donc de Papport d’eaux froides vers la bande équatoriale et de I’export
d’eaux chaudes hors de cette bande, mais aussi une remontée de la thermocline. Cette
derniere cause une forte baisse de la température de tlabikCle Pacifique central. Ces deux
processus s'opposent en terme de transport de chaleurleDsinsulation, le réchauffement
du Pacifigue équatorial Est, causé par la baisse du transpornadse, domine le
refroidissement dd a la baisse de la température de |'BE\@@e si ce dernier processus n’est
pas négligeable. On a donc presque le méme mécanismera@ctiéh positive qu’aux
échelles interannuelleLela cause une augmentation surestimée de la SST dans le
Pacifique équatorial Est dans le modéle par rapport a la SST de Reynolds, vers laquelle
il est pourtant rappelé. Cela est donc en accord avec le mécanisme de Kleeman et al.
(1999), qui privilégie les variations du transport de masse des STCs, plutot qu’avec celui
de Gu et Philander (1997) qui privilégie des variations de température pour expliquer
les variations décennales d’ENSQ. Cependant, le refroidissement de 'EUC, donc des eaux
upwellées, n'est pas négligeable pour la tendance sur les SS@eara simulation. La
variabilité de la température de 'EUC devrait donc @iiee en compte dans I'étude des
mécanismes de variabilité a plus long-terme.

Pour pouvoir confirmer ces résultats a partir d’obsewnati il est nécessaire de
continuer la maintenance du réseau de mouillages TAO/TRITON, dont les données de

courant et de température ont été vitales pour permettre I’étude des variations
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interannuelles de PEUC, malgré les trous existant dans les données. Dans le &lies
permettrontd’aveir accés aux variations décennales et a I'impact du réchauffement
climatique sur PEUC et les STCs. D’autre part, les nouveaux moyens d’observation
permettront d’'un peu mieux connaitre les STCs et leurabibités, en combinant notamment
les mesures du niveau de la mer issues des satellites TR&¥EXon et de son successeur
Jason-1 pour estimer la convergence géostrophique vers I'équeitlas données ponctuelles
en subsurface des profileurs ARGO. En assimilant tdesedonnées disponibles, les modéles
océaniques décrivent de mieux en mieux l'océan et peonettle préciser les résultats
présentées dans cette étude. Espérons enfin que tous hs ietfernationaux pour mieux
mesurer, comprendre et modéliser EI Nifio permettrontidaxme prévoir, de savoir quelle
sera sa réaction au réchauffement global et de préwnaégats et réduire ses conséquences

humainement catastrophiques dans les régions défavorisées.
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ANNEXE 1 : Tropical pathways, equatorial undereutr
variability and the 1998 La Nifa (article publiendaGRL)
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[11 In the equatorial Pacific Ocean, the rapid transition
from the 1997 El Nifio to the 1998 La Nifia was associated
with an outcrop of cold water appearing at the surface around
(0°, 125°W) end of May 1998. In a validated ocean general
circulation model, the cold water of the outcrop appears to
come from two pathways (one in each hemisphere) that
connect the subtropics to the equatorial upwelling region
through the western boundary currents and the Equatorial
Undercurrent (EUC). The EUC and subtropics may have an
influence on the rapid turn into La Nifia in 1998. Large
variations in transport (up to 60 x 10° m® s™') and in
transport-weighted temperature (up to 3°C) of the EUC are
observed in TAO moored data and in the model. The rapid
variability of EUC transport and transport-weighted
temperature may interact with the long-term variability of
the thermocline circulation linking the subtropics to the
equator. INDEX TERMS: 4231 Oceanography: General:
Equatorial oceanography; 4522 Oceanography: Physical: El Nifio;
4572 Oceanography: Physical: Upper ocean processes.
Citation: Izumo, T., J. Picaut, and B. Blanke, Tropical
pathways, equatorial undercurrent variability and the 1998 La
Nifla, Geophys. Res. Lett., 29(0), XXXX, doi:10.1029/
2002GL015073, 2002.

1. Introduction

[2] The El Nifio-Southern Oscillation (ENSO) phenom-
enon in the equatorial Pacific Ocean has increased in
frequency and intensity during the last decades. The 1997
El Nifio was the strongest of the last century and the
transition into La Nifia in 1998 was very rapid. A sea
surface temperature (SST) drop of 7°C over one month
(May 1998) was observed at (0°, 125°W) [McPhaden,
1999]. This SST drop was unusually rapid compared to
other El Niflo-La Nifia transitions.

[3] Cold SST in the eastern equatorial Pacific is usually
explained by equatorial upwelling and horizontal advection
by the South Equatorial Current of waters issued from the
coastal and equatorial upwelling [#yriki, 1981]. The equa-
torial upwelling is fed zonally by the Equatorial Under-
current (EUC) [Bryden and Brady, 1985], and meridionally
by the geostrophic convergence. The EUC and equatorial

Copyright 2002 by the American Geophysical Union.
0094-8276/02/2002GL015073$05.00

upwelling are part of the shallow subtropical overturning
cells (STCs) [McCreary and Lu, 1994]. STCs bring surface
waters subducted in the subtropics into the EUC along the
thermocline. The waters can flow up to the equator via
western boundary currents or directly via the interior ocean.
The connection between the subtropical and equatorial
Pacific through STCs was proposed as a possible mecha-
nism for the decadal modulation of ENSO. This involves
decadal variation either in the temperature of the subducted
waters [Gu and Philander, 1997] or in the transport of the
STCs [Kleeman et al., 1999].

[4] The present paper focuses on the origin of the cold
water that outcrops in May 1998 around (0°, 125°W), and on
the related variations of the EUC, using a combination of
observations and model results. An ocean general circulation
model (OGCM) is first validated against in situ data. Back-
ward trajectories are estimated in the model in order to find
the origin of the cold water. The variability of EUC transport
and transport_weighted temperature, as defined by Bryden
and Brady [1985], is quantified using the OGCM and in situ
data (mostly from the Tropical Atmosphere and Ocean
(TAO) array [McPhaden et al, 1998]). The potential link
between EUC and STCs variabilities is finally discussed.

2. Means of Study

[5] The OGCM used in this study is a global version of
the OPA (Océan PArallélis¢) model [Madec and Imbard,
1996]. It has a 2° zonal resolution, a meridional resolution
varying from 1.9° to 0.5° at the equator, and 31 levels in the
vertical, with the highest resolution (10 m) in the upper 120
m. The model is first forced over 1982—-99 with the wind
stress of the NCEP reanalysis. The second simulation
mostly used in this study is done by replacing the wind
stress over the April 1992—December 1999 period, by a
better product derived from the ERS scatterometers. Both
simulations used the NCEP heat and freshwater fluxes and a
relaxation toward Reynolds’ SST.

[6] STCs’ pathways are evidenced by trajectories of
particles released and advected in the 3-D simulated cur-
rents averaged over 5 days [Blanke and Raynaud, 1997].
The currents are validated over 1993—-99 with TAO moor-
ings at the equator equipped with Acoustic Doppler Current
Profiler (ADCP). The validation is restricted to three moor-
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ings (165°E, 170°W and 140°W) and three depths (30, 80
and 150 m) and to the zonal currents. Table 1 shows a good
agreement between observations and model, with the lowest
correlation at depth at 165°E. The boundaries of the EUC
are defined using a combination of current, temperature and
spatial criteria. In order to extrapolate the EUC transport
from TAO data right at the equator, the zonal current is first
integrated over the depth of the EUC. This vertically
integrated value is then multiplied by a mean meridional
length, estimated from the model (430 km at 170°W and
410 km at 140°W). This extrapolation technique works well
in the model, as shown in Figure 1a and Table 2 where the
exact EUC transport (dashed line) and the extrapolated one
(dotted line) almost overlap. This technique is also verified
with in situ data. EUC transports (circles in Figure la)
estimated from five meridional ADCP sections [Johnson et
al., 2000] compare quite well with the transport extrapo-
lated from TAO data (full line), despite differences in the
definition of the EUC boundaries and in sampling time.
These transports estimated from in situ data compare well
with the exact and extrapolated EUC transports in the model
(Figure 1a and Table 2). However, the model underestimates
the EUC speed right at the equator, because of the too
coarse meridional resolution. Section 4 of this paper uses
the transport-weighted temperature of the EUC as defined
by Bryden and Brady [1985]. 1t is calculated by integrating
over the EUC the product of velocity and temperature,
divided by the integrated velocity. In the model, the EUC
temperatures obtained by integrating over the whole meri-
dional section of the EUC (dashed line) or right at the
equator over the depth of the EUC (dotted line) have almost
the same anomalies (Figure 1b and Table 2). The average
values over 199399 are however different, with 16.9°C for
the model over the full section, 18.5°C for the model at the
equator and 19.5°C for TAO data at the equator. The EUC
temperature anomaly (full line) can be extrapolated from
TAO data right at the equator, and the comparison with the
exact and extrapolated EUC temperature anomalies in the
model is good (Figure 1b and Table 2). The main discrep-
ancies appear when the EUC is poorly separated from
eastward currents in the mixed layer near the equator (i.e.,
in winter 1994, and spring and winter 1997). The successful
meridional extrapolation from the equator to the whole EUC
section of both EUC transport and temperature highlights
the interest of ADCP moorings at the equator for studying
the EUC transport and temperature variabilities.

