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Chapitre 1. Introduction

Le Pacifique tropical est le siege du phénomemeatique parmi les plus énergétiques
a I'échelle planétaire: le phénoméne EN&DNifio Southern Oscillatignplus connu sous le
nom deEl Nifio pour les évenements chauds, loa Nifia pour les évenements froids
(Philander, 1990). Avec la variabilité saisonniétdes moussons, il influence I'ensemble du
climat mondial et se caractérise par un couplageptexe entre I'océan et I'atmosphere.

A l'origine, « El Nifio » désignait un courant céteaud présent le long des cétes du
Pérou et du Chili qui apparait a la péeriode de Ndélu son nom, «El Nifio» : enfant Jésus en
espagnol). Certaines années, ce courant chaudstpérglusieurs mois et engendrait des
anomalies climatiques régionales, la rupture dehi@ine alimentaire cétiére, la mort et la
migration de nombreuses espéeces de poissons (Barbeavez, 1983). Aujourd'hui, El Nifio
désigne un phénomeéne climatique a grande écheliepgche non seulement le Pacifique
tropical mais aussi I'ensemble des océans et I'spimére.

Les conséquences de ce phénoméne se font senpiresgue toute la surface du globe.
Elles peuvent se révéler bénéfiques, mais sortilegouvent catastrophiques, comme dans le
cas médiatisé de I'événement El Nifio de 1997-1988.cotes de I'Equateur et du nord du
Pérou recurent alors en seulement deux mois, $5fas de pluie que la moyenne annuelle,
provoquant la destruction de nombreuses routegtatiabs et cultures. Plusieurs centaines de
personnes disparurent, de nombreux cas de chdldmmaludisme furent signalés. De l'autre
c6té du Pacifique, en Indonésie et en PapouasiedletGuinée, des sécheresses
exceptionnelles favorisaient des feux de foréts. dégats des deux plus forts événements El
Nifio du XX*™siécle ont été estimés entre 5.5 et 12.5 milliafdsros pour I'événement de
1982-1983 et entre 24 et 31 milliards deuros pa@ui de 1997-1998 (UCAR,
1994 ; Sponberg, 1999). Ce sont le plus souvenipés les plus pauvres et les moins
préparés qui sont les plus touchés.

Les évenements El Nifio peuvent également avoir affets bénéfiques. A titre
d’exemple, les cyclones tropicaux atlantique quicteent le sud des Etats-Unis, les Caraibes
et le centre-est de ’Amérique arrivent moins fréaunent pendant les années El Nifio (Gray,
1984) ; des hivers plus chauds au nord des Etats-fharmettent des économies d’énergie
(Changnon, 1999).

Le lien existant entre ENSO, la variabilité du dimet des événements
météorologiques extrémes a fait de la compréheretide la prévision de ce phénomene, non
seulement une ambition scientifigue mais aussinjeueeconomique et social de taille. Sous
la pression des scientifiques, les politiques etid#irs ont favorisé les recherches
scientifiques sur le sujet, I'objectif étant de mieobserver, comprendre et de maniere ultime
prévoir pour anticiper l'arrivée de tels évéenemerita prévision passe avant tout par
I'observation et la compréhension des mécanisms®mjeu dans le phénomene.
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Chapitre 1. Introduction

Les observations océaniques et météorologiquesditidve tropical se sont nettement
développées depuis I'événement El Nifio de 1982+88eg notamment, a la mise en place
d’un réseau d’observations in situ dans le cadrprdgramme international TOGA (opical
Ocean Global Atmospherel985-1994). En paralléle, les mesures sateigsaise sont
egalement développées, en particulier les mesus®malies de niveau de la mer par
altimétrie (Fu et Cazenave, 2001). Plus récemniemtéveloppement de flotteurs autonomes
(Argo) permet de mesurer la température et la igalide la couche 0-1000/2000 m de
'ensemble du globe en temps quasi réel (Roemmicwens, 2000). Par ailleurs, des
avances substantielles ont eu lieu quant aux aspbéoriques du phénomene ENSO
(Wang et Picaut, 2004). On retiendra notammerdéieloppement de modeéles relativement
simples (cf. Chapitre Il) pouvant rendre comptdadeature quasi cycliqgue d’ENSO (Wang et
Picaut, 2004).

Les efforts déployés ces 25 dernieres années ereden’'observation, de modélisation
et de développements théoriques ont permis unecégaronsidérable dans la compréhension
du phénoméne El Nifio (Anderson et al., 1998). [Resatives de prévisions fructueuses ont
egalement vu le jour ces dernieres années (Kirteiaml., 2001). Ainsi, grace a une
amélioration des prévisions, les Etats-Unis ontligéades économies importantes en
minimisant les dommages possibles. En 1997-199&aldornie estime avoir économisé 1
milliard de dollars grace a de meilleures prévisi@aisonniéres (Changnon, 1999). Les
agriculteurs péruviens de leur coté, surveillerdl@gent de maniere assidue les prévisions
d’ENSO pour adapter, entre autres, leurs cultulegavoriseront la culture du riz plus que
celle du coton lors des années El Nifio. Les péshgéiruviens, quant a eux, attendent avec
impatience I'arrivée d’'un événement froid favorablia péche.

Le phénoméne El Nifio est souvent décrit comme enipation de I'état « normal »
du Pacifique tropical. Rappelons brievement sescté@ristigues majeures.

En temps « normal » (Figure 1), un anticycloneésiw-dessus du Pacifique tropical
ouest est associé a des vents d'est appelés s aliz8ans la zone équatoriale, ces vents
entrainent d'est en ouest, les eaux de surfacea#ah qui sont réchauffées par le soleil. Par
conservation de la masse, de I'eau froide remoege mtofondeurs & I'est pour combler le
déficit en eau liee a la divergence d’Ekman. Cest que lI'on appelle le phénoméne
d’'upwelling équatorial.



Chapitre I. Introduction

Figure 1: Schéma de I'océan Pacifique tropical entgation dite normale.

A l'ouest, de I'eau chaude s'accumule ce qui etrai
- une élévation de la surface de I'océan (jusqu@nbPar rapport a I'est),
- un enfoncement de la thermocfine
- un réchauffement de I'atmosphére en contact aweeaex chaudes: ainsi, l'air
réchauffé s'éleve et son humidité se condense émippiations (forte zone de
convection).

A l'est, les eaux de surface de l'océan se sortideds par I'arrivée des eaux froides
des profondeurs. L'atmosphére en contact avecatessest densifiée, ce qui, par subsidence
crée un systeme de hautes pressions a la surfdoeéln. Ces hautes pressions entretiennent
le flux des alizés. Le systeme s'auto-entretiéattnbsphére parait stable.

Ainsi est décrite la circulation de Walker.

Un des signes d'apparition du phénoméne EIl Nifid'adfiblissement des alizés. Le
phénomene El Nifio commence dés que ces alizésistht voire s'inversent avec
l'apparition de vents d'ouest. Les eaux chaudePatifique ouest (qui ne sont donc plus
poussées par les vents d'est) envahissent peucelesidu Pacifique est qui sont a un niveau
plus bas si bien que :

- lathermocline remonte a l'ouest,
- le mécanisme d'upwelling ralentit,
- le gradient thermique est-ouest de surface s'aténu

Au niveau de l'atmosphere, cette atténuation ddigmathermique perturbe la cellule
de Walker qui peut aller jusqu'a se scinder en dmrkes, entrainant le déplacement de la
zone de précipitations vers l'est (cf. Figure 2u éentre et a l'est, I'océan se réchauffe,

! Zone de transition thermique rapide entre les eaaxides de surface et les eaux froides des prefiosidCette
zone est souvent repérée par la position de I'ésatk 20°C.
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Chapitre I. Introduction

réchauffant du méme coup l'air humide a sa surfggeeut alors s'élever pour former des
nuages épais au large de I'Equateur, du Pérownstldaest ameéricain. Il s'ensuit des pluies
torrentielles sur ces pays habituellement arideg]is que I'ouest du Pacifique est victime de
fortes secheresses.

Secheresse

THERMOGLINE

montée de la thermocline

Figure 2: Schéma de I'océan et de I'atmospheére eitumtion El Nifio.

Ces perturbations océaniques et atmosphériquesspomdent a une baisse de pression
dans le centre et l'est, et & une augmentationrekesipn dans l'ouest. Cela favorise donc
I'affaiblissement des alizés: le phénomene s'amptié lui-méme et dure en moyenne de 9 a
12 mois.

Le phénoméne La Nifia (cf. Figure 3) est parfois@né comme opposé a El Nifio. Il
produit sur le climat, les effets presque opposésux d'El Nifio. Il est caractérisé par un
renforcement des alizés qui déplacent la circutadie Walker vers 'ouest, ce qui entraine les
eaux chaudes vers l'ouest. Cela amplifie le mégmnid'upwelling a l'est, la thermocline
plonge a l'ouest ou s’accumulent les eaux chaudas.en contact avec ces eaux chaudes
s'éleve et génere ainsi des fortes pluies qui Bt diEplacées sur le continent australien, au
voisinage de I'lndonésie entrainant de fortes pitations.

s

*oayy, Circulation de Walker *

3

Figure 3: Schéma de I'océan et de I'atmosphére eitugtion La Nifia.
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Chapitre 1. Introduction

Nos connaissances actuelles d’'ENSO sont le fruipldsieurs années de recherche.
L’historiqgue des connaissances concernant ENSQoegtet complexe. Nous en rappelons
guelques points clés, une analyse chronologique gdmpléte peut étre trouvée dans l'article
de Wang et Picaut (2004).

Entre 1920 et 1930, Sir G.T Walker découvre querkssion a Tahiti (Polynésie
Francaise) et la pression a Darwin (au nord dedtrglie) ont des évolutions temporelles en
opposition de phase a I'échelle interannuelle. \&alkenait de découvrir ce mouvement de
balancier atmosphérique longitudinal a tres graédeelle. Il introduit en 1923 un indice
d'oscillation interannuel (qui est la différenceptession normalisée entre ces 2 lieux) sous le
nom de «Southern Oscillation Index» (SOI) ou «dedd’Oscillation Australe». Cet indice,
toujours utilisé, est le principal indicateur atiloérique permettant de caractériser les phases
d’ENSO (cf. Figure 4).

Dans les années 1960, Bjerknes remarqua que Issgphagatives du SOI coincidaient
avec ces eaux anormalement chaudes a I'est dugBac({tf. Figure 4). Il fait alors le lien
entre l'oscillation australe dans I'atmosphéreggriedient thermique est-ouest dans 'océan et
El Nifio (Bjerknes, 1969). Il montre ainBinteraction entre I'océan et I'atmospheérées
anomalies de température de surface de l'océadiégtahermique) forceraient les alizés a
faiblir ou a se renforcer; en retour, ceux-ci platient la distribution de la SSEda Surface
Temperaturg El Nifio est depuis considéré comme une instébdouplée entre I'océan et
I'atmosphere et désigné par I'acronyme ENSO sagmi EI Nifio Southern Oscillation » ou
« Oscillation Australe El Nifio ».

Ocean Temperature Departures ("C) for Nifio 3.4
(5°N-5°S, 170°W-120°W)

1470 197{: . 1980 . 1485 1990 1945
Tal'lltl - Darwm SOI (3 month-running mean)
- [EEE— T [EEEEETE o R

; : : : : : :

1970 1975 1980 1985 1990 1995

Figure 4: Séries temporelles de l'indice d'oscillabn atmosphérique (SOI, figure du bas) et les anortias
de SST moyennées dans la région Nifio3.4 (5°N-5°01W-120°W). En rouge, sont représentées les
périodes El Nifio et en bleu, les périodes La Nifialoter la bonne corrélation négative entre les deuséries.

En 1975, Wyrtki propose la premiére explication amégue du phénomene (théorie du
build up): un El Nifio apparait lorsque I'affaibbssent des alizés permet aux eaux chaudes
accumulées a l'ouest de se déverser dans I'esasdinbElle s'appuie sur I'équilibre entre le
poids de I'eau accumulée a l'ouest et la forceodsgee des alizés.
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Chapitre 1. Introduction

Cependant, cette théorie n'explique pas la tramsid'un événement chaud a un
évenement froid ou l'inverse. C'est la dynamiquéaoiue équatoriale qui va permettre de
mettre au point une premiere théorie permettanptitpier le « retour a la normale » avec
notamment la théorie de l'oscillateur retardé Qtfapitre 11). D’autres théories verront ensuite
le jour.

D’aprés les observations, la période de retourddéaements El Nifio varie entre 2 et 7
ans. Le phénomeéne El Nifio (ENSO) n’est donc pasipament oscillatoire. Cependant, dans
la lignée de l'oscillateur retardé, plusieurs thé®ront tenté de rendre compte de la nature
guasi oscillatoire du phénomene ENSO. Elles refosmumes sur la rétroaction océan-
atmosphére positive proposée par Bjerknes en 1869dge précédente) ; et, pour expliquer
la nature quasi-oscillatoire du phénomeéne ENSO, défgrentes théories proposent
différentes rétroactions négatives pour expligegrdssage d’'un évenement El Nifio a un état
neutre ou froid (La Nifia). Une revue tres détailléeces oscillateurs est donnée dans l'article
de Wang et Picaut, 2004. Nous en rappellerons gaslgléments au chapitre II.

Outre ces aspects oscillatoires, certaines étudggesent qu’El Nifio puisse aussi étre
considéré comme un mode stable. Aujourd’hui, pdansommunauté des océanographes, il y
a 2 visions théoriques différentes du phénomeneéNiib. Comme nous l'avons vu, le
Pacifique tropical connait tantét des états chauls$ Nifio », tantot des états froids « La
Nifia ». On pourrait dire qu'il « oscille » entresc2 états. Cependant, certains scientifiques
considérent bien El Nilo comme une phase d’une rmmodplé océan atmosphere instable, de
natureoscillatoire auto-entretenue (cf. Chapitre 1), tandis que tai définissent El Nifio
comme un modestable (non oscillatoire) qui est déclenché de maniégataire par un
élément (de type bruit stochastique) atmosphériextérieur tel que les coups de vents
d’ouest(Neelin et al., 1998; Philander et Fedorov, 2003).

Pendant tres longtemps, les recherches se sorgrto@es sur le déplacement zonal des
eaux chaudes, vers I'est ou vers l'ouest selonl’queévolue vers un évenement El Nifio ou
La Nifia. Une seule des 4 théories oscillatoiragéresse a I'aspect méridien : la théorie de la
Recharge-Décharge (cf. Chapitres Il et 1V). Seletiecthéorie, le Pacifique équatorial dans
son ensemble, se remplit (recharge) lentement @x &eudes plusieurs mois avant l'arrivée
d'un évenement El Nifio et se vide (décharge) rapaitd de ces eaux chaudes lors de la
phase mature de I'évenement (Wyrtki, 1985 ; Ji®,7)9

La théorie de la Recharge-Décharge a été relativepeu étudiée, en dépit de son
potentiel prédictif d’El Nifio. La recharge de landa équatoriale s’effectue en effet 2 a 3
saisons avant la phase mature d’'un événement (NeinbicPhaden, 2001). Par ailleurs, les
ondes équatoriales jouent un role essentiel daparide équatoriale mais leur réle n’a jamais
éte clairement étudié pour cette théorie.
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Chapitre 1. Introduction

Dans la premiere partie de cette thése, nous alt@tise I'accent sur cette théorie de la
Recharge-Décharge et tenter:
a) d’observer les variations de volume d’eau chalidBacifique équatorial a
I'échelle ENSO,
b) de comprendre les mécanismes responsables tfarsferts de masse et
c) de quantifier le r6le des ondes équatorialesesRecharge-Décharge,

Par ailleurs, bien que toutes les théories osoitled different par leur mécanisme,
aucune d'entre elles ne fait intervenir la salinit® maniere explicite. Pourtant, on sait
aujourd’hui que la salinité, de par son effet surdensitd joue un réle important sur la
circulation océanique. Des études numériques (Miata Delecluse, 1998ab) ont montré que
la structure thermohaline verticale particuliére ldewarm pool (avec la présente d’'une
couche barriere de sel) pouvait expliquer la préseate trés fortes températures de surface.
D’autres études ont également suggéré le rble ptelde la salinité sur 'occurrence et/ou
'amplitude des événements El Nifio (Maes et al0220

Dans la deuxieme partie de cette these, nous a@&mahs donc les structures
thermohalines particuliéres de la warm pool (frdetsel en surface, couche barriére de sel en
subsurface) en essayant de :

a) décrire et comprendre leur variabilité spatioyerelle,

b) observer et comprendre la relation entre lagmés de la couche barriere
de sel et les SST chaudes,

c) analyser les mécanismes possibles, responsiblaformation de la
couche barriere de sel.

Ce manuscrit de these est organisé de la manigansel

Le chapitre Il présente la région d’étude, le Rqe# tropical, avec en premier lieu, un
rappel des caractéristigues essentielles de son rétgen, suivi d’'une présentation
synthétique des différentes théories d’'ENSO etadacteristiques hydrologiques majeures
de la warm pool. L’état de I'art des connaissammegernant cette présentation nous conduira
a poser des questions scientifiques auxquelles aonss tenté de répondre. Le chapitre llI
présente les données utilisées (in situ et satgllites méthodes d’évaluation de la qualité de
ces données, puis les traitements qui nous pembelteréaliser des produits adaptés a notre

2 A 28°C et & la pression atmosphérique, une variate salinité de 1 unité a le méme effet sur fesité qu’'une
variation de température de 2,5°C (UNESCO, 1983).

% La warm pool est région du Pacifique équatori@sbui contient des eaux chaudes en surface (Z928).
Cette région est abordée au chapitre II.
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étude. Le chapitre IV présente I'étude que nousngwviealisée quant au mécanisme de
Recharge-Décharge. Il vise a répondre aux quessicieatifiques soulevées dans le deuxieme
chapitre avec entre autres, I'observation des trans de volume d'eau chaude dans le
Pacifique équatorial et la mise en évidence du dék ondes équatoriales. Le chapitre V est
dédié a I'étude de la variabilité de la structurerinohaline de la warm pool dans la couche
de surface. Il tente également de répondre auxtiqnessoulevées dans le chapitre II,
concernant le réle de la salinité, de la coucheédrar, et leur relation avec les SST chaudes.
Une conclusion, une discussion et des élémentsedgpgctives seront présentés dans le
dernier chapitre.

15-
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Chapitre 1l. Le Pacifique tropical

Chapitre I1.

Le Pacifique tropical :

quelques rappels importants
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Chapitre 1l. Le Pacifique tropical |. Présentataml’état moyen

Ce chapitre a pour but de rappeler des connaissamg®rtantes que nous utiliserons
par la suite. Nous mettrons tour a tour I'accemt: /) les structures moyennes du Pacifique
tropical pour les principaux parameétres océanig{iespérature, salinité et courants de
surface) et atmosphériques (vents de surface eipfedions), b) les théories pouvant rendre
compte de la nature quasi-oscillatoire d’'ENSO, emtiqulier la théorie de la Recharge-
Décharge et c) les spécificités de la warm poohtjaa réle de la salinité.

. Présentation de I'état moyen

1. Températures moyennes

La température de surface (SSka Surface Temperatlinmoyenne, présentée sur la
Figure 5 diminue globalement de I'équateur verspékes et d’'ouest en est dans la bande
eéguatoriale. On observe des eaux chaudes (T> 28288 Warm Poo) dans I'ouest du
Pacifique équatorial et des eaux plus froides (T€24aCold Tongugdans la partie est, liée
a la présence d'un upwelling équatorial. Le Pagdiggquatorial est donc marqué par un
gradient zonal de températures de surface quiibaeta maintenir les vents dominants d’est
en ouest (cf. Figure 10).

Au nord et au sud, dans la partie est du bassimbsarve également 2 bandes d’eaux
froides (cf. Figure 5) qui s’expliquent par I'aré® des courants de Humbolt au sud, et du
courant de Californie au nord.

Mean Sea Surface Temperature
N-_"‘IIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIII

140 1007

140°E 1807

Figure 5: Distribution horizontale de la température de surface (Levitus, 1982).

La distribution moyenne longitude — profondeur aéempérature le long de I'équateur
est présentée Figure 6. Selon la verticale, lepéemtures diminuent avec la profondeur. On
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Chapitre Il. Le Pacifique tropical |. Présentataml’état moyen

rencontre d’abord, prés de la surface, mais a $bda Pacifique tropical, une couche quasi
homogéne en température (T>26°C), d’environ 100’é@paisseur. Ensuite, la température
présente une rapide décroissance sur guelquessméttie zone de forts gradients verticaux
de température s’appelle la thermocline, souvgmdrée par I'isotherme 20°C (dfigure 6).
Elle est en moyenne plus profonde a l'ouest (15@oia I'est (50m) dans le Pacifique
tropical. En dessous de la thermocline, on troues éaux plus froides (de températures
inférieures a 15°C).

(°C)
140°E 180° 140°W 100°W
LONGITUDE

Figure 6: Distribution verticale moyenne de la temgrature le long de I'équateur (Climatologie de Levus,
1994).

2. Salinité de surface

La distribution moyenne de la SSSe@ Surface Salinityest présentée Figure 7. Les
eaux les moins salées coincident globalement aszdnes de convergence intertropicale
(I''TCZ, Inter Tropical Convergence Zonet la SPCZ,South Pacific Convergence Zone,
cf. 4.) qui sont des zones de fortes précipitatetrde faibles vents. Les eaux les moins salées
se trouvent également dansvi&arm Poo| parfois appelée Ieresh pool(Delcroix et Picaut,
1998).

Mean Sea Surface SulTnih,!l

3DDN_-'| |.I| Pl .

20%5

30°s

140" 100°W

140°E 1807

Figure 7 : Distribution horizontale de la salinitéde surface (Levitus, 1994).
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Chapitre Il. Le Pacifique tropical |. Présentataml’état moyen

A linverse, on observe deux zones de maximum dieigaau sud (au sud-est de la
Polynésie) et au nord (prés d’Hawaii) qui corregfmort a des zones de forte évaporation (et
de faibles précipitations) en raison de forts véctsFigure 10).

Le long de I'équateur, on observe une décroissdrda salinité de surface du centre
vers l'ouest avec une zone de gradient zonal maximsiuée vers 165-170°E. Gent de
salinité également marqué en subsurface dans la coucBen®{Figure 8) est une zone de
convergence entre les eaux froides et salées dfiggaccentral et les eaux chaudes et peu
salées de la warm pool. Cette convergence peutrgérs subsurface une structure
thermohaline particuliére avec I'apparition d’'uramiche isotherme mais stratifiée en sel (cf.
Figure 8 et Figure 6) appelée « couche barriersale qui sépare la base de la couche
isotherme de la base de la couche de mélange (Letkhgdstrom, 1991). Cette couche
apparait généralement a I'ouest du front de saliftar sa stratification, elle peut inhiber les
eéchanges entre l'atmosphére et I'océan intérieunlgxti et Delecluse, 1998ab). Nous
'analyserons en détail au chapitre V.

200
300

400

500

140°E 160°E 180° 160°W 140°W 120°W 100°W

Figure 8: Distribution moyenne verticale de la saliité a I'équateur (Climatologie de Levitus, 1994).

3. Les courants de surface

Les courants de surface sont fortement influenaéslgs vents (Figure 10). Dans le
Pacifique tropical, le Courant Equatorial S@&b(th Equatorial CurrentSEC, Figure 9) et le
Courant Equatorial NordNprth Equatorial Current NEC) se dirigent d’est en ouest. A
contrario, le Contre Courant Equatorial NoMNb(th Equatorial Counter CurrenfNECC) et
le Contre Courant Sud Equatori®dquth Equatorial Counter CurrenSECC) se dirigent
d’ouest en est en lien avec le rotationnel deraiten du vent (Meyers, 1979).

Le SEC se dirige vers I'ouest avec une vitesséoddré de 0.5 a 1 m/s, il se situe entre
3°N et 8°S, s'étire sur une centaine de métresafepdeur, et peut transporter jusqu’a 3bSv
(A titre de comparaison, I'ensemble des rivieres mdonde forme un flux de 1 Sv, et

41 sv=16 m¥s
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Chapitre 1l. Le Pacifique tropical |. Présentataml’état moyen

'ensemble des précipitations au-dessus des ocsarisde I'ordre de 10 Sv). Le NEC se
dirige également vers I'ouest au nord de 5°N-1(bdh intensité augmente d’est en ouest. Le
NECC se situe entre 4°N et 9°N (entre le SEC &HE) suivant la position de I'I'TCZ et se
dirige vers I'est avec une intensité pouvant atten0.5 m/s. Le SECC se dirige également
vers l'est. Il se situe vers 9°S et il est surtdéveloppé dans le Pacifique Ouest entre 50 et
200 m sous la surface. Une description quantitatev&es courants et de leurs transports est
donnée par Picaut et Tournier (1991) a partir dsumes XBT le long de rails de navigation et
par Reverdin et al. (1994) a partir de bouées dates dans I'ensemble du bassin. On notera
gu’il existe également des courants méridiens sutbdrd ouest du Pacifique tropical
relativement peu documentés dans la littérature.

0N "7 Taverage 1967-1992 | W i
5 .*.‘. = -
15 N }%%ééééhé%%éf ]
L. = = = = = = 15;.__-
0 FEFEF :F—%-‘g_-% S s e =
P _= = = = =

G EEEZZZ££242 7 7
(IR KU U U BT I B A A

30 S o - ' '
120 E 150 E 180 W 150 W 120 W 90 W

Figure 9: Carte générale des courants océaniques derface (a2 15m) moyens (Reverdin et al., 1994).

4. Vents de surface et précipitations

La distribution moyenne des vents de surface g{pdécipitations est présentée Figure
10. En lien avec la distribution moyenne de la $$Tu sens de rotation de la Terre, on
observe des vents de nord-est dans I’hémisphéck etode sud-est dans I'hémisphere sud.
Ces vents appelés « alizés » convergent sur deweszmarticuliéres appelées ITCZ et SPCZ,
Figure 10.

L'ITCZ s'étend d’est en ouest entre 10°N et 5°Niemv. Elle se déplace suivant les
saisons entre I'’équateur en hiver boréal et 10°Nétén Elle est aussi appelée « équateur
météorologique » ou encore « pot au noir » datenigage des navigateurs. Les navigateurs a
la voile redoutent le passage de cette zone caeilsouvent souvent confrontés a des vents
relativement faibles et parfois a de violents osag@a SPCZ se situe dans I'hémisphere sud, a
'ouest du bassin. Elle s’étend de la Nouvelle-@eiaux iles de Polynésie. Sa position varie
également en fonction des saisons: elle se trqaiue au sud en été austral, prés de
I'Australie, elle migre vers I'équateur en hiverstmal. L'ITCZ et la SPCZ sont toutes deux
associées a de fortes précipitations (> 8 mm/jo@h notera également les fortes
précipitations situées sur la warm pool.
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= e
[SEETEET]

LR I R - )

D=3

180° 140°W 100°W

140°E
—= 0.118

Figure 10: Carte moyenne des vents de surface (flées, m/s) et des précipitations (couleur, mm/jr) du
Pacifique tropical sur la période 1992-2007. Les @mées sont issues des produits Quikscat et ERS pder
vent, et CMAP pour les précipitations (cf. Bosc eDelcroix, 2008).

1. Rappel des théories oscillatoires d’ENSO

Dans cette partie, nous rappelons puis compareasprincipales théories permettant
d’expliquer la nature quasi-oscillatoire du phénom&NSO. Cette comparaison et synthese,
nous a permis de définir les questions scientiguajeures auxquelles nous nous proposons
de répondre dans cette these.

1. Les principales théories oscillatoires

i) La théorie de l'oscillateur retardé

Cette théorie (Suarez et Schopf, 1988; Battidtliedt, 1989) explique pour la premiere
fois, la nature « oscillatoire » d'ENSO. Le prireegte la théorie est le suivant.

130°E 180° .80"W

Figure 11: Schéma de la théorie de l'oscillateur tardé. D’aprés Wang et Picaut (2004).
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Chapitre 1l. Le Pacifique tropical Il. Rappel dbagories oscillatoires ’'ENSO

A l'ouest du Pacifique équatorial, des coups det Bouest généerent des ondes
équatoriales de Kelvin de downwelling et de Rosdlmwpwelling. Les ondes de Kelvin se
propagent vers l'est (cf. Figure 11), approfondissa thermocline, et provoquent un
réchauffement dans la partie est du bassin. Leesodd Rossby d'upwelling, se propagent
vers l'ouest, se réfléchissent sur le bord ouedatifique en ondes de Kelvin d'upwelling
qui vont entrainer un refroidissement de la tempéeade surface. En atteignant quelques
mois plus tard le centre-est du bassin, ces desieéndes vont s'opposer au réchauffement
induit dans le Pacifique et contribuer au retoudaanormale. Ce mécanisme permet
d’introduire une rétroaction négative retardée cave délai lie au temps de propagation des
ondes.

i) L'oscillateur advectif-réflectif

Selon cette théorie (Picaut et al., 1997), des afiemnd’eau chaude situées au centre
du bassin induisent des anomalies de vent d’oumder que compte tenu du couplage, la
chronologie du scénario présenté ci-dessous, pibten débuter par des anomalies de vent
d’ouest). Ces vents d’ouest sont a 'origine deri@pagation vers I'est d’'ondes de Kelvin de
downwelling et vers I'ouest d’ondes de Rossby d'alliwg. Ces 2 types d’'ondes ayant des
vitesses zonales associees positives, elles advdeeeaux chaudes de la warm pool vers
l'est du bassin (cf. Figure 12), ce qui renforce omalies positives de température au
centre du bassin, témoin de la genése d’'un événdehlino.

The Advective-Reflective Oscillator
(a)

€<

currents

=

L
La Nliia -
Easterlies

Mean

(b) Mean currents (cms™)

é" 20:}‘ e -jo

1 20 N ~ o The
40 L 40
-------------- 1mE. N ."3.0°. e R R EEE .auw

Figure 12: a) Schéma de l'oscillateur advectif-réfictif ; b) Courants moyens observés (pointillés) et
calculés a I'aide de modéle numérique (trait pleinjjui convergent au bord est de la warm pool. D'apr®
Picaut et al. (1997).

Pour expliquer le retour a la normale, cette tleé@ropose le mécanisme suivant :
lorsque ces ondes de Kelvin (resp. de Rossbypatat la cOte est (resp. ouest) du Pacifique,
elles se réfléchissent en ondes de Rossby de ddivrgvgesp. Kelvin d’'upwelling) qui se
propagent vers l'ouest (resp. vers l'est) du bassiec des vitesses zonales négatives
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associées. Ces vitesses zonales négatives adviectesuitm pool vers I'ouest du Pacifique et

permettent ainsi le retour a la normale. Par adleles courants moyens qui convergent au
niveau du bord est de la warm pool participent é&geht a ce retour de la warm pool vers
I'ouest du Pacifique.

iii) L’oscillateur du Pacifique ouest

Selon cette théorie (Weisberg et Wang, 1997), ahadffement des eaux de surface du
centre du Pacifique équatorial génére I'appariter?2 cellules cycloniques de part et d’autre
de I'équateur (cf. « L » Figure 13) liées a la pree d’anomalies de vent d’ouest dans la
région ouest. Ces anomalies de vent d’ouest gén@esrondes de Kelvin de downwelling qui
se propagent vers l'est, approfondissent la thelim®c ce qui entraine I'apparition
d’anomalies chaudes a l'est du Pacifique caratiguiss de l'arrivée d’'un évéenement El
Nifio. Par ailleurs, les régions cycloniques extjaatoriales entrainent une remontée de la
thermocline par pompage d’Ekman dans I'ouest dsiba€es anomalies de thermocline peu
profonde se propagent vers l'ouest, entrainanefroidissement de la température de surface
ainsi qu’'une augmentation de la pression en sudaaos le Pacifique ouest. Ces anomalies de
pression en surface entrainent I'apparition de@utations anticycloniques de part et d’autre
de I'équateur a I'ouest (cf. « h » Figure 13), générent des vents d’est a l'origine d’ondes
de Kelvin d’'upwelling qui se propagent vers I'est bassin et permettent un retour a la
normale.

The Western Pacific Oscillator

I
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Figure 13: Schéma de l'oscillateur Pacifique ouesb’aprés Wang et Picaut (2004).

iv) L'oscillateur Réchargé-Déchargé

Cet oscillateur a été proposé par Jin (1997). Deaosntinuité des travaux de Bjerknes,
Wyrtki (1975) propose le mécanisme de recharge akififue ouest: il montre, a partir
d’observations, que le Pacifigue ouest se rechaygé&matiquement en eau chaude avant
larrivée d’'un évenement El Nifio, en raison d'unfoecement des alizés dans le centre du
Pacifique les années précédant El Nifio. Ces afimrainent une accumulation d’eau chaude
a 'ouest du Pacifiqgue et une augmentation de faepest-ouest de la thermocline. Une fois le
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Pacifique ouest « rechargé », un simple relachenentlizés entraine le déversement de ces
eaux chaudes vers l'est du Pacifique, ce qui téneoid'une situation El Nifio. Ensuite,
Wyrtki (1975) émet I'hypothése que ces eaux chagdes évacuées vers les hautes latitudes
par des ondes de Kelvin cotiéres le long des cd¢e$Ameérique du sud. Cette recharge
apparait alors comme une condition nécessairerivéa d’'un évenement chaud. En 1985, a
I'aide d’observations marégraphiques sur la périt@igd-1983 incluant le trés fort événement
de 1982-1983, Wyrtki montre que ce n’est pas seetérie Pacifigue ouest qui se recharge
mais I'ensemble du Pacifique équatorial entre 185°855°N.

A la suite de ces travaux, Jin (1997) propose émrile de la Recharge-Décharge qui
s'effectue par transports de Sverdrup pour la baédeatoriale. Voici ci-dessous le
mécanisme proposé par Jin (1997) :

b4
]
£
s
=
&
£
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&

a

Figure 14: Schéma de I'oscillateur Rechargé-Déchagég d'aprés Meinen et McPhaden (2000).

Un coup de vent d'ouest dans l'ouest du Pacifignagne d’'une part, I'advection
d’eaux chaudes vers l'est du Pacifique ce qui &pparaitre une augmentation de la
température de surface (SST) et donc une anomasigiye de température dans I'est du
bassin (cf. schéma |, Figure 14). D’autre part, s de vents d’ouest génerent, d’aprées la
théorie de Sverdru3¥=rot T >0, out est le vecteur venf est la dérivée du parametre de
Coriolis a I'équateur, V est le transport horizdptdes transports méridiens divergents (qui
déchargent la bande équatoriale en eau chaudegoRservation de la masse, cela induit une
remontée d’eaux froides dans la bande équatogals¢héma I, Figure 14). Cette remontée
de la thermocline permet a I'océan de retrouveétaih « neutre » puis de passer en situation
La Nifa lorsque la thermocline est anormalementgretonde a I'est du bassin (cf. schéma
lll, Figure 14). Alors, des anomalies négatives ST apparaissent a I'est du bassin
entrainant des vents d’est. Ces vents d’est géndesntransports de Sverdrup convergents
(qui rechargent la bande équatoriale) et enfonkzthiermocline a I'ouest du bassin ce qui
permet a 'océan de repasser par un état « nelafe schéma IV, Figure 14) puis El Nifio.
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v) L’oscillateur unifié

Wang (2001) met au point 'oscillateur unifié quiepd en compte les mécanismes
physiques de tous les oscillateurs présentés siddes

The Unified Oscillator for ENSO

Reflected K wave Q' )
A — :
(u <0, h=0) Reflected R wave |

[ [l (U0, E>0)
T(+)

<+
) - Forced K. > -5. <
WY " OTCE wave
i (1<), h<0)
10°S L @ Discharge

Figure 15: Schéma de I'oscillateur unifié. D’apré$Vang et Picaut (2004).

Chacune des théories précédentes est représemtés mmsemble d’équations (cf.
Wang et Picaut, 2004). La théorie de l'oscillateunifié résulte donc de cet ensemble
d’équations ou la contribution relative de chacwes dnécanismes mis en jeu dans les
différentes théories peut étre déterminée par ust@nent des parameétres de ces équations.

2. Synthése et questions scientifiques

Toutes les théories que nous venons de voir repgsenia rétroaction positive établie
par Bjerknes (1969) entre I'océan et I'atmosph&ette rétroaction met en jeu le couplage
entre les anomalies de vents d’ouest et de SST ldarentre du Pacifique. Cependant, elles
proposent des boucles de rétroaction négativegréiffes pour expliquer le retour a la
« normale » et permettre au systeme d’osciller:

- la réflexion des ondes de Kelvin au bord ouest poscillateur retardé,

- 'advection zonale, la convergence des courantgemoau bord est de la
warm pool et les réflexions des onélpsatoriales de Kelvin et Rossby aux
bords est et ouest du Pacifique, foacillateur advectif-réflectif,

- le forcage par les vents d’'une onde de Kelviroadst du Pacifique, pour
I'oscillateur Pacifique ouest

- le processus de décharge méridienne de la banadéoéigle en eau chaude par
les transports de Sverdrup pour |lteteiur Rechargé-Déchargeé.
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Tous ces mécanismes ont été observés dans la (alceoix et al., 2000 ; Meinen et
McPhaden, 2000, 2001 ; Hasegawa et Hanawa, 200@8and et Mitchum, 2003 ; Wang et
Weisberg, 2000 ; Picaut et al., 2002), ce qui neofdrpertinence de chacune de ces boucles
négatives de rétroaction pour expliquer la natugsgoscillatoire du phénomene ENSO.

Chacune de ces théories présente des particuldritggillateur retardé et I'oscillateur
du Pacifique ouest s’intéressent particulierement @éplacements zonaux des anomalies de
SST et/ou aux basculements zonaux de la thermoclifescillateur advectif-réflectif
considére le Pacifique central et plus préciséneiord est de la warm pool comme une
zone clé pour I'étude d’El Nifio. Tandis que le meonent vertical de la thermocline était
privilégié dans l'oscillateur retardé pour expliqle déplacement est-ouest des anomalies de
SST, c’est I'advection zonale des eaux chaudesudace qui joue un role essentiel dans la
théorie de 'oscillateur advectif-réflectif.

Enfin, la théorie de la Recharge-Décharge s’affiéndu basculement zonal des
anomalies de thermocline en considérant le Paeifigguatorial dans son ensemble. Elle
s'intéresse surtout aux échanges entre la bandatcétple et les tropiques pour expliquer
larrivée d’'un événement El Nifio ou le « retouraaniormale ». Cette théorie est la seule a
considérer les aspects méridiens.

On notera que toutes ces théories, a I'exceptida &echarge-Décharge, donnent une
grande importance aux ondes équatoriales de Ké&htiRossby) pour expliquer le caractéere
quasi oscillatoire d’'ENSO, avec ou sans réflexiolesces ondes aux bords est/ouest du
Pacifique. La théorie de I'oscillateur advectifleétif fait intervenir la réflexion a la frontiére
est du Pacifique en plus de la réflexion a la femetouest déja considérée dans I'oscillateur
retardé pour expliquer le «retour a la normal@out comme pour l'oscillateur retardé ou
advectif-réflectif, le principe de la boucle derogiction négative de l'oscillateur Pacifique
ouest repose sur les ondes équatoriales. La pecénde la réflexion des ondes équatoriales
aux bords est et ouest du Pacifique, est une guestiljours d’actualité : les résultats obtenus
différent suivant les méthodes utilisées pour estibefficacité des réflexions aux bords ouest
et est (Alory et Delcroix, 2002 ; Boulanger et Mesk2001, Dewitte et al., 2003, Cravatte et
al., 2004).

La seule théorie qui ne fait pas intervenir exficient les ondes équatoriales est la
théorie de la Recharge-Décharge. Nous détaillapdeticularités de cette théorie ci-dessous.

a. Spécificités de la Recharge-Décharge

Cette théorie a fait I'objet de plusieurs publioa qui ont fait progresser la
compréhension du phénomene El Nifio. Une revuedgitdphique de ces études se trouve
dans l'article de Bosc et Delcroix (2008) reprodauit chapitre IV. Cette théorie présente un
intérét particulier pour plusieurs raisons :
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o Potentiel prédictif d’El NiloSon premier intérét repose sur I'idée que la neghde

la bande équatoriale précede l'arrivée d'un évemeénied Nifio. En effet, Meinen et
McPhaden (2000) ont montré a partir d’'observatiang le volume d’eau chaude (défini
comme le volume d’eaux de température supérieuBfs @) dans toute la bande équatoriale
du Pacifique (5°N-5°S-120°E-80°W), est fortementréle (R=0.7) avec les anomalies de
SST qui apparaissent 7 mois plus tard dans la bbite3 (5°N-5°S-150W-90W). La Figure
16 illustre sur la période 1980-2008, la rechaggaénatique de la bande équatoriale en eaux
chaudes (augmentation du WWV) avant l'arrivée ddugnement El Nifio (cf. les événements
El Nifio de 1982-1983, 1986-1987, 1991-1992, 1999519997-1998, 2002-2003, 2004-
2005, 2006-2007) et sa décharge (diminution du W\M&Y§ de sa phase mature (maximum
de SST Nifo3.4). On remarque cependant, que I'aotrhen du WWYV est une condition
nécessaire qui pourrait bien prévenir de l'arridaen événement El Nifio mais ce n’est pas
une condition suffisante (cf. 1988 ou 2000, McPmaeteal., 2006).

S S S S S S S S S S S S S S S ST S S

SST (°C); WWV (10 m®)
<
-
S
<
=
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Figure 16: Séries temporelles du volume d'eau chaed T>20°C, courbe bleue) dans la bande équatoriale
5°N-5°S-120°E-80°W, et des anomalies de températude surface (SST, courbe rouge) dans la région
Nifio3.4 (5°N-5°S-170°W120°W). D’aprés http://www.pmel.noaa.gov/tao/elmo/wwv.

o Considération des transports méridierdne autre originalité de la théorie de la

Recharge-Décharge vient du fait qu’elle est laes@utonsidérer les aspects méridiens pour
'étude du phénomene ENSO (et non uniquement Ipscts zonaux comme c’était le cas

dans les 3 autres théories). A ce titre, MeineiMePhaden (2001) ont montré, a partir

d’observations in situ sur la période 1993-199% tps transports méridiens permettaient
d’expliquer la Recharge-Décharge de la bande égakt@n eaux chaudes.

o Réle des ondes équatorialddne autre particularité de cette théorie estlgaendes
n'apparaissent pas de maniére explicite ou du md&s contribution au mécanisme de
Recharge-Décharge n’a jamais été observée.

b. Questions scientifiques

Dans cette these (cf. Chapitre 1V), nous analysetes variations de volume d’eau
chaude du Pacifique équatorial sur la période técede 1992-2006. Nous étudierons en
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particulier le réle potentiel des ondes équatosiaRour quantifier la contribution des ondes,
les données in situ étant trop éparses, nousantlis des données altimétriques qui assurent
une couverture « globale » et homogéne de notrerréfgtude.

Nous allons, dans un premier temps, tenter d'oleseet d’expliquer la Recharge-
Décharge de la bande équatoriale mais cette fitagda de données altimétriques (cf. Meinen
2005). La démarche sera la suivante :

1/ Comment estimer les variations de volume d@wude (c'est-a-dire la Recharge et
la Décharge) dans une région donnée a pirtinesures altimétriques ?

2/ Peut-on expliquer ces variations de volumau’ehaude en termes de transports
géostrophiques et d’Ekman, a partir de dosségellites ?

3/ Comment est-ce que les ondes équatorialespeparticiper a la recharge ou a la
décharge de la bande équatoriale ? par quadanismes ? Comment les détecter ?

4/ Quelle est I'origine de ces ondes ? Sont-étlees par le vent ? Réfléchies aux
cOtes?

5/ Peut-on différencier les évenements El Nifiteeme de Recharge-Décharge? Est-
ce que cette analyse peut contribuer & uneatle classification des El Nifi®

lll.  La warm pool : ses spécificités

1. Présentation

Comme nous I'avons rapidement vu (l.), le Pacifigagatorial se caractérise a I'est
par des eaux relativement froides et salées (T<28235) dans I€old Tongueet a I'ouest
par des eaux chaudes et peu salées (T>28°C, S<@drs) lawarm (fresh) pool Cette
derniere région couvre, en surface, une superdmmeparable a celle de I’Australie (cf. Figure
5) et s’étend en profondeur sur les 60 a 100 pmsnmeetres de I'océan. En raison de ses
fortes températures de surface (T>28°C), elleeestdge de fortes interactions entre I'océan
et I'atmosphere qui se traduisent par une conuvectmosphérique intense (Webster et
Lukas, 1992). On notera également que des pet#eations de SST dans cette région (de

® Plusieurs études ont tenté de classer les événereanregroupant ceux qui se comportaient de maniér
similaire. A partir de données de surface, dessifleations ont eu lieu en terme d’amplitude desraalies de
SST, de leur durée, de leur date de départ (XuCirech, 2001 ; McPhaden, 2008), de la position gétugae

du développement des anomalies de SST (Wang, 1808y sens de propagation des anomalies (Guilyardi
2006). Trés peu d'études ont été réalisées a mhetilonnées de subsurface. Hasegawa et al. (2006}
tenté de classifier les événements en termes ditutiplde recharge ou de décharge en contenu theendig la
bande équatoriale. lls différencient 2 types d’'@r@ents : ceux qui sont bien déchargés sont généatdong
(10-18 mois) et forts tandis que ceux qui sont kn@échargés sont généralement courts (5-9 mbig &ible
amplitude. Peut on utiliser le WWYV pour effectueeLclassification des événements ENSO ?
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'ordre de 0.5°C seulement) ont des répercussidiéchelle du globe (Palmer et Mansfield,
1984 ; Hoerling et Kumar, 2003).

La taille de ce réservoir d’eau chaude varie dei@nanmportante au cours du temps, a
'échelle ENSO. Les déplacements zonaux du borddestl50°E a 150°W) induisent une
extension de la warm pool lors d’un événement BEloNiu une réduction lors d’un événement
La Nifia. Le bord est peut se situer a plus de 8060a I'est ou 1500 km & l'ouest de sa
position moyenne (Fu et al., 1986 ; Picaut etl&#96 ; Maes et al., 2004). Ces déplacements
zonaux du réservoir d’eau chaude entrainent uradépient des zones de convection et du
systeme de précipitations associées.

Les déplacements zonaux du bord est de la warmsaqdliquent majoritairement par
'advection zonale (Picaut et al.,, 1997) et paxibeence d’'une zone de convergence de
courants de surface zonaux (de moyenne quasi mill&everdin et al., 1994) prés du bord
est de la warm pool. Cette convergence résultgathsport de masse des eaux du Pacifique
ouest, sous l'effet des jets d'est, et des eauxPdaifique est, sous l'effet du Courant
Equatorial Sud (Picaut et al., 1996, 2001). Ceti@vergence de masse entraine I'apparition
de fronts zonaux plus ou moins marqués pres dudsirde la warm pool.

Ces fronts peuvent étre détectés a partir de mediodogiques (couleur de l'eau:
Radenac et al., 2001 ; chlorophylle: Eldin et 2097 ; Rodier et al., 2000 ; Stoens et al.,
1999 ; zooplancton: Leborgne et Rodier, 1997), ks (pression partielle de CO2: Inoue
et al., 1996) ou encore physiques (salinité: Piedual., 1996, 2001 ; Eldin et al., 1997 ;
Rodier et al.,, 2000 ; Hénin et al., 1998). Les a@#hts fronts biologique, chimique et
physique, ont tous été observés lors de campagrémnaographiques (voir la Figure 5 de
Rodier et al., 2000, pour la campagne Flupackdlsituent dans la méme zone, prés du bord
est de la warm pool, mais ne sont pas forcémentondaos ni méme toujours présents
simultanément. Durant la campagne Frontalis-1,nEédial. (2004) montrent par exemple un
treés faible gradient de salinité tandis que le tfrem pression partielle de G@st présent. Le
bord est de la warm pool se distingue donc souweaits pas toujours, par des fronts zonaux.

Nous nous intéressons ici au front de salinité déase qui se situe au bord est de la
warm pool ainsi qu'a la structure thermohaline icaie trés spécifique de la région.

Le front de salinité a été observé a partir : ajrasures issues de bateaux marchands
(Picaut et al., 1996 ; Delcroix et Picaut, 1998),de données issues des bouées TAO
(Sprintall et McPhaden, 1994), c¢) de campagnesnoggaphiques le long de I'équateur
(Kuroda et McPhaden, 1993 ; Rodier et al., 2000ae$) 2008) d) d’analyses de données
CTD issues de plusieurs campagnes (Ando et McPha#9v ; Delcroix et McPhaden,
2002), et e) de mesures de salinité reconstitidasqg et Behringer, 2000). A titre d’exemple,
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la Figure 17 représente la SST et la SSS obselwdesg de I'équateur lors de la campagne
Flupac en automne 1994. Lorsque I'on observe ligiamh de la salinité d’'ouest en est, on

voit clairement I'apparition d'un front zonal delis@éé avec des salinités qui augmentent de
plus de 0.5, en moins d’'un degré de longitude.rGet fbien que moins intense est également
visible sur les données climatologiques (cf. FiglijreOn notera également I'absence de front
en SST le long de cette section équatoriale.

Salinity front
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Figure 17 : Distribution zonale de la température ede la salinité de surface observées lors de lammpagne
Flupac (septembre-octobre 1994) le long de I'équate D’aprés Rodier et al. (2000).

La warm pool présente en plus du front de salinitée autre particularité dans sa
structure thermohaline, avec la présence d’'unehmibarriere de sel en subsurface. Dans
beaucoup de régions du globe, la structure veetidal I'océan peut schématiquement se
présenter en 2 couches : une couche supérieuragéélan température et en salinité appelée
« couche de mélange » par la suite et, en profondme couche stratifiée. La couche de
mélange est extrémement importante car c'est elle «régie » les échanges avec
'atmosphere. Bien qu'observées lors de campagnesgranes (Defant, 1961 ; Rotschi et al.,
1972), ce sont les travaux de Lindstrom et al. )2 ont mis I'accent sur les différences
entre ces 2 couches : couche isotherme et couctamgée. Leurs études ont été réalisées a
partir de I'analyse de profils CTD obtenus dang/éam pool. lls montrent la présence d’'une
couche isotherme et stratifiée en salinité qui s&danc la base de la couche isotherme située
aux alentours de 70m et la base de la couche dmgeéken densité située a 30m (cf. Figure
18b).

Cette couche fut nommeée plus tard « couche bam@el » par Godfrey et Lindstrom
(1989) car la stratification en sel dans la coulcbmogene en température agit comme une
« barriere » au mélange vertical. Elle peut empétthenélange avec les eaux froides plus
profondes ce qui peut se traduire par un réchadif¢me la surface. Par ailleurs, I'effet des
vents en surface reste confiné sur une couche deng&plus fine et donc plus réactive a
'atmosphere (Vialard et Delecluse, 1998ab). Lacbaubarriere de sel, présente dans la warm
pool, joue donc un réle important dans les échaongéan atmosphére et par conséquent sur
I'instabilité couplée ENSO (Maes et al., 2002).
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De nombreuses études ont montré I'existence de cetiche barriere dans le Pacifique
équatorial mais aussi dans d’autres régions du ed¢cid de Boyer Montégut et al., 2004).
Une revue, probablement non exhaustive, de ceauxapour le Pacifique tropical se trouve
dans l'article Bosc et al. (2009) présenté au ¢ha.

0WEPOCS Il Station 76 02/03/86 0511Z 15°S 1#44.0°E
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Figure 18: Profils verticaux de température, salinié et densité potentielles observées durant la caagne
WEPOCS Il a partir de mesures CTD, (a) en février 986 a 1.5°S 144°E sans couche barriére de sel, €n)
juin 1985 a 1°S 155°E avec présence d'une couchertire de sel. D'aprés Lukas et Lindstrom (1991).

D’apres les études antérieures, I'épaisseur deolzxche barriere de sel, semble
influencée principalement par 3 éléments : les sjelds précipitations et la circulation
océaniqgue de surface. Ces éléments interviennestlda différents mécanismes de formation
proposeés jusqu’ici (cf. Figure 19).

Les précipitationslocales Figure 19 « Rainfall »)sont a l'origine de barriéeres de sel
dans les zones de fortes précipitations comme ZITeE la SPCZ (Sprintall et Tomczak,
1992 ; Ando et McPhaden, 1997 ; Delcroix et al92.9Anderson et al., 1996). En effet, les
précipitations déssalent les eaux de surface etiaaht donc une stratification en sel dans la
couche isotherme et donc, une couche barrierelde se

Les vents peuvent soit favoriser les couches byagide sel soit les détruire. En effet,
les vents, lorsqu’ils sont trop forts, peuvent diéér la stratification en sel dans la couche
isotherme en créant du mélange vertical et paditi@insi a la destruction de la couche
barriere de sel (Cronin et McPhaden, 2002). Pdeuad, les vents (plus faibles) peuvent
participer doublement a la formation de couchei®arsoit, en créant deallvectionzonale
ou méridienne, soit pak tilting shearing ».L’advection zonale(Figure 19 « Horizontal
advection » déplace la zone de couche barriére de sel damségion ou il N’y en avait pas
précédemment. Lelting/shearing(Figure 19 « Tilting ») ou basculement de la zone frontale
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peut créer des couches barriéres de sel (Roemmalh €994 ; Vialard et Delecluse, 1998 ;
Maes et al., 2006a ; Cronin et McPhaden, 2002)ns@lanodes. Le plus commun est le
mécanismeubductionproposé par Lukas et Lindstrom (1991). Selon ceaméme, les eaux

a l'est du front, salées et relativement chaudesCdurant Equatorial Sud advectées vers
'ouest « subductent » lorsqu’elles entrent en @cinavec les eaux moins salées et chaudes
(donc moins denses) qui se trouvent a I'ouest alot file salinité. Cette subduction entraine la
formation d’'une couche plus salée que la couchsudiace dans la couche isotherme et donc
fait apparaitre une couche isotherme mais stratdi@ sel c’est-a-dire une couche barriére de
sel. Ce mécanisme de subduction a été mis en @admar Vialard et Delecluse (1998ab) qui
utilisent un modele océanique de circulation gdeé(@GCM) forcé par des vents sur la
période 1984-1993. L'importance de ce mécanismgaement été suggérée par Delcroix et
McPhaden (2002), Maes et al. (2006a) et Mignot kt (a007). D’autre part, le
tilting/shearing, en créant du cisaillement vettida courant dans la couche isotherme, peut
aussi entrainer des eaux peu salées venues dstlduéront sur des eaux plus salées situées
a 'est du front ce qui génére une stratificationsel dans la couche isotherme (pas de front
en SST) et donc une couche barriere de sel.

Enfin, le mécanisme dstretching (Figure 19 « Stretching »), en faisant intervenir
'approfondissement de la thermocline, étire laatwubarriere de sel et influence donc son
épaisseur.

Horizontal Advection Tilting

Initial halocline

L EEEEEEEEEN T [ E R E R R II-----T

cold cold
Initial thermocline e
Stretching b T -
Fresh Fresh
Salty Salty
Salty
-I------------T EE B EEEEEEEEEEN
v cold T
cold

Figure 19: Schéma des mécanismes de formation da touche barriere de sel. D'apres Cronin et
McPhaden (2002).
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La formation de couche barriére est un processogplexe en trois dimensions. Quels
en sont les mécanismes dominants ? Dépendenidtilda période observée, du lieu de
formation, du cycle ENSO ? Un des aspects qui aagncore été réellement exploré est le
réle possible des ondes sur la formation de lal®tbarriere. Plusieurs études ont suggeére le
réle des ondes de Kelvin (Vialard et Delecluse,8l9¥ialard et al., 2001 ; Mignot et al.,
2007), de Rossby de downwelling (Delcroix et McRitgd2002 ; Cronin et McPhaden, 2002)
et des ondes de Rossby d’'upwelling (Mignot et2lQ7). Aucune de ces études n’a, a ce jour,
a notre connaissance, démontré le role des ondesog@les. Pour compliquer les choses, on
peut noter que des hypothéses contradictoires pe@iee avancées. Par exemple, pour les
ondes de Rossby de downwelling : d’'une part, elgsofondissent plus vite la thermocline
gue la halocline et donc contribuent a un épaississit de la couche barriere mais, d’autre
part, elles sont associées a une divergence nr@meligui entraine les eaux peu salées de
surface loin de I'équateur et donc détruit la caushpérieure peu salée et la couche barriére
de sel.

2. Questions scientifiques

La warm pool est donc une région particuliere dagarésence d’'une zone frontale en
sel en surface et, d'une couche barriére de ssubsurface. Pourtant, si I'existence du front
de salinité et de ses déplacements zonaux adajet d’'une nouvelle théorie pour ENSO (cf.
I), la couche barriere de sel (et méme le rblesdl) n'est pas prise en compte dans les
théories oscillatoires d’ENSO, en dépit de son ddes les modeles couplés (Maes et al.,
2002). Il parait donc nécessaire de mieux compestes liens existants entre la couche
barriere de sel, la zone frontale, et ENSO.

L’étude de la couche barriere n’était pas evidentéaliser il y a quelques années a
partir d’observations in situ compte tenu du mandeerofils simultanés en température (T)
et salinité (S). Depuis 2000 jusqu'a aujourd’hd, rhise a I'eau de profileurs Argo (cf.
Chapitre 1ll) a permis de collecter des profils wenpérature et de salinité de maniére
continue tous les 10 jours pres du bord est dealampool. Grace a ces données, nous allons
pouvoir observer et suivre précisément et de margentinue, I'évolution du front de sel et
de la couche barriére sur la période récente 2000-2

Nous allons tenter de :

1/ Mettre en évidence et comprendre la variakiléda couche barriere dans I'espace et dans
le temps: Existe-t'il une relation entre lesigations du front en surface et celles de la
couche barriére en subsurface ? Existe-t-llamavec I'occurrence d’évenements El Nifio
ou La Nifa ?
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2/

3/

Mettre en évidence les liens entre la présdhage couche barriére et la présence de SST
chaudes. Est-ce que la couche barriére a grdiom impact sur les températures de
surface ?

Expliciter, a partir d’observations, les mésames de formation ou de destruction de la
couche barriére de sel ; tenter de déternhinegile des vents, des précipitations, des
courants. Est-ce que la couche barriére deeselte d’'un mécanisme dominant ou de
plusieurs ? Est-ce qu’un forcage a distancmie onde peut influencer I'épaisseur de la
couche barriére ?
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Les systemes d'observations in situ et satellgane lI'océan se sont fortement
développés a partir du milieu des années 1980. iResnsystémes basés sur des mesures in
situ, on trouve : a) des bouées ancrées mesurdamipérature, parfois la salinité et/ou le
courant, en surface et en profondeur, les prétipits, I'humidité, la vitesse et la direction
des vents, b) des bouées dérivantes mesurant laI8FSS, et permettant d’estimer les
courants de surface, c) des marégraphes mesutaalution du niveau de la mer, d) des
mesures XBT de profils de température et des mestisss de SSS réalisées depuis des
bateaux marchands (cf. McPhaden et al., 1998, psumégions tropicales; Figure 20).
L’initiative la plus récente en termes d’observasion situ est le déploiement progressif d'un
réseau de profileurs Argo qui mesurent la tempégattila salinité en subsurface de maniére
autonome et sur plusieurs années dans I'océanldRbammich et Owens, 2000).

Par ailleurs, de nombreuses mesures satellitesnbftrne vision quasi globale de la
variabilité des océans. On notera notamment lesimegsle SST (Reynolds et Smith, 1994),
de vent (Bentamy et al., 1999), de précipitatiore (&t Arkin, 1997) et de niveau de la mer
(altimétrie, Fu et Cazenave, 2001).

‘ TOGA international program I
ENSO Observing System

be
\v«\“ °ua & 5 OR20ry,
§ "z

Figure 20: Le réseau d'observation du programme TO@.

L’ensemble de ces observations in situ et satedgaont permis une avancee
considérable dans I'observation en temps réel evttapréhension du phénomeéne El Nifio, en
particulier dans le cadre du programme internatiolearecherche TOGATfopical Ocean
and Global AtmospheyeDans cette partie, nous allons présenter briemeroes différents
types de données et nous détaillerons le traitedendonnées utilisées de maniére spécifique
dans cette these.
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l. Les observations in situ

Les mesures océanographiquesitu actuelles sont effectuées par des instruments de
mesure en surface ou immergés en profondeur. Lesire® sont faites, soit par des navires
océanographigues ou marchands, soit par des systrmmatiques, fixes ou dérivants.

1. Les bouées TAO/TRITON

Le réseau TAO s’est développé progressivement pendgrogramme international
TOGA (1985-1994), avec la mise en place d'un réggaumanent de 70 bouées ATLAS
(Autonomous Temperature Line Acquisition Systdisposées dans le Pacifique équatorial
entre 8°N-8°S et 165°E-95°W (Figure 21). Début 20@0réseau s’est étendu au Pacifique
ouest, avec la mise en place de bouées TRITDIdr{gle Trans Ocean Buoys Netwp#datre
137°E et 165°E. Il fut renommé depuis, le résea@MARITON (McPhaden, 1995).

J0°N
20°N - TAO/TRITON Array
10°N 1 o o o o o o = o o o
O o O @ o o o = o = o
. oo o @ ER g o g o g
0 =—H E =8 B = B =5 B
o o o o o = o = o
1078 o o o o o = o
2075 1
OATLAR OTREITON B Subzurface ADCE
3073 T ———————

120°E 140°E 160°E 180° 180°W 140°W 120°W 100°W BO®W

Figure 21: Réseau de bouées TAO/TRITON.

Ces bouées fixes (ou bouées ancrées, ou encordages) permettent, en un lieu
donné, de suivre tous les jours voire plusieurs foar jour, I'évolution des parameétres
océaniques tels que température, salinité et ctajranr les 500 premiers meétres de I'océan.
L’échantillonnage vertical varie entre I'est etd&st du bassin. A titre d’'exemple, une dizaine
de niveaux verticaux sont échantillonnés en tentpigaa 0°-155°W sur les 500 premiers
metres de l'océan. Par ailleurs, ces bouées sampé&mp de capteurs qui mesurent des
parametres atmosphériques comme le vent, la preasitosphérique, 'humidité relative, les
précipitations, la température de I'air (cf. Figu#2). La quasi-totalité de ces mesures sont
transmises par satellite, a un centre de traitemmeines met a disposition des utilisateurs en
temps quasi réel. Les données sont téléchargeablleeement a [|'adresse
http://www.pmel.noaa.gov/tao.
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Les bouées situées a I'équateur sont équipées ulantometres ADCPAoustic
Doppler Current Profiley Figure 21 et Figure 22) qui mesurent les courantsubsurface sur
les 600 premiers metres de I'océan avec une résoluerticale d’environ 8 m (McPhaden,
1995).

Next Generation ATLAS Currem Meter Mooring

ik Acoush
L e

Anchor
€1,600 Ibs)

Figure 22: Photographie de la mise a I'eau (a gaueh et vision schématique (a droite) d'une bouée ame
du réseau TAO/TRITON accompagnée d'un mouillage ADE de subsurface.