3. Origins of Outcropping Cold Water

[71 The rapid transition into La Nina was obvious in the
observations with a SST drop of 7°C from 29.5°C to 22.5°C

Table 1. Correlation and Rms Difference Between TAO Data and
Model for the Zonal Current at the Equator and 165°E, 170°W and
140°W

Depth (m) 165°E 170°W 140°W
Corr, RmsDif  Corr. RmsDif  Corr. RmsDif
(m s 1) (m s 1) (m s 1)
30 0.81 0.23 0.68 0.24 0.69 0.30
80 0.65 0.25 0.81 0.27 0.80 0.33
150 0.64 0.22 0.84 0.22 0.80 0.28
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Figure 1. Variability in the EUC at 170°W: (a) EUC
transport in Sverdrup (1 Sv = 10° m’ s™'), (b) anomaly of
transport-weighted temperature of the EUC in °C. Model
full section (dashed line), extrapolation from the model at
the equator to the full section (dotted line) and extrapolation
from TAO data at the equator to the full section (full line).
The transport from five ADCP sections (circles) is added on
Figure 1a. For clarity, all series are low-pass filtered with a
3-month Hanning filter.

over one month (May 1998) at (0°, 125°W). A patch of cold
water associated with this drop appeared in Reynolds’ SST
around June 3, 1998 and (0°, 125°W). This patch colder
than 23°C was trapped to the equator and squeezed between
the western Pacific warm pool and the warm water spread
all the way to the east during the strong 1997 El Nifio
[Picaut et al., 2002]. 1t is simulated in the model as a patch
of SST colder than 24°C around June 7, 1998 and (0°,
130°W) (Figure 2). It is associated with a SST drop of 6°C
(from 29.5°C to 23.5°C) during May-carly June 1998. At
this location, the 20°C isotherm, which was at its deepest
level (160 m) in November 1997, shoals to 50 m end of
May 1998. Surfacing of the 24°C isotherm on June 7 seems
related to upwelled water brought by the EUC (Figure 2b).
In order to investigate the origins of surfacing waters, more
than a hundred of particles (128 particles) are launched at a
depth of 5 m, uniformly distributed in the patch of water
colder than 24°C (Figure 2a). In this region of strong mixing
and others, water masses and not individual water particles
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Table 2. Correlation and Rms Difference for the Transport (U)
and Transport-Weighted Temperature (T) of the EUC at 170°W and
140°W Between the Model Full Section (Upmodersect a0d Tmodelsect)s
the Model Extrapolated From the Equator to the Full Section
(Unmodetieq a0d Tpnogeireq) and the TAO Data Extrapolated From the
Equator to the Full Section (Utao and Ttao)

170°W 140°W
Corr. RmsDif Corr. RmsDif

Umodel/sectmmodeb’eq 0.94 5 Sv 0.95 6 Sv

Utao/Umodeveq 0.94 9 Sv 0.89 15 Sv
Umodel/secl/UTAO 0.86 11 Sv 0.88 20 Sy
Trnodelssect/ Tmodel/eq 0.92 0.6°C 0.96 0.4°C
T1a0/Tmodeleq 0.82 0.8°C 0.90 0.8°C
Timodetssect T1a0 0.82 0.7°C 0.87 0.8°C

are traced back, since mixing is a subgrid process in the
model. Trajectories calculated backward in time from June
7, 1998 to January 1, 1993 evidence only two main path-
ways, with 61 (67) particles coming from the Southern
(Northern) Hemisphere (Figure 3). In January 1993, the
positions of the particles in the Northern Hemisphere are

(a).
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Figure 2. Model results on June 7, 1998: (a) SST over the
tropical Pacific, (b) section along the equator over the first
250 m. Colors represent the temperature in °C, arrows the
zonal and vertical currents and contours the zonal currents.
The arrows have been rotated to compensate the difference
in scaling between longitude and depth in the figure, while
their magnitudes have been preserved (the arrow of
reference corresponds to 3 m s~!). The patch of cold water
(SST < 24°C) where particles are launched is represented in
black.
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homogeneously spread, whereas two separate pathways
appear in the Southern Hemisphere. The southern and
northern pathways connect the subtropical thermocline to
the equatorial upwelling region through the western boun-
dary currents and the EUC. They are similar to the climato-
logical pathways of STCs evidenced by Lu and McCreary
[1995] and Gu and Philander [1997], but none of the
particles takes a direct pathway from the subtropics to the
EUC through the interior ocean. In addition, no water
originates from the eastern equatorial basin, or through
meridional geostrophic convergence. Hence, it is interesting
to note that all of the waters of the cold patch were brought
by the EUC and the western boundary currents. However,
one must keep in mind that such pathways may be sensitive
to model resolutions and parameterizations. The simulation
is not long enough to evidence the subduction of surface
water in the subtropics, and in January 1993, the particles
are still at 100-200 m depth in the subtropical gyres. On
average, they take 3.5 years to reach the western bounda-
ries, and three more months to reach the equatorial band at
150-200 m. They are then transported eastward and
upward by the EUC during approximately 20 months and
upwelled in spring 1998 from 80-m depth to the mixed layer
in about one month. Finally they moved to the southwest in
the mixed layer by less than 100 km in May 1998, because
of southwestward surface currents. This explains why all the
trajectories in the EUC are concentrated north of the
equator, and why more particles come from the northern
hemisphere (Figure 3) than in other studies [e.g., Blanke
and Raynaud, 1997].
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Figure 3. STCs pathways evidenced by the trajectories of
128 particles launched in the patch of cold water as seen on
Figure 2a. The color scales represent in the upper panel the
time before June 1998 in month, and in the lower panel the

depth of the trajectories in meter.
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[8] In summary, the cold waters surfacing in the model
around (0°, 130°W) in June 7, 1998 were only brought by
STCs via western boundary currents and the EUC. This
particular scheme holds over the first three weeks of June.
Similar experiments of particles launched in cold patches
later and/or further east involve interior pathways and
complicate recirculation patterns in the eastern tropical
Pacific. Travel time and separate pathways in the western
boundary currents must be interpreted with caution since
these currents are misrepresented by the 2° zonal resolution
of the model. The other simulation forced with NCEP wind
stress over 1982—-99 gives similar results, except for a less
realistic patch of cold water around 140°W in early June
1998.

4. Transport and Temperature Variability of the
EUC

[¢] EUC transport and transport-weighted temperature
(hereafter defined as EUC temperature) variabilities at
170°W are shown on Figure 1. Note that the EUC temper-
ature has no physical meaning when the EUC wvanishes.
Important variations of the transport (up to 60 Sv) and
temperature (up to 3°C) are observed on various time scales
and in particular on interannual time scale. Variations of the
EUC transport are mostly related to the zonal pressure
gradient within the thermocline [Johnson et al., 2000].
Variations of the EUC temperature are partly related to
changes in the depth of the equatorial thermocline. For
example, in 1996 prior to El Nifio, the easterlies and zonal
pressure gradient were strong and the thermocline was
unusually deep. Thus, as shown on Figure 1 the EUC was
strong (around 35 Sv) and warm (about 1.5°C of anomaly).
Over 1997, the EUC was weak and it even vanished for
three months during the mature phase of El Nifio. In
addition, the EUC and its temperature were not well defined
during most of the 1997 El Nifio, because of the presence of
an eastward surface current. In spring 1998, the EUC
reappeared and was cold (about —1.5°C of anomaly) when
the easterlies strengthened and the thermocline shoaled west
of 120°W. During La Nifia after mid-1998, the EUC was
well established and very strong (around 50 Sv). The
variability of EUC transport at 140°W is similar, and it is
not discussed here for sake of briefness. Some differences
are found in the EUC temperature between the two locations
but the main characteristics of interannual variability
remain.

5. Discussion on the Turn into La Nifna and the
Long-Term Variations of STCS

[10] Several processes are involved in the rapid turn into
La Nifia in May—June 1998. El Niflo peaked in winter
1997-98, with warm waters covering the whole equatorial
basin. At depth the thermocline slowly uplifted since
October 1997, with a discharge of warm water from the
equatorial zone consistent with the recharge-discharge
mechanism [Wyrtki, 1985; Jin, 1997, Meinen and McPha-
den, 2001]. Upwelling Kelvin and Rossby waves emanating
from both sides of the basin were important in pursuing this
uplifting of the thermocline in spring 1998 [McPhaden and
Yu, 1999]. Opposite surface currents associated with equa-
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torial waves resulted in the break up of the warm waters
around (0°, 130°W) starting in March 1998 [Picaut et al.,
2002]. As shown in the model (Figure 2), this break-up of
the warm waters led to a sudden arrival of cold water from
below and a SST drop of 7°C in May 1998. Quite interest-
ingly, in the model, all of this cold water can be tracked
backward from both subtropics through the STCs and EUC.

[11] EUC transport and transport-weighted temperature
variabilities are estimated using model and observations.
Since the EUC is part of STCs, its variability could be
influenced by the variability of the various branches that
form the STCs. As noted in introduction, a hypothesis on
the modulation of ENSO involves decadal variation in the
temperature of waters subducted in the subtropics and
transported equatorward by the mean circulation of STCs
[Gu and Philander, 1997]. Another hypothesis involves
decadal variation in the transport of STCs [Kleeman et al,
1999]. The thermal anomalies that could propagate in the
northern tropical gyre from the subtropics toward the
equator on decadal timescale are less than 0.6°C [Deser et
al, 1996). McPhaden and Zhang [2002] estimate the long-
term variations in STCs’ transport over the last 50 years and
find a change of up to 14 Sv, which could be related to
decadal variations of SST in the central and eastern equa-
torial Pacific. As shown on Figure 2, on seasonal to
interannual time scales, the variations of EUC transport
and temperature can reach 60 Sv and 3°C. The decadal
variations of transport and temperature of the STCs might
not be modified by these strong variations of the EUC. On
the other hand, non-linear interactions between decadal and
seasonal to interannual frequencies could distort and at last
blur the weak decadal variations of transport and temper-
ature. Further studies, using longer simulations and obser-
vations to access decadal variations of EUC and STCs, are
necessary to understand the ambiguous link between EUC
and STCs variations, and their possible impacts on the
tropical Pacific climate.
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ANNEXE 2 : Long-term trends and decadal variabilitya forced
OGCM in the tropical Pacific (article soumis a GRL)
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Abstract

In order to study the tropical Pacific decadal variapilhe OPA ocean model is forced with
NCEP reanalysis on the 1951-1999 period. The simulated dyr@eight and sea level are
respectively compared to the dynamic height computed lfrewitus hydrological data, and to
the sea level measured by tide gauge at ten tropical ®etafinds. The comparison reveals a
mostly artificial trend in the long simulation whicbrsists of a decreasing dynamic height
and sea level in the southwest and northwest of tmctal Pacific. It is shown using several
test forcings that this trend is related to the NCERIywmore precisely to a weakening in the
trade winds and a trend in the off-equatorial wind curinigpaxisting before 1980.

While over-estimated compared to observations, the contintise in the equatorial SST in
the model seems to be linked to a decrease in the pyoaadinvergence during the last 50
years, which is consistent with recent data analysis.

This study illustrates the difficulty in separating readi and artificial parts of simulated
trends. In similar cases, due to the inhomogeneitidwinlata used in reanalysis products and
the non-linearity of GCMs, the simple removal ofreear trend is an inadequate way to solve
the problem.

1. Introduction

The climatic variability of the Tropical Pacific isaimly characterized by the EIl Nifio-
Southern Oscillation (ENSO), the strongest interannaapled ocean-atmosphere variability.
Decadal variability, which strongly affects the NoR&cific Mantua et al ,2002], has also a

signature (notably in sea surface temperature - SSTheinltopical Pacific fhang et al.,
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1997], where it may interact with ENSGeldorov and Philander, 2000]. While basic
mechanisms of ENSO are now relatively well understida@/in et al., 1998], mechanisms
of decadal variability are still under active debate.t®ical Cells (STCs)McCreary and
Lu, 1994], which constitute an oceanic subsurface bridge betilee subtropics and the
tropics, may play a key role at this timescale.

Models are necessary to investigate mechanisms involvede@ddal timescale.
Indeed, while oceanic and atmospheric measurement netwerksgreatly improved in the
1980s McPhaden et al., 1998], data were very sparse before, and still arthe subsurface
ocean. Models can compensate for poor spatial and tengetealdensity, and allow to test
mechanisms using ad hoc numerical experiments. Morefispdgj atmospheric general
circulation models (AGCMs) are used to produce reanalyaia, by assimilation of all
available atmospheric data. In turn, these reanalysés dae to their global coverage and
their extended time series, are widely used to forceawm general circulation models
(OGCMs), in particular to study decadal variability.

To avoid spurious drifting in long OGCM simulations, fluxesrrections are often
used to constrain the model. They mainly consist tificaally balanced surface heat/water
budget, or restoring terms towards observations (climgital or not). The realism of the
possibly remaining long-term trends in such simulatiorthus questionable. Besides, long-
term trends exist in some data. While they are obvioommslge realistic than trends found in
model outputs, they can be artificially influenced by toatinuous decrease in the density
and quality of observations when looking back in tifiex] and Swail, 2001], or changes in
measurement methodSdrdone et al., 1990]. Often, authors simply remove long-term linear
trends in their data/model time series to study decadabitity [Carton et al., 2000 ;
Hazeleger et al., 2001 ;Nonaka et al., 2002]. One can wonder if this is a rightful way to
escape the problem.

Here, we focus on the study of a long-term trend evidenten OGCM simulation
forced by reanalysis data, on the 1951-1999 period. Our marerons to evaluate its
realism by comparison with in situ data, to find its origimough different test-forcings, to

discuss the need and way to correct it in the confede@cadal variability.

2. Model and data
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The OGCM used here is the ORCA global version of @A 8.1 model Madec et
al., 1998], with a free-surface formulation. The zonal k#smn is 2°. The meridional
resolution is 2°cos(¢), with enhanced resolution between 10°N and 10°S (0.5° at the equator).
There are 31 vertical levels, and 20 of these lie withenupper 500 meters. The model is
initialized with 7.evitus [1998] temperature and salinity, spun up for 150 years W&@kERN
climatological fluxes, then forced by wind and freshwdhlexes from the NCEP reanalysis
[Kistler et al., 2001] on the 1948-1999 period. Surface heat fluxes are calcuisitegl bulk
formulas. Sea surface salinity is damped toward Levitusanmean. SST is damped toward
NCEP SST. The annual freshwater budget, including predipitéP), evaporation (E) and
river run-off (R), is artificially balanced using a correction factor o on evaporation so that

P+R-0. E=0 on the global ocean. More details on this simulation can be found in Rodgers et

al. [2003].