L’étalonnage des capteurs et la durée de vie lenis batteries imposent des visites et
un entretien régulier. Ce travail est actuellemefféctué par I'équipe du PMELPE&cific
Marine Environmental Laboratojypour les bouées TAO et par I'équipe du JAMSTEC
(Japan Agency for Marine Earth Science and TechriWlpgur les bouées TRITON. Chaque
ligne de mouillage est visitée environ tous les 6isnpour étre réparée, nettoyée ou
remplacée (Figure 22). Ces campagnes d’entretiemgient également d’effectuer des
mesures (CTD, ADCP) lors du transit du navire ooasphique, ces mesures étant en
particulier utilisées pour I'étalonnage des caeaitués sur les mouillages.

Dans cette these, nous utiliserons les mesuresrédlidées pendant les campagnes de
maintenance et transmises\WWorld Ocean Data Basainsi que les mesures de courant issues
des ADCP. A noter que ces mesures ADCP ne sonttrpasmises en temps réel, les
instruments se trouvant tous en subsurface. LesédsnADCP sont donc disponibles environ
1 an aprés les mesures (d’'ou I'absence de donmé28(Q¥, cf. Figure 12, Bosc et al., 2009
page 112).
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2. Les mesures CTD

Une sonde CTDConductivity, Temperature, Deptmesure, a une station donnée, la
température et la conductivité (et par conséquesglinité) en fonction de la pression sur un
profil vertical, de la surface jusqu'a une profamderé-établie. Le pas d’échantillonnage
vertical est de l'ordre de 1 dbar (1 m environ),plg&cision de 0.005 pour la salinité et
0.001°C pour la température. Une station CTD pewtrd3 a 5h. La fréquence d’acquisition
des CTD est, en général, de 24 Hz, les mesuressasunite le plus souvent moyennées sur 1
ou 2 dbar. Les CTD permettent donc une descrift®ia colonne d’eau avec une tres haute
résolution verticale.

Bouteilles

Rosetti

Sond(CTD

Figure 23 : Photo de la mise a I'eau de nuit d'uneosette portant une sonde CTD et des bouteilles Isde
la campagne EQUALIS dans la warm pool en hovembre9b2.

Une fois la station terminée, les échantillons grét a partir de la rosette sont
analysés, souvent a bord, en vue d’obtenir desygdras physique, chimique ou biologique.
Les mesures de salinité issues des échantillonsusiigées pour étalonner les mesures CTD
et, si nécessaire, corriger la dérive instrumerdake capteurs de la sonde. Les données CTD
collectées sont ensuite validées sous la respdéatbu chef de mission. Les mesures
effectuées lors de campagnes océanographiquesaisaacsont archivées par le SISMER
(http://www.ifremer.fr/sismer/index_FR.htm). Ellesont également archivées de maniere
globale et mises a disposition des scientifiqueg.,(ea la NOAA via l'adresse:
http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WODO05/pr_wod05.html).
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Dans cette thése, nous utiliserons les donnéesrdpérature et salinité des CTD
collectées dans le Pacifique tropical entre 200R087 afin d’observer et de comprendre la
variabilité des structures thermohalines de la waowl (cf. Chapitre V).

3. Thermosalinographes (TSG)

Les thermosalinographes (TSG) mesurent la températti la salinité de I'eau
uniguement en « surface ». Ces instruments sotallés sur des navires marchands ou
océanographiqgues. Leur installation sur des navireschands permet d’échantillonner des
lignes commerciales avec une grande régularitéiadpaet temporelle, d’environ 1 a 3
sections par saison (Hénin et Grelet, 1996). Launeese base sur I'analyse de I'eau de mer
qui circule dans le systeme de refroidissementndesres ou I'on introduit une dérivation
vers le TSG (cf. Figure 24). Cela explique quenesures de température sont difficilement
exploitables car elles présentent un biais chautioddre de 0.5 a 1°C, variable selon le
navire et le lieu ou il se trouve. A noter égaletmgme cette eau est donc prélevée plus ou
moins profond (entre 4m et 8m) selon le type ehkarge du bateau.

60" 120' 180° 240 300° o

a0”

a0

-60°

LEGOS |/ 2005 - 2008 / 142354 obs. (i | I I _
F_NUKA WATE| NOKWL|COIS2| [PAIS2 KHﬁ SoIS: | PAST| CTRA MOLIl KCAT ASTR{ COLIl TOU(
L E—

60" 1207 180° 240 300 o

Figure 24 : Distribution spatiale des observationsTSG réalisées par I'ORE-SSS a partir de navires
marchands entre janvier 2005 et ao(t 2008 (a gauchehoto d'un TSG équipé d’'un débulleur (a droite).

La plupart des données TSG (que nous utiliserons)été collectées toutes les 15
secondes et un filtre médian de 5 minutes est@upkfin de réduire le bruit et/ou les signaux
physiques de petites échelles. Ces données sargntizes en temps réel, par satellite
(Immarsat C), vers des centres de collectes, ddbbsérvatoire de Recherche en
Environnement dédié la salinité de surface (ORE)}SESLEGOS (http://www.legos.obs-
mip.fr/observations/sss/). L'ensemble des donnéesresuite rassemblé et archivé au niveau
international dans déSlobal Data Acquisition CentglGDAC), dont Coriolis.

Nous utiliserons les données de salinité de surf@8&S) dérivées des mesures TSG
pour ce travail de thése. Ces données TSG, avecégnkition temporelle de 5 minutes, ont
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ete téléchargées sur le site précédemment cité. @&bbtenir un produit journalier, nous
avons calculé la valeur médiane des SSS sur 24teOles tests déja réalisés, nous avons
effectué un contréle de qualité supplémentaireygfavant de les analyser.

4. Les profileurs Argo

Le projet Argo est une initiative commune des paogmes CLIVAR et GODAE qui
date de la fin des années 1990. C’est un projetriational récent, d’observation in situ de
I'océan, qui regroupe aujourd’hui 23 nations (12veaux pays devraient se greffer au projet
dans les années a venir). L'objectif est de créeraseau global de flotteurs autonomes
programmeés pour fournir des profils verticaux dapgérature et de salinité tous les 10 jours
sur les 2000 premiers metres de I'océan (Roemnti€wens, 2000).

@ ARGEMTINA (11) @& CHILE (8)
@ AUSTRALIA{152) CHIMA (20)
® BRAZIL(T) & COSTARICA (D)

® CAMADA(103) ® ECUADOR (3}

® EUROPEAN UNION (19) @ IRELAND (4)

<5 FRANCE (148) ® JAPAN (379)
; s ® GERMANY (129) ® SOUTH KOREA (105)
,.‘-... T e e ® [NDIA (38) 2 MAURITIUS (4)
"'c-sf
oif o i ® MEXICO (D) RUSSIAN FEDERATION (1)
,,;,"' : : d ’ “e .. ’e" g SR I, oLt A T PR METHERLANDS (16)® SPAIN (2)
* ot = ® NEW ZEALAND (10) ® UMITED KINGDOM (101)
' NORWAY (7) ® UNITED STATES (17587)

3111 Active Floats

Figure 25 : Répartition des 3111 flotteurs Argo préents sur tous les océans en mai 2008. Les difféen
couleurs correspondent aux différents pays ayant phcipé aux déploiements a travers leur propre
programme de recherche.

Plus de 5000 flotteurs ont été déployés depuisnedment du projet en 2000, pour
atteindre I'objectif des 3000 flotteurs en noveml2@07. Les 3000 flotteurs Argo en
opération dans tous les océans collectent plusO8e0D0 profils de température et salinité
chaque annéeA titre de comparaison, c’est 20 fois plus quegueétait disponible jusqu’a
présent a partir de navires de recherche. Ces derthgponibles en temps réel (24h) couvrent
'ensemble du globe (cf. Figure 25) et en parteutoutes les saisons ce qui n’était pas le cas
pour les mesures réalisées par des navires dercbeh@otamment en hiver.

Ces flotteurs sont programmés a l'avance et déploge partir de navires
océanographiques (cf. Figure 26), de navires madshaolontaires ou encore largués par
avion.

® L'objectif est d’obtenir 100 000 profils par aneavune résolution de 3° & I'échelle globale

-43 -



Chapitre Ill. Les données in situ et satellitaires I. Les observations in situ

Figure 26: Déploiement d'un flotteur autonome
de type Provor lors de la campagne
océanographique Frontalis-3 en avril - mai
2005 dans le Pacifique tropical ouest. (Photo
IRD: C. Maes)

Il existe plusieurs versions de profileur Argo. L8sprincipaux utilisés dans ce
programme sont les APEX (65%), les SOLO (USA) stReovor (ou Arvor pour la nouvelle
version) développés par I'lfremer en collaboratwec I'entreprise Kannad en France.

Le principe de fonctionnement des flotteurs essuesant. Une fois mis a l'eau, le
flotteur Argo commence librement ses cycles deol@s. Pour chaque cycle (cf. Figure 27):
le flotteur Argo descend jusqu’a sa profondeur dekipg (1000 ou 2000m) ou il dérive
librement pendant 9-10 jours. Ces déplacementediipermettent également d’estimer la
vitesse des courants en profondeur, en supposanfaqiérive du flotteur est faible pendant
les phases de montée et de descente. Apres avivig,dé flotteur remonte vers la surface et
mesure température et salinité tous les 5 ou 10om & programmation initiale. Une fois
arrivé a la surface, les données sont transmigesapellites via le systéeme Argos a un centre
de réception. Ce dernier les pré-valide et lesamdisposition quasiment en temps réel (24h)
soit par internet, soit via le GTSGlpbal Telecomunications Systende I'OMM
(Organisation Météorologiqgue MondigleLe traitement en temps réel des données du
programme Argo est effectué principalement dansrfres spécialisés, I'un situé en France
(le centre Coriolis a Brest), l'autre aux Etats #Jfia NOAA AOML). Ces données sont
également validées en temps différé (« Delayed mddevec plus de précision, par les Pl
(Principal Investigators L'ensemble des données (temps réel et diff&seneehivé dans les
centres nommes ci dessus.

Nous utiliserons les données issues de tous légsUdls Argo présents sur la région
5°N-5°S-120°E-120°W sur la période 2000-2007.
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i
+

6 -12 hours at surface
to iransmit data to satellite
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2000 db (2000m)
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Figure 27 : Schéma d’un cycle de 10 jours effectygar un profileur Argo.

5. Traitement des données in situ de température dinga

Afin d’étudier la variabilité de la structure theshaline du Pacifique équatorial, en
particulier de la warm pool (cf. Chapitres Il et,\ious avons réalisé un produit grillé de
température et de salinité de surface a I'aideodees les données in situ (Argo, TSG, CTD)
collectées dans le Pacifique équatorial depuis 2800ce qui concerne la subsurface, nous
avons également réalisé des produits grillés dmpdeur de couche isotherme, de couche de
mélange et épaisseur de couche barriere de selida Hes données in situ de subsurface
(Argo et CTD). Avant de réaliser ces produits gsll nous avons effectué des tests de
validation des données collectées, adaptés a éintte.

a. Validation des données, adaptée a I'étude de la stiture
thermohaline du Pacifique ouest

> Validation des données Argo

Les données Argo collectées dans la région 120TBW2 5°N-5°S depuis 2000 ont
ete téléchargées a partir du site Coriolis (htipvil.coriolis.eu.org/cdc/Argo.htm) en
sélectionnant uniquement les « bonnes valeurstio(op Good data only » sur ce site, c’est-
a-dire les mesures pour lesquelles au moins upa®esnétres mesurés est « valable »). Nous

avons ainsi rassemblé 12 031 profiles (ce qui sz 391 752 mesures de température
et/ou salinité sur les 200 premiers metres de énge

Bien que ces profils aient déja subi des testsuddit§ en temps réel ou différé, nous
avons effectué des tests complémentaires de \Jaliddies données. Nous avons d’abord
examiné le contenu de chaque fichier (qui corregpanun profileur) sans se limiter en
profondeur. L’examen des fichiers a porté sur Iémeénts suivants:
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colonne manquante : nous avons éliminé 196 cougtempérature, salinité)
incomplets en raison de I'absence de mesure datéali

date, longitude, et/ou profondeur aberrantes : @voss vérifié le réalisme des dates,
longitudes, profondeurs. Aucune valeur aberraraeété détectée.

température et/ou salinité aberrantes : nous aglminé les couples pour lesquels la
température et/ou la salinité dépassai(en)t 9@sinfe sont généralement des données
considérées comme « mauvaises » par les validatiortemps réel ou différé. Nous
en avons rencontrées 1304.

A partir de ces données, nous avons calculé ladeatyre et la densité potentielles selon les
formules de McDougall et al. (2003). Nous avonsugasaffiné nos tests de validation en
considérant le réalisme physigue des données deétatare potentielle, salinité et densité
potentielle sur la couche 0-200 m. L’examen desden a porté sur les éléments suivants :

Gamme de variation de température et salinité ectimn de la profondeur. Nous
avons éliminé tous les couples pour lesquels,ngpéeature ou la salinité n’était pas
comprise entre 5°C et 35°C pour la températuresnéte 33 et 37 pour la salinité.
Nous avons également éliminé les profils pour lejles gradients verticaux de
température étaient supérieurs a 0.7°C/m en dedeisa thermocline (définie entre
14°C et 27°C). Enfin les profils ou la densité moile n’était pas comprise entre
1020 et 1028 kg/fhont été éliminés. Ces tests nous ont permis diéém36 profils
douteux dans les 200 premiers metres.

Test de stabilité : nous avons vérifié la stabitieé la colonne d’eau en calculant le
gradient vertical de densit®@/0dz). Nous avons recensé 12 profils contenant des
données avedp/dz < -0.02 kg.rd, valeur seuil donnée par de Boyer Montégut et al.
(2004). Tous les profils pour lesquésdz < -0.02 kg.rif ont été éliminés.

Enfin, nous avons effectué des tests de validitap#s a notre étude de structure
thermohaline en surface (front de salinité) et @msarface (couche barriere de sel). Dans ce
cas precis, 'examen a porté sur :

L’absence de données dans certaines parties du pifof de calculer précisément les
profondeurs de couche de mélange et couche bafd&rei-dessous), nous n'avons
pas pris en compte les profils ayant des donnéesjuaates sur une certaine épaisseur
dans les 150 premiers metres. Nous avons ainsitdét@0 profils avec des trous de
15 m ou plus, 64 pour des trous de 25 m ou plud3 @our des trous de 40 m ou plus.
Notre choix s’est porté sur le seuil de 25 metm@esde nombreuses visualisations du
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réalisme qualitatif des résultats d’interpolatiarticale par fonction spline tous les 5
m (voir discussion page 52).

- Absence de données en «surface ». Afin de ne paslie en compte les effets
diurnes ou de pluies fortes et de courtes duréedesualcul de I'épaisseur de la
couche de mélange, les valeurs de SST et SSSéoptiges a 15 m. Ainsi nous avons
rejeté tous les profils (264) n'ayant pas de vakntre 0 m et 15 m de profondeur. A
noter que les estimations de profondeur de couehradéange (MLD) faites avec des
valeurs en « surface » prises a 10 m ne changenigsrésultats de maniére notable
(voir discussion page 58).

La lecture des fichiers aux formats multiples etmige en place de ces tests de contrdle de
gualité furent trés longues et laborieuses. Adéssle ce travail, nous disposions de 11 555
profils (96% du nombre de profils téléchargés) trcouche 0-200 m, soit 384 479
observations (98% des couples de données téleshargeér étudier la structure thermohaline
du Pacifique équatorial ouest (5°N-5°S-120°E-120%f)la période 2000-2007.

Evolution du nombre de profils Argo par année

3500 3386

3000 - 2800

2500 —
2086

2000

1500 A 1330

1064
1000 +
500 + 172 307
6 —
0 T T T T T

2000 2001 2002 2003 2004 2005 2006 2007

Figure 28: Evolution du nombre de profils Argo parannée pour la région 5°N-5°S-120°E-120°W.

La répartition temporelle du nombre de profils eclés depuis 2000 est présentée Figure 28.
Cette figure rend compte du faible nombre de pdatant 2003 (moinde 500 sur 3 ans) ;
noter que 96% des profils ont été collectés ap@®8.2Ainsi, afin de compléter notre jeu de
données de température et salinité sur le débutotie période, nous avons ajouté des
données CTD et TSG collectées sur notre régiomdétepuis 2000.

> Validation des données CTD

Nous avons téléchargé toutes les données CTD etDX(SHlinité, température,
pression) disponibles sur notre région d’étude {E2ZR0°W-5°N-5°S) entre 2000 et 2008 a
partir du World Ocean Atlas (http://www.nodc.noaw/C5/WODO5/pr_wod05.html). Nous
avons ainsi pu rassembler 1988 profils de tempezragt salinité (soit 387 164 couples de
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température et salinité sur la couche 0-200m). Newosis ensuite appliqué les mémes tests de
validité adaptés a notre étude que pour les donkkegs Ces tests ainsi que le résultat de ces
tests sont décrits ci-dessous :

- Colonne manquante. Nous n’avons pas rencontrélsleds de couples (température,
salinité) incomplets.

- Date, longitude, et/ou profondeur aberrantes (68DOAucun cas de valeur aberrante.

- Température et salinité aberrantes : 1313 coupieété éliminés qui correspondent a
des données mesurées en surface (<15m) pour 4spebfh des données mesurées a
des profondeurs élevées pour 3 autres profils.

- Gamme de variation de température et salinité ectifan de la profondeur : nous
avons éliminé 419 couples suite a ce test. La plupat été éliminés en raison de
valeurs douteuses de salinité mesurées trés pdelee surface (entre 0 et 2m). Ces
couples n'auraient de toute maniere pas été (giliaé nous considérerons la surface a
15 m pour éviter les effets diurnes.

- Test de stabilité en densité : Nous avons rence®nP@&l cas d'instabilités. Ces
instabilités sont toutes inférieures en amplitud@.@2 kg.ni"

- Absence de données dans les profils. Nous avoastdéi profils avec des trous de 15
m ou plus, 4 pour 25m ou plus, 4 pour 40 m ou plaaIs n’avons pas considéreé les 4
profils ayant des données manquantes sur 25m gu plu

- Absence de données en « surface ». Tous les ppoBisédaient des valeurs entre 0 et
15m, nous n’avons donc rejeté aucun profil suite est.

by

Suite a ces tests, nous avons ainsi a notre digposi981 profils CTD (99.6% des
données d’origine) soit 385 172 couples de donr{884% des données d'origine) de
température et salinité sur la couche 0-200 m.

> Validation des données TSG

Nous avons également complété notre série de dsreesurface a I'aide de données
de SSS issues des TSG sur la période 2000-2003dbeges ont été mesurées le long des
routes régulieres entre la Nouvelle Calédonie dajaon. Ces routes coupent I'équateur entre
140°E et 170°W (Figure 24). Comme nous I'avons i@ac@demment, nous avons effectué des
meédianes journaliéres a partir des données bretdkedtées toutes les 5 minutes). Nous
avons ainsi collecté 16449 données journalieresatieité de surface. Ces données ayant déja
été validées (Delcroix et al., 2005), les testvalalité nous ont conduit a n’éliminer qu’une
seule valeur (a 30.8) qui n’était pas dans legdisntlimatiques fixées (33 a 37).
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Nous avons donc a notre disposition 16448 donnéesalihité supplémentaires issues
de mesures TSG, pour compléter la série des dodu§eset CTD en surface et ainsi réaliser
un produit grillé de données thermohaline en serfac

b. Réalisation des produits grillés des données therrhalines de surface

Suite a ces tests de validité, nous avons dondra disposition prés de 30 000 couples
de température et salinité de surface répartis deiare irréguliere dans le temps et dans
l'espace (x,y). Afin d’étudier la structure de ftode salinité, nous devrons calculer des
gradients horizontaux. Il est donc nécessaire diéset des produits grillés de nos données de
surface.

> Choix du pas de grille :

Apres plusieurs tests de sensibilité, nous avoa$isgé un produit grillé de 5° en
longitude, 1° en latitude et 14 jours. Ces pasrdie geprésentent un compromis qui prend en
compte la répartition spatio-temporelle des donnéeses échelles spatio-temporelles
analysées. La répartition du nombre de donnéeslité sur des rectangles de 5° longitude
et 14 jours dans la bande 5°N-5°S en fonction derlgitude et du temps est présentée sur la
Figure 29. Cette figure montre l'intérét de I'ajaldgs données CTD et TSG qui permettent de
bien compléter nos données Argo sur la période -2003. A noter que 23% des pas de grille
contiennent au moins une donnée entre 2003 et 2007.

Dec-2007
Aug-2007
Apr-2007
Dec-2006 -
Aug-2006 -
Apr-2006
Dec-2005
Aug-2005 -
May-2005 -
Jan-2005 +
Sep-2004 1
May-2004
Jan-2004 +

18

16

F 14

r 112

time

r 110

time

Sep-2003
May-2003
Jan-2003 -
Sep-2002 -
May-2002 4
Jan-2002 +
Sep-2001 4
May-2001
Jan-2001+
Sep-2000
May-2000
Jan-2000 - 0 0 0 0 0 Jan-2000 - 0 0 0 b
120 140 160 180 200 220 240 120 140 160 180 200 220 240
Longitude (E) Longitude (E)

Figure 29: Nombre de données de salinité de surfaemtre 5°N et 5°S par pas de 5° longitude et 14 jm)
avec les données Argo uniquement (gauche) ou aves données Argo complétées par les données TSG et
CTD (droite). A noter que les régions représentéesn rouge foncé sont des régions ou le nombre de

données est supérieur ou égal a 20.
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Le gridding des données de salinité et de température decsudaeté réalisé par
interpolation linéaire en 3 dimensions (cf. AnneYe La Figure 30 permet de comparer la
distribution zonale et temporelle de la températirde la salinité de surface dans la bande
eéguatoriale 2°N-2°S réalisée avant et agrésgding.

SSSI all
SST all s =

2006
2006
2008
2006

2004

2004
2004
2004

2002

2002
2002
2002

2000
2000

2000
2000

120°E 140°E 160°E 180° 160°W 140°W 120°W 120°] E 140 'E 160°E 180° 160°W 140°W 120°W 120°E 140°E 160°E 180° 160°W 140°W 120°W 120°E 140°E 160°E 180° 160°W 140°W 120°W

230 250 270 31.0 270 20.0 310 B0 L 28,0 86,0 33.0 34.0 35.0 36.0

Figure 30 : Distribution Longitude temps des tempéature (a, b) et salinité (c, d) de surface moyenngsur
2°N-2°S a partir des données Argo, CTD et TSG. Caliagrammes ont été réalisés a partir des données
reparties inégalement dans le temps et dans I'espaga, c) et aprés gridding sur des points de grillespacés
de maniére réguliere (b, d). En trait gras est repgsentée I'isotherme 29°C (resp. l'isohaline 34.8)rsles
figures a et b (resp. c et d).

Ces figures permettent d’évaluer I'effet de l'iigelation qui fait disparaitre les petites
structures mais conserve la variabilité aux échdfgatio-temporelles « basses fréquences ».
Nous utiliserons donc ce type de données grilléms pétude du front de salinité (cf.
Chapitre V) en gardant a I'esprit la faible densiégédonnées avant 2003 a I'est de 180°E.

»  Estimation de la position du front de salinité deface

La position du front de salinité est, par définitiodéterminée par la position du
maximum de gradient zonal de salinité de surfacex(d8/0x). Cependant, la résolution
horizontale des données ne permet pas toujouraldeler précisément le gradient zonal de
SSS. Dans la littérature, plusieurs isohalineséb@tutilisées pour repérer le front de salinité
sur des périodes différentes : 34.4 (Maes et @04p 34.6 (Maes et al., 2006a), 34.8
(Delcroix et al., 2007), ou 35 (Delcroix et McPhad2002).

A partir de notre produit grillé, nous avons puirast la position du maximum de
gradient de salinité (madS/ox) et la comparer a la position de plusieurs isoleal A noter
gue la position de madS/ox est affectée au milieu du pas de grille zonalsdi@guel se
trouve maxdS/ox et, la position d’une isohaline est déterminéeip@rpolation linéaire entre
les 2 points de grille contenant cette isohaline.
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Figure 31 : (A gauche) Distribution longitude-tempsde la SSS moyennée sur 2°S-2°N. La ligne noire
continue représente la position de madS/x. (A droite) Positions zonales de ma@S/x (ligne noire), de
l'isohaline 34.8 (ligne verte), 34.7 (ligne rougeR4.6 (ligne bleue) et 34.4 (ligne jaune).

La Figure 31 illustre la comparaison entre la positiu front de salinité (madS/ox)
et les isohalines 34.8, 34.7, 34.6 et 34.4. Ellentneo que les isohalines 34.7 et 34.8
représentent de maniere pertinente la position rdat fpour notre période d’étude, les
isohalines 34.4 et 34.6 étant plus éloignées aiosrtmoments. Le Tableau 1 permet de
comparer quantitativement la position de chacuneedeisohalines par rapport a la position
du front de salinité (madS/0x). Les résultats confirment que les isohaline$ U 34.7 sont
a méme de bien représenter la position du frosiatieité sur notre période d’étude.

Critére de Moyenne |Ecart type de
définition du - difference | la difference
front de Position Ecart-type | avec max | avec max |Corrélation ave¢
salinité Moyenne | (°longitude) 0S/ox 0S/0x max0S/0x
Max 0S/0x 167.94°E 12.13 0 0 1
Isohaline 34.7,  166.99°E 11.71 -0.99 7.38 0.8
Isohaline 34.8f 169.67°E 11.94 1.46 6.02 0.87
Isohaline 34.4f  152.69°E 26.78 -11.31 13.06 0.4
Isohaline 34.6 163.75°E 11.57 -4.26 10.56 0.6

Tableau 1: Tableau de comparaison de la positiononale de différentes isohalines par rapport a la
position du front de salinité défini par la positicn du gradient zonal de salinité de surface maximunfmax
0S/0x). Quel que soit le critere utilisé, les positionsont calculées a partir des observations de SSS
moyennées sur 2°N-2°S pour la période 2000-2007.
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c. Reéalisation des produits grillés des données therrhalines de

subsurface

Pour déterminer I'épaisseur de la couche barriegresel, il nous faut estimer la
profondeur de la couche isotherme et la profondiuta couche de mélange. Les profils
verticaux de température et salinité ont, d'und,p&é analyséper see afin d'établir des
statistiques sur la présence de la couche baetedautre part, été interpolés sur des points
de grille réguliers pour faciliter I'étude de larhabilité des structures thermohalines.

Afin d’interpoler les données sur la verticale, sawous sommes intéressés a leur
répartition verticale. Pour les données Argo, lsohdtion verticale (dz) est inférieure a 5m
pour environ 40% des données de la couche 0-2@@ imferieure a 10m pour plus de 90% de
ces données (cf. Tableau 2). La résolution vedicabyenne est de 5,8 m. Pour les CTD,
99,99% des données ont une résolution verticalriefre a 5m. Ainsi nous choisirons de
calculer les profondeurs des couches isothermease etnélange a partir d’'un produit de
résolution verticale de 5m.

Résolution verticale (dz) enmm  Nombre de coupleSYT Pourcentage de données
dz<5 147093 39.44%
5<dz<10 194796 52.23%
10<dz<15 30431 8.16%
15<dz<20 544 0.14%
dz>20 57 0.02%

Tableau 2 : Distribution par tranche de la résoluton verticale des données Argo du Pacifique équatati
(5°N-5°S ) pour la période 2000-2007 et la couche200 m.

> Interpolation verticale des profils (T, S) Argo@&tD

Nous avons effectué une interpolation sur la vakticsur chaque profil validé. Apres
différents tests visuels, nous avons choisi unerpatation par spline (de forme cubique) de
résolution 5m (cf. Annexe 1). L'interpolation paslise (de forme cubique) permet de bien
représenter la forme du profil vertical avec desrbares qui pourrait étre mal représentées
par une interpolation linéaire. La Figure 32 cidsire le résultat de l'interpolation verticale
par spline sur un profil vertical Argo de donnéedempérature (c) et de salinité (d).

Aprés visualisation d’'un nombre important de psfinous avons réalisé que
I'interpolation par spline pouvait créer des mesuigerpolées non physiques lorsque la
distance entre 2 données était trop importantegggrort a I'échelle de résolution verticale
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(5m ici). A titre d’exemple, la Figure 32 montredas d’un profil interpolé a 5m par spline
avec des données manquantes sur 48m (entre 570bet, A-b) et un autre cas avec des
données manquantes sur 27m (entre 112 et 139m,Led)remier cas illustre comment ce
type d’interpolation peut générer des données fietlsment irréalistes pour la salinité entre
70 et 100 m (b). En revanche, le cas (c-d) aveacddesées manquantes sur 27m (juste au-
dessus de notre limite de 25m fixées dans les tistgalidité de nos données) montre
I'efficacité de ce type d’interpolation. Ces 2 ex®es justifient a posteriori I'élimination des
profils ayant des données manquantes sur plusdg@&5s5. a).

(a) Temperature (b) Salinite (C) Temperature (d)SaIinite
0 w w w 0 w w w w
£
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% X
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Figure 32 : Profils verticaux de température (courle bleue) et salinité (courbe rouge) mesurées (afmr le
flotteur Solo 5900437, le 5 novembre 2003 a 169.683.56°S et (c,d) par le flotteur APEX 5901335 [26
mai 2007 a 2°S, 140.3°E. Les étoiles représentens Ipoints de mesures, la courbe représente le piofi
vertical apres interpolation par spline tous les Smavec des données manquantes sur 48m (a,b) et sdn?

(c etd).

> Réalisation des produits grillés des données deusidze

Dans la lignée des travaux de de Boyer Montégul.ef2004), la profondeur de la
couche isotherme, la profondeur de la couche dangélet I'épaisseur de la couche barriere
de sel ont été calculées a partir des praidisviduelsde température potentielle interpolés sur
la verticale et de densité potentielle estimée rdirpdes profils de température et salinité
interpolés (une interpolation 4D testée au préalédisant apparaitre des biais non physique).
Un test de stabilité a été de nouveau appliguastie nouvelle densité, ce qui a conduit a
supprimer 113 cas d’instabilité artificielle crggs I'interpolation.

0 Estimation des couches thermohalines a partir ddgdgoverticaux individuels

Deux familles principales de critéres ont été siiis dans la littérature pour déterminer
la profondeur de la couche de mélange, de la cogdtigerme et par conséquent, I'épaisseur
de la couche barriére. La premiére utilise un sdeilgradient vertical de densité (resp. de
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température) pour déterminer la base de la couehrélange (resp. de la couche isotherme),
la deuxieme utilise un seuil de différence de déngesp. de température) par rapport a la
surface.

Le critére en gradient vertical est sans doutdus udicieux car il a une signification
physique : le gradient vertical de densité défiaitforce de flottabilité que doit vaincre
I'énergie cinétique turbulente pour permettre lelamge vertical. Cependant, ce critére
nécessite une forte résolution verticale de typ® (Rara et al., 2000) alors que I'essentiel de
nos profils sont issus de mesures Argo. Un auitérerpertinent a été proposé par Sprintall et
Tomczak (1992). Ce critere est de type « difféerendexée pour la température mais variable
pour la densité. Le seuil de différence en deresitéen effet fonction du seuil de différence en
température. Avec un tel critere, la couche de ngdaet la couche isotherme sont
confondues lorsqu’il n'y a pas de stratificationrtieale de salinité dans la couche de
mélange. Un résumé des criteres communément gtgisérouve dans Anderson et al. (1996)
et une comparaison des seuils dans de Boyer Mangégii (2004).

Nous avons testé 4 types de critéres dans cete thé

-le critére en différence (Levitus, 1982) qui reprbase de la couche isotherme (resp.
de la couche de mélange) par la profondeur a leglzetempérature (resp. la densité) a varié
de AT = -0.5°C (respAp =+0.125 kg/m) par rapport a la température (resp. la densi€) d
surface. On notera L82 ce critére.

-le critéere en gradient (Lukas et Lindstrom, 199M) mepére la base de la couche
isotherme (resp. de la couche de mélange) parofarmeur la plus proche de la surface a
lagquelle le gradient vertical de température (refpdensité) atteint -0.05°C/m (resp. +0.01
kg/m®). On notera LL91 ce critére.