Two different sets of data are used in this paper for cdsgrarwith the model
outputs. The World Ocean Atlas frohevitus [1998] is a compilation of hydrological data
widely used as a climatological reference. Dynamic hiteig computed using the yearly
temperature profiles and mean temperature-salinity oegtidown to 500 meters (14 levels)
from 1951 to 1998, extracted from this data set.

Tide gauge sea level data are the longest continuous meadoeds. As the OGCM
does not include a coastal model, coastal tide gauge staftiom the tropical Pacific
continental boundaries are not used in this study. Seatlme series from 10 island stations,
with the longest available periods and which allow atikedly good coverage of the (mainly
western) tropical Pacific, are selected.

Starting from monthly time series, interannual variaicare computed with a 25-
month Hanning filtering, and decadal variations are obtalyedmoothing twice with a 5-

year running mean.

3. Evidence of a simulated trend and comparison to observations

A first glimpse at the model outputs reveals, in tlo@ital Pacific, a mean decrease of
about 10 cm in the sea level and 0/500 m dynamic heidds fiem the 50-year period of the
simulation. These surprising trends have to be closedlysed and confronted to available

observations.
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Dynamic height is a key variable for upper ocean dynamicghwimtegrates the
thermohaline variations in the subsurface. As suchtesds of a trend in dynamic height can
be considered as a strong signal. The spatial distribofithe simulated trend in the 0/500 m
dynamic height, is estimated by a linear fit on theusated time series (1951-1999) at each
grid point (Figure l1la). The simulated trend is clearly gaplgically dependent, showing a
pattern close to the mean dynamic height pattermerely corresponds to a slowdown of the
surface geostrophic circulatiod/pry, 2002]. The trend is positive, up to 1 mrityin the
east and along 5°N. It is negative everywhere else, reachingsvlower than -5 mmyr
around the center of the tropical gyres.

To estimate how realistic this simulated trend issicompared to the trend in the
0/500 m dynamic height computed from Levitus data, on the smmed (Figure 1). The
trend in Levitus data we present here (Figure 1b) isistamt with recent studies on observed
trends {"abanes et al., 2001]. The observed and simulated trends have some aqofeatores
: both have their negative maximum in the southwestepical Pacific, around 10°S, 170°E
; both grossly depicts a zonal tilt. The meridionatgiy of observations in Levitus data may
be a bit weak to capture the thin zonal band of positalees that appears in the simulated
trend along 5°N. However, the local negative maximuom@l15°N in the simulated trend is
not reflected in the observed trend. Moreover, around IAEE the simulated trend is more
than thrice as strong as the observed trend. Notetladgp while the dynamic height
computed from Levitus data only includes temperature varg@titre simulated dynamic
height includes the whole thermohaline variations, winietkes it more significant regarding
ocean dynamics. Computing the dynamic height with annsadinity in the model mainly
reinforces the negative trend maximum in the southwesbbyt 2 mm.yt (not shown), thus
the difference between model and data in Figure 1 istlighderestimated in that area.

While 0/500 m dynamic height only integrates barocliniciatams in the water
column from the surface down to the depth of 500 m, sed ilgtegrates both baroclinic and
barotropic variations from surface to bottom. Howewadaserved monthly variations for both
variables are well correlated in the tropical Pacifarth of 15°S Rebert et al., 1985].
Furthermore, the trends map for the simulated sea (egekhown) is also qualitatively very
close to the trends map for the simulated 0/500 m dynaeighth(Figure 1b), with values
more negative by about 1 mmilyrin order to compare the model outputs with a second
independent set of data, we now use tide gauge sea levelailmses. The interannual
variations of the simulated and observed sea levet@amgpared at 10 stations (Figure 2).

While there are no obvious long-term trends in the olesksea level, negative trends appear
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in the simulated time series at most stations, ¢led@pending on their location (see Figure
1b). As a sensitivity study, we remove a linear tremidudated on the 1951-1999 period from
each simulated time series, to see how it affectcoheslation with observations (Table 1).
At Galapagos, Christmas, Kanton and Papeete, wherdrehd is relatively weak, the
correlation is not significantly affected. At Johnst@uam, Kwajalein and Pago Pago, where
the observed time series are the longer and the tsemgbrie pronounced, the correlation is
improved (from 0.37 to 0.58 on a mean) which suggests thelaegd signal includes a
spurious linear trend. On the contrary, at Nauru and Hgonidrare the observed time series
begin in the mid-70s, correlation decreases. This lastltresuggests there is no spurious
simulated trend in the second half of the period. Indeedpast simulated time series, the
trend does not seem to be uniformly linear but rather pnalgent before 1980.

These comparisons with two independent set of data réwatathe simulated trend,
although it presents some qualitative agreements with idat@ostly artificial. There is yet to

determine if this trend is model-dependent or due to (a tretie)rforcing.

4. Origins of the simulated trend

To identify the origins of the simulated trend evidencedvabwe use several test-
forcings. In the standard experiment (INT), the OGGNMbrced by the complete set of NCEP
wind, heat and water fluxes. In a second experimentNW; it is forced by NCEP wind but
climatological heat and water fluxes. In a third run {@), is it forced by climatological
wind, heat and water fluxes. The interannual variatidn@/®00 m dynamic height are, for
each run, averaged in the tropical Pacific (Figure 3)NIh the long-term trend is negative (-
1.6 mm.yf*, as estimated by linear fit) and more pronounced before E@86rdingly to the
previous trend analysis. In CLIM, the dynamic heigldvet a very slow linear decrease (-0.2
mm.yr?). This can be attributed to slightly unbalanced annuak and/or numerical drifting
; In either case, the signal is beyond discernablen imt@rannual simulation. In W-INT, the
interannual variations are close and the trend similaiNib. This strongly suggests that
NCEP wind is responsible for the simulated trend.

Indeed, NCEP wind has a strong long-term trend correspgndia weakening of the
zonal component of the trade winds (Figure 3). This tremabi uniformly linear. NCEP wind
shows an abrupt shift around 1976-77, before which the tretigg2.5x1¢ N.m?.ar* on
the 1951-76 period) and after which it almost disappears (0?6X1®°.ari* on the 1977-99
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period). However, the dynamic height issued from th& ihference experiment (Figure 3)
does not show such an obvious shift, which could be dueetdotiy time of dynamical
adjustment of the ocean to the wind in this wide barldtdfide (20°S-20°N).

The weakening in NCEP zonal wind affects most of the ¢edtacific (Figure 4). As
the strength of zonal wind is linked to the thermocline sewl level slope, this weakening in
zonal wind is consistent with the already mentioneghktilt in Figure 1a Posmentier et al.,
1989]. The eastward wind trend is most pronounced around 10°NLG&8&din the central
Pacific. Poleward of these areas are found the strotgesls in wind curl (Figure 4), which
are expected to affect Rossby waves generation. Indeednakienum trends in dynamic
height located at the same latitudes (Figure 1a) lookthkesignature of such westward-
propagating Rossby waves.

As the trend that comes out of the model, which istipa@stificial, is caused by the
NCEP wind forcing, the quality of the NCEP wind is queastiole. The wind shift around
1976-77 seems realistic in the context of the more geokrate shift, also characterized by
a surface warming in the eastern tropical PacNie/d and Yamada, 1989 ;Trenberth, 1990 ;
Graham, 1994 Miller et al., 1994]. However, comparison with COADS wind data [Si/va
et al., 1994] suggests the 1976-77 wind shift is more realistic irather [J#u and Xie, 2003].

The weakening trend in trade winds evidenced in the NCEP lysean& consistent
with some tide gauge trend analysis on the 1960-1984 petivdidntier et al., 1989], and
also with the trend in the western-eastern Pacifisgure difference since the end of the 60s
[Clarke and Iebedev, 1996]. On the contrary, the observed strenghtening in FiBd data
[1egler and O'Brien, 1988] is probably an artefact due to gradual changes in messiire
methods {Cardone et al., 1990].