-le critere en différence avec un seuil en densjtévariable (Sprintall et Tomczak,
1992) et fonction de celui en températine

_ 9p(SSSSSTR)) -

A
P oT

Ce critere a été utilisé pour deux valeurs de wifiée de températureAT=-0.5°C
(idem Levitus, 1982) etAT=-0.2°C (idem de Boyer Montégut et al.,, 2004), ésot
respectivement STO5 et STO2 par la suite. A noter gour la warm pool, le critere STO5
correspond & un seuil en densité voisil\de=0.16 kg/mi, STO2 &\p =0.07 kg/mi.

Nous allons comparer ces différents criteres potrerrégion d’étude, en trois étapes :
a) en illustrant I'impact du choix sur des profitglividuels, b) en comparant les distributions
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longitude-temps des épaisseurs de couche bareiece par des analyses statistiques entre les
criteres. A noter que pour ces trois étapes, larfase » est définie a 15 m de profondeur. Des
tests de sensibilité au choix de la surface soésgmtés page 58 uniquement sur le critére
STO02.

La Figure 33 et la Figure 34 montrent 2 exempleprdéls de température, salinité et
densité, ainsi que la position des couches isot®ret des couches de mélange déterminées
suivant les différents criteres. Sur la Figureld8,criteres avec des seuils fixes (L82 et LL91)
donnent des résultats similaires pour ce profiécades couches barrieres de sel de I'ordre de
17-18m. Les criteres avec seuil en densité ajusteail en température donnent des couches
barrieres beaucoup plus fines de I'ordre de 2I®%$et 2.3 m (STO02).

Temperature Salinite Densite

2.6
17.8 2.3

-50¢ 1 -50f 1 -50f

B—
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& -81.2
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Figure 33: Profils verticaux de température (°C, béu), salinité (rouge) et densité (kg/fh1000, vert)
mesurés a 184.42°E, 2°S le 3 octobre 2007. Les t&sae couleur et les chiffres correspondant au reau
représentent la profondeur de la couche isothermet @le mélange établie a partir du critéere L82 (rond
rouge), LL91 (rond vert), STO5 (rond bleu), et STOZrond noir). Noter que les échelles horizontalesn été
choisies en respectant les poids relatifs de la tpérature et de la salinité sur la densité (en surfze).

Il est intéressant de noter que dans ce cas pléastére L82 créé une couche barriére
de sel « artificielle » alors qu’il n’'y a pas deasification en salinité significative dans la
couche isotherme. Le seuil en densité de L&2=(0.125 kg/m) n'est pas adapté & nos
températures car il a été déterminé pour les eantkalas de I'Atlantique Nord (de Boyer
Montégut et al., 2004). La création de couche b&gariartificielle peut s’expliquer
physiquement. Supposons un profil de températwestigue a la Figure 33 et un profil de
salinité constant (S=35 par exemple). Le critér@ d8terminera une couche de mélange en
température de 101.2 m, comme sur la Figure 3%t profondeur la densité aura augmenté
de Ap =0.16 kg/mi uniquement sous I'effet de la température. LeldeB82 en densitéXp
=0.125 kg/m)) sera donc détecté au dessus de 101.2 m, créwmsitumie couche barriére
artificielle, sans stratification en sel !
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On remarque également que, parmi les deux criteves densité variable (ST02 et
STO05), le critere STO5 donne des couches barrdgesl de méme épaisseur que ST02 mais
situées plus prés de la surface. La visualisatmmambreux profils a confirmé ce résultat,
dont les conséquences physiques, s’il en est, pasmété analysées dans cette these.

Temperature Salinite Densite
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Figure 34: Profils verticaux de température (°C, bku), salinité (rouge) et densité (kg/M1000, vert)

mesurés a 193.2°E, 3.6°S I€"ldécembre 2006. Les cercles de couleur et les ctaff correspondant au
niveau représentent la profondeur de la couche isoérme et de mélange établie a partir du critere L82
(rond rouge), LL91 (rond vert), STO5 (rond bleu), ¢ STO2 (rond noir). Noter que les échelles horizoates

ont été choisies en respectant les poids relatife da température et de la salinité sur la densitéef

surface).

Afin d'illustrer la complexité du choix d’un critér la Figure 34 montre la disparité des
résultats suivant le critere considéré en termpais&seur de la couche barriere de sel (BLT):
42.4 m pour L82, 64.9 pour LL91, 39.7 pour STO%2m pour STO2.

L82 LL91 STO05
R=1
L82 S=1
R=0,65 R=1
LL91 S=0,56 S=1
R=0,95 R=0,58 R=1
STO05 S=1.1 S=1,7 S=1
R=0,66 R=0,3 R=0,62
ST02 S=1,1 S=1,7 S=1

Tableau 3 : Matrice de comparaison des épaisseursedcouche barriére établies a partir de différents
criteres de profondeur de couche mélangée en temgdure et densité. Dans chaque cas, R (resp. S)
représente la corrélation (resp. le rapport des écts-types) entre les estimations de BLT effectuéesec le
critére positionné en premiére ligne et celui positnné en premiére colonne.
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Le Tableau 3 contient les corrélations et rappdets eécarts-types entre les estimations
de BLT (épaisseurs de couche barriere) avec différeriteres pour I'ensemble des profils de
notre base de données. Ces informations statistigoefirment la sensibilité de la BLT au
choix de critere.

o) Produit grillé des différentes couches : comparades criteres

Aprés avoir calculé les différentes couches a pdes profils individuels, nous avons
réalisé un produit grillé pour la profondeur dectauche de mélange, la profondeur de la
couche isotherme et I'épaisseur de la couche barrie sel par interpolation linéaire
horizontale et temporelle de méme résolution quedeuit de surface (5° en longitude, 1° en
latitude et 14 jours).

Nous pouvons alors comparer les distributions lonig-temps des épaisseurs de
couche barriére de sel suivant le critére considéré
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Figure 35 : Figures du haut, de gauche a droite : iBgramme longitude-temps de I'épaisseur de la coueh
barriere de sel (en m) moyennée sur la bande 2°N&%t calculée avec le critere LL91, L82, ST05, ST02
La courbe en noir gras représente la position du fint de salinité @S/@x max). Figures du bas, de gauche a
droite : moyenne (courbe noire) et écart-type (codre rouge) des épaisseurs des couches barrieres dé s
estimées avec le critere LL91, L82, STO5 ou STO02.

La Figure 35 confirme que le critere en gradient91l) donne des épaisseurs de
couche barriere de sel plus « bruitée » et sugtug étendues zonalement. Le critere L82
donne des couches barrieres plus épaisses quedeel8iTO5 ou ST02. En dépit de ces
disparités, quel que soit le critere utilisé, lemiahes barrieres de sel les plus épaisses
apparaissent a I'ouest du front de salinité etég@atent zonalement avec celui-ci (figures du
haut). En moyenne (figures du bas), les épaissdrirsouche barriere de sel présentent un
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maximum vers 165°E (c’est-a-dire quelques degrésuast de la position moyenne du front
de salinité de surface, cf. Tableau 1), et uneerddtroissance de cette épaisseur a I'est du
front.

0 Conclusion : choix du critere

Nous avons tenté de choisir le critere le mieuxpsdlax notre étude. Nous avons
éliminé tour a tour : le critere LL91 compte tenei ld faible résolution verticale relative de
nos données, le critére L82 étant donné que l¢ deulifféerence en densité n’est pas adapté a
notre région, car il peut faire apparaitre une beuearriere de sel artificielle. Il reste alors les
2 criteres de STO05 et ST02 avec un seuil en différede densité ajusté a celui en
température. Nous avons choisi (quelque peu aireitnent) d’utiliser le critere ST02, en
accord avec I'étude récente de de Boyer Montégait €2004).

Afin de choisir au mieux le critere, nous avons légent effectué des tests de
sensibilité sur la profondeur de la valeur de efiée. Dans la littérature, on trouve des
profondeurs de référence allant de 2.5m (SchneadeMuiller, 1990) a 20m (Lukas et
Lindstrom, 1991). Il convient de ne pas prendrevaleur de référence trop pres de la surface
afin d’éviter les effets diurnes sur les tempérdude surface. Soloviev et Lukas (1997)
montrent que, dans la warm pool du Pacifique, festsediurnes ne sont ressentis qu’a 5m
voire 10m de profondeur au maximum. Nous avong tiest profondeurs de 5m, 10m et 15m
comme valeur de référence.

Lorsque lI'on considéere 5m (resp. 10m et 15m) comaleur de référence, on perd
47% (resp. 5.3% et 2.3%) des profils validés. Aipsendre 5m éliminerait trop de profils. La
Figure 36 compare les épaisseurs de couches learrgstimées avec le critere ST02 en
prenant les valeurs de référence a 10m ou 15m dfenateur. Cette figure montre que,
prendre les valeurs de référence a 10m ou 15m doleserésultats comparables. La
corrélation entre les 2 estimations est de 0.@2alt-type a la droite de régression est de 6.88
m.

Par ailleurs, nous devons prendre une valeur direréfe pas trop éloignée de la
surface afin de pouvoir la considérer comme unewatlie surface au méme titre que les
données issues des TSG. Ainsi, afin de conservenaximum de profils, d’éviter les effets
diurnes et d’étre consistent avec les donnéeshdemobsalinographes, nous avons choisi de
prendre comme valeur de référence, la valeur adéprofondeur.
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Figure 36 : Diagramme de dispersion des estimatiorde BLT (m) avec le critere ST02 avec 15m (axe des
abscisses) et 10m (axe des ordonnées) pour valeerrdférence.

Il est clair que le choix du critere d’estimatioesdcouches barriéres de sel (et du
niveau de référence) est délicat. Il a fait I'obpgt nombreuses études sans qu’aucune
conclusion définitive n'ait pu étre émise de mamigjobale (sauf peut étre de Boyer
Montégut et al., 2004). De nouveaux criteres samoee proposés aujourd’hui, basés par
exemple sur la courbure du profil de densité (Lohlea et al., 2006) ou la fréquence de Brunt
Vaisala (Maes, 2008). Nous n'avons pas testé cegeanix critéres a ce jour. |l est important
de noter cependant que quelque soit le criterenguis avons testé, les résultats que nous
présentons dans cette thése sont qualitativementiggies et apparaissent donc robustes de
ce point de vue.

. Les mesures satellites

Comme noté au début de ce chapitre 1ll, des proggasidérables ont été realisés ces
20 a 30 dernieres années dans I'observation deflace des océans, grace a I'avénement des
satellites. Ces derniers permettent, en effet,alfamne couverture quasi-globale de la surface
des océans a intervalles réguliers. A noter, canndue les mesures satellitaires ne peuvent
fournir des informations que sur I'état de surfded’océan.

Nous allons, dans cette partie, rappeler les grexcde base de la mesure altimétrique,
puis présenter les traitements que nous avons tedecpour nos propres besoins, en
particulier pour dériver, des estimations « fiabledes courants de surface et des transports
géostrophiques, a partir de mesures du niveau deeta Une approche similaire sera faite
pour les données de vent et le transport d’Ekman.
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1. Les mesures altimétriques de niveau de la mer

L’altimétrie satellitaire permet d’obtenir des messusur les anomalies de niveau de la
mer. Ces anomalies sont la signature de nombreapegsus, notamment des variations de
température et de salinité (qui influencent la déhgde la surface au fond, des courants
océaniques, de la marée, et de la pression atnrigpdé

a. Principe de base de I'altimétrie et corrections asgiees

Le satellite altimétrique mesure I'élévation du eau de la mer par rapport a une
surface de référence. Pour ce faire, des radarargods mesurent la « distance altimétrique »
qui le sépare de la surface de I'océan et, deggadasol mesurent l'altitude du satellite sur
son orbite (cf. Figure 37). Pour étudier la cirtiola océanique, il convient de connaitre
I'élévation du niveau de la mer résultant uniqueht®Es mouvements océaniques c’est-a-dire
la topographie dynamique (altitude du satellitéstathce altimétrique - géoide). Cependant, le
géoide (cf. Figure 37) n’est pas connu avec suffisant de précision. Il est estimé sur une
période suffisamment longue comme la moyenne deanivde la mer. On a donc acces
uniqguement a des anomalies de topographie dynangquesont aussi des anomalies de
niveau de la merSea Level AnomaliesSLA) étant donné que l'on considére le géoide
constant sur cette période.

Les mesures altimétriques doivent étres corrigeantad’étre directement exploitables
(AVISO, 1996). Il convient d’abord de corriger lbsuits instrumentaux et d’appliquer un
certain nombre de corrections sur la distance éttique pour prendre en compte les
différentes causes de retard de propagation dalséectromagnétique. Il faut tenir compte
en particulier de I'état de la mer, de l'inhomogéhédes couches atmosphériques, des
variations de pression atmosphérique (correctiobatametre inverse) et des effets de marée.

Figure 37 : Schéma des mesures altimétriques.

-60 -



Chapitre lll. Les données in situ et satellitaires II. Les mesusagellites

Une fois le signal altimétrique brut corrigé, osmbse donc de mesures de SLA le long
de traces au sol.

Des informations détaillées sur le principe de &suarne altimétrique, l'origine physique
des différentes corrections a effectuer et desrnmitions techniques sont disponibles dans
AVISO (1996) et Fu et Cazenave (2001).

b. Quelques missions altimétriques

Les premiéres mesures altimétriques ont eu liedéut des années 1970, avec des
précisions voisines de la dizaine de metres soivieau de la mer. Pendant les années 1990,
trois satellites sont mis en orbite : ERS-1, ToPeskeidon et ERS-2, respectivement en mars
1991, aolt 1992 et mai 1995.

Le satellite franco-américain Topex/Poseidon (E4?)le fruit de la collaboration entre
le CNES et la NASA. Il a fonctionné jusqu’en oct®I2005. || mesurait, aprés corrections, les
hauteurs de mer avec une précision de l'ordre duiroéetre. Il était placé sur une orbite
répétitive de 10 jours, échantillonnait la régiaiée entre 66°N et 66°S, avec une distance
inter-traces de 315 km a I'équateur (cf. Figure B8s moyennes sur 10 mesures (ou encore
toutes les secondes) permettaient d’obtenir ureuvabus les 7 km le long d’une trace.

Son successeur, Jason-1 a été lancé en 2001 aveardetéristigues quasi identiques.
Il est toujours en service et continue de fonctersimultanément avec Jason 2 lancé en juin
2008. ERS-1 et 2 ont une orbite répétitive de IBF0EN 2003, ENVISAT a pris le relais
suite a la défaillance de ERS-2.

topex : Cycle 187

45 90 135 180 —135 -850 —45

Py = - «z&;.a%

60
08

30
g

xxxxxx

_30
0=

—60
09—

45 90 135 180 —135 =40 —45

@ Centre de Topographie des Oceans et de hydrosphere - Toulouse (FR)

Figure 38: Carte des traces au sol des mesures depEx-Poseidon et Jason pour un cycle de 10 jours.
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c. Les produits : construction de notre produit grillé

Le service AVISO Archivage Validation et Interprétation des donnéles Satellites
Océanographiqugdournit en plus des données le long de la trdes,produits de données de
SLA ramenées sur des points de grille répartisli&gunent dans le temps et dans I'espace.
La résolution spatiale varie du tiers au quart dgré longitude / latitude, la résolution
temporelle varie de la semaine au mois.

Dans cette thése, nous avons utilisé un produitS&/Imulti-satellites incluant les
mesures de Topex-Poseidon, ERS 1-2 d’octobre 198@182002, Jason et ERS 2 d’ao(t
2002 a juin 2003, puis Jason et ENVISAT. C’est vodpit hebdomadaire au tiers de degré
dans lequel les anomalies de niveau de la merrstatives a une période de référence de 7
ans de janvier 1993 a déecembre 1999. La maniereldsmesures provenant de différents
satellites sont combinées est décrite par Ducat €2000).

Compte tenu des échelles spatio-temporelles aredy®é Delcroix et al., 1994) et des
autres données utilisées, nous avons créé une lfogvile plus adaptée a notre étude. Pour
cela, nous avons sous échantillonné la grille AViSi@ale en une grille de résolution 1° en
longitude, 0.5° en latitude et 7 jours en tempsvaleur en un point de la grille a été calculée
comme la moyenne de toutes les données présemsseaube. Puis, nous avons recalculé
les anomalies de niveau de la mer par rapport @étaode 1993-2007. Les anomalies de
niveau de la mer ont finalement été lissées pafilwe de Hanning de 11° longitude, 3.5°
latitude et 5 semaines afin d’éliminer les petiéebelles spatiales et les hautes fréquences
temporelles non étudiées ici. Les anomalies deanivde la mer ainsi obtenues ont été
utilisées pour estimer les anomalies de volumeud'@saude (Warm Water Volume), les
courants geéostrophiques de surface zonaux et mBsidiainsi que les transports
géostrophiques intégrés de la surface a la themeodles aspects théoriques et les méthodes
utilisés pour ces estimations sont décrits dantidla Bosc et Delcroix (2008) reproduit au
chapitre IV. Ces méthodes ne sont donc pas dé&wil. Seuls les éléments non disponibles
dans cet article sont repris ci-dessous.

d. Estimation des courants et des transports géostrop hiques a

partir de I'altimétrie

. Evaluation des courants zonaux en surface a I'équetr :

Comme détaillé dans Bosc et Delcroix (2008), lagraots géostrophiques a I'équateur
ont été estimés & partir de la dérivée secondamtmsalies de niveau de la méfr(dy?). La
Figure 39 montre le trés bon accord entre les cdsirgéostrophiques de surface estimés a
partir de notre grille en SLA et les courants mésya 35 m) au point de mouillage 0°-165°E.
On trouve une corrélation de 0.9, un rapport d€ogre de 1.
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Figure 39: Comparaison entre le courant zonal a 3Bn estimé a partir des données TAO (bleu) et le
courant zonal géostrophique de surface estimé a garde données altimétriques (rouge) a 0°-165°E. lse
mesures sont en anomalies par rapport a leur périecommune. D’aprés Bosc et Delcroix (2008).

Nous avons effectué le méme type de diagnostic foutes les bouées TAO/TRITON
ayant des mesures de courant disponibles a I'égudtms le Pacifique. Les statistiques sur
leur période commune depuis 1992 sont présentéesled ableau 4 ci-dessous. On observe
gue la corrélation diminue a I'est de 165°E, enoattcavec les résultats de Delcroix et al.
(1994, 2002), probablement en raison de l'impomamgandissante de la composante
d’Ekman du Pacifique ouest vers le Pacifique est.

147°E | 156°FE| 165°E| 170°W | 140°W| 110°W|

Coefficient de corrélation 0.8 0.83 0.9 0.72 0.7 550.

Rapport des écarts-types 0.70 0.85 0.99 1.04 0.66 0.55
(altimétriques/ in situ)

Période commune des mesures 1993.993-| 1993- | 1993- 1993- 1993-
1999 | 1994 | 2006 2006 1998 2006

(@8]

Nombre d'observations communes 179 87 415 639 570 69 6

Tableau 4 : Comparaison entre les anomalies de camts géostrophiques zonaux de surface estimés a
partir de l'altimétrie et les anomalies de courantszonaux mesurés a 35 m sur les différents mouillage
TAO a I'équateur. Les données TAO sont interpoléesur les mémes points de grilles que les données de
courants géostrophiques et filtrées a 1 mois par ufiltre de Hanning. Les 2 champs sont en anomaligsar

rapport a leur période commune, sur les années 192D07.

" Calcul et validation des transports géostrophiques

Pour la premiere fois a notre connaissance dangrdpgjues, a partir de données
altimétriques, nous avons tenté de quantifierressports géostrophiques a partir des mesures
de SLA. Afin de tester notre méthode, nous avornsnésces transports au dessus de la
thermocline et a travers les frontieres de la bb86°E-95°W-8°N-8°S afin de pouvoir les
comparer avec les estimations in situ de Meinévicithaden (2001).
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Ces transports se calculent comme suit :

8N

[ Jugeo(y. 2. %,)dydz

Y285 720 pour le transport zonal eR=156°E ou 95°W

95w H

[ [ Ve 2, Yo)cbdlz

- o o
e o pour le transport méridien ega8°S ou 8°N

OU Weo et Vgeo SONt les courants geéostrophiques zonaux et
méridiens, H est la profondeur de la thermocline.

Nous avons testé plusieurs hypothéses en ce quiecmn: a) la profondeur
d’intégration H, et b) les courants géostrophigarssubsurface connaissant les valeurs de
surface.

» Les différents cas de figure testés pour la prodondle la thermoclinkl sont :

- (H1) H constante et homogéne : H =100 m ou HmM50

- (H2) H(x,y) constante dans le temps et égalepadéondeur moyenne climatologique
de lisotherme 20°C : H=<4(X,y)>

- (H3) H(x,y,t) variable dans le temps et danspgase : H=<Zy(X,y)>+ A_/,Joﬂ car les
variations de la thermocline sont le miroir dasations de SLA (Rébert et al., 1985).

Pour calculer la profondeur moyenne de la thermeckzZy(x,y)>, nous avons utilisé
le produit grillé a 5° longitude, 1° latitude etn®is de la profondeur de I'isotherme 20°C
réalisé par Durand et Delcroix (2000), a partiddanées CTD, XBT et TAO-TRITON sur la
période 1979-1992. A chaque frontiere du domairmjsnavons ajusté un polynéme du
second degré a la forme de I'isotherme 20°C (gfufg 40 et Figure 41).

120°E 170 °E 220°E 270 °E 320 °E

(m),

y = -0,0016x7 + 0,0452x + 156,18 220 8N durand delcroix

R? = 0,9864

—&— 220 8S durand delcroix

Polynomial (z20 8N durand
delcroix)

—— Polynomial (z20 8S durand
delcroix)

Y =-0,021x? + 7,8187x - 526,44
R? = 0,9857

Figure 40: Profondeur moyenne de l'isotherme 20°C 8°N (jaune) et 8°S (rose) sur la période 1979-1982
partir du produit grillé réalisé par Durand et Delcroix (2000). Les courbes bleues représentent
I'ajustement des polynomes du second degré.
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Figure 41: Profondeur moyenne de l'isotherme 20°C &56°E sur la période 1979-1992 a partir du produit
grillé réalisé par Durand et Delcroix (2000). La carbe bleue représente I'ajustement du polynéme du
second degré a la distribution méridienne de l'iséterme 20°C moyenne.

>  Estimation des vitesses géostrophigues en subsurfac

Les vitesses géostrophiques en subsurface ont sti®ées a partir des vitesses
géostrophiques de surface. Pour ce faire, noussaesié plusieurs types de profil vertical de
vitesse de la surface jusqu’a H la profondeur dbdamocline :

- un profil constansur Om-H ou les courants en subsurface sont égaxicourants
en surface

- un profil linéaireou les courants sont d’amplitude décroissanteadritface ou ils
prennent la valeur du courant de surface jusqupdéondeur H de la thermocline ou
ils s’annulent.

BN

- un profil statistiquedéterminé a partir d'observations de courants cdarant a
chaque profondeur est obtenu par régression lméhir courant en surface. Les
coefficients de la régression linéaire sont cakudé chaque profondeur a partir
d’observations in situ. Ces profils statistiques @@ calculés et testés a 0°-156°E, 0°-
165°E a partir des données TAO, et entre 8°N et [B°®ng de 165°E a partir
d'observations de courants réalisées lors de 42pagnes océanographiques
(Delcroix et Eldin, 1995 ; Delcroix et Picaut, 1998

A titre d'exemple, la Figure 42 illustre la compamn entre les courants
géostrophiques zonaux de la couche 0-220 m obtesrus2gression linéaire des courants de
surface et, les courants zonaux observés de man@gpendante au mouillage TAO a 0°-
165°E. Elle montre que les courants reconstituagesént réalistes jusqu’'a 70 m environ
(R>0.7).
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Figure 42: Distribution temps-profondeur des courars zonaux (a gauche) observés au mouillage TAO 0°-
165°E, des courants zonaux géostrophiques (au mile estimés par l'altimétrie. Sur ces 2 figures, la
courbe noire représente l'isotherme 20°C. La courbale droite représente le coefficient de corrélation
entre ces courants zonaux (observés et estimés mggrostrophie a partir de I'altimétrie) en fonction e la
profondeur.

Nous avons alors testé les différentes combinaigmssibles de profondeurs de
thermocline et profils verticaux discutées ci-dessihaque combinaison a été testée par
comparaison aux transports géostrophiques in sitdeinen et McPhaden (2001). (Noter que
nos estimations ont été lissées avec un filtre aenithg de 20 semaines et anomalisées sur la
période commune avec les données in situ 1993-4883le pouvoir les comparer avec les
données de Meinen et McPhaden, 2001).

C’est la configuration H3 pour la profondeur d’igtétion et le profil de vitesse
statistique (resp. linéaire) qui s’est avéré lespbertinent, tel qu'illustré Figure 43 (resp.
Figure 44 et Figure 45) pour le transport zonaloleg de 156°E entre 8°N et 8°S (resp.
méridien le long de 8°N et 8°S entre 156°E et 95°Mé) Tableau 5 donne quelques éléments
statistiques de comparaison des transports a clieonigre.

B0 A 20
104 ,\/\ L 10
0 ] \ qr _'IVJ w‘ l(‘]'/\/\)/\ /V\/\}{\a\/\v I 0

A A R WYV _
~10 - - -10
-20 e — -20

1992 1994 | 1996 1998 2000 2002 2004 2006

Figure 43: Transports géostrophiques zonaux entre°8| et 8°S a travers la frontiere 156°E estimés a piir
de l'altimétrie avec un profil vertical de vitessestatistique (courbe bleue) ou linéaire (courbe vee) ou a
partir de données in situ (courbe rouge).
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Figure 44 : Transports géostrophiques méridiens ent 156°E et 95°W a travers la frontiere 8°N estiméa
partir de I'altimétrie avec un profil vertical de vitesse statistique (courbe bleue) ou linéaire (cobe verte)
ou a partir de données in situ (courbe rouge).
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Figure 45 : Transports géostrophiques méridiens en¢ 156°E et 95°W a travers la frontiére 8°S estimés
partir de I'altimétrie avec un profil vertical de v itesse statistique (courbe bleue) ou linéaire (cobe verte)
ou a partir de données in situ (courbe rouge).

Profils verticaux| Linéaire Statistique

Frontieres

Section Est R=0.78 R=0.8
8°N-8°S a 156°E S=2.7 S=0.64
Section Nord R=0.93 R=0.93
156°E-95°W a 8°N S=1. S=1.6
Section Sud R=0.93 R=0.95
156°E-95°W a 8°S S=0.71 S=0.73

Tableau 5 : Tableau de comparaison des transportségstrophiques estimés a partir des données
satellites ou des données in situ (Meinen et McPhaw, 2001). R représente la corrélation, S le rappbdes
écarts-types entre nos estimations et celles de Men et McPhaden (2001).

Avec cette configuration, la Figure 46 montre lamparaison entre les transports
géostrophiques a travers les trois frontieres r(@fiN), sud (8°S) et ouest (156°E) de la
région 8°N-8°S-156°E-95°W, estimés a partir de é@snin situ (courbe rouge) et a partir de
données satellites (courbe bleue).
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Figure 46 : Transports géostrophiques a travers leBontiéres nord, sud et ouest de la région 156°E59W-
8°N-8°S estimés a partir de l'altimétrie avec un pofil vertical de vitesse statistique pour les transorts
zonaux et linéaire pour les transports méridiens @urbe bleue) ou a partir de données in situ (courbe
rouge).

2. Les mesures de vent

Les diffusiométres des satellites Quikscat et ER8mpttent d’estimer le vent de
surface. Quikscat est un satellite d'observatiorestre qui fournit des informations sur la
vitesse et la direction des vents de surface suodéans. Il fut lancé en juin 1999. Il est sur
une orbite héliosynchrone (800 km d’altitude) esg®mdonc toujours au dessus du méme
point a la méme heure de la journée.

a. Produits de vent

Hackert et al. (2001) ont montré que les proddéssents issus de mesures satellites
étaient les meilleurs produits disponibles en tededéorcage pour simuler les événements El
Nifo.

Pour cette thése, nous avons utilisé deux prodaitgent grillés au quart de degre, tous
les 7 jours provenant des mesures des satellit€sgoRr la période aolt 1991 a janvier 2001
et Quikscat pour la période juillet 1999 a mars72@es données ont été téléchargées a partir
du site web du CERSA(the Satellite Exploitation and Researth)

La maniere dont ces données sont traitées et ealidét décrite par Bentamy et al.
(1999). Afin d’obtenir un produit consistent suute la période 1991-2007, nous avons ajouté
a chaque valeur du produit ERS, la différence deyemnes de chacun de ces produits
(Quikscat et ERS) sur leur période commune (jull@®9-janvier 2001) de telle sorte que, en
chaque point, sa moyenne sur la période communegaie a celle du produit Quikscat sur
cette méme période. Ensuite, nous avons regriieligsé le produit ainsi obtenu sur la méme
grille que la SLA, c’est-a-dire sur une grille dsolution 1° en longitude, 0.5° en latitude et 7
jours, et lissée avec un filtre de Hanning de dhyitude, 3.5° en latitude et 5 semaines.

" http://lwww.ifremer fr/cersat/en/data/download/doead.htm
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b. Calcul et validation des transports d’Ekman

Grace a ces produits grillés, nous avons calcudétiansports d’Ekman selon la
méthode classique (Pond et Pickard, 1983):

L
qu f 'qv

f
ou g, et g sont les transports zonaux et méridiens d’Ekmanet 1y sont les

composantes zonales et méridiennes du stress tleevéfe parametre de Coriolis.

Pour illustrer nos estimations, la Figure 47 momeseséries temporelles du transport
d’Ekman intégré de 156°E a 95°W a travers la feosti8°S, estimés a partir des données
ECMWF (Meinen et McPhaden, 2001), et avec notredytogrillé ERS-Quikscat. Les
statistiques sont R=0.68 et S= 1.06. A noter quendfeet McPhaden (2001) ont également
montré que le calcul des transports d’Ekman étit gensible au produit de vent choisi, en
testant différents produits (ECMWF qui est une isoe modele, FSU un produit
d’observations de vent et SCAT un produit issu @sumes satellites).
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Figure 47 : Transports d’Ekman sur la section 156°E95°W a la frontiére 8°S, estimés a partir des
données ECMWF (Meinen et McPhaden, 2001, courbe rge), et avec notre produit grillé ERS-Quikscat
(courbe bleue). Notre estimation a été anomaliséaprapport a la période 1993-1999 puis lissée avem
filtre de hanning de 20 semaines afin de pouvoir ogparer au mieux avec les estimations de Meinen et
McPhaden, 2001.
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Chapitre IV.

Les variations de volume

d’eau chaude du Pacifique équatorial
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Dans ce chapitre, nous étudions les variationsotlene des eaux chaudes du Pacifique
équatorial, en lien avec ENSO (cf. Chapitre I).sPlwécisément, nous nous intéresserons au
réle des ondes équatoriales dans ces variation®ldene. Avant de présenter cette étude,
nous rappelons les bases de la dynamique océdm@aee des ondes équatoriales.

. Les ondes équatoriales : aspects théoriques

La théorie des ondes équatoriales a été introdyjta plus de 40 ans dans les travaux
de Matsuno (1966), Moore (1968) et Lighthill (196Bes développements plus récents ont
mis en évidence le réle de ces ondes équatoriales Ithjustement de I'océan aux for¢cages
extérieurs (Moore and Philander, 1977 ; Cane aathcBick, 1981). Nous rappelons dans un
premier temps, les équations et approximationsdorehtales de cette théorie pour les basses
fréquences et les grandes longueurs d’'onde. Darsecond temps, nous rappellerons une
méthode d’estimation de la contribution des ondeKedlvin et Rossby longues a un signal
donné de niveau de la mer ou de courant zonal. Nausinerons par développer, pour la
premiere fois, une méthode d’estimation de la doution des ondes équatoriales de Rossby
longues au signal en courant méridien.

1. Rappel sur la théorie des ondes equatoriales

Pour étudier une particule en mouvement dans lincéa considere les équations du
mouvement dans le repére terrestre tournant :

p[%+2§2 Oa+Q 0(Q Dr)j =-0P+pF (1)
et '’équation de conservation de la masse :
00 ., _
—+div =
P (o) =Q
ou U = (u,v,w) est le vecteur des courants (zonal, méridien eiced),
Q est le flux de flottabilité,

—

Q est le vecteur vitesse de rotation de la Terre,

F est le vecteur des forces autres que Coriolis,

0P est le vecteur gradient de pression s'appliquaniesuéquations de mouvement

horizontal,
g est la gravité terrestre,
p est la masse volumique et,

-72 -



Chapitre IV. Les variations de volume d’eau chaddéacifique équatorial I. Les ondes

Dans I'équation du mouvement, le terme d’accélénatientripéteQ 0(Q OF) est

négligeable par rapport au terme d'accélératiorvigrgonnelle og contenu dangk . La

dynamigue océanique est donc régie par les éggation

p%=—p2ﬁ Ou-0P+ oF

dt @
9, div( i) = Q
ot

Pour résoudre ce systéme, nous allons faire le®gippations suivantes :
- le fluide est incompressible (hypothése valabl¢ gae I'on n’étudie pas les ondes

sonores) :
__du oOv ow
dvi=—+—+—=
ox 0y 0z
- approximation hydrostatique :
P __
0z

- approximation du plan3 : les équations restent valables prés de I'équateu
lorsqu’elles sont projetées sur le plan tangemt &drre a I'équateur. On introduit
le paramétre de Coriolis f£35ing ou @ est la latitude. Avec I'’hypothégeplan, le
parametre de Coriolis peut s’écrire : @2R~By ou y est la distance méridienne a
I'équateur et R le rayon terrestre.

- approximation de Boussinesq: la densité du fluiderd comme la somme d’un
état au repos, d’'un océan uniformément stratifefgte perturbation :

PO Y.28) = p, + B(2) + P'(x.,2.1) avect =~
P P
ce qui donne avec I'approximation hydrostatique :

Zsurface Zsurface

P(Tt) =Ry~ 0,0(2= Zyued + [P (Wadu+ [ 0'(x,y,u,t)gdu

En faisant ensuite une analyse d’échelles :

2
ou 0oQuU > u@ WU ;
ot ox L
ui~vi UORQU avec R, Di ; Wi URQU WL avec% <<1
ox oy QL 0z UH UH
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UH . .
et fw<<fu avec H<<L eW <<T (divu=0) car les mouvements verticaux (H) sontnso
importants que les mouvements horizontaux (L) ; peut donc simplifier la dérivée

: ,..d_o0 L R o
temporelle lagrangienne en eulerlenndet:: aet, en linéarisant, le systeme (2) se réécrit :

[% —m+ia_P =F*

ot Po OX

@+wu+ia_P =FY

ot Py 0y

< d_p +Wa_'0 = (3)

dt 0z

i —P'9

0z

ou oOv ow _

T+ 4+ =

\ax dy o0z
En introduisant la fréquence de Brunt-Vaisklia= —g%(pzj on obtient :
0

ou 1 0P

7 +— - =F X
ot A P, 0X
ov 1 0P
—+pfyu+——=F"’
ot A P, 0y
dpo _ pyN?

- = 4
&t g Q (4)
oP'

— 4+ - 0
P 28

ou  ov  ow _

—+—+—=0
oOXx o0y 0z

F* et P correspondent aux forces volumiques de viscosité la force volumique liée a la
tension du vent a la surface de I'océan qui s'exaur la couche de mélange. Dans ce qui
Suit, nous nous intéresserons uniqguement au systemegeéne afin de déterminer les
solutions en onde libre.

Les conditions aux frontieres sant

En surface : z:Ow:% avec h, le niveau de la mer.

Aufond: z=-H, w=0.
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o Modes barotropes et baroclines

Dans le cadre des approximations faites, on pasaud¥e le systéme (4) en découplant le
mouvement horizontal de sa structure verticalelgtgd, 1933) par séparation des variables
verticales (z) des autres (x,y,t). On cherche desgisens de la forme :

{u.v,ﬂ(x, EDEDY TRAEN CRRAC

Wy, 20) = 3w (x yt) [4,(2)dz

-y, 9.
P ;pn T

ou Ies(¢n(z))n>0 forment une base orthogonale au sens du prochldise

Zsurface Zsurface

[ 2., @du= 3, [¢. (W), u)du

ou &m=1 si m=n; 0 sinon,
et vérifient la condition de normalisatigh, ).

Rechercher des solutions sous cette forme suppaséagstratification est la méme
guel que soit le lieu et I'instant (N2, la frequerde Brunt-Vaiséla ne dépend que de z et pas
de x,y et t). Cette hypothese, bien qu’en généalaonforme a la réalité, est souvent utilisée
pour résoudre le systéme précédent.

En reportant les champs sous cette forme dansstérag, les fonctions verticalé¢n(z))

n>0

vérifient:

i 1 d¢” +i¢ =0
dz\ N*(2) dz )] ¢&™"

n

et les conditions aux limites

dg, . N°(D)
E + 9 ¢n (O) 0

990 ;= _py=
(z=-H)=0

C% est une constante de séparation des variablesne giart et (x,y,t) d’autre part. Elle a la
dimension d’une vitesse. Elle représente la vitdesphase du mode vertical n. L’équation en
z avec les conditions aux limites imposées peutéseudre uniquement pour des valeurs
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discretes de dixées par les valeurs propres. La solution estnsemble de vecteurs propres

orthogonaux(g, )
Si n=0, le mode est appelé barotrope (sa strugknecale est indépendante de z) et si

n>0 les modes sont dits baroclines (ils s'annuleniois sur la verticale). Legg,)

associés a ces valeurs propres.

nz0

(structures verticales des courants horizontaur} seprésentés sur la Figure 48 pour les
premiers modes baroclines. Cette figure montreegégat la structure verticale des vitesses

verticale{ I ¢ndzj :
z=-H n=0

N{(CPH) VERTICAL HORIZONTAL
10 -5 (¢} 503 Q 3

Q
Il
L

Z

1

1500 1000 500
L ! i 1 1
@

DEPTH (m)

5000 4500 4000 3500 3000 2500 2000
1

i

L

Figure 48: Profils verticaux (& gauche) de la frégence de Brunt-Vaisala N, (au milieu) des quatre
premiers modes baroclines associés aux courants tieaux, et (& droite) des quatre premiers modes
baroclines associés aux courants horizontaux estimé@ partir du profil vertical de la fréquence de Bunt-
Vaisala N2 moyenné sur le méridien 179°E entre 3°&t 3°S. D’aprés Eriksen (1982).

o Modes méridiens
Pour chaque mode vertical, les équations du sysitemegene (4) s’écrivent :

19,

ou,

+ =0
ot A, 0, 0X
ov, A+ 10p, _
ot Po 0y
op, 2 ou, N ov, -0 (5)
ot ox oy
P, =5,
Lo

W, :._%;é)p“

c, ot
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Par analogie avec le systeme d’équations en eawyndéondes (diShallow Water
classique (Cane et Sarachik, 1976, 1981) dans dedtm océan a 2 couches, on écrira

c2 =gH, ol H, est une profondeur équivalente a I'épaisseur deoleche active pour le

mode n. La Figure 48 donne des ordres de grandewetle profondeur équivalente pour
chaque mode vertical.

> On adimensionnalise généralement ces équationr(5ntroduisant les échelles

. . 1 .
temporelles et spatiales suivantes ;f pour le temps,c, =./gH, pour les vitesses
n

2 2
. C . Ic
zonales et méridienned) =— pour la hauteudynamique L = 72 pour les longueurs
g

zonales et méridiennes. Les premiéres équationsydteme (5) se réécrivent alors (en
omettant les indices n):

%-{-(@4-%):0

ot odx oy

> On cherche des solutions a ce systéeme, du type 6be monochromatique se
propageant zonalement:

u= u(y)ei(kx—al)
V= V( y)ei(kx—ax)

h = h( y)ei(kx—a,t)

On peut alors se ramener a une équation en via gaystéme précédent (6):
2
ﬂ+(a)2_k2_£— yzjvzo
dy? w

Une solution simple de cette équation est la fomctiulle (v=0). Cette solution correspond
aux ondes dites de Kelvin ; on la notergyW=0. Dans le cas théorique d’un bassin infini en
latitude, les solutions non nulles\(y)=¢,,(y) de cette équation et qui tendent vers O en

I'infini, s’expriment a I'aide des fonctions d’Heita Hy(y) et vérifient pour a0 :
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dz—“’;*—yzwm = 2m+1y, Ho(y) =1
dy avec{H,(y) =y
w(y) = emm) e e H (y) (Ha(y) =4y2-2

Elles sont orthogonales entre elles pour le prashataire : jwm(y).wk(y)dyz O -

y=—c0
La relation de dispersion pour I'équation en vdEsic :
k

wP?-k2——=2m+1
@

Le diagramme de dispersion (Figure 49) montre goey une valeur du nombre d’onde k
fixée et un mode m fixé, il existe plusieurs vagede pulsatiorw caractéristiques d’ondes
différentes. On citera par exemple, le mode méridie

m=-1 qui correspond a un seul type d’'ondes, leesng Kelvin,

m=0, correspond aux ondes mixtes de Yanali,

m>0, correspond aux ondes d’inertie gravité (hdutguence) ou aux ondes de Rosshy
(basses fréquences) qui vont nous intéresser gait&a

Inertia-Gravity

Figure 49: Diagramme de dispersion des ondes équates pour «>>0. n représente le mode méridien (m
dans le texte). Le rectangle noir représente la zend'approximation ondes longues basse fréquence.
D’aprées Cane et Sarachik (1976).
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o Le cas des ondes lonques et basse fréquence

Dans le cadre de notre étude, nous nous intéressonsndes longuefk? << k) et basses
fréquenceéca2 << a)), c’est-a-dire les ondes de type (m=-1) KelvinnetQ) Rossby longues a

basses frequences (cf. Figure 49).
> La relation de dispersion s’écrit :
* w, =k pour les ondes de Kelvin et

" @ =- 5 k+1 pour les ondes de Rossbhy (longues, basse fréguence
m

Maintenant que I'on connait la structure méridiedaes (\(y)=¢,,(y)) solutions du systeme,
on peut en déduire la structure méridienne en lu &tsociée, a lI'aide du systéme (6) et en
considérant les propriétés ge, (y) a savoir :

YW (y) = ,/mTmeﬂ(y) ¥ Ewm_l(y)
_ov (y) _ [m+1 _[m
ay - 2 me+1(y) \/; me—l(y)

. U (y) ,
> On obtient alors pour structure méridie nhé‘( ) enueth:

m

wm+1 _ wm—l

R.(Y) = L |Vm+l Vm pour les ondes de Rossby longues (m>0) et,
2| Wi W
Jm+1  Jm

M_l(y) = %{Zo} pour les ondes de Kelvin (m=-1).
0

Ces vecteurs sont orthogonaux entre eux pour Bufirecalaire (A, B) = I(AJ B, + A,B,)dy

et vérifient les conditions de normalisatio(f{ﬂ I?{m) = %5m,k et (M o M_l)= 1.

La Figure 50 montréa structure méridienne en h, u et v de ces ondekalvin et Rosshy
longues pour un mode barocline donné (voir la Idggndans le cas d'un océan sans
frontiéres en latitude. L’'onde de Kelvin se recdhfecilement par sa structure méridienne en

forme de gaussienne centrée a I'équateur, queittp@o sa signature en niveau de la mer ou
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en courant zonal. A noter également le maximum d# ke signe opposé du v pour les
latitudes 4-5° pour 'onde de Rossby du premier enotkridien (ces caractéristiques seront
utilisées dans la section suivante). |l faut cepmhdyarder a I'esprit que ces structures
méridiennes dépendent également du mode baroaim&deré. A titre d’exemple, une onde
de Kelvin est d’autant plus piégée a I'équateuuggeenne moins large) que I'on considére un
mode barocline élevé (cfaible). Les ondes de Rossby de mode méridien imgant
symétriques (resp. antisymétrique) par rapportégulateur en niveau de la mer et courant
zonal (resp. courant méridien) tandis que cellesndde méridien pair sont antisymeétriques
(resp. symétrique).

0.7 : 0.7 - - 0.7
H) = 5 (ORI e V)
0.5 0.5 N 0.5 [
0.4 0.4 / 0.4
0.3 0.3 0.3 [ \
0.1 P '/,//'. p .f.\: N 0.1 4 _:/'\‘. . S 0.1 P . .. NS
0.0 = —— =i | 0.0 —==T TAEPass | 0.0 ———=—=_ : i 0 ———
-0.1 -0.1 -0.1 N |
-0.2 -0.2 | -0.2 Y f
-0.3 -0.3 ~0.3 N |
-0.4 —0.4 - - 0.4 v )
-0.5 -0.5 -0.5 AN
—0.8 -0.6 | - -0.6 N
—0.7 1 - - . - —-0.7 1 1 -0.7 il -
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Figure 50 : Structures méridiennes théoriques normigsées des ondes équatoriales de Kelvin (trait
continu), Rossby premier mode méridien (m=1, traiinterrompu), deuxié¢me mode méridien (m=2, tirets),
troisieme mode méridien (m=3, pointillés) pour le iveau de la mer (H, a gauche), le courant zonal (l&u
centre) et le courant méridien (V, a droite). L'éclelle horizontale a été convertie en grandeur physig
(degrés latitude) en considérant une vitesse de pd@adu premier mode barocline ¢c=2.8m/s, caractérisfile
du Pacifique équatorial ouest (cf. Bosc et Delcroj»2008).

Il est important de souligner que les vecteurs( hn(Y))m ou (Vn(y))m® pour la
dimension horizontale, e(¢2n(z))n>0) pour la dimension verticale sont orthogonauxeeetrx

et forment une base compléte de I'ensemble desi@mdudu systeme différentiel initial. Par
conséquent, les ondes qui ont des modes vertiddox ées modes méridiens différents ne
peuvent interférer entre elles. L'intérét est grandsque cela signifie que l'on peut, en
théorie, quantifier la contribution respective #hague onde a un signal donné.

2. Contribution des ondes équatoriales a un signal dén

Une méthode de décomposition horizontale du sigaatourant zonal et niveau de la
mer (u et h) en ondes de Kelvin et Rossby a dépkisentée (e.g., Delcroix et al., 1994).
Aucune méthode, a notre connaissance, n'a étédaubh ce qui concerne la décomposition
du signal en vitesse méridienne v. C’est ce ques mmws attacherons a développer dans le

8 La différence entre les bases(), hn(Y))m ou (Vn(y))m la premiére résout I'ensemble des
ondes tandis que la seconde ne résout pas les dadédvin
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paragraphe suivant. Dans un premier temps, noupeltappns comment quantifier la
contribution des ondes de Kelvin ou Rossby a unatign courant zonal et en niveau de la
mer.

a. Contribution des ondes de Rossby et Kelvin en counazonal

et niveau de la mer

Soit S=(u,h) le vecteur du signal en courant zonal u et nivd&la mer h qui vérifie

le systeme (6). Les structures méridiennes théesigies ondes en u et h sont données par les
vecteurs :

1
M_(y)=2"2m e ’ZH pour les ondes de Kelvin et

Rl(Y) 27312 ;14 g —y2/2|:y2_
y

pour le premier mode méridien des ondes de
2+1/2

Rossby.

Ces vecteurs forment une base de vecteurs-solutiosgsteme différentiel. Ainsi, tout
signal S = (u,h )peut se décomposer selon ces vecteurs et s'écrire :

é = |::j| =ay M —1(y) + zaR,mﬁm(y)

m>0

Pour estimer la contribution méridienne de chaquaecau signal, il suffit de projeter
ce signal sur la structure méridienne de I'ondenguis intéresse. Par exemple, la contribution
d’'une onde de Kelvin au signal s’écrit :

+00

MY +hM")d
Pﬂ:%miw% S/ %ul+ Y
i Y 1” [CEERTREY

Celle des ondes de Rossby s’écrit :

@a)jwmmmmy

1 —

que I'on peut aisément développer connaissadtiR1; (cf. page 79).
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b. Estimation de la contribution des ondes de Rossbyaourant

géostrophique méridien

En ce qui concerne les ondes de Kelvin, le problateel’estimation de leur
contribution aux vitesses méridiennes n’est janmosé, étant donné que leur structure
méridienne théorique en v.{{y)) est nulle par définition. En ce qui conceres bndes de
Rossby, la structure méridienne en v est vi§§){y). La difficulté arrive lorsque I'on veut

calculer la contribution des ondes de Rossby, awac méridien géostrophique (ce qui sera
le cas au paragraphe suivant, Bosc et Delcroix8R68r, a I'équateur, il n’est pas rigoureux
de calculer ces courants par géostrophie. Nousooeops donc pas simplement projeter le
signal v en vitesse géostrophique méridienne ssirl&ture meridienne théorigge (y . )

Cependant, une fois la contribution en u et h dype d’'onde donnée obtenue, on
peut en déduire la contribution en courant méridieen injectant ces contributions dans la
premiéere équation du systéme différentiel :

ou oh

- +—=0
ot W oX

En utilisant les propriétés des fonctiogs, (y ef)les propriétés des ondes de Rossby

longues et basse fréquence (relation de disperfsione exponentielle), on obtient alors, pour
la contribution des ondes de Rossbhy a la vitessal@eéne:

1 Oag
o1 ax /8%

Ve (XY, 2,t) =

Cette méthode nous permet de faire abstractioratbwlcde la vitesse méridienne V a
'équateur et nous permet d’obtenir simplement datgbution des ondes de Rossby a la
vitesse méridienne. Nous allons utiliser ces méthadin d’étudier la contribution des ondes
équatoriales de Rossby aux variations de volumeudddaude dans le Pacifique équatorial.

. Etude des variations de volume d’eau chaude

Cette partie est dédiée a I'étude des variationsaligme d’eau chaude du Pacifique
équatorial, sur la période 1992-2006. Cette étufdat diobjet d’'un article scientifique publié
dans leJournal of Geophysical Researdte résumé en frangais de cet article se trouve en
suivi de l'article en 2.
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1. Résumé de I'article Bosc et Delcroix (2008)

Les variations de contenu thermique, hauteur dygaejiniveau de la mer ou plus
récemment volume d’eau chaude se sont révéléesiésréndices précieux pour I'étude du
phénomene ENSO. Dans cet article, nous présentoassynthése bibliographique des
travaux concernant ces différentes variables, etantd’accent sur les variations de volume
d’eau chaude définie comme le volume des eaux d®gémmture > 20°C (que nous
appellerondVarm Water VolumeNWV par la suite). Ces variations de WWV sontlgsees
dans le Pacifigue équatorial (5°N-5°S) sur la piidl992-2006, a l'aide de données
d’anomalies de niveau de la mer (SLA) obtenues giamétrie, de données de vent et
d’observations in situ.

Nous avons montré dans un premier temps que le VW& étre estimé a partir de
mesures de niveau de la mer, puis confirmé I'imtdtEWWV compte tenu de son caractére
potentiellement prédictif ’ENSO. Pour la périod®2-2006, le WWYV est en effet en avance
de 2 saisons par rapport aux anomalies de tempérmd¢usurface (SST) de la région Nifio3.4
(5°N-5°S-170°W-120°W) couramment utilisées pouractériser I'apparition d’El Nifio : la
corrélation entre ces 2 variables est de 0.87 ler$gg WWV est en avance de 21 semaines sur
les anomalies de SST.

La contribution des transports méridiens géostioyrs et d’Ekman, a travers les
frontieres 5°N et 5°S, aux variations de WWV ae&gttimée a partir des données altimétriques
(SLA) et de vent. Ces estimations ont été valigeascomparaison avec des observations in
situ (cf. Chapitre lll, partie Il). Cette étude mopermet de conclure que les variations de
WWV dans toute la bande équatoriale 5°N-5°S du figae sur la période 1992-2006
résultent de maniere résiduelle des transportsdieé@s de masse de nature géostrophique et
d’Ekman qui ont des effets opposés.

Nous avons ensuite démontré, pour la premiéere ggmartir d’observations, que les
ondes de Rossby équatoriales du premier mode beppremier mode méridien étaient, au
premier ordre, responsables des anomalies de tidssgéostrophiques meéridiens d’eau
chaude & travers les frontiéres 5°N et’5°8lles expliquent plus de 88% de la varianceede c
transports. Ces ondes modifient sur leur passageerte zonale de la thermocline a I'échelle
du bassin; elles induisent ainsi des anomaliescal@ants et transports meéridiens par
geéostrophie. De plus, les transports géostrophiquésdiens (5°N-5°S) se propagent vers
'ouest (tout comme les ondes de Rossby equate)iaeec une vitesse de propagation de
0,77+/-0,04 m/s qui correspond a la vitesse de eli@s ondes de Rossby premier mode
barocline, premier mode méridien ce qui confirmedatribution de ces ondes de Rossby.

° Pour ce faire, nous avons utilisé la méthode eé@es |., concernant la décomposition du signaksi
méridienne sur les ondes de Rossby longues
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Nous avons également étudié l'origine de ces om@eRossby. Elles semblent étre
essentiellement forcées par le vent a I'ouest @83 A titre d’exemple, la corrélation entre
les vents du Pacifique centre-est (région 150°WM8GB°N-5°S) et la contribution des ondes
de Rossby aux anomalies de niveau de la mer 3® @lliouest, est de -0.8 pour des
anomalies de niveau de la mer en retard de 1 af @e retard est cohérent avec le temps de
propagation des ondes de Rossby premier mode bwroptemier mode méridien (30°
longitude parcourus en 1 a 2 mois correspond aviteese de phase de 1,4 a 0,7m/s) et
permet d’expliquer l'origine de ces ondes de Rogsyforcage atmosphérique.

Par ailleurs, nous avons proposé une explicatiopadentiel prédictif du WWV. Les
transports méridiens géostrophiques apparaissenbpposition de phase et proportionnels
aux anomalies de SST dans la région Nifio3.4. Paséguent, lorsque l'on intégre ces
transports dans le temps pour obtenir leur contibhutaux anomalies de WWV, on introduit
un décalage dans le temps, et plus précisémentavarece de phase du WWYV sur la SST
dans la région Nino3.4.

Plusieurs sujets ont ensuite été discutés : ledi@re nos observations et la théorie de
l'oscillateur Rechargé-Déchargé, la comparaison dé®rentes recharges et décharges
suivant les évenements El Nifio, ainsi que I'évolutde la relation entre les variations de
volume d’eau chaude et les anomalies de SST damégian Nifio3.4. Nous montrons
notamment que les événements El Nifio de la périd@R2-1993 ont des processus de
recharge et décharge comparables en amplitude @auation dans le temps (bien que ces
évenements aient été tres différents en terme diahes de SST). Dans la période 1993-
2007, les processus de recharge et décharge serttdtérogenes selon les événements. Les
événements semblent également plus fréquents ebhde&sna d’amplitudes d’anomalies de
SLA (représentatifs des anomalies de WWV) se sitygns au centre du bassin. Ces
différences pourraient étre attribuées respectiménee une intensification de I'activité des
ondes de Rossby premier mode barocline, premieemoétidien a partir de 1993 et/ou en
liaison avec le concept du El Nifio modoki introdéitemment dans la littérature. Une étude
sur une plus longue période serait donc tres icseipour affiner ces hypotheses.

2. Article : Observation des ondes de Rossby équalesi@t variations
de volume d’eau chaude dans le Pacifique équatogalliaison

avec le phénomene ENSO.
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[1] Madifications of the volume of warm water above the thermocline in the equatorial
Pacific are thought to be critical for ENSO (E! Nifo Southemn Oscillation)
preconditioning, development and prediction. In this paper, changes in this Warm Water
Volume (WWYV) are first reviewed from the literature, and then analyzed within
5°N-5°8 in using 19922006 altimeter-derived sea level anomalies (SLA) and in situ
observations. We conclude that the 19922006 WWYV changes in the equatorial band
are a residual from the opposite effects of zonally integrated meridional Ekman and
geostrophic transports of warm water, the latter being estimated from SLA and validated
against in situ observations. For the first time with observations, we evidence first
baroclinic first meridional mode equatorial Rossby waves to be responsible for the
anomalous meridional geostrophic transports of warm water, in changing the basin-scale
zonal pressure gradient. These transports appear in phase opposition and proportional

to the anomalous Sea Surface Temperature (S8T) in the region NINO3 4 (170°W
120°W, 5°N—5°S). The links between our observational results and the recharge/
discharge oscillator theory, the differences in WWYV between ENSO events, and the hint
for possible recent changes in the relation between WWYV and NINO3.4 SST are

discussed.

Cilation:

Bosc, C, and T. Deleroix (2008), Observed equatorial Rossby waves and ENSO-related warm water volume changes in the

equatorial Pacific Ocean, J. Geophys. Res.. [3, CO6003, doi10.1029/20071C004613.

1. Introduction

[z2] The El Nifio Southern Oscillation (ENSQ) event
represents the most energetic year-to-year climate variation
in the tropical Pacific, with many adverse or beneficial
environmental and socio-economic impacts at global scale
[Philander, 1990: Glantz, 1996; Goddard and Difley, 2005;
McPhaden et al., 2006a]. Owing to tremendous progress in
monitoring, understanding, modeling and forecasting ENSO
in recent years, the ENSO basic physics is now relatively
well understood. In particular, four major theories were
proposed to account for its gquasi-cyclic nature with periods
of 3-7 vears: the delayed action oscillator [Suarez and
Schopf, 1988], the western Pacific oscillator [ Weishere and
Wang, 1997], the advective-reflective oscillator [Picaut et
al., 1997], and the recharge — discharge (RD) oscillator
[Jin, 1997]. A proposed unified theory and a review of
theses four theories are given by Wang [2001] and Wang
and Picaut [2004].

[3] For El Nifio events to develop, once started, these four
theories all involve the same positive feedback [Bjerknes,
1969] in which westerly wind anomalies in the westem
equatorial Pacific and warm Sea Surface Temperature (S5T)
anomalies in the eastern equatorial Pacific reinforce each

'Laboratoire d’Etudes en Citophysique et Océanographie Spatiales
(LEGOS), CNES/CNRS/IRD/UPS, Toulouse, France.

Copyright 2008 by the American Geophysical Union,
01480227 /082007300461 3509,00
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other, whatever the atmospheric or oceanic anomalies first
appear. As a negative feedback, the first three theones only
explicitly entail equatorial waves and their reflections at the
western and/or eastem boundaries for the system to oscil-
late. Regarding the fourth theory (the RD oscillator),
Jin [1997] noted that “the detail wave propagation process is
not emphasized” even though equatorial waves are important
in the adjustment of the equatorial ocean. Interestingly, the
RD oseillator s also the only one theory to stress the need for
an accumulation and depletion of mass in the equatorial band
(in agreement with observations, see below), and so for a
latitudinal mass exchange between the equatorial and off-
equatorial regions for ENSO to be a cycle. These features of
the RD oscillator are sketched in the schematic diagrams
drawn by Jin [1997] Meinen and McPhaden [2001], and
Clarke et al. [2007)

[4] Studies that contributed to bring about and improve
aspects of the RD oscillator have so far considered
different variables: sea level, upper laver heat content,
upper layer dynamic height anomalies, themmocline depth,
and the related Upper Layer Volume (ULV) and/or Warm
Water Volume (WWWV). Rébert ef al [1985] showed from
the analysis of in situ observations, at few locations, that
these varables generally agree well in the tropical Pacific.
In particular, the agreement between sea level and ther-
mocline depth (and so WWV} was found much better in
the equatorial band because the ocean there does behave
like a 1.5 laver ocean system given the well-marked
thermocline. In the following paragraph, the discussion

1 of 14
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Figure 1. Time series of sea level anomalies averaged

within 5°S—5°N, 120°E—80°W (full lines, left vertical axes,
units are in centimeters) and NINO3.4 SST anomalies
averaged within 5°S—5°N, 170°"W—-120°W (dashed lines,
right vertical axes, units are in Celsius). The anomalies are
relative to the 1993-2006 time period. The top panel shows
weekly values, and the bottom panel shows the interannual
variations estimated by filtering the weekly values with a
105-week Hanning filter.

of some background findings regarding aspects of the RD
oscillator should thus consider all these variables as being
interchangeable.

[5] The RD oscillator roots on the early results of Wirtki
[1985]. This author showed that the so-called ULV, as
estimated from 19751983 scattered 1sland-based sea level
measurements, builds up within 15°§—15°N prior to the
moderate 19761977 and very strong 1982983 El Nifio
events, and then drops off during the mature phases with a
move of the above normal ULV to higher latitudes. On the
basis of the 19851989 more uniformly distributed GEO-
SAT sea level measurements, Miller and Cheney [1990]
found that the ULV did decrease following the 1987— 1988
El Nifio, though only within about 8°N—8°S latitude of the
equator and with a corresponding rise in the northern
tropical zone only. In using a simple coupled model, Zebiak
and Cane [1987] and Zebiak [1989] established that above
normal heat content in the equatorial band is a necessary,
though not sutficient, condition for El Nifio event to occur.
Zebiak [1989] showed, in particular, that at the ENSO
timescale, changes in heat content within 15°85-5"S and
5°N-5“8 are almost in phase, and both latitudinal bands are
out-of-phase with the one within 5°N—15°N. Latter on,
Deleraie [1998] and Meinen and McPhaden [2000] ana-
lvzed 15-20 vearlong changes in (/450 dbar dynamic
height anomalies and WWY (ie., the volume of “warm”
water above the thermocline chosen as the depth of the
20°C isotherm), respectively. They found two primary
modes of ENSO variability: a well-known east-west tilting
mode in the equatorial band, and a RD mode which
redistributes WWYV between about 15°8—53°N and 5°N-
20°N. Alory and Deleroix [2002] reached similar conclu-
sions with the 1992-1999 Topex/Poseidon (TP} sea level
measurements, and a 1964-1999 validated linear model
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simulation of sea level. Interestingly, these last studies
concluded that the RD mode leads the tlting mode by
about half a year. Moreover, they confirmed that the RD
mode is by far not symmetrical about the equator, and
specifically that the WWYV is chiefly redistributed between
the two 20°S—5"N and 5°N-20°N latitudinal bands at the
ENSO timescale, with the largest changes occurring within
5°N-5"8. Meinen and McPhaden [2001] then evidenced
that the 1993— 1999 observed WWYV changes in an equato-
rial box (156°E-95°W, &°N-8°S) are concurrent with
ENSO, and mostly result from Ekman and geostrophic
transports across the lateral box boundaries, with the me-
ridional transports dominating. A consistent result was
obtained by Meinen [2005] for the 1993-2003 period, in
using a slightly different equatorial box (bounded at 5"N—
5°8 instead of 8°N—8°S) and a combination of hydrogra-
phy, altimeter-derived sea level and Sverdrup transport
calculations.