However, our own trend analysis in the simulated seal Buggests the NCEP wind
trend before 1976-77 is probably too strong. This is consistiéimtthe major upgrading that
occurred around 1979 in the observational system, wheiitsad¢mospheric measurements
became available, while sparse data were assimilatedebegpecially in the tropic&|st/er
et al., 2001]. Furthermore, although the numerical assimilasiimeme is kept unchanged
along the reanalysis period, the varying density and qudlibpgervations in the first half of
the period are likely to induce so-called creeping inhomotesen the reanalysis datédx
and Swail, 2001].

NCEP wind reanalysis is now clearly identified as sharce for the simulated trend,
as its own long-term trend is probably irrealistic. @ae then wonder about the ability of the

biased OGCM simulation to test proposed mechanisrdsa#dal variability.
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5. Simulated decadal variability of pycnocline convergence

The STCs bring, along isopycnal surfaces, relativelyl aghters subducted in the
extratropics to the tropics. There they join the equedt@ycnocline, then upwell at the
equator, and eventually flow poleward in the surface lajke slow equatorward advection
of temperature anomalies by STCs could generate decadiorss in the tropics(fu and
Philander, 1997]. However, observations in the northern hemigpbeggest these anomalies
follow this pathway until 18°N but do not reach the equ@bohneider et al., 1999]. The
equatorial sea surface temperature (SST) could alsofbeteaf, at decadal timescale, by
transport variations of the STCs, as found in a couptedmatmosphere mod&l/peman et
al., 1999]. Available hydrographic data indeed show that the suwaceing of the tropical
Pacific is associated with a slowdown of the pycmectonvergence\fcPhaden and Zhang,
2002 ; hereafter MPZ]. We choose to test the validitthisf later mechanism in our OGCM.

Like in MPZ, we choose to quantify the equatorward fldwvaters originating from
the extratropics, associated with the pycnocline {he.lower-branch of the STCs), across
9°N and 9°S sections. At these latitudes, basing on agsialf the mean meridional flows
in the model flory, 2002], we define the pycnocline as the waters deeperban with
potential density (co) between 22.5 kg.thand 26 kg.ii. The interior (i.e. excluding western
boundary processes) pycnocline convergence is computece asattsport (positive when
equatorward) across 9°N and 9°S integrated in that fioen,the eastern boundary to 135°E
at 9°N and 162°E at 9°S, respectively. Close criteria wpptied in MPZ.

Decadal variations of pycnocline convergence and cesdistern equatorial SST are
then compared in the model (Figure 5). The two time sexie very well correlated (r = -
0.97) and show an opposite trend, which suggests the suréaingng in the last 50 years is
linked to a decrease in the equatorward flow of extratedbmiold water. This supports the
mechanism oKleeman et al. [1999]. Moreover, compared to their coupled model study, the
OGCM simulation is closer to observations. Our resute gualitatively agree with MPZ
data analysis, and improve them by providing continous $gnies, which cannot be obtained
from subsurface data due to their limited availability.

However, the trend is probably overestimated in bothukited time series. The
simulated SST clearly drifts from the NCEP SST, esfailuring the first half of the period,

despite the restoring term. This means that for thi@bkriand in the model, ocean dynamics
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rules over atmospheric forcing, thus the suggested oceaddgebis a robust feature. Note
also that the trend in pycnocline convergence is ciemgisvith the trend in zonal wind : the
weakening of trade winds at 9°N and 9°S is likely to diminish Zonal thermocline slope

thus the meridional equatorward geostrophic transport @3 Ties.

6. Conclusion

In this paper, we evidenced an atrtificial trend in a 50-y@@CM simulation forced
by NCEP reanalysis, by comparison of the simulatedeses and dynamic height with tide
gauge and hydrological data, respectively. Several testfmdnelped us to identify the
NCEP wind reanalysis as responsible for this artifimiend. Despite this trend, we showed
that the simulation can be useful to validate proposethamsms of decadal variability, as
long as there is possible comparaison with data anallyisésmodel hints at the role of STCs
in modulating equatorial SST by transport variationdédycnocline, at decadal timescale.

Our study illustrates the difficulty to separate the stalifrom the artificial part of a
simulated trend. The obviously simpler method to deah whte problem would be to
arbitrarily remove a linear trend from all the modelpatis. However, due to the non-linearity
of OGCMs, a supposedly linear trend in forcing will notoaatically result in a linear trend
in the outputs, especially in subsurface. Moreover, qrerod where decadal variability
mainly consists in one shift, the removal of a lineand may seriously affect the magnitude
of decadal variationsifang and An, 2001]. Thus this method is not advisable. High-pass
filtering can more properly remove long-term trends amtlegired lower-than-decadal
variability [Pierce et al., 2000].

Our trends analysis points at the weakness of the N@IB® reanalysis before the
mid-70s. Deficiencies in this wind product are also notedtlrer recent studies”px and
Swail, 2001 ;Wu and Xie, 2003]. In similar situations when simulated trends origirfeom
the forcing, the problem should be fought upstream. Renahallinear trend in the forcing
can be efficient in some cases but requires subsequetatican of the model output ju and
Huang, 2000]. Blending two wind products, knowing the strengths an#mesaes of both, is
a more heavy-duty way to produce a corrected wind foréingran et al., 2000].

While uncertainties will subsist in wind measurementd sganalysis from the pre-
satellite era, other variables can benefit from g@ent development of paleoclimatology. In

the tropics, local SST can for example be reconstubie analysis of corals growth [e.g.
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Fvans et al., 2001]. Despite their poor spatial density, these renaigins offer a precious
glimpse at past climate trends and variations, which oggrove our understanding of
present-day variations. In the future, it appears importantnaintain a strong climate
observation network, in order to have longer good-qualita daries, in particular for the

study of decadal variability.
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Table and captions

Statio Location Time period Cor d-
Galapa 0% 90W 68-99 0.84 0.8
Nauru 09 167E 74-99 0.59 0.3
Christ 2N,157W 51-72, 74-99 0.64 0.6
Kanton 25,171wW 51-67, 72-99 0.32 0.3
Johnst 16N, 51-99 0.20 0.5
Guam 13N, 51-99 0.45 0.7
Kwajal 8N, 167E 51-99 0.46 0.6
Pago 1455, 51-99 0.00 0.4
Papeet 175,149° 69-99 0.79 0.7
Honiar 9%,160E 74-99 0.81 0.5

Table 1 : Correlation at the interannual timescale between observed and simulated time series of
sea level at 10 islands in the tropical Pacific, with (d-Corr) or without (Corr) removal of a linear trend
from the simulated time series, on their common time period. Correlation in italics are not significant at

the 97.5 % confidence level.

Figure 1 : Linear trend in 0/500 m dynamic height (mm.yr™) in the tropical Pacific on the 1951-
1999 period : (a) as simulated by OPA model and (b) as estimated from Levitus data. Isolines are
drawn every 0.5 mm.yr™. Dashed isolines denote negative values. Crosses indicate the location of the

10 tide gauge stations used in this study.

Figure 2 : Comparison of interannual sea level variations (mm) as simulated by OPA model
(dotted line : detrended ; dashed line : not detrended) and as observed by tide gauges (full line) at the

10 tropical Pacific islands reported on figure 1. Associated correlations are reported in table 1.

Figure 3 : Interannual variations of 0/500 m dynamic height (cm) in simulations INT (dashed line),
W-INT (dashed-dotted line) and CLIM (dotted line), compared with interannual variations of NCEP

zonal wind forcing (full line, N.m™), averaged in the tropical Pacific.

Figure 4 : Linear trend in NCEP zonal wind (10°.N.m2yr™) in the tropical Pacific on the 1951-
1999 period. Isolines are drawn every 0.1x10°.N.m?yr*. Dashed isolines denote negative values.