[s] While ENSO 15 the most predictable year-to-year
climate change on Earth, current ENSO forecasts still need
to be improved either from statistical or dynamical models
[e.g., Kirtman et al., 2001). The potential for predictions
relies, at least, on the knowledge of: westerly wind anoma-
lies and/or Madden Julian Oscillation (MJO) activities in the
western equatonial Pacific [Slingo ef al., 1999 McFPhaden et
al., 2006b], zonal displacements of the eastern edge of the
western Pacific warm pool [Clarke and Fan Gorder, 2001],
SST anomalies in the south-eastern tropical Indian ocean
[Terray and Dominiak, 2005], and changes in the WWV of
the equatorial Pacific [Zebiak and Cane, 1987 McPhaden
et al., 2006b]. That last predictor highlights the importance
of the equatorial band in the RD oscillator theory. To
illustrate its value, Figure | compares the 19922006 time
series of sea level (a proxy for WWY, see below) averaged
in the whole equatorial band and SST anomalies averaged in
the NINO3.4 box (see the caption for details). The best
correlation between the two interannual time seres is R =
(.87, obtained when the sea level leads the SST changes by
21 weeks (about 5 months). (Unless mentioned otherwise,
all correlations in the paper are statistically significant at the
95% confidence level after taking into account the autocor-
relations of time series [see Emery and Thomson, 1998]).
Noteworthy, the largest time lag occurred during the 1997
98 El Nifio event, and the agreement applies in phase but
not in amplitude as sea level and SST anomalies are not
strictly proportional (as discussed below).

[7] As noted above, some interesting aspects of the RD
oscillator conceptual model are: the unnecessary need to
track equatorial wave propagations and their reflections, the
requirement for a latitudinal mass exchange for ENSO to
oscillate, an intrinsic potential for the prediction of the El
Nifio phase, and (not mentioned before) its likely relevance
at decadal imescale [Hasecawa and Hanawa, 2003; Cihot
et al., 2005]. These features all concern the equatorial band.
Hence as a first step, the aim of the present study is to focus
on mechanisms responsible for WWV changes in the
equatorial region only. The use of satellite-derived sea level
and wind products covering the 1992 to 2006 vears will
enable us to quantify WWV changes, to assess the relative
contribution of Ekman and geostrophic transports of warm
water in these changes, and most of all, for the first time to
our knowledge, to evaluate the role of nhserved equatorial
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waves in the geostrophic transports invelved in the RD of
the equatorial band.

[g] The paper is organized as follows. Section 2 describes
the data and data processing. Section 3 discusses the way
we estimate Ekman transports, WWYV, geostrophic currents
and transports from sea level only, as well as the contribu-
tion of equatorial waves to these transports. Section 4
focuses on the kev role of equatornal Rossby waves on
WWYV changes, compares WWYV time series and spatial
patterns for different El Nifio episodes, and discusses the
underlying mechanisms. A conclusion and discussion are
then tackled in the last section.

2. Data and Data Processing

[¢] Seven primary data sets are used in this study. The
first data set is the Sea Level Anomaly (SLA) product
generated by the AVISO altimetry program [Ducet et al.,
2000]. The SLA product is available onto 1/3° longitude by
1/3% latitude by one week grid mesh, and it includes the
TOPEX/Poseidon and ERSI or ERS2 data from October
1992, to August 2002, the Jason and ERS2Z data from
August 2002 to June 2003, and the Jason and ENVISAT
data since June 2003. The SLA was computed relative to the
1993-2006 period. The second data set is the SST product
available onto 17 longitude by 17 latitude by one week, from
1982 to the present time [Reynolds ef al, 2002]. The third
data set is the 1/4° longitude by 1/4" latitude by one week
wind stress data derived from the ERS and Quikscat
satellites [Bentamy et al, 1999], over the August 1991 to
January 2001 and July 1999 to March 2007 period, respec-
tively. The fourth data set is the monthly temperature
measurements originating from the TAO-TRITON moor-
ings within 8°N-8"S, as well as the monthly current
measurements at the equator and 147°E, 156°E, 165°E,
140°W and 110°W [McPhaden, 1995]. Only the near-
surface Acoustic Doppler Current Profiler (ADCP) meas-
urements are considered here for the currents. The fifth data
set 1s the (0.5° latitude by 5 m gridded current measurements
obtained from a collection of 42 cruises carned out along
the 165°E longitude during 19841992 [Delcroix and
Eldin, 1995; Deleroix and Picaut, 1998)]. The sixth data
set 15 the 37 longitude by 1 latitude by 2 months gridded
20°C 1sotherm depth (Z5q), derived from XBT, TAQ-TRI-
TON and CTD measurements over the 19791992 period
[Durand and Delcroix, 2000). The last data set is the
monthly values of the 1980-2007 WWV averaged within
120°E-80°W, 5°N-5°S8, computed as by Meinen and
McPhaden [2001] and made available on the Web (http://
www.pmel.noaa.gov/tao/elnino/wwv/).

[10] The criginal SLA, 85T and wind stress fields were
reprocessed onto the same 1° longitude by 0.5 latitude by
one week gridded fields in using subsampling technique or
simple linear interpolations. The ERS wind product was
further adjusted so that the mean ERS wind stress compo-
nents equal the mean Quikscat components over the over-
lapping July 1999 to January 2001 period. The SLA, SST
and wind stress grndded fields were finallv smoothed with
117 longitude, 3.5° latitude and 5-week Hanning filters to
reduce small-scale noise and/or possibly realistic physical
high-frequency signals not considered here. Interannual
variations discussed in Figure | and below were estimated
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by filtering the weekly values with a 105-week (about
2 years) Hanning filter.

3. Methods

[11] This section details the wayv we estimate Ekman
transports, (and validate) warm water volume, geostrophic
surface currents and geostrophic transports from SLA, and
the contribution of equatorial Rossby waves to the geo-
strophic transporis.

3.1. Ekman Transports

[12] The zonal (U,) and meridonal (V,) Ekman transports
are computed from the meridional (+*) and zonal (7*) wind
stress,; so that U, = 7/ f and V. = —7"/p.f, where p is the
upper ocean density (taken as 1023 kg m ) and f'is the
Conolis parameter [ Pond and Pickard, 1983]. As discussed
by Meinen and MePhaden [2001] and Meinen [2005],
choosing other available wind products than the one used
here does not significantly change the results as long as we
are interested in the low frequency changes of the Ekman
fransports.

32, Warm Water Volume

[12] Following Meinen and McPhaden [2000], we define
the WWV as the volume of wam water located above the
thermocline (h). As noted in the Introduction, in the tropical
Pacific, changes in the thermocline depth (h") can be esti-
mated from changes in sea level (17) with h'= —{ /A p)r. The
WWYV tendency for a given spatial domain delimited by
eastern (E), western (W), northern (N), and southern (8)
limits can then be estimated from sea level as:

W N
AWWY [t = {pf&p){'}fa‘f( 13dxdy) (1)
/]

For three sites in the equatorial band, Santa Cruz, Christmas,
and Kapingamarangi Islands, Rébert et al. [1985)] showed
that the values of p/Ap range within 160 and 200. Holland
and Mitchum [2003] used a value of o/ Ap= 200 in updating
to 1975-2002 the ULV time series originally derived by
Wyrtld [1985]. An estimation of a mean p/Ap value was
established here for the 120°E—80°W, 5°N—5°S domain by
comparing the 1992-2006 WWV computed from in situ
thermocline depths (Zzp), as by Meinen and MePhaden
[2001], versus the WWV computed from the areal integral of
sea level as in equation (1). The best fit between the two time
series was obtained with p/Ap = 180. Physically, it means
that an increase of 10 cm in sea level corresponds to a
deepening of 18 m in thermocline depth. With such a mean
value for p/Ap, Figure 2 clearly evidences that altimeter-
derived sea level is an excellent surrogate vanable for WWW
in the equatorial band (R = (.86), in agreement with the
results of Meinen [2005]. The small differences between the
two curves reflect the contnbution of salinity changes in sea
level (not accounted for with in situ thermocline depth), the
different sampling characteristics and errors of altimeter and
in situ measurements, as well as the approximation of the
true ocean as behaving like a 1.5 layer ocean model with a g/
Ap constant in time and space.
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Figure 2. Time series of wam water volume anomalies
averaged within 120°E—80°W, 5"N-3"5, as estimated from
sea level (solid line) and in situ measurements (dashed line).
The anomalies are relative to the 19932006 time period.
Units are in 10" m®.

3.3. Geostrophic Currents and Transports

[14] The zonal (Ug) and meridional (V) geostrophic
transports of warm water across a meridional (vg) or zonal
(xg) boundary are defined as:

N ok

w- [ [ uoscin
5 =0
Wk

Vg = f f vl x, yg. z)dzdx (2h)
E =0

[15] To estimate these transports from altimeter-derived
sea level (), we first computed the zonal (ug) and merid-

ional (v,) geostrophic currents at the surface (z = 0) as:

Tug = —g dy/dy, fory 0 (3a)
Fuy = —gPyldy?, fory =0 {3b)
Pvg = gk (3c)

where g is the acceleration due to gravity (9.81 m” s7), and
/¥ the meridional derivative of the Coriolis parameter at the
equator (228 107" rad 57" m™"). Following Picaut and
Tournier [1991], a correction factor C(y) was first added to
the sea level field (r) to ensure continuity between ug
calculated from the first and second derivative calculations.
That factor is expressed as:

C(y) = — (/) _grel 1) ()

Given the equations (3) and (4), u, and v, were calculated
from the gridded sea level (1) using centered finite
difference schemes, with a trapping scale L of 2° latitude.
This method has proven quite efficient to estimate zonal
surface current right at the equator [Delcroix et al., 1994,
2000], despite the high sensitivity of u, to small sea level
error at this location. As a matter of fact, Figure 3 shows a
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comparison between the longest time series of estimated
and observed surface current at 0°—165°E during 1992—
2006 {values at 35 m were used for the in situ measurements
tor completeness). The correlation coefficient and ratio of
standard dewviation are 0.81 and 0.83, respectively. Some
statistics of comparisons for other mooring sites are given
by Delcroix et al. [2000, Table 1] for the 1992-1998
period. We are thus now quite confident in our geostrophic
surface currents derived from altimeter data.

[16] In order to evaluate the geostrophic transport in
equation {2}, it remains to estimate the integration depth
(h), and the geostrophic velocities at any depth, knowing the
surface geostrophic cuments only. Several tests were made
for determining the integration depth: constant values rang-
ing from 50 to 150 m, spatally varying values based on
Zoglx, v) the 1979—1992 mean thermocline depth [Durand
and Delerpix, 20000, and time-space varving values esti-
mated from the mean thermocline depth Zg(x, v) and the
sea level (1) so that;

hix,y, 0 = Zao(x,¥) + -=nfx,»,1) (s)
Ap

[17] We also tried several hypotheses for the vertical
profile of the geostrophic velocitv: a constant velocity from
the surface down to the thermocline (h), a linearly decreas-
ing velocity from u, at the surface to u, = 0 at the
thermocline depth (h), and a statistically derived velocity
profile based on the linear regression between surface
velocities and velocities at depth measured during western
Pacific cruises [Delcroix and Eldin, 1995, Delcroix and
Picaut, 1998]. The different possibilities for the integration
depths and velocity profiles were combined, and the best
choice was determined by comparing our geostrophic trans-
port estimates with the ones obtaned from in situ measure-
ments across the boundaries of the 8N 88, 156°E-95"W
box [Meinen and McPhaden, 2001). The best comparison
was obtained in using an integration depth given in equation
(5), a linear velocity vertical profile for the meridional
transports, and a statistically denved vertical profile for
the zonal transports. The comparisons are shown in Figure 4
for the meridional transports across the 8°N and R°S
latitudes. The correlation coefficients between the geo-
strophic transports derived from sea level only and the ones
derived from in situ measurements are R = (.94, 0.94, and

120.
80. -
40.

0.
—‘ﬂ«. e
—80. -

—120.

1111

(em/s)

T O PR P S EE ER SN  ESTNY (N  F (|
1992 1964 1096 1998 2000 2002 2004 2008

Figure 3. Comparison between altimeter-derived (solid
line) and near-surface TAQ/TRITON-derived zonal cument
anomalies (dashed line) at Eq.—165°E. The anomalies are
relative to the overlapping time period of the years 1993—
2006. Positive values denote eastward currents. Units are in
om/s.
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-1 J —  [2001]). Regarding that last source of errors, there is no
=20 T T T T T T 17171 obvious link in Figure 5 between the magnitude of the
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Figure 4. Time series of anomalous geostrophic transport
of warm water across (top) 8°N and (bottom) #°S,
integrated from I56°E to 95°W. The full lines represent
our estimated transport derived from sea level only and the
best configuration of integration depth and vertical velocity
profiles (see section 3). The dashed lines, running from
1993 to 1999, represent the transports calculated from in
situ measurements only [see Meinen and McPhaden, 2000)
Note that a 20-week Hanning filter was applied on each
estimated time series, to resemble the data processing
performed by these last two authors. The anomalies are
relative to the 1993-1999 common time period. Positive
values denote northward transports. Units are in Sverdrups.

(.82, and the ratios of standard deviation are 1.0, 0.68, and
0.59, across 8°N, 8°S, and 136°E, respectivelv. The total
geostrophic transports also compare quite well, with R =
0.91, and a ratio of (.69, We are thus now rather confident
in our geostrophic transports derived from altimeter data.

[18] The respective contribution of first baroclinic (¢ =
2.8 m s~ ") Kelvin and gravest Rossby modes to the surface
current anomalies were obtained from sea level anomalies,
tollowing the method of Deleroix et al. [1994, 2000]. The
contribution of the Kelvin and Rossby modes to the geo-
strophic fransports was then estimated in using the integra-
tion depth in equation (5) and a first baroclinic mode mean
vertical veloeity profile. Details are given in the Appendix
Noteworthy, the first meridional mode (m = 1) Rossby wave
results in mendional current anomalies which are maximum
within 3— 3" latitude and of opposite sign in the northern and
southem hemispheres (Figure Al). As a remarkable conse-
quence, downwelling (upwelling) Rossby waves will gener-
ate meridional geostrophic divergence (convergence) that
will act to drain (fill up) the equatorial band. We will make
use of this key feature in the following section.

4. Warm Water Volume, Meridional Transports
and Equatorial Waves
4.1. Warm Water Volume and Meridional Transports

[1¥] Time series of the WWYV changes derived from sea
level was shown in Figure 2 for the 5°N—5°S, 120°E—80"W

differences between the two curves and the occurrence of
ENSO events, suggesting that downward (upward) trans-
ports may not be enhanced during El Nifio {La Nifia) events
at basin scale. Despite these small differences, the good
accord in Figure 5 clearly shows that WWYV changes result
for a large part from the net convergence and divergence of
meridional transports in the equatorial band during 1992—
2006, Our results are consistent with the ones obtained from
in situ measurements for shorter time periods and different
spatial boxes (1992—1999 and §"N—8"S, 156°E—95"W by
Meinen and McPhaden [2001]; 1992-2003 and 5°N-5°S,
I36°E-95°"W by Meinen [2005]), as well as with Sverdrup
(i.e., geostrophic + Ekman) transports determined in using
wind observations only [Meinen, 2005].
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Figure 5. Time series of warm water volume anomalies,
as estimated from (full lines) the sea level anomalies
averaged within 120°E—R0°W, 5°N-5°S, and (dashed
lines) the net (geostrophic + Ekman) meridional transport
anomalies entering the 5°N-3"S equatorial box. The top
panel shows weekly values, and the bottom panel shows the
interannual varations estimated by filtering the weekly
values with a 105-week Hanning filter. The anomalies are
relative to the 19932006 time period. Units are in 10" m”.
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Figure 6. Time series of time integrated meridional (red
curves) geostrophic transports, (blue curves) Ekman trans-
ports, and (black curves) geostrophic plus Ekman transports
entering the 5°N-3°8 equatorial box. The full lines
represent the transports integrated from 120°E to 80°W,
the dashed lines from 150°E to 80°W. The top panel shows
weekly values, and the bottom panel shows the interannual
variations estimated by filtering the weekly values with a
105-week Hanning filter. The anomalies are relative to the
19932006 time period. Units are in 10" m®.

] Looking at the two contributors of the net time-
integrated transport, Figure 6 illustrates one basic feature of
the meridional circulation in the equatorial band: the com-

1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004 2006
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peting poleward Ekman and equatorward geostrophic trans-
ports (and vice versa). It also indicates that the net time-
integrated meridional transports displayed in Figure 5
actually represent a small residual between the geostrophic
and opposite Ekman transports. It further reveals that the
geostrophic and Ekman transports mostly concern the
150°E-90°W longitudes, with a marginal contribution of
the longitudes located west of 150°E and east of 90°W,
Meinen and McPhaden [2001] computed the 19931999
net meridional transports from in situ observations across
8°N and 8°8 and also concluded that the largest variability
occurs in the ocean interor. Alory and Deleraix [2002]
analyzing the 1964—1999 modeled transports obtained a
comparable result regarding the weak contribution of the
westernmost and easternmost longitudes. With this caveat,
we now concentrate on the meridional geostrophic trans-
ports within 150°E—90°W, a zonal band where our wave
decomposition technigue is exploitable (see the Appendix).

4.2. Warm Water Volume and Equatorial Waves

[21] To set the context regarding equatorial waves, the
longitude-time variations of the 3°N—5"5 averaged SLA,
first baroclinic equatorial Kelvin and m = | Rossby wave
contributions to sea level are shown in Figure 7 for the
19922006 period. Previous works have already investi-
gated the links between a subset of these SLA, the anom-
alous wind and SST fields (not shown here), and the related
sequential propagations of the equatorial Kelvin and Rosshy
waves [e.g., Bowlanger and Menkes, 1999; MePhaden and
Yu, 1999: Delewix et al,, 2000, Picaut et al, 2002;
Lengaigne et al., 2002; Hackert et al., 2007]. The derived
analyses mostly focused on: (a) how the zonal surface
currents associated with the equatorial waves contnbuted
to ENSO events, (b) whether or not the waves were wind
forced or reflected at the eastern and/or western boundaries,

1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004 2006

T T T T rrd
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e e e
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Figure 7.

Longitude-time distributions of 5°N—5"8 averaged (a) sea level anomalies, (b) first baroclinic

Kelvin, and (c) first mendional mode Rossby contribution to the sea level anomalies. Units are in
centimeters. The anomalies are relative to the 19932006 time period.
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Figure 8. Zonal distribution of the standard deviations of (a) the meridional geostrophic transport
anomalies entering the 5°N—5"S equatorial box and (b) the first baroclinic first meridional mode Rosshy
contribution to this transport. The corresponding longitude-time distibutions of the anomalous transports
are shown in (c) and (d), respectively. Units are in Sverdrups per degree longitude. The anomalies are
relative to the 1993-2006 time period. Note that a 20° longitude Hanning filter was applied for clarity.

and (c) the role of westerlyv wind bursts and initial con-
ditions for El Nifio evenis to develop. Hence those aspects,
some of which being detectable from Figure 7, will not be
dealt with here (except the origin of Rossby waves in
section 4.3) as they are rather well documented already.
Rather, we focus on how the meridional surface currents
associated with equatorial waves affect the ENSO features
via the recharge/discharge of the equatorial band. Of note, it
is worth reminding that equatorial Kelvin waves have no
meridional current signature (v = 0, see the Appendix). The
contribution of equatorial Rossby wave only is thus ana-
lyzed below.

[22] The longitude-time distribution of the anomalous
meridional geostrophic transports of WWV entering the
5N—5°8 equatorial band is shown in Figure &c. We clearly
observe westward propagation during the whole period,
with the anomalies crossing the basin in about half' a year.
The analysis of significant time lag correlations between all
the 10°-longitude averaged SLA time seres for the central
basin {160°E—140°W) vields phase speed of 0.77 £0.04 m/s
(the second number is one standard deviation). It corresponds
to the theoretical phase speed of the first baroclinic m = |
Rossby wave [¢/(Zm + 1}], with ¢ ranging within 2.3 and
28 m/s in this longitudinal band when computed from
climatological density profiles [Preaut and Sombardier,
1993]. The variability of these transports (Figure 8a)
increases westward, with the largest values west of 170°W,
meaning that the geostrophic WWYV recharge/discharge of
the equatorial band mostly occur in the western half of the
basin. This westward increase still remains (fi gure not shown

here) if the sloping thermocline depths along 5°N and 5°%
[Zagx, 5°N) and Zag(x, 5°8) in equation (5)] involved in
the vertical integration of the transports are replaced by a
longitudinally constant thermocline depth [Zag(x, 5°N) =
Zoa(x, 598) = 100 m]. Such a test indicates that the transport
variability is mostly influenced by the changes of SLA
(hence thermocline slope anomaly) rather than of mean
thermocline. Interestingly, the transport contribution of the
first baroclinic m = 1 Rossby mode (Figures 8c and 8d) 15
almost 1dentical to the abeve-noted anomalous transports.
The phase speed of the propagation is then 0.84 £ 0.04 m/s.
Clearly, Figures 8a—8d indicate that the meridional geo-
strophic transport anomalies filling up or draining the equa-
torial band can be fairly well reproduced using only the first
baroclinic m = 1 Rossby modes. Besides, the phase speed
agreement in Figures Bc—&d justifies a posterion using the
first baroclinic mode phase speed to project the SLA.

[23] The meridional geostrophic transports across the
5°N and 5°8 latitudes (again counted positive when directed
to the equator), now integrated from 150°E to 90°W, are
compared with the contribution of the first baroclinic m = |
Rossby mode, for the weekly (Figure 9a) and 105-week
Hanning filtered (Figure 10) values. Again, it shows that the
Rossby mode explains most of the meridional geostrophic
transparts, accounting for about 88% of the total variance
(R = 0.94). It also shows that the discharges of the
equatorial band clearly occurred during the 19921994
(easily visible in 1994 in Figure 10), 1997-1998 and
2002, 2004, and 2006 (not visible in Figure 10) El Nifo
events, and the recharges happened conversely during the
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Figure 9. (a) Time series of [50°E—80°W meridional
geostrophic transports entering the 5°N—5°8 equatorial box.
The full line represents the transports computed from the
Sea Level Anomalies (SLA), and the dashed line from the
first baroclinic first mendional mode Rossby contribution.
Units are in Sverdrups. (b) Time series of zonal sea level
slope anomalies, as estimated by a linear least squares fits of
the SLA along 5°N (full line) and 5°S (dashed line) from
I50°E to BO°W. Units are centimeters per degree longitude,
and the vertical axis increases downward. The anomalies are
relative to the 1993-2006 time period.

1996 and 19992001 La Nifia events. As intuited in section
3, Figure 9a further indicates that warm water discharges
(recharges) of the equatorial band tend to be associated with
downwelling (upwelling) Rossby waves, showing up as
positive (negative) SLA in Figure Tc.

[2¢] From a physical point of view, the relationships
between Rossby Wave propagations and the geostrophic
RD of the equatorial band can be understood looking at the
zonal SLA slopes along 5°N and 5°S (Figure 9b). These
slopes were computed by least squares fitting a straight line
to the SLA values within 150°E—80°W along these two
latitudes. Remarkably, the westward propagation of downw-
elling Rossby waves (SLA = 0 in Figure 7c) tends to induce
positive SLA slopes along 5°N and 5°S (=0 values in
Figure 9b), merely because positive SLA appear first in
the East and about half a year later in the West. These
positive SLA slopes correspond to a reduced thermocline
slopes (see equation (5)), and so result in a poleward
geostrophic transport anomaly (<0 values in Figure 9a)
given the opposite sign of the Coriolis parameter at 53°N
and 5°8. The reverse processes apply for upwelling Rossby
Waves (SLA < 0 in Figure 7c¢) which so induce equatorwand
geostrophic transport anomaly (>0 values in Figure Ya). In
other words, the large-scale structure of the equatorial
Rossby waves affects the basin-scale zonal slope of the
thermocline and, as a consequence, the related meridional
geostrophic current convergences that impinge on the geo-
strophic RD of the equatorial band. Another remarkable
feature appears in Figure 10. It shows that the geostrophic
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RD of the equatorial band, tightly linked to equatorial
Rossby waves, is proportional and in phase opposition with
the anomalous NINO3.4 SST. This is one of the reasons
why the time-integrated geostrophic RD, in phase with the
WWYV (Figure 6), precedes the anomalous NINO3.4 S8T.

4.3. Generation of Equatorial Rosshy Waves

[25] It is instructive at this point to discuss the likely
generation mechanisms of the equatorial Rossby waves. This
has been done in several previous studies, for time periods
different than our, in using either GEOSAT or TOPEX/
Poseidon altimeter data, in situ TAQ mooring data and/or
numerical models (linear and OGCM). A partial review of
the pre-2000 studies is given by Deferoix et al. (2000, their
section 4]. As a complement to these previous studies, with
the data we have in hand and for the 1992-2006 period, we
simply compare time series of zonal wind anomalies in
equatorial boxes with time series of first baroclinic m = |
Rossby wave contribution to SLA in other equatorial boxes
located few degrees longitude to the west (that is away from
the assumed forcing region). Note that the projection of the
zonal wind onto the m= 1 Rossby is equivalent to the zonal
wind itself, although with opposite sign and about half the
amplitude [see Wakata and Sarachik, 1991]. Figure 11
shows the zonal distribution of the lagged correlation coet-
ficients between the zonal wind anomalies, averaged in
5°N—-5°S and 20° longitude moving boxes, versus the m =
I Rossby wave contribution to SLA, averaged in boxes of
similar sizes centered 30° longitude to the west. (Note that
choosing boxes of 107 to 307 longitude does not change the
results significantly). The maxinum correlations between
the time series clearly appear west of about 130°W, with a
sharp decrease of the correlations in the eastem basin. West
of about 130°W, the best correlations (of the order of —(08)
are obtained generally when the zonal wind leads the Rossby
wave signal by 4 to § weeks (1 to 2 months), consistent with
the transit time of Rossby waves between the two equatorial
boxes (30" longitude in 4 to 8 weeks yields phase speeds of
1.4 to 0.7 mv's, respectively).

[26] This simple calculation suggests that, in general,
Rossby waves west of about 130"W owe their existence
to the wind-forcing, whereas those east of about 130°W
originate mostly from eastern boundary reflection. In agree-
ment with these findings, sensitivity studies with simple

30 N NN N NS TN N S S N S O o |
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-20 - 1
-30 3 -
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Figure 10. (full and long-dashed lines) Same as Figure Oa

for the interannual variations estimated by filtering the
weekly values in with a 105-week Hdnning filter. Units are
in Sverdmps scaled on the left vertical axis. (short-dashed
line) Time series of interannual variations of NINO3.4 SST
anomalies. Units are in Celsius scaled on the right vertical
axis which increases downward. The anomalies are relative
to the 19932006 time period.
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Fizure 11. Correlation coefficients between 27-week averaged in the eastern-central equatanial Pacific ("N-—5°5,

Hanning filter zonal wind anomalies, averaged in 5°N—
5°8 and 20° longitude moving boxes, versus the Rossby
wave contribution to Sea Level Anomalies (SLA), averaged
in similar boxes centered 30° longitude to the west.
Correlations are computed when the zonal wind leads the
Rossby wave signal by (full line) 0, (long dashed line) 4 and
(short dashed line) 8 weeks. Only correlations in excess of
4.6 are significant at the 95% confidence level. The
longitudes ascribed to the comelations denote the centers of
the SLA boxes.

linear models, forced with and without Rossby forcing,
indicate that the wind (eastern boundary reflection) is
actually responsible for the propagation of Rossby waves
in the western (eastern) half of the equatorial Pacific basin
during 1992— 1998 [see Delcroix et al, 2000, plate 3]
Besides, a dedicated study aiming to unravel the respective
contribution of wind-forcing and eastern boundary reflec-
tion for Rossby waves in the eastern Pacific, as was
conducted by Bowlanger et al. [2003] for Kelvin waves in
the western Pacific, concluded that eastern boundary reflec-
tion accounts for less than 30% of the Rossby wave SLA
variance at 123°W |S. Cravatte, personal communication,
2007).

[z7] The effects of wind-forcing and boundary reflection
processes are obviously not mutually exclusive, especially
in the eastern half of the Pacific basin. As an example, their
interplay can be suspected in Figure 12 that compares time
series of zonal wind anomaly in the eastern-central equato-
rial Pacific (5°N-=5%8, 120°W—140"W) with time series of
Rossby Wave signal in the western-central equatorial Pacif-
ic (3"N=5"8, 150°W-170°W). Overall, there is an excel-
lent agreement between the two time series (R = —0.77 for a
lag of 2 months): the largest differences occurred during the
19971998 El Nifio when the downwelling Rossby waves
in the eastern half of the basin appear to be reflected from
the downwelling Kelvin waves reaching the eastern coast by
the end of 1997 (see Figures 7b and 7c). As noted earlier by
Deleroix et al. [2000], based on their literature review, it is
thus not realistic to devise a single response regarding the
contributions of wind-forcing and eastern boundary reflec-
tions for a given time period.

4.4. Comparison Between ENSO Episodes

[z¢] In addition to analyzing common features, many
previous studies have documented the dissimilarity of the
ENSO events of the last decades. The events have so been
classified according to surface and, to a less extent, subsur-
face criteria. Regarding the surface, ENSO events were
catalogued depending on: the strength, duration, onset and/

120°W—140°W), and (dashed line) first baroclinic m = 1
Rossby mode contribution to Sea Level Anomalies (SLA)
averaged in the western-central equatorial Pacific (5"N-—
5°8, 150°W—170°W) and lagged by 2 months. Units are in
Pascal and centimeters, respectively. The anomalies are
relative to the 1993-2006 time period. Note that a 27-week
{(about 3 months) Hanning filter was applied on each time
series for clarty, the y axis increases downward for SLA,
and positive values denote westerly wind.

or termination time of significant 88T anomalies in given
spatial boxes (NINO3, NINO3.4, etc.), patterns of zonal
SST gradients, eastward versus westward propagation of
SSTanomalies along the equator, location of maximum 88T
anomaly, and/or phasing agreement with the mean seasonal
cycle [e.g., Rasmusson and Carpenter, 1982; Fu et al,
1986; Wang, 1995; Wang and Picawt, 2004; Trenberth and
Stepaniak, 2001; Xu and Chan, 2001; Lengaigne et al.,
2006; Ashok et al., 2007]. Such classifications were also
carried out from modern and projected SST simulations
[e.z., Cabos Narvaez et al., 2006; Guilvardi, 2006; Leloup
et al., 2007).

[] Very few classification efforts were conducted rely-
ing on subsurface criteria. These mostly consider heat
content anomalies, an alias for WWYV, their timing, the
speed of the eastward propagation, and/or the link with S8T
anomalies [Xu and Chan, 2001 ; Hasegawa et al., 2006]. To
complement these studies, Figure 13 compares the WWV
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Figure 13. Time series of Warm Water Volume (WWV)
anomalies for eight El Nifio episodes. The curves on (a) are
derived form in situ observations, and on (b) from equivalent
Sea Level Anomalies (SLA) measurements (see Figure 2 for
a comparison). Years 0001 on the time axis are 1982, 1986,
1991, 1994, 1997, 2002, 2004, and 2006. The dashed black
lines on both panels are the average of the eight El Nifo
episodes. The anomalies are relative to the mean seasonal
cvele of WWV computed over the 19932006 time period
excluding 1997 —1998. Units are in 10" m®,
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Figure 14. Spatial distribution of three-month averaged
sea level anomalies (an alias for Warm Water Volume, see
Figure 2) centered on (a) May 1997 and (b) September
2002, at times of maximum WWYV changes associated with
the 199798 and 2002 El Nifio events, respectively. Units
are in centimeters.

anomaly time series for the eight El Nifio episodes of the
1980-2007 time period. Three El Nifio episodes occurred
during the first half of that period (Figure 13a}. Their WWV
amplitude 1s similar; the positive WWV anomalies lasted for
about one year and reached maximum values by the end of
El Nifio years. Overall, the three WWYV time series are
rather indistinguishable and resemble rather well the mean
time series, even for the 1982 1983 El Nifio considered as
“very strong”” based on other critena. Five El Nifio episodes
occumred during the second half of the period (Figure 13b),
suggesting a trend toward more frequent El Nifio in recent
years. Then, the dispersion about the WWYV mean time
series is much larger, and the specificity of the 19971998
El Nifio clearly shows up. Only for that last episode was a
rapid rise in WWY during the preceding winter of the El
Nifio year, and a maximum WWYV in boreal spring. Still, the
spatial distribution of WWYV for the 1997-1998 El Nifio
also differs from the other El Nifio events. In 19971998,
the maximum WWYV anomaly appears in the eastern and
central equatorial basin (Figure 14a) In contrast, for the
other events, the maximum WWV was chiefly trapped to
the equator in the central basin only, as exemplified for the
2002 El Nifio (Figure 14b).