White lines indicate areas where the trend in wind curl is stronger than 2.10°.N.m>.yr™.
Figure 5 : Decadal variations of simulated interior pycnocline convergence in the 9N-9S zonal

band (full line, 10°.m%s™), simulated SST in the 9N-9S, 90W-180W box (da shed line, ), and
NCEP SST in the same box (dotted line, ).
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Figure 3 : Interannual variations of 0/500 m dynamic height (cm) in simulations INT (dashed line),
W-INT (dashed-dotted line) and CLIM (dotted line), compared with interannual variations of NCEP

zonal wind forcing (full line, N.m™), averaged in the tropical Pacific.
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Figure 4 : Linear trend in NCEP zonal wind (10°.N.mZyr™) in the tropical Pacific on the 1951-
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Figure 5 : Decadal variations of simulated interior pycnocline convergence in the 9N-9S zonal
band (full line, 10°.m3s™), simulated SST in the 9N-9, 90W-180W box (da shed line, ), and
NCEP SST in the same box (dotted line, ).
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Figure 1.2: exemple de bouchage d'un trou de juillet a cctb®B81 de U a 110°W a 150 m

(en noir) par régression bilinéaire avec 100 m (en rougg)@m (en vert). (cf. texte) 86
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Figure 1.3: Exemple de bouchagerdtrou en U a 140°W a 250 m par régression linéaire
avec U a 200 m (en rouge). Les données réelles a 250 rars@att (courantomeétre) et
en noir (ADCP). Son estimation est en bleu claitr@iHanning sur 3 mois). ............... 87
Figure 1.4: comparaison du débit a I'équateur et de la temperdeutftEUC a 0°, 140°W
calculé a partir des données de T a 0° (en noir) et echbot T en dessous de 45 m par
régression linéaire avec 2°S (en rouge), avec un ffiliening de 3 mois. .................... 89
Figure 1.5 : séries finales de U (en haut, cm/s) et Toésn °C) a I'équateur, a 170°W (a
gauche), 140°W (au milieu) et 110°W (a droite), aprés bouchapartia des données
TAO . ittt ———————— e e e e e e e e et e ettt ettt t ittt aaaraeeeeeeeeeearrarrrnnns 90
Figure 1.6: profils moyens de T (en couleur, °C), de U @astnoirs, m/s), et de la moyenne
de U de 'EUC, égal a U lorsque les criteres de définidlen'EUC sont remplis, nul
sinon (contours en bleu clair, m/s), a 140°W dans la aimoul OPA/NCEP (moyennes
sur 1980-99). La faible différence entre les contours ratiisleus dans 'EUC montre
gue les critéres de définition marchent bien en moyenne biaisent pas la moyenne du
COUTaNt de PEUC. ... ittt e et eeeee e e e e eeeee 93
Figure 1.7: exemple de profils mensuels de T (en couleugt°@d U (contours noirs, m/s) et
de la région répondant aux criteres de définition de I'Etidhtours en bleu clair), a
140°W dans la simulation OPA/NCEP. Les mois pris commenplkes pendant El Nifio
montrent des conditions tres difféerentes. En aolt 18BUC est bien établi et les
critéres sélectionnent bien 'EUC, en incluant les $oée profondeur de 'EUC, qui sont
de toute facon peu réaliste, et le distinguent du NEGIs gju’en novembre 1997, il a
presque disparu, et la région sélectionnée par les sritéest donc pas représentative.
Des caractéristiques de 'TEUC comme la températureaquafondeur, seront alors mal
définies (Cf. SECLION SUIVANTE).........covuuiieei e 93
Figure 1.8: Comparaison pour T a 0° 110°W de linterpolatioraili@é(en vert) et de
I'interpolation spline (en rouge), pour T, les mesunesitu étant représentées par des
croix, a différentes dates. L'interpolation linéairst eneilleure que linterpolation
5] 011 =PRSS 97
Figure 1.9: Comparaison pour U (en cm/s) a 0°,110°W de lintdipollinéaire (en trait
plein) et de l'interpolation spline (en pointillés) a éiffntes dates.............ccccceeevevveenns 98
Figure 1.10: Comparaison & 0°,110°W du débit de 'EU&sjmalculé soit avec les données
ADCP disponibles tous les 5 m (en bleu), soit avec legessale U complétées
disponibles uniguement sur les niveaux des courantometres de3®b ra (cf. section

1.1) interpolées linéairement (en rouge) ou par interpolatspline (en noir).
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L’interpolation spline donne le résultat le plus prodes données ADCP complétes. Les
courbes se superposant tellement bien, la courbe noidisesnulée par la rouge puis
PAN [ DIBUE. ...eee e e 99
Figure 1.11: estimation pour le trou de 3 mois de févrieria 90 a 0°,140°W du débit de
'EUC (unités : ni/s) calculé de 30 & 250 m (en noir) & partir du débit catbel&20 a
250 m (en rouge), par régression linéaire . La période iehpsur le calcul des
coefficients de régression est décembre 1989 a juin 1990 (efobigg), mais le résultat
est peu sensible au choix de cette période (calcul semmmre 1989-juillet 1990 en vert
clair, sur 1983-2001 en bleu Clair)............oooiiiiieeeee e 100
Figure 1.12: : estimation pour le trou de 7 mois de marsabiectl998 a 0°,110°W (aucune
donnée in situ en T ou U) du débit de 'EUC (unité</sjr(en noir, moyenne tous les 5
jours, en rouge, filtre Hanning 2 mois) a partir du débit a &ewr dans la simulation
OPA/NCEP, par régression linéaire (moyennes mensuehesgert). La période choisie
pour le calcul des coefficients de régression est mars a90@tobre 1999, mais le
résultat est peu sensible. Cette méthode de bouchageanitile modele comme

interpolateur dynamique n’est utilisée que dans les cdsgla aucune donnée in situ.

Figure 1.13: Comparaison des caractéristigues'EldCl calculées sur toute la largeur
méridienne de I'EUC (en noir) a celles calculées eéguateur (en rouge) dans la
simulation OPA/NCEP a 140°W : débit (Sv) en haut a gaudaete(r
d’extrapolation L=350 km ,cf. texte), anomalie de lagérature de 'EUC ( °C) en haut
a droite (moyennes : 17.5°C pouguk, 18.4°C pour Eucreq, €nergie cinétique Egc
(J/m) en bas a gauche (facteur d’extrapolation 250 krmaenhalie de la profondeur de
'EUC (m) en bas a droite (moyennes : 170 m peut et 163 m pour gicreq). Période
1980-1999 et filtre HaNNING d€ 3 MOIS. ......vuuiiiiie e e et e et e e e e e 103

Figure 1.14: schéma illustrant le principe d'extrapolationidie®ine du débit de 'lEUC.....104

Figure 1.15 : comparaison a 170°W d&,;Beq*300 km (en Sv, a gauche) et teq(en °C, a
droite) calculées a partir des données in situ TAOt (b@ir) et moyennées tous les 5
jours, a Ruc et Teyct1l°C (on rajoute 1°C pour avoir la meilleure adéquatiotmeen
Teucreq €t Teuc) calculés sur la section méridienne de 'EUC a pddimesures in situ
(croix rouges : données extraites de Johnson et al, 200ftles rouges : données
utilisées dans Johnson et al, 2002). ...........uticceemmce e 109

Figure 1.16 : comparaison a 140°W d&a;Beq*270 km (en Sv, a gauche) et teq(en °C, a