[30] It is interesting to note that the lag of 2-3 seasons
between WWV and NINO3.4 SST for the 1997—1998 El
Nifio event seems to reduce to 1-2 seasons for the follow-
ing events (Figure 1) [see also MePhaden, 2008]. Two
possible elements may be related to this possible lag
change. First, the 19971998 events occurred during a
phase of positive Trans Nifio (TN1) and negative El Nifio
Modoki (EMI) indices [Trenberth and Stepaniak, 2001;
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Ashok et al., 2007]. This contrasts with the post 1997—
1998 events which happened during a phase of opposite
signs in TNI and EMI during which the maximum SST
anomalies are located in the central rather than in the eastern
equatorial basin. Secondly, the activity of equatorial Rossby
waves was enhanced after the 19971998 El Nifio event
(Figure Tc), resulting in the dominance of geostrophic over
Ekman meridional transports of WWYV (Figure 6). Whether
or not this is fortuitous cannot be decided with the 1992-
2006 data we have in hand. The analysis of a longer time
period will be necessary to draw further conclusions on this
issue.

5. Conclusion and Discussion

[31] As reviewed by Wang and Picaut [2004], the quasi
cyclic nature of ENSO is presently accounted for by four
major theories. These include the RD oscillator theory
which, in particular, put emphasis on ENSQO-related
WWYV transfers between the equatorial and off-equatorial
regions. To make further progress in better understanding
those meridional transfers, we focus on the mechanisms
responsible for the observed equatorial WWY changes
which are critical for ENSO development and prediction
(| Wirtki, 1985; Zehiak and Cane, 1987]; see also the
references in section 1). In line with previous results which
are reviewed, we demonstrated that the equatorial (5°N-
5°8) WWYVY changes dunng 1992-2006 can be derived
from the areal integral of sea level anomalies (SLA)
obtained from altimeter measurements. For the study period,
we evidence WWYV discharges of the equatorial band during
the 19921994, 19971998, 2002, 2004, and 2006 E]1 Nifio
events, and WWYV recharges during the 1996 and 1999
2001 La Nifia events,

[32] The role of the geostrophic and Ekman transports in
the ENSO-related equatorial WWYV changes was then
investigated. The geostrophic transports above the thermo-
cline were estimated from SLA only, and validated against
in situ transports obtained at different locations. Ekman
transports were derived using wind data. We demonstrated
that the equatorial WWV changes result from the residual
effects of converging geostrophic and diverging Ekman
meridional transports (or vice versa). Interestingly, we
showed that changes of the meridional geostrophic trans-
ports largely result from the westward propagation of wind-
forced first baroclinic and first mernidional (m = 1) mode
equatorial Rossby waves which induce changes in the zonal
slope of the thermocline. View from the ocean side of a
coupled ocean-atmosphere problem, the zonal wind-forcing
thus has two effects: first, it doves Ekman transport, and
second, it initiates equatorial Rossby waves, which all
tozether combine to change the equatorial WWV. The mwle
of equatorial Rossby waves on the mendional redistribution
involved m the RD of the equatorial band was referred to by
Zebiak and Cane [1987)], Springer et al. [1990], Jin [1997],
An and Kang [2000], and Meinen and McPhaden [2001].
To our knowledge, it is the first time with this paper that this
is established with observational data.

[33] As reminded in the Introduction, previously pub-
lished EOF analvses of SLA {or proxies such as upper laver
heat content, thermocline depth or surface dynamic height)
have evidenced two main statistically derived modes of
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ENSO vanability: a zonal seesaw pattern in the equatorial
band, and a meridional seesaw pattern between the equato-
rial and off-equatorial regions. These are not rigid seesaws
[e.g., see Delcroix, 1998, Figures 4c—4d]. Actually, they
reflect the influence of propagating equatorial waves which
induce, on one hand, a zonal redistribution of warm water
mainly due to zonal advection [e.g., Picaut and Delcroix,
1995] which induce changes in the zonal tilt of the ther-
mocline and, on the other hand, a meridional redistribution
of warm water due to changes in the related zonal pressure
gradient which products anomalous mendional convergence
(or divergence). While the zonal redistribution of warm
water 15 known as the canonical ENSO feature, it should be
kept in mind that it is the meridional redistribution which
vields to changes in the zonal mean thermocline depth, a
necessary condition for ENSO to oscillate in a coupled
model [Zebiak and Cane, 1987], and a possible cause of
apparent changes in ENSO properties [Fedorov and
Phitander, 2000].

[34] The above results have some obvious limitations and
raise interesting questions. First, our meridional geostrophic
transport changes were estimated in using a grndded SLA
field which actually does not extent all the way to the
eastern and western Pacific coasts. This mav induce errors
in the transports, especially in the gappy western boundary
of the equatorial Pacific Ocean where sporadic in situ
observations had revealed very energetic regional currents
[Lindstrom et al., 1990; Ridgway et al, 1993]. We can
anticipate the upcoming SPICE program (Southwest Pacific
(Ocean Circulation and Climate Experiment [Ganachaud et
al., 2007]), at least, will help us to quantify these energetic
western boundary current contributions to the WWV
changes of the equatonal band. Secondly, our wave decom-
position technigue did not allow us to compute the Rossby
wave contributions to the meridional (Geostrophic transports
west of 150°E, due two the presence of the Papua New
Guinea coast near the equator. While we showed these
western transports to be likely unimportant (at least from
150°E to the westernmost gridded point in SLA; Figure 6),
it would be interesting to contirm that result in testing other
decomposition techniques such as those applicable near
coastal regions of the western equatorial Pacific [Bowlanger
and Menkes, 1999] or Guinea Gulf in the eastern equatorial
Atlantic [[lig et al., 2004]. Thirdlv, to investigate the role of
equatorial first baroclinic m = 1 Rossby waves, we pro-
jected the SLA onto a theoretical latitudinal structure which
is symmetrical about the equator (see the Appendix). In
doing this, we therefore imposed the meridional geostrophic
transports related to Rossby waves to be the same amplitude
(and opposite sign) at 5°N and 5°8. The use of a theoretical
asvmmetric, rather than svmmeiric, latitudinal structure
could actually be more appropriate given the effects of the
meridional shears in the mean equatorial current system
[Chelton et al., 2003]. In that case, we would expect a much
larger meridional geostrophic transports at 3°N than at 5°8
(Ibid, their Figure 19). Such asymmetnc feature would be
more coherent with some observations (see Section 1)
which evidence the meridional WWV changes to chiefly
occur between the regions north and south of about 3°N. An
alternative explanation for the asymmetry of the observed
WWYV changes is the asvmmetry of the wind field which
impacts both the Ekman and seostrophic transports [Kug et
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al., 2003]. Clearly, the spatial asymmetry in the WWYV
changes is worth to be further analyzed. Fourthly, we did
not analyze the possible contributions of higher order
baroclinic modes to the meridional geostrophic transports.
Analysis of zonal SLA propagations and equatorial trapping
scale independently indicates that SLA changes are strongly
dominated by the first baroclinic mode [Defcroix et al.,
1991, Figure 7]. Notwithstanding, it would be interesting to
assess the higher mode contributions with simple linear
models or assimilation products which have proven quite
realistic at simulating SLA and currents [e.g., Delcroix et
al., 2000; Dewitte et al., 2003]. The use of linear models
will further allow us to analvze a ime period longer than the
19922006 one used here, to test possible changes in the
ENSO-related WWYV characteristics before and after the
mid-1970s [4n er al, 2006], as well as the hint for recent
changes in the relation between WWYV and NINO3 4 S8T
that we suggest may result from enhanced Rossby Wave
activity. Besides, such linear models will help us to re-
examine the actual role of the wind-forcing and Kelvin
wave reflection in Rossby Wave generation and derived
WWYV changes. Finally, the behavior of the ENSO-related
WWYV changes must be evaluated and compared in Coupled
General Circulation Models (CGCM), as was done for other
ENSQ features [e.g., Delecluse et al, 1998: Guilvardi,
2006]. The IPCC AR4 (Intergovernmental Panel on Climate
Change Fourth Assessment Report) coupled GCMs are
good candidates for such an investigation although they
may misrepresent the western boundary current transport
due to their mther coarse resolution. The present analvsis,
based on in situ and remote observations, tells us about
WWV in the real world during a limited (and mavbe
specific) time period: it is clearly one step of a longer work
presently under consideration.

Appendix A

[35] The respective contribution of the first baroclinic
Kelvin (M} and Rossby (R) modes to the sea level (#) and
zonal current (1) anomalies was computed following Cane
and Sarachik [1981] and the method detailed by Deleroix et
al. [1994]. This method consists in projecting the signal
onto the theoretical meridional structures in sea level (A1) and
zonal surface current (1), so that:

[;] =4y (‘t'”“?—l U") + Znﬂ.m(x1r.:|§m(_vj

i =)
ﬁ‘ﬂ—_wm—]
_ () L = | +1 i
o {3 i - T
' B ey A

where the w, are derived from the Hermite polynomials.
Noting that the Kelvin mode has no meridional current
signature (v = () and the i, forming an orthogonal base, the
contribution of the Rossby modes to the meridional current
anomalies 1s then obtained from:

1 Oagm
2m+1 ix

V[, 1) = waly)
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Figure Al. Theoretical meridional distributions

of normalized amplitudes in Kelvin modes (solid

lines), first (dash-dotted lines), second (long dashed lines), and third (short dashed lines) meridional
Rosshy modes for sea level (H), zonal (U) and meridional (V) currents. The honzontal scale has been
converted in physical unit (degree latitude) in using a first baroclinic mode phase speed ¢ = 2.8 m/s.

[36] The theoretical meridional structures of the Kelvin
(K), and first three Rossby (R1, R2, R3) modes to A, « and
the meridional (v) surface currents are shown in Figure Al,
in using a first baroclinic mode phase speedc =28 m s’
representative of the western equatorial Pacific Ocean [Pic-
aut and Sombardier, 1993]. Noteworthy, with the method
discussed by Delcroix eral. [1994], the contribution of these
modes cannot be quantified west of 150°E due to the
presence of the Papua New Guinea coast near the equator,
which prohibits a reliable calculation [see Bowlanger and
Menkes [1995] and fllig et al. [2004] for alternate methods].

[37] The contribution of equatorial waves to the current
transports was then estimated by fittimg a third order
polynomial to a mean vertical velocity profile representing
the average of 13 first baroclinic mode theoretical profiles
(Figure A2), as derived from Brunt Vaisili frequencies
[see Eviksen, 1982] computed every 10° longitude along
the equator from an OGCM ORCA model output [see
Cravatie et al., 2003]. Such a mean theoretical profile has
proven reasonable as compared to sporadic current obser-

1800 " T 71 1T T T 17171
0.0 0.2 04 0.8 08 1.0

Figure A2. Normalized vertical distribution of the first
baroclinic mode horizontal velocity, as derived from Brunt
Vaissala frequencies computed every 10° longitude along
the equator. The dashed lines are for longitudes west of
150°W, and the thin full lines east of 150°W. The heavy
black line is the mean vertical profile (see the Appendix for
details).

vations in the western equatorial Pacific [Deleroix et al.,
1992, Figure 18b].
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Dans ce chapitre, nous allons nous concentrerastégion de laVarm/Fresh Pootu
Pacifique équatorial. Comme nous l'avons vu damelexieme chapitre, cette région présente
un intérét particulier non seulement parce qu’ebh@tient les eaux les plus chaudes de la
planete, mais aussi car elle présente une strutttarenohaline particuliere avec, en surface,
la présence d’'un front de salinité et, en subsarfc présence d’'une couche barriere de sel
qui sépare la couche isotherme de la couche dengeéla

. Etude préliminaire

Afin d’analyser la variabilité de ces structuresoiit, couche barriere de sel), nous
avions besoin de données de température et saiinméd€ une bonne résolution verticale et
horizontale. Trois campagnes océanographiques alex mesures CTD, ADCP et
biogéochimiques ont été dédiées a I'étude de l& denfront de salinité : Frontalis 1 (avril
2001 ; Delcroix et al., 2002), Frontalis 2 (avrd@ ; Ganachaud et al., 2006) et Frontalis3
(avril-mai 2005 ; Maes et al., 2006b). Outre lessures nommées ci-dessus, des flotteurs
Argo (Provor) ont de plus été largués au coursadmampagne Frontalis 3. Ainsi, hous avons
effectué une étude préliminaire de ces structwes s données de cette derniére campagne,
laquelle a donné lieu a une note dans la Coriots/dletter de septembre 2007 (cf. Annexe
2).

La campagne Frontalis 3 s’est déroulée de la manmuwivante. Le navire
océanographiqgue Alis a appareillé de Nouméa (186:282.15°S) en avril 2005 et a longé le
méridien 165°E jusqu’a I'’équateur (Figure 51). Dessures CTD ont été effectuées le long
de I'équateur afin de repérer le front de salinidée fois le front repéré (autour de 163°E),
des flotteurs PROVOR (Argo) ont été mis a I'eauwpdét et d’autre du front de salinité, tous
les 1° de longitude entre 161°E et 167°E afin denhéchantillonner la zone du front de
salinité. Ces flotteurs dérivent librement dep@glétteurs sur les 10 mis a I'eau sont encore
actifs en septembre 2009) et fournissent des prdél température et salinité sur les 1500
premiers meétres de l'océan. Pour cette campagneiagg@ent, les flotteurs ont été
programmés pour fournir une résolution verticalesdine que la « normale », de 5m sur les
150 premiers metres de I'océan afin d’observeripéétent la structure de barriere de sel.

Ces flotteurs ont dérivé plusieurs mois depuis haige a I'eau. Leurs trajectoires (cf.
Figure 1 de la note Coriolis, Annexe 2) restentcemtrées dans la zone du front (qui est aussi
une zone de convergence de masse) au moins lagoeeannée, ce qui confirme lintérét
d’utiliser ces flotteurs pour notre étude.
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Figure 51 : Trajectoire du navire océanographique Ais lors de la campagne Frontalis3 en avril-mai 20D
(Maes et al., 2006b). Les points rouges représentdes positions de mise a I'eau des flotteurs Argo.

Les flotteurs ont fourni plus de 1020 profils awi des deux premieres années
(seulement 2% ont été rejetés suite aux tests dét@udentiques a ceux présentés au
Chapitre lll, Partie I., 5.). Les données nous petmis de suivre précisément le front de
salinité : nous avons pu le localiser et estimes déplacements zonaux (de l'ordre de
20km/jour, en accord avec les résultats obtenusEpdin et al., 2005 pour la campagne
Frontalis 2).

Par ailleurs, en subsurface, nous avons pu estasarpaisseurs de couche barriére de
sel, lesquelles semblent principalement présentesiast du front de salinité et s’amincir a
I'est du front. Ces données ont également fait egdpa une variabilité haute fréquence de
cette structure qui n'avait pas été détectée pefnatent. Cette étude était une premiere étape
qui nous a permis de vérifier, sur une courte ppirida pertinence des données Argo pour
étudier les structures thermohalines de la warnh. pdree étude sur une plus longue période a
été menée pour étudier plus précisément ces stegefef. |l ainsi que la Coriolis Newsletter
de janvier 2009 en Annexe 3).
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1. Etude des structures thermohalines de la warm pool

1. Résumé de I'article Bosc et al. (2009)

Le Pacifique équatorial ouest présente une streichermohaline particuliere avec en
surface, la présence d'un front de salinité etudssgrface la présence d’'une couche barriére
de sel. L’étude de ces structures a été réalisda période 2000-2007, essentiellement grace
a l'apport sans précédent de données issues déeprsfArgo. Des couches barriéres
d’épaisseur 15-25m apparaissent de maniere quasapente dans une région située 10 a
20° de longitude a l'ouest du front de salinitétt€eegion se déplace zonalement en phase
avec ENSO, vers l'est pendant El Nifio et vers l&ygendant La Nifia. L'épaisseur de ces
couches est, au premier ordre, proportionnelle itehsité du front. Par ailleurs, les
températures de surface (SST) supérieures a 2986pamsables de la convection
atmosphérique intense) dans la warm pool appardisseguement en présence de couches
barriéres de sel d’épaisseur supérieure a 20mieBhgsmécanismes possibles de formation
des couches barrieres ont été analysés. La fonmatid'épaississement des couches barriéres
semble étre favorisé(e) par les faibles ventsfde®s précipitations, I'advection zonale de
salinité de surface, le cisaillement vertical deurants, ainsi que par les déplacements
verticaux différentiels associés aux ondes équaemide Kelvin et de Rossby forcées a
distance.

Cette étude a fait I'objet d'un article sounais Journal of Geophysical Researeh
novembre 2008. Pour plus de pertinence scientifiqaas avons choisi de mettre, a posteriori
dans ce manuscrit, I'article dans sa version pak#ié juin 2009 telle gu’elle apparait dans le
Journal of Geophysical Research.

2. Article: Barrier layer variability in the western Rcific warm pool
from 2000 to 2007
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Barrier layer variability in the western Pacific warm pool
from 2000 to 2007
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[1] Major features of the equatorial portion of the western Pacific warm pool (WP)
were brought to light through the analysis of an unprecedented collection of temperature
and salinity profiles derived from Argo floats from 2000 to 2007. A region of thick
(>15-25 m) and quasi-permanent barrier layers (BLs) was found to occur m a band
from 10° to 20° longitude to the west of the maximum zonal sea surface salinity
gradient (0)S/ch), which occurs at the eastem edge of the WP. In this region, thick BLs
and associated maxima (d8/0x) were displaced eastward (westward) during El Nifio (La
Nifia) over a distance of more than 6000 km. The thickness of the BL in this region is,
to the first order, proportional to d8/J)x and quasi-permanently associated with the
occurrence of sea surface temperatures warmer than 28—29°C, which are a good proxy
for maximum atmospheric convection for the current Pacific climate. Statistics indicated
that a thick BL forms preferentially under low wind conditions, heavy precipitation,
castward advection of low sea surface salinity, zonal current vertical shear, and/or in

conjunction with equatorial downwelling Kelvin and Rossby waves (favoring the
vertical stretching of the upper water column). None of these processes seemed to
dominate the others, indicating that the formation of a thick BL results from a
combination of different and complex mechanisms. The fact that a thick BL represents a
quasi-permanent feature in the WP signifies that its specific stratification and likely
impact on the sea surface temperature balance should be accounted for in coupled

models.

Citation: Bosc, C., T. Delcroix, and C. Maes (2009), Barrier layer variability in the western Pacific warm pool from 2000 to 2007,

J. Geophys. Res., 114, C06023, doi:10.1029/2008JC005187.

1. Introduction

[2] The oceanic Indo-Pacific warm pool is the warming
source for the Earth’s heat engine. In the Pacific region, the
warm pool is located between about 10°N and 15°S west of
160°W, and covers an area comparable in size to the surface
of the Australian continent. The Pacific warm pool is
characterized by sea surface temperatures (SSTs) warmer
than 28-29°C, a sea surface salinity (SSS) fresher than 35
(note that salinity computations are based on the Practical
Salinity Scale (PSS-1978), with no units [see Millero,
1993]), an enhanced deep atmospheric convection, heavy
precipitation (2—4 m a~ "), and a low wind speed [Tomczak
and Godfrey, 1994; K. Wyrtki, Some thoughts about the
west Pacific warm pool, paper presented at West Pacific
International Meeting and Workshop on TOGA COARE,
Institut de Recherche pour le Développement, Nouméa,
New Calédonia, 1989]. Several studies have indicated that
“weak™ oceanic and atmospheric changes in the westem
Pacific warm pool are important for understanding climate.

:LEGUS. UMRS5566, UPS, CNES, IRD, CNRS, Toulouse, France.
“LEGOS, UMRS3566, UPS, CNES, IRD, CNRS, Nouméa, New
Caledonia.

Copyright 2009 by the American Geophysical Union.
0148-0227/09/2008]C005187%09.00

For example, model sensitivity studies have revealed that,
because of a strong oceanic-atmospheric coupling associat-
ed with warm waters in the region, small regional SST
changes can lead to severe atmospheric anomalies on a
global scale [Palmer and Mansfield, 1984; Hoerling and
Kumar, 2003]. Furthermore, oceanic features of the equa-
torial warm pool have been shown to be tightly related to
the development and evolution of ENSO (EI Nifio Southem
Oscillation) events. Of particular interest is the existence of
a SSS front located at the eastern edge of the Pacific warm
pool that is associated with salinity stratification in the
isothermal upper layer.

[3] The eastern edge of the western Pacific warm pool
(WP) is characterized by a zonal SSS front in the equatorial
band. On average, this front is located near 170°E and
separates western Pacific waters from relatively saltier
central Pacific waters, as revealed by an analysis based on
conductivity-temperature-depth (CTD) data collected dur-
ing oceanographic cruises [Kuroda and McPhaden, 1993;
Eldin et al., 1997, 2004; Delcroix and McPhaden, 2002;
Maes, 2008]. The SSS gradient surrounding the front can
reach amplitudes as large as 1 in 1° longitude. While
displaying weak seasonal variability [Mignot et al., 2007],
the front is subjected to large eastward and westward
displacements of as much as 8000 km, in synchrony with
El Nifio and La Nifia events [Picaut et al., 1996; Delcroix
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and Picaut, 1998]. The front results from the convergence
of high-salinity water masses (advected from the central
Pacific) and low-salinity water masses (advected from the
western Pacific). Convergence at the eastern edge of the
WP, together with the associated zonal SSS front, has led to
the development of an advective-reflective conceptual model
that accounts for the oscillatory nature of ENSO [Picaut et
al., 1997]. Overall, the presence of a SSS front has important
consequences for the physics and related biogeochemical
features of the equatorial Pacific (see the reviews by Picaut et
al. [2001] and Le Borgne et al. [2002]).

[4] The WP is further characterized by a peculiar near-
surface thermohaline structure in the vertical. Here. the
temperature mixed layer (typically extending to approxi-
mately 80 m in depth) is not mixed in salinity most of the
time, such that the density mixed layer (typically extending
to approximately 40 m depth) is conirolled by salt stratifi-
cation. The layer between the bottom of the density mixed
layer and the bottom of the temperature mixed layer has
been called the barrier layer [Lukas and Lindstrom, 1991].
The presence of a barrier layer (BL) in the WP has
significant thermodynamic and dynamic consequences. As
shown in model simulation studies, the BL acts to maintain
warm SSTs in the WP by isolating the density mixed layer
from entrainment cooling in the bottom of the mixed layer,
and favors WP displacements by confining the response to
wind forcing in a shallower mixed layer [Maes et al., 1997;
Vialard and Delecluse, 1998a, 1998b; Fialard et al., 2002].
Sensitivity studies performed with a coupled model have
further suggested that a lack of salinity stratification within
the isothermal layer in the WP (in the absence of the BL)
may lead to reduced or aborted El Nifio events [Maes et al.,
2002]. Such sensitivity has been found to be associated with
changes in BL thicknesses only on the order of 20—40 m.

[5] Currently, few studies exist that document the BL and
its variability in the equatorial Pacific, since doing so
requires a long time series of concurrent temperature and
salinity profiles with adequate vertical resolution. To our
knowledge, the pioneering studies aimed at analyzing
tropical Pacific BLs were published by Lindstrom et al.
[1987] and Lukas and Lindstrom [1991], who used CTD
measurements obtained during two specific WEPOCS
cruises carried out west of 155°E in July—August 1985
and January—February 1986. In their studies, Lindstrom et
al. [1987] and Lukas and Lindstrom [1991] hypothesized
that the BL in the WP was caused by the subduction of
warm and salty waters from the South Equatorial Current
beneath fresh and warm pool waters. In later studies,
variability in the BL was documented from CTD measure-
ments obtained during 21 cruises along 165°E during
19841988 by Delcroix et al. [1992], whose histogram of
BL thickness at 165°E (with a mean of 24 m) was found to
be similar to the one obtained at 155°E. Delcroix et al.
[1992] also determined that the BL at 165°E was destroyed
during episodes of eastward surface flow and equatorial
upwelling driven by easterlies. Temperature and salinity
time series data collected at discrete depths from the 0—
165°E mooring site were also utilized to analyze BL
variability by Sprintall and McPhaden [1994]. These
authors noted that local BL thickness varied with a domi-
nant time scale of 15-25 days and was mainly influenced
by eastward advection of low-salinity water moving past the
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mooring. Other studies based on historical CTD profiles
have shed light on the variability of the BL at the ENSO
time scale. Ando and McPhaden [1997] analyzed changes in
the equatorial Pacific Ocean from 1976 to 1994, and
Delcroix and McPhaden [2002] focused on changes in the
WP region from 1992 to 2000. The variability of BL
thickness was also analyzed in the equatorial band during
19932002 [Maes, 2000; Maes et al., 2005]. Maes [2000]
and Maes et al. [2005] relied on reconstructed salinity
profiles derived from Tropical Atmosphere Ocean project
(TAO) temperature measurements and statistical modes [see
Maes and Behringer, 2000]. Most recent studies, further
discussed below, have suggested a clear relationship be-
tween the BL and the occurrence of ENSO events.

[6] While the aforementioned studies provided valuable
information regarding the role of the BL, most, if not all,
were limited by a rather poor time/space resolution for the
computed BL thickness. Only recently have concurrent
temperature and salinity profiles, collected by the autono-
mous floats of the Argo program [Roemmich and Owens,
2000], become available, enabling us to improve the anal-
ysis of BL variability. Concurrent profiles were utilized to
improve the analysis of BL variability by Sato et al. [2004]
and Maes et al. [2006a] in the tropical Pacific, and by Saito
et al. [2006] in tropical oceans. By expanding on earlier
results and by taking advantage of the capabilities provided
by Argo technology, our study sought to analyze BL
variability and the mechanisms responsible for WP charac-
teristics from 2000 to 2007. In particular, we focused on the
relationships between the BL and the zonal SSS front,
ENSO features, and hot spots in SST.

[7] Our manuscript is arranged into several sections.
Section 2 describes data and methodology. Section 3
presents basic statistics regarding isothermal layer depth
(ILD), mixed layer depth (MLD), and barrier layer thickness
(BLT): and analyzes the covariability of surface and sub-
surface thermohaline structures in the WP, with an emphasis
on the relationships between the zonal SSS front, warm
SST, the BLT, and ENSO. Section 4 analyzes possible
mechanisms that influence BL formation and thickness in
regards to both local and remote forcing. In section 5 we
summarize and discuss the main results.

2. Data and Processing Methodology

[8] Our study is based on a collection of temperature and
salinity data collected in the equatorial Pacific (120°E to
120°W, 5°N to 5°S) during the period from 2000 to 2007.
Study data originated from three types of measurements,
with Argo floats providing a main data source (Figure 1).
Utilized data included ~12,000 profiles from Argo floats,
~2000 profiles from CTD data, and ~16,000 daily aver-
aged data points from complementary surface-only thermo-
salinographs (TSGs). A time/space distribution of data near
the surface (i.e., 10 m in our case) indicated that Argo
measurements were mainly concentrated after 2003. The
2000-2002 Argo data gap was partly filled by adding CTD
and surface-only TSG data. Utilized CTD data represents
94 dedicated cruises while the TSG data distribution
reflects measurements collected along mean shipping tracks
spanning an area from New Caledonia to Japan, crossing
the equator from 140°E to 170°W. While combining the
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Dec—-2007 T m performed for CTD profiles that originally had a higher
| e vertical resolution of 1-2 m. Density was then calculated
using interpolated temperature and salinity values.
Jan=2007 1 [10] In the literature, different techniques have been used
| for estimating the isothermal layer depth (ILD), the density
. mixed layer depth (MLD), and the derived barrier layer
Jan-2006 1 thickness (BLT). The techniques are mainly based on differ-
1-:\ ences or gradient criteria computed from potential temper-
Jan-20051 - , ature and density. For instance, Levitus [1982] defined the
ILD as the depth where temperature had a AT = 0.5°C
& colder than SST (Ty), and the MLD as the depth where the
Jan=20041 ; density (p) had increased by 0.125 kg m™ when compared
1 to surface density (p). Lukas and Lindstrom [1991] defined
the thermocline depth as the depth where the temperature
Jan-20031 - gradient (9T/0z) exceeded 0.05°C m~" and the MLD as the
! depth where the density gradient (9p/9z) exceeded 0.01 kg
m~*. A somewhat different technique was proposed by
Jan-2002-“ Sprintall and Tomczak [1992], who defined the ILD in
1 terms of a temperature step (AT = —0.5°C) from SST and
Jan—-2001 1 the MLD in terms of a variable density step (Ap), equiv-
k alent to AT, from the sea surface density:
Jan=2000 +—~—v——————" ILD = Z(T = Ty + AT)
130 150 170 190 210 230
Longitude (°E)
Figure 1. Longitude-time distribution of Argo floats (blue MLD'=Zlp=srap)

dots), CTD stations (red dots). and TSG (green dots) from
5°N to 5°S.

three sets of measurements did improve the data coverage,
Figure | clearly indicates that caution is required for the
period prior to 2003, especially in the eastern half of the
basin. Note that a similar amount of data available at a
depth of 10 m still appears at 100 m and 200 m (except for
the TSG; not shown).

[9] Argo data profiles are validated on a preliminary basis
within the context of operational oceanography via the
dedicated routine procedures of the Coriolis Global Data
Acquisition Center (GDAC). Only data validated as ““‘good™
were downloaded and selected for the study. Delayed mode
data were used preferentially when available. We also
applied additional tests to filter out spurious data within a
depth range from 0 to 200 m. We rejected data with the
following profiles: (1) data out of climatic limits (5-35°C
for temperature and 30-37 for salinity), (2) data with no
values in the upper 10 m, (3) data with gaps in excess of
25 m within the 10-150 m depth range, (4) data with a
density inversion in excess of 0.02 kg m™, and (5) data
with an unrealistic vertical temperature gradient (more than
7°C in 10 m). Using these criteria, approximately 3% of the
original Argo data were discarded. Approximately 12% of
the CTD values were rejected on the basis of similar criteria
(mainly because of surface values), and a daily median filter
was applied to original 5 min resolution TSG measurements
to filter out irrelevant data spikes. Approximately 40%
(92%) of our selected Argo profiles had a vertical resolution
smaller than or equal to 5 (10) m for the upper 200 m, with an
average vertical resolution of 5.9 m. For each Argo profile,
temperature and salinity values were then interpolated every
5 m using a spline function. A similar interpolation was

with Ap = p(Ty + AT, Sq, Py) — p(Ty, Sg, Py)
~ 3p/IT(Ty, S, Po) - AT

where dp/dT is the coefficient of thermal expansion. One
advantage of this approach was that any difference between
the ILD and the MLD (that is the BLT) was due to salinity
stratification. Here the reader should note that the “*surface™
value (T, Sp) used in the literature was defined within 1 and
20 m, largely to filter out the effects of diurnal heating on
MLD and ILD calculations. Reviews of different MLD and
ILD criteria are given by Anderson et al. [1996], Kara et al.
[2000], and, more recently, de Boyer Montégut et al. [2004].

[11] With the above considerations in mind, our choice
for defining the MLD, the ILD and the surface value was
guided by numerous sensitivity tests, quantitative compar-
isons, visual inspection of Argo profiles, and a consider-
ation of near-surface data availability (see Bosc [2008] for
details). We eventually decided to define the ILD and MLD
using the Sprintall and Tomczak [1992] technique but
changed the temperature threshold to AT = —0.2°C, as in
the paper by de Boyer Montégut et al. [2004], with values at
10 m depth considered as the surface level of reference.
Following de Boyer Montégut et al. [2004], the ILD, the
MLD, and the resulting BLT were then computed from each
vertically interpolated profile before applying any horizon-
tal or temporal averages to individual profiles. For some
profiles (2.6%), MLDs were found significantly deeper (i.e.,
in excess of 10 m) than ILDs (yielding an unrealistic
negative BLT), indicating the presence of compensated
layers [de Boyer Montégut et al., 2004] which were not
analyzed.