droite) calculées a partir des données in situ TAOt (b@ir) et moyennées tous les 5
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jours, a Ryc et Teyc calculés sur la section méridienne de 'EUC a partimdsures in
situ (croix rouges : données extraites de Johnson €0@( ; cercles rouges : données
utilisées dans Johnson et al, 2002). ...........uiceeemmei e 109
Figure 1.17 : comparaison a 110°W d&a,;B.¢*250 km (en Sv, a gauche) et teq(en °C, a
droite) calculées a partir des données in situ TAOt (b@ir) et moyennées tous les 5
jours, a Ryc et Teyc calculés sur la section méridienne de 'EUC a partimdsures in
situ (cercles rouges : données utilisées dans Johnshr2@02). .....................oeveen. 110
Figure 1.18 :comparaison degl? et Teyc des simulations OPA/NCEP (en rouge) et
OPAJERS (en vert) a fc/eq *270 km et Eucreqdes données TAO (en noir) a 140°W.
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Figure 1.19: comparaison des variations interannuellesge(Bv, en haut) et 'anomalie de
Teuc (°C, en bas) dans la simulation OPA/NCEP (en bleu)egc/k *200 km et
'anomalie de Eucieqdes données TAO (en noir) a 140°W. Filtre Hanning sur 2 ans..111
Figure 1.20: comparaison de-l/q*1.47 (a gauche) et de 'anomalie deydieq(a droite) de
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Deucreqdes données TAO et du modele OPA/NCEP. Les moyenniegesgbour Eucreq
sont 19.2°C pour TAO et 18.2°C pour OPA/NCEP. Filtre Hannin@suois. .......... 113
Figure 1.21 : comparaison dedggeq*2.35 (a gauche) et de I'anomalie degeq(a droite)
de la simulation OPA/NCEP (en rouge) aveglckq (J/kg/m) et 'anomalie deggcieq
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pour E@ucreqdes données TAO et du modele OPA/NCEP. Les moyenne&gesepour
ZeucleqSONt 164 m pour TAO et 154 m pour OPA/NCEP. Filtre Hannin@ soois... 113
Figure 2.1: Rucreq (MF/S, & gauche) eteliceq (°C, & droite) & 170°W (en vert), a 140°W (en
rouge) et a 110°W (en noir) pour les données TAO. Filtemithg sur 3 mois en haut et
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Figure 2.2 : amplitude de la transformée de Fourier en nde la fréquence (cycles/jour)
des différentes caractéristiques de 'EUC a 0°, 140°W ar phasi données TAO. Calcul
fait avec les donées moyennées tous les 5 jours surnida@d©83-2001. .................. 116
Figure 2.3: cycles saisonniers deud (nf/s), Eguc (J/kg/m), Ruc (°C) et zuc (M) &
'équateur en fonction de la longitude (170°W en vert, 140°Woaige et 110°W en
7 1 ) TS 117
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Figure 2.4 : variations interannuelles (filtre Hanning 2 ahsyébit de'EUC a 0°,170°W a
partir des données TAO (erffsy en noir) et de la tension de vent zonale intéguée s
différentes régions et multipliée par un facteur pdajuster au débit de 'EUC (voir le
texte pour les détails, en vert a I'équateur de 120°E a 166AWpuge de 120°E a
160°W et de 5°N a 5°S et en bleu de 150°E a 170°W de 5°N a 5°S). .we.......... 120

Figure 2.5 : variations interannuelles (filtre Hanning 2 ahspébit de 'TEUC a 0°,140°W a
partir des données TAO (erffsy en noir) et de la tension de vent zonale intéguée s
différentes régions et multipliée par un facteur pdterfle débit de 'EUC (voir le texte
pour les détails, en rouge de 150°E a 140°W et de 5°N a 5°SrtatevE/0°W a 140°W
et de 5°N a 5°S et en bleu de 170°W a 140°W et de 2°N a 2°S)...cccceevvnneeenn..... 120

Figure 2.6 : comparaison du débit de 'lEUC & 0°,170°W & partir deséds TAO (en ffs,
en noir) aux régressions linéaires a partir de la tend®rvent zonale intégrée sur
différentes régions (en vert a I'équateur de 120°E a 160AWHuwEge de 120°E a 160°W
et de 5°N a 5°S et en bleu de 150°E a 170°W de 5°N a 5°S).Hrltneing sur 3 mois.

Figure 2.7: comparaison a 0°,170°W des variations (filtre Harhimpis) de la température
de 'EUC (en °C, en noir) a la différenceuegz,0 avec un facteur de régression linéaire
de -0.088°C/m (en rouge, corrélation : 0.96). .........cccceemmevereiieeiiiiieeeiie e eeaenn 123

Figure 2.8: comparaison de la température de 'lEUC a 0°,1109%vtia des données TAO
(en °C, en trait plein) a la régression linéaire a pddila 2z, (en pointillés, coefficient
de régression : 0.063°C/m, corrélation : 0.89). Filtre HanBinmis. ........................ 124

Figure 2.9: estimations de 'anomalie de la profondeur deJ'BU70°W (en m, en noir), soit
par régression linéaire avegy4en vert, corrélation=0.78) ou avec la tension de vent
zonale sur 120°E-170°E/5°N-5°S (en bleu, corrélation= 0.79}, mai régression
bilinéaire avec les anomalies de ces 2 grandeurs (en roagélaton=0.87). Par

convention, 'anomalie est positive quand 'EUC estspbprofond. Filtre Hanning sur 3

Figure 2.10: comparaison des variations interannuellese(sgisonnier 1993-1996 enlevé et
filtre Hanning 9 mois) du débit de TEUC dans OPA/ERS a 170°W\5(eren noir), de la
tension de vent ERS zonale intégrée de 150°E a 170°W et da 5°8 (inversée, en
rouge) et de la SST de Nino 3.4 dans OPA/ERS (inversée, = Dleu)............. 126

Figure 1.1: coupe méridienne représentant la circulatioidi®@ne entre 18°N et 18°S dans
OPA/NCEP. Les courants méridiens et verticaux ineegeél'Ouest a 'Est du Pacifique

sont représentés par des fléches noires (#s) @t la densité potentielle & 170°W a été
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rajouté en couleurs a titre indicatif (en kgyrmL'orientation des fléches a été ajustée au
rapport des échelles latitudinale et verticale. Moyenue$380-1999....................... 129
Figure 1.2 :étude des transports verticaux moyens a 40 m da&iER% (en noir, moyenne
sur 1993-1999) et OPA/NCEP (moyenne sur 1993-1999 en bleu foncé, maenne
1980-1999 en bleu clair). A gauche, le courant vertical egjrinttonalement (unités :
m?/s) de 'Ouest & 'Est du Pacifique. Il est ensuitégné méridiennement & partir de
9°S (@ droite, UNILES © SV). ..iiiiiiieeiiii e emceeee e e e e e e e e e e e e e e e eaan s 130
Figure 1.3 : divergence moyenne dans la couche de surfaceméeyeonalement de 165°E a
85°W, entre 10°N et 10°S, calculée a partir des déplacemdestdbouées dérivantes
(Johnson et al., 2001). En supposant une profondeur moyennealele de surface de
30 m, une divergence de 18" correspond & un transport vertical par unité de latitude
de 37 Mis. Le maximum a I'équateur de 616" est donc comparable au maximum de
220 nf/s dans OPA/ERS et supérieur & celui de 1605 dans OPA/NCEP (cf. figure au
dessus, les figures ont des tailles ajustées pour queités se correspondent).......... 130
Figure 1.4: densité potentielle (en couleur) et courantdieér (en contour noir, en m/s) a
5°N (en haut) et 5°S (en bas) dans OPA/ERS. Les isopyi#ianitant le transport dans
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Figure 1.5: évolution de la convergence (a gauche) et dedagdnce (a droite) en fonction
de la longitude, lorsquéoh integre a partir de I'Ouest, dans OPA/NCEP sur 1980-1999.
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Figure 2.4: comparaison de la convergence dans la pycnpelin®céan intérieur (a droite,
en bleu) et de celle par les bords Ouest (a gauche, en aegeles estimations a partir

de la théorie de Sverdrup. A droite est superposée la coneerggeostrophique
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théorique sur toute la colonne d’eau multipliée par 0.3&¢an corrélation : 0.96). A
gauche est superposée la régression linéaire avec lgeticer de Sverdrup (facteur de
régression de 0.24, constante ajoutée : 10.8 Sv, cormélafio/6). Les transports
d’Ekman et de Sverdrup sont calculés a partir des venEPNEIltre Hanning sur 2 ans.
Figure 2.5 : contributions des divergences a 5°N (en Svoege) et a 5°S (en bleu) a la
divergence totale (en noir). L'opposé de 'anomalie 8& 8e Nifio3.5 a été superposée
en vert avec un facteur —4, la ligne noire représemtanéro de cette anomalie. Filtre
HaNNING SUM 2 @NS. ...t e e et e e e e e e e e e et e e e e et eeean e eeees 143
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vent ERS. Les transports sont comptés positivemest lgerpdles. Le cycle saisonnier
sur 1993-1996 a été enlevé et un filtre Hanning sur 9 mois a été applique........ 144
Figure 2.7 : comparaisons des anomalies interannuelleddefgence totale (5°N + 5°S) en
surface dans OPA/NCEP (en bleu), de la divergence d’Ekraanrquge) et de
'estimation de la divergence de surface par soustractioBlée de la convergence
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divergence d’Ekman (en noir). Les transports d’EkmadeeSverdrup sont calculés a
partir des vents NCEP. Filtre Hanning sur 2 ans.........ccccoeviiieiiiiieeiiie e 145
Figure 2.8 : comparaison de la convergence dans la pycnéelineuge) et de la divergence
en surface (en bleu), a 5°S (a gauche) et a 5°N (a drbés)échelles ont les méme
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Figure 2.9 : comparaison sur 1980-1999 dans OPA/NCEP des anomtmsnuelles du
débit de TEUC a 170°W (en Sv, en noir), de la convergen@detakans la pycnocline
(5°N+5°S, en rouge) et de la divergence totale en suiad¢+5°S, en bleu). Les
moyennes sur 1980-1999 ont été enlevées. Filtre Hanning sur 2.ans................. 147
Figure 2.10 : comparaison sur 1993-1999 dans OPA/ERS des anomti@mnuelles du
débit de TEUC a 170°W (en Sv, en noir), de la convergenedetakans la pycnocline
(5°N+5°S, en rouge) et de la divergence totale en su(fde+5°S, en bleu).Le cycle
saisonnier 1993-1996 a été enleveé. Filtre Hanning sur 9 mois......cc......coeeevevnnn... 148
Figure 2.11 : comparaison sur 1951-1999 dans OPA/NCEP de la coroeetgéale dans la

pycnocline (5°N+5°S, en rouge), de la divergence totaleigace (5°N+5°S, en bleu) et
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du débit de TEUC a 170°W calculé soit a partir de 270 m de profwr{@e Sv, en noir),
soit a partir de 360 m (en vert). Filtre Hanning Sur 2 anS..........cccccevvevevvviineeennnnnn. 149
Figure 2.12: mode dominant de covariabilité de la SST (en bautC) et de la tension de
vent (en bas) (Mantua et Battisti, 1995). Les diminutiasspciées a une phase positive
de ce mode, de la convergence dans la pycnocline (en roegea)divergence en surface
(en bleu) et du débit de TEUC (en noir) ont été schématigue représentées par des
fleches (anomalies de tranSPOIt)..........ceeieecceeereiiiie e e e e 151
Figure 2.13: Variabilités de la tension de vent zonale éqaktoestimée a partir de la
différence de pression entre 'Ouest et 'Est du bggsirtrait plein et tirets) et de la SST
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en Sverdrup de la convergence et de la divergence sont wopelies a 'anomalie de
la tension de vent équatoriale avec un facteu?, -8 unités sur les bords gauches
correspondent aussi a des Sverdrup, une augmentation dend®ntede vent
correspondant a une baisse de la convergence et derlgetive. .............................. 153
Figure 2.14 : Comparaison entre 5°N+5°S (en noir) et 9°N{8ASouge) des anomalies de
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Figure 2.18: variabilité interannuelle et a long-terme deelampérature de l'upwelling
équatorial (en noir, en °C), comparée a la SST de Nbi{@B. rouge), a la température de

'EUC a 170°W (en vert, EUC calculé jusqu’a 360 m) et aégmession bilinéaire avec
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ces 2 grandeurs avec des coefficients respectifs de 0.8.ete3 moyennes ont été
soustraites et un filtre Hanning sur 2 ans a été appliqué..............cccceeevveiiieerennnnnn. 162
Figure 2.19 : variabilité interannuelle du débit du SEC (en rquatif vers 'Ouest, en Sv)
comparée a 'EUC a 170°W (en noir, calcul jusqu’a 350 m,tiposrs I'Est) et a
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Figure 2.20 : mode dominant de covariabilité de la SST (at) ba °C) et de la tension de
vent (en bas) (Mantua et Battisti, 1995). Les diminutiasspciées a une phase positive
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Figure 3.1 : comparaison pour la bande équatoriale au desslisoggcne 26 entre la
variation de volume (en Sv, en noir) et la somme ales tles transports de masse,
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Figure 3.3: les différents termes du bilan de chaleur deataleb équatoriale 5°N-5°S du
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Figure 3.4: transport de chaleur associé a la convergera@eince, estimé soit par
Fomeridgien=—pCvDai(Tav—Tcom) (€N PW, en bleu), soit pakFmsridier=—pCVDoom( Tav—"Teonv) (€N
PW, en rouge), comparé au transport de chaleur total adgeétihique rentrant dans la

boite (en PW, en noir). Filtrage HanNiNg SUr 2 @NS..ceeevivvnieiiiiieeeeiiie e 173
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Figure 3.5: contributions de la variabilité du débit de la divergdroCvDa(Tia—Teon) , €N
PW, en rouge) et de la variabilité de la différence depéeature entre divergence et
convergence +pCvDa(Tiw—Toon), €n bleu) au transport de chaleur associé a la
convergence/divergence (en noir) estimé a partir de la
formule Fuerigien=—pCvDaiw(Tav—Tcom) . Filtrage Hanning sur 2 ans. ..........ccccccceeenne. 174

Figure 3.6: les différents termes du bilan de chaleur duifaei€quatorial Est (5°N-5°S, de
170°W a I'Est du Pacifique, au dessus de 312 m): intégrale soilume de la boite de
la dérivée de la température en rouge, transport de clexrlesurface de I'atmosphere
vers 'océan en vert, transport de chaleur advectifrogaa en noir, somme de ces deux
derniers transports en bleu clair. La faible différef@ebleu foncé) entre cette somme et
la variation de température de la boite montre que lén l@st bien fermé. Unités :
pétawatts (15 W). Filtrage Hanning SUr 2 @ns. ........c.ccueeeeoeeeeeeeeeeeeeeeeeee e, 177

Figure 3.7: comparaison des anomalies interannuelles dparame chaleur océanique total
entrant dans la boite Pacifique Est (en PW, en noidudransport de chaleur associé a

EUC, calculé en prenant en compte soit lanomalie débit de FIEUC
(—pCvDruc(Tswe=Tre), en rouge), soit l'anomalie de température de I'EUC
(—pCvDrue(Tsre=True) , en bleu), soit les 2 ensembledvDeue(Tsre=Tiue), en vert).
Filtrage Hanning SUM 2 @NS. ......coouuioiiiiii et e e e e e e e e ennnas 178
Figure 3.8: comparaison des tendances a long-terme sur 1951-19@shott de chaleur

océanique total entrant dans la boite Pacifique Est {ndn noir) et du transport de

chaleur associé a 'EUC, calculé en prenant en cosgitéanomalie de débit de TEUC

(—pCvDruc(Tswe=Trc), en rouge), soit l'anomalie de température de I'EUC

(—pCvDrue(Tse=True) , en bleu), soit les 2 ensembledvDeue(Tsre=Tiue), en vert).

Filtrage Hanning Sur 10 @NnS. .........oooiiiiiiiiiiiceeeemei e e e e e e e e e e aanaeees 180
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Résumé succint:

Le sous-courant équatorial (EUC), les cellules de @tmn méridienne I'alimentant, et
leur réle primordial dans le Pacifigue équatorial sur EloNgfi sa variabilité décennale, sont
étudiés en combinant données in situ et modélisationtrajestoires des masses d’eaux dans
un modéle numérique reéaliste révelent des recharges/déshanmplexes et asymeétriques
associées a I'El Nifio-La Nifia de 1997-1998. A partir des dondéssmouillages TAO
méthodiquement bouchées, des séries continues du deébit, tempgrature et de la
profondeur de 'EUC sont construites sur 1980-2002 et analyS&esl1951-1999 dans le
modele validé, 'EUC, la convergence dans la thermocliaedivergence en surface et
l'upwelling équatorial ont les méme variations en débit,@eutausées par la tension de vent
zonale intégrée zonalement, en accord avec des dbédoréaires. Les forts impacts de ces
variations de débit et de celles de température sur lesshida masse et de chaleur sont
quantifiés.
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