[12] Figure 2 shows (as an illustration of ILD, MLD, BLT
definitions, and physical descriptions) a longitude-depth

Jof 14

- 105 -

Il. Etude



Chapitre V. Variabilité des structures thermohalide la warm pool

Co06023

164°E 166°E 168°E
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Figure 2. Longitude-depth distribution of salinities aver-
aged within 1.5°N to 1.5°S during the first half of June
2005, as obtained from Argo floats. The heavy back line
denotes the 34.7 isohaline, the dashed black line denotes the
29.5°C isotherm, the dashed blue line denotes the mixed
layer depth (MLD), and the dashed green line denotes the
isothermal layer depth (ILD). The difference between the
ILD and the MLD denotes the barrier layer thickness. Note
that the black arrows at the bottom of Figure 2 mark the
positions of Argo floats.

distribution of salinity for a 10° longitude section collected
in the equatorial band (163—172°E) during the first half of
June 2005. The 10° longitude section was chosen since it
was obtained from Argo floats designed with enhanced
vertical resolution in the upper 250 m (see the Frontalis 3
cruise report by Maes et al. [2006b]). In Figure 2, we clearly
noted the presence of a sharp zonal SSS front from 168°E to
171°E and, to the west, a MLD on the order of 30—40 m, an
ILD of 40-80 m, and a BLT of approximately 10—40 m.
Interestingly, the MLD and the ILD tended to converge to
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the east of the zonal SSS front, featuring the progressive
eastward disappearance of the barrier layer. The apparent
connection between the zonal SSS front and the occurrence
of a barrier layer to the west will be discussed below for the
entire 2000-2007 period.

[13] Estimates of the MLD, the ILD, and the BLT derived
from individual profiles were interpolated onto a regular
grid of 5° longitude by 1° latitude by two weeks, covering
the 5°N to 5°S and 120°E to 120°W region for the period of
2000-2007. Additional data and/or derived quantities are
used in the following discussion and include (1) the
0/200 dbar dynamic height anomalies calculated from all
individual temperature and salinity profiles; (2) the 1°
longitude by 0.5° latitude by one week altimeter-derived
sea level anomalies (SLA). related zonal geostrophic current
anomalies (u’g), and the contribution of equatorial Kelvin
and Rossby waves to these SLA and v, [see Bosc and
Delcroix, 2008]; (3) the monthly observed zonal currents at
the TAO mooring sites along the equator [McPhaden,
1995]; (4) the 2.5° longitude by 2.5° latitude monthly
estimates of precipitation from the Global Precipitation
Climatology Project (GPCP) [Adler et al., 2003]; and (5)
the 1/4° longitude by 1/4° latitude by one week Quikscat
wind product [Bentamy et al., 1999]. All of these variables
(except for the TAO currents) were reprocessed onto the
same 5° longitude by 1° latitude by two week gridded fields
as for the ILD, the MLD and the BLT by using either an
averaging technique or a simple linear interpolation.

3. Observed Thermohaline Variability
3.1. Basic Statistics of BL Thickness

[14] Figure 3 shows percentages of occurrences for BLs
thicker than 10, 20, and 30 m, as computed in 5° longitude
boxes for all 2000-2007 individual profiles located from
2°N to 2°S. Note that the statistics are based on a number of
profiles in each box ranging from 40 to 510. Figure 3
reveals that BLs thicker than 10 m are frequent (60—75% of
the time) between approximately 140°E and 160°E and
appear less frequently while moving to the east. Similarly,
BLs thicker than 20 (30) m are frequent from 140°E to
160°E, appear approximately 50% (30%) of the time, and
display a percentage of occurrence that diminishes almost
linearly to the east while reaching less than 10% near

80%

60%

40%

20% -

0% T T T T T T T T T T
130E 150 170E

170°W 150w 130W

Figure 3. Percentage of individual temperature and salinity profiles with barrier layers thicker than
10 (triangles), 20 (circles), and 30 m (squares), as computed from Argo floats within 5° longitude zonal
boxes for the 2°S to 2°N region during the period of 2000-2007.
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Figure 4. (a) Bin-averaged mixed layer depth (open
circles, m) and isothermal layer depth (solid circles, m),
as a function of barrier layer thickness (BLT) (m), for 1 m
BLT bins. Also shown are the corresponding +1 standard
deviation curves (black lines). (b) Population of the bins.
All values were derived in the region from 120°E to 120°W
and 5°S to 5°N during the period from 2000 to 2007.

110°W (also note the abrupt drop westward of 140°E). The
percentages of occurrence are consistent with the results of
de Boyer Montégut et al. [2007] indicating that significant
BLs are present at least 10 months a~' in the WP during a
mean annual cycle. By using Argo or higher-resolution
CTD profiles, independently, similar statistics (not shown)
are obtained, justifying the relevance, a posteriori, of Argo
data for estimating BLT.

[15] To identify the respective contribution of the MLD
and the ILD to BLT changes, the mean and standard
deviation of the ILD (and the MLD) were calculated from
gridded fields by considering all of the values for the ILD
(and the MLD) within each BLT bin of 1 m. In the 2°N to
2°S equatorial band, Figure 4a indicates that a thickening of
the BL results, on average, from both a deepening of the
ILD and a shoaling of the MLD (and vice versa for a
thinning of the BL). Figure 4b shows that the region where
the BLT exceeds approximately 40 m represents a rather
small fraction of measurements, and should thus be viewed
with caution (this comment applies to Figures 8 and 9
below). Regression coefficients were R, = 0.7 and R, =
—0.3 for changes in the ILD versus the BLT and for those in
the MLD versus the BLT (e.g., a 20 m thickening of the BL
in Figure 4a results from a 14 m deepening of the ILD and a
6 m shoaling of the MLD), respectively. These results
indicate that the BLT in the WP region is, on average,
roughly twice as affected by changes in the ILD than in the
MLD. However, a differential deepening of both the MLD
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and the ILD could also result in a thickening of the BLT,
and will be explored in section 3.2.

[16] The mean and standard deviation of the BLT, be-
tween 2°N and 2°S for the period from 2000 to 2007, are
shown in Figure 5. The mean BLT had a maximum (22 +
10 m) between 160°E and 170°E, and decreased both to the
west (to reach 7 +4 m at 130°E) and to the east (to reach
less than 4 + 4 m at 120°W). A maximum BLT appeared at
approximately 5—10° longitude to the west of the mean
position of the maximum zonal SSS gradient (9S/0x,
calculated using a centered differencing scheme; the star
symbol in Figure 5) located near 167°E. The standard
deviation of the BLT ranged between 4 and 12 m, with a
maximum value in the westemn central equatorial Pacific
nearby the mean position of the zonal SSS front.

3.2. Relationship Between SST, 8§88, and
Displacements of the Zonal SSS Front

[17] Figure 6 shows the longitude-time diagrams for SSS,
SST, 35/0x, and BLT, averaged within the 2°N to 2°S band.
Figure 6a exhibits the well-marked contrast between the
low-salinity waters of the western equatorial Pacific and the
relatively high salinity waters of the central equatorial
Pacific. Such a contrast has been documented for earlier
time periods, relying on more sparsely distributed data
[Delcroix and Picaut, 1998; Vialard and Delecluse,
1998b; Picaut et al., 2001; Maes et al., 2006a]. Figure 6
also reveals that the common boundary between the two
different SSS regions can be adequately delimited by the
position of the maximum zonal salinity gradient (95/0x: the
black line in Figure 6a). Statistical analyses based on
comrelation coefficients and ratios of zonal displacements
indicate that the boundary is the location of the 34.7 isoha-
line (as compared with other tested isohalines), which
agrees best with the location of maximum 0S/0x (the
correlation coefficient between longitudes is R = 0.87).
This finding differs slightly from pre-2000 investigations
that, for the most part, used the 35 isohaline to delimit the
eastern edge of the WP, likely because the WP was saltier in
past decades than today [Delcroix et al., 2007]. In the
following discussion we use the maximum J8/0x to denote
the eastern edge of the WP.

[18] In contrast to the SSS in Figure 6a, SST in Figure 6b
nearly linearly increases from the eastern to the westem
equatorial Pacific, with the absence of a well-marked zonal
SST front at the eastern edge of the WP. A remarkable

130°E 150°E 170°E 170°W 150°W 130°W

Figure 5. Mean (black line) and standard deviation
(dashed line) of the 2°N to 2°S averaged barrier layer
thicknesses (m) for the period from 2000 to 2007. The cross
near 167°E represents the mean position of the maximum
zonal gradient in SSS (85/0x).
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Figure 6. Longitude-time distribution of 2°N to 2°S averaged (a) SSS, (b) SST, (¢) zonal SSS gradient
(?S/0x), and (d) barrier layer thickness. Heavy black lines represent the maximum 95/0x for Figures 6a—
6d. The red line in Figure 6a denotes the 34.7 ischaline. The thin black line in Figure 6b denotes the
29.5°C isotherm. The dashed line in Figure 6¢ denotes the Southern Oscillation Index scaled in reverse
order on the upper horizontal axis. Note that values in excess of 28°C and 15 m are only reported in
Figures 6b and 6d, respectively. Units are °C for Figure 6b, 10~7 m~" for Figure 6¢, and m for Figure 6d.

feature for SST is that the location of the warmest waters
(>29.5°C) extends 10-20° in longitude west of the moving
eastern edge of the WP. A similar zonal extension for the
warmest waters associated with the eastern edge of the WP
was documented by Maes et al. [2004, Figure 3] during
19922001, on the basis of reconstructed SSSs estimated
using an indirect approach, and by Maes et al. [2006a,
Figure 2] during 20022004 (note that these authors used
the 34.4 or 34.6 isohalines to denote the eastern edge). Our

analysis using Argo-derived SSSs and SSTs indicates that
the occurrence of the warmest SST is a permanent and
robust feature that appears tightly linked to, and west of, the
moving zonal SSS front at the eastern edge of the WP.
Therefore, the frontal region appears to be a favorable
location for the formation of “hot spots™ in SST [see
Waliser, 1996]. Related climatic implications for this feature
are discussed in section 3.1.
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Figure 7. Longitude-time distribution of 2°N to 2°S
averaged for 0/200 dbar dynamic height anomalies; only
values in excess of 0.9 dyn m are reported. The dashed line
is the location for the maximum 0/200 dbar dynamic height
anomalies, the heavy black line represents the maximum
08/0x (as in Figure 6), and the thin black line is the
convergence zone of hypothetical drifters transported by the
zonal surface current (see text for details).

[19] Figure 6¢ shows the longitude-time plot of 2°N to
2°8 averaged d5/0x, together with the longitudinal position
of its maximum, and the Southern Oscillation Index (SOI).
Figure 6¢ reveals that the eastemm edge of the WP was
displaced eastward during El Nifio years (2002, 2004, and
2006) and westward during La Nifia years (2000-2001,
2007). To identify the causes of these zonal displacements,
we used a technique described by Gilf [1983] and applied
by Picaut and Delcroix [1995] for altimeter-derived cur-
rents. Specifically, we computed the trajectories of hypo-
thetical drifters transported by the 2°N to 2°S zonal surface
current (1 = U + u'), for which current anomalies (u’) were
derived from Bosc and Delcroix [2008] and mean current
fields (U) were derived from Sudre and Morrow [2008]. A
group of hypothetical drifiers were launched at 10-20°
longitude east and west of the eastern edge of the WP at 1-
year intervals, every year, then displaced by the zonal
current. As expected, the drifter trajectories all converged
after approximately 1 year or less (not shown), and the
resulting dynamical convergence zone was found to be
displaced in parallel to the maximum d5/@x (Figure 7).
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Therefore, our results confirm earlier results (see Picaut et
al. [2001] for a review) indicating that zonal advection
mainly accounts for the zonal displacements of the WP
during the period from 2000 to 2007.

[20] The convergence of the hypothetical surface drifters
at the eastern edge of the warm pool and the expected mass
convergence can be further inferred by looking at the vari-
ability of 0/200 dbar dynamic height anomalies (Figure 7).
Such a convergence shows up as a zonal band of roughly
20° in longitude for which the anomalies exceed 0.9 dyn m.
The area moves east and west in phase with the maximum
AdS/0x, in agreement with model results obtained for the
period of 19861994 [Picaut et al., 2001]. The related mass
convergence accounts for the relative maximum of surface
dynamic height anomalies located between approximately
160-170°E in climatological data, as indicated in earlier
publications [WAirtki, 1984; McPhaden et al., 1998; Le
Borgne et al., 2002]. These results suggest that, when SSS
measurements (and therefore 95/0x) are unavailable, the use
of absolute sea level (derived from GRACE-type and Jason
satellites) can be used as a substitute for detecting the
eastern edge of the warm pool and the associated BLT.

3.3. Relations Between SSS Front, Warm SST,
and BLT

[21] To better define the relationship between the SSS front
and the BLT, as illustrated in Figures 2 and 5, Figure 6d
shows the longitude-time plots of the 2°N to 2°S averaged
BLT. Interestingly, Figure 6d indicates that BLs thicker than
15 m are only and always present (except for 2 to 3 months
in 2001) in a zonal band extending from approximately 10°
longitude to the east and 20° longitude to the west of the
moving front position, whereas a BL thicker than 25 m
mainly appears to the west of the front. To further illustrate
this relationship, Figure 8 presents the mean and standard
deviation of d5/0x as a function of the BLT. The mean and
standard deviations of 35/0x were calculated by considering
all the values of dS/0x within each BLT bin of 1 m, for the
2°N to 2°S equatorial band during 2000-2007. Figure 8a
reveals, to a first approximation, that the BLT within 10 and
40 m is almost linearly related to the strength of the zonal
SSS gradient (BLT = 16.5 x 107 95/0x + 5 x 107). BLs
thicker than 40 m appear only for a d5/0x in excess of
approximately 2 » 1077 m~" with a standard deviation for
AS5/0x of similar magnitude. The maximum dS/0x, which is
well suited to characterize the eastem edge of the warm
pool, may therefore be viewed as an additional source of
information regarding the expected thickness of the BL, a
feature that cannot be obtained by using any particular
isohaline (such as the 34.7). As a consequence, we expect
that the combination of in situ and future satellite-derived
SSS measurements [e.g., Kerr et al., 2001] will be quite
useful, not only for locating the SSS front and the derived
BL location, but also for providing estimates of the thick-
ness of the BL in the WP.

[22] A visual comparison between Figures 6b and 6d
reveals the outstanding time/space coincidence between
the warmest (>29.5°C) SST and the occurrence of the
thickest (>20 m) BL. To further document this relationship,
Figure 8b presents related data in the form of the mean and
standard deviation of SST as a function of BLT. The mean
SST curve roughly delimits two specific regions. In the first
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Figure 8. Bin-averaged (a) zonal salinity gradient (solid
circles, 107" m™") and (b) SST (solid circles, °C), as a
function of barrier layer thickness (BLT) (m), for 1 m BLT
bins. Also shown are the corresponding standard deviations
(open circles) scaled on the right vertical axis. The
population of the bins is shown in Figure 4b.

region, the SST increases from roughly 27-29°C while the
BLT increases from 0 to ~20 m. In the second region, the
SST exceeds 29°C and the BLT increases almost linearly
from 20 to ~60 m. The second region corresponds to the
10-20° zonal band located west of the moving zonal SSS
front. Interestingly, hot spots in SST (>29°C) mostly occur
in the presence of a thick (>20 m) BL. However, noteworthy
is the fact that the standard deviation of SST ranges within
approximately 0.5 and 1°C in this second region, indicating
that no simple universal relationship exists between the
occurrence of a BL thicker than 20 m and hot spots in SST.
Differentiating El Nifio and La Nifia events in Figures 8a
and 8b was not conclusive for determining a possible
signature for the two contrasted situations.

4. Possible Mechanisms for BL Formation,
Growth, and Erosion

[23] Previous studies have shown that the mechanisms
responsible for changes in the BLT in the WP are complex
and interrelated [e.g., Lukas and Lindstrom, 1991; Vialard
and Delecluse, 1998a, 1998b]. Among those studies, the
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dynamics of BL formation, growth, and erosion were
discussed and illustrated by Cronin and McPhaden [2002,
equations (2), (3), and (4) and Figure 1]. Cronin and
MecPhaden [2002] showed that the BL could chiefly result
from (1) heavy rainfall, especially (but not only) under light
wind conditions; (2) horizontal advection of a remote BL;
(3) the tilting of near-vertical salinity contours, requiring
vertical shear in horizontal currents; and (4) the vertical
stretching of the upper water column, assuming the preex-
istence of a BL. In the paragraphs that follow we discuss
these four mechanisms. A rigorous quantitative analysis of
these processes would require information on the four-
dimensional (4-D) structure of temperature, salinity, and
currents in the upper ocean; and information on the three-
dimensional (3-D) structure of local surface forcing in the
atmosphere. Such an analysis was not possible with our
limited, although unique, observational data sets. However,
a qualitative analysis is instructive in this section in order to
provide guidance for assessing the role of these processes as
benchmarks for model studies.

4.1. Precipitation, Wind, and the BL

[24] Rainfall can cause a BL to form by freshening the
near surface layer which then forms a vertical salinity
gradient in the isothermal layer (in the absence of vertical
mixing and surface heating). As was presented for A5/0x
and SST, ensemble relationships between precipitation (P)
and the wind stress modulus (|7|, a proxy for vertical
mixing) versus the BLT are presented in Figure 9. The
correlation coefficient between the bin-averaged P and the
BLT for | m BLT bins was R = 0.95, and the one between
the bin-averaged || and the BLT was R = —0.83. The
correlations indicate the general tendency for a thick BL to
be associated with a heavy precipitation regime and a small
wind stress modulus, that are favorable for generating low-
salinity near-surface waters and for maintaining the resulting
salt-stratified isothermal layer, respectively. As an example,
a BL thicker than ~ 20 m mainly occurs during a heavy
rainfall regime (P > 5 mm d™') and a small wind stress
modulus (|7| < 0.05 Pa). Using only easterly or westerly
winds in Figure 9b did not change our results significantly.
However, as noted for the SST versus BLT relationship, the
P versus BLT relationship is not quite robust given the
magnitude of the standard deviation in P (of the order of
3-4 mm d™"). A similar comment applies for wind stress,
with the standard deviation of the wind stress modulus
reaching ~50% of the mean for a BL thicker than 20 m.
The last feature partly reflects that an energetic wind stress
modulus may at times favor BL formation, as observed
during westerly wind bursts [Cronin and McPhaden, 2002].

[2s] Figure 10 further shows that the area of maximum P
(>6 mm d~") nicely coincides with the area of maximum
BLT (>20 m), as well as with the area of warmest SST
(>29.5°C; Figure 6b) that is located approximately 10-20°
in longitude to the west of the moving SSS front. To focus
in on this region and to filter out the effect of coincidental
zonal displacements of warm SSTs, heavy Ps, and thick
BLs, we computed the correlation between bin-averaged P
and BLT in a moving 10° zonal band located west of the
SSS front. The correlation was R = 0.52, indicating that the
good relationship between P and BLT still applies in this
region. Unfortunately, whether or not this could be inter-
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8 . 8 appears in a zonal band extending 10-20° in longitude to
(a) . S the west of the front (Figure 6d). Figure 11 indicates that the
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_ 6 Y, e L6 S within and during the eastward displacement of the zonal
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in subsurface layers to ensure that this surface advection is
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BLT (m) the BL.
ch (b) ao7 4.3. Vertical Shear in the Zonal Current and the BL
. £ [27] Vertically sheared horizontal flows advecting hori-
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Figure 9. Bin-averaged (a) precipitation (solid circles, mm @\
d™") and (b) surface wind stress modulus (solid circles, Pa),
as a function of barrier layer thickness (BLT, m), for I m
BLT bins. Also shown are the corresponding standard
deviations (open circles) scaled on the right vertical axes. g ----
The population of the bins is shown in Figure 4b. o
o
preted as a sign that heavy Ps induced thick BLs, or as a
sign that thick BLs induced warm SSTs, and in turn heavy
Ps could not be determined with observations. As stated o
above, the related climatic implications will be discussed in = &
section 3. (=}
o
4.2. Horizontal Advection and BL
[26] Horizontal advection can cause a BL to form in a
region through advection of a vertical salinity gradientinan ZTIZIIEE
isothermal layer (the term U.VS, in the paper by Cronin Q
and McPhaden [2002]). In the absence of 4-D information 8
for U, we only computed the surface zonal (u'g dS8/0x) and T T

meridional (v'g dS/dy) salt advection. The anomalous
surface geostrophic currents (v, and v',) were derived from
altimetry [see Bosc and Delcroix, 2008], and horizontal SSS
gradients (JS/0x and JS/dy) were derived from centered
differencing schemes. Meridional salt advection was not
considered here since it is one order of magnitude smaller
than zonal salt advection (not shown). The evolution of u’g
d8/0x is shown in Figure 11, together with the position of
the zonal salinity front (max 9S5/0x). Recall that a thick BL
and a vertical salinity gradient (S,) in an isothermal layer

T
130°E 150°E 170°E 170°W 150°W 130°W

e—

6 8 10 12 14 16

Figure 10. Longitude-time distribution of 2°N to 2°S
averaged precipitation (mm d™'); only values in excess of
6 mm d™" are reported. The heavy black lines represent the
maximum 35/dx (as in Figure 6), and dashed lines denote
the 20 m BLT.
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Figure 11. Longitude-time distribution of 2°N to 2°S
averaged surface zonal salt advection (u', 35/0x, 1077 s7h,
The heavy black lines represent the maximum d5/0x, as in

Figure 6.

(ADCP) measurements collected from two TAO mooring
sites along the equator at 165°E and 170°W. The infrequent
ADCP data for the upper 20-35 m (i.e., within the MLD)
were filled in with altimeter-derived surface geostrophic
currents that are known to compare quite well with in situ
data for overlapping periods [see Bosc and Delcroix, 2008].
Figure 12 shows the depth-time plots of the zonal current
shears (0U/Jz) calculated in the upper 120 m for these two
sites during 2000-2007 (data were not yet available for
2007 at the time of writing). For comparison, depths of the
0.5°N to 0.5°S averaged MLD and ILD denoting the
vertical position and thickness of the BL were overplotted
at the same longitudes. At 0-165°E, 0U/0z was negative
most of the time within the BL (i.e., in between the ILD and
the MLD) when the local BL was rather thick; conversely,
dU/dz was positive in 2000 and in the first few months
of 2003 and 2006 when the local BL was rather thin
(Figure 6d). Yet, at 0—170°W, dU/dz was negative from
mid-2002 to early 2003 and, to a lesser extent, in early 2005
when the local BL was rather thick. Additionally, dU/dz was
positive during the remaining time period when the BL was
quasi-nonexistent (Figure 6d). Within the BL, at 0—165°E,
the correlation between bin-averaged dU/dz and the BLT
was R = 0.6 for the entire time period. (The correlation is not
discussed here from 0 to 170°W since it was not significant
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because of the rare occurrence of the BL at this location).
Differentiating eastward and westward currents in Figure 12
was not conclusive for a possible signature for the two
contrasting situations. Hence, for both tested longitudes,
there was a hint of negative vertical shear in zonal currents,
as well as for positive zonal surface salinity gradients (25/0x,
see Figure 6¢) to coexist with a thick BL. By assuming that
AS/0x was representative of the zonal salinity gradient in the
upper 40—60 m, these two conditions, dU/dz < 0 and A5/0x
> (), corresponded to the tilting mechanism for BL formation
as discussed in previous publications [Roemmich et al.,
1994: Vialard and Delecluse, 1 998b; Cronin and McPhaden,
2002]. However, with our observational data we could not
discriminate whether the negative vertical shear (9U/0z < 0)
appearing at times was a cause or a consequence of the thick
BL, as discussed in section 4.2.

4.4. Vertical Stretching and the BL

[28] As noted above when discussing Figure 4a, a thick-
ening of the BL can result from a deepening of the ILD, a
shoaling of the MLD, and/or a differential deepening of the
ILD and MLD (in that case, related to the term w, S, in the
paper by Cronin and McPhaden [2002]). A few previous
studies that have examined the tropical Pacific BL have
suggested that changes in the BLT could result from

2002 2004 2006

2000

FTTRTTY ERPTTAREIT] TSUTTT TRV ATV UNTRRNTA FIVURTSUUUT] IUUNTRTTVUT] RRTURNRNTYL FUTRRTRUTINI

T
|

2 Ty
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100 { N
120 : :

____CEmma.
-3.5 -5 -1.5 -0.5 05 1.5 25 3.5

Figure 12. Time-depth distribution of the zonal current
vertical gradient (9U/dz, 1072 s"), derived from acoustic
Doppler current profiler measurements collected at the
(a) 0-165°E and (b) 0-170°W TAO mooring sites.
Negative values denote a decrease of zonal current with
depth. A 1.5 month Hanning filter was applied for clarity.
The blue line represents the mixed layer depth, and the
black line is the isothermal layer depth.
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Figure 13. Longitude-time distribution of the 2°N to 2°S averaged sea level anomalies (cm) associated
with the (left) first baroclinic Kelvin and (right) first meridional mode Rossby waves. Positive values
denote downwelling equatorial waves. Black contours in Figures 13 (left) and 13 (right) show the 2°N to
2°S averaged barrier layer thickness anomalies (m). All of the anomalies are given relative to the 2000

2007 period.

equatorial waves acting remotely on the MLD and the ILD
[Shinoda and Lukas, 1995; Vialard and Delecluse, 1998b;
Delcroix and McPhaden, 2002; Cronin and MecPhaden,
2002]. One possible explanation is that the amplitude of
the vertical velocity associated with long equatorial waves
increases downward in the upper ocean [Eriksen, 1982],
meaning that the related vertical displacements are larger at
the ILD than at the MLD, which could favor a thickening of
the BL (in the case of downward velocity). To further
understand this possible process, Figure 13 presents longi-
tude-time plots for the 2°N to 2°S averaged contribution of
the first baroclinic Kelvin waves and the first meridional
mode (m = 1) Rossby waves of the SLA, as derived by Bosc
and Delcroix [2008]. Since these plots denote sea level
anomalies, the notion of upwelling or downwelling waves is
a function of the chosen reference time period (2000-2007
in our case). For comparison purposes, we computed the
anomalous BLTs relative to the same reference time period
(see Figure 5 to get the mean BLT), and the values were
superimposed on Figure 13. As seen in Figure 13, there is a
clear tendency for downwelling (SLA > 0) Kelvin and
Rossby waves to coincide with positive anomalous BLTs.
In particular, this occurred east of approximately 170°E
during the second half of 2002, 2004, and 2006 for
downwelling Kelvin waves, and roughly every year for
westward propagating downwelling Rossby waves. There-

fore, the BL appeared to be thicker than average in the
presence of downwelling Kelvin and Rossby waves, and
thinner than average for upwelling waves. Noting that
downwelling Kelvin waves are associated with eastward
and downwelling Rossby waves with westward current
anomalies, it is unlikely that the related thickening of the
BL would result from zonal advection rather than vertical
stretching.

[29] To compare the relative effects of Kelvin and Rossby
waves, Figure 14 presents the ensemble relationships be-
tween these equatorial waves and an anomalous BLT,
following the procedure described for Figures 8-9. As
can been inferred from Figure 13, a steeper slope for Kelvin
rather than for Rossby waves indicates that the BLT is much
more affected by Kelvin waves. The steeper slope likely
results from the SLA meridional structure (proportional to
the vertical displacements) of Kelvin waves which have a
maximum at the equator (and so within 2°N to 2°S), as
compared to the m = 1 Rossby wave structure which is near
zero at the equator and presents two symmetrical maxima
near 4° latitude [e.g., Delcroix et al., 1994].

5. Conclusion and Discussion

[30] The variability of the barrier layer (BL) in the
western Pacific warm pool was investigated from 2000 to
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6 . 12 al., 1997]. The thickness of the BL appears to be tightly
(a) related to the strength of the maximum @S/0x, indicating
4 l1gg thatpresent in situ and future satellite-derived SSS measure-
. £ ments may provide relevant information both on the posi-
‘g e T 'g tion and thickness of the BL. Interestingly, our calculations
o 2 I 8 ©  further indicate that the presence of BLs thicker than ~ 20 m
o bt T T ’ B are quasi-permanently associated with the occurrence of
20 . TR ;" o ° 516 2 SSTs warmer than ~ 29-29.5°C, a value that has been
? T = N G5 &  shown to be related to a maximum atmospheric convection
5 5 oo " .;;Dasnc'u % L4 o [Waliser and Graham, 1993]. The occurrence of a thick BL
2 . oo ¥  then appears as a crucial ingredient for warm pool oceanic-
- 3 atmospheric interactions, which are known to affect the
—4 2 ®  atmospheric circulation at the global scale [Hoerling and

Kumar, 2003].

—6 T T " " 0 [32] The mechanisms responsible for BL formation,
=30 -20 ‘?3?_7. & 0 i 10 20 30 growth, and erosion were discussed qualitatively to improve
anomales {m) our understanding of BL formation from in situ measure-
ments and provide benchmarks for model studies. As could
8 12 have been surmised from a synthesis of previous results, at
(b) least partially, we have confirmed that understanding the
44 r10§ origin and variability of the BL in the WP is extremely
£ _'g?' complex, since it involves the contribution of different
8 s . e & interrelated mechanisms. On the basis of complementary
5 o i ey D - observations, we have shown statistically that the occur-
i . raatentee et . & rence of a thick (>15-25 m) BL is highly related to the
3 0 e 0t e e e & presence of heavy rainfall, light winds, eastward advection
2 . @ of low SSS (especially during El Nifio periods), and zonal
g2 2005, P0%000% g, . [4 © cument negative vertical shears. We further demonstrated
= " O 004°003%0 000 P0g00”” % that the BL is most likely modulated through vertical
-4 . 2 7 stretching of the upper water column associated with
remotely forced equatorial Kelvin and (to a lesser extent)
% Rossby waves. However, it should be emphasized that no

. . T 0
-10 0 10 20 30
BLT anomalies (m)

-30 =20
Figure 14. Bin-averaged sea level anomalies associated
with the first baroclinic (a) Kelvin (solid circles, cm) and (b)
first meridional mode Rossby (solid circles, cm) waves as a
function of barrier layer thickness anomalies for 1 m BLT
bins. Also shown are the corresponding standard deviations
(open circles), scaled on the right vertical axes.

2007, which encompassed a period of moderate El Nifio and
La Nifa events. The investigation was performed using the
unprecedented availability of concurrent temperature and
salinity profiles provided by Argo floats. We derived basic
statistics for the BL; analyzed the covariability of the BL
against SSS, SST, a zonal salinity gradient at the eastem
edge of the warm pool, and ENSO; and attempted to assess
the contribution of the mechanisms responsible for its
observed changes in space and time.

[31] Our results indicate that a region of thick (>15-25 m)
BL robustly occurs in the equatorial band in the westem
Pacific warm pool. The region extends over ~10-20° in
longitude to the west of the maximum zonal SSS gradient
(0S/0x), featuring the eastern edge of the warm pool, and
moves eastward during El Nifio events and westward during
La Nifia events over more than 6000 km. Such a region is
crucial for establishing the necessary ocean-atmosphere
interactions in the advective/reflective conceptual model
accounting for the oscillatory nature of ENSO [Picaut et

unique and dominant mechanism among those we identified
explains the full variability of the BL during the entire
period from 2000 to 2007.

[33] Some key issues still remain undocumented and/or
unresolved. First, we established clear evidence for strong
relationships between the time/space coincidence of a thick
BL (=15-25 m), heavy P (=6 mm d™'), and warm SST
(>29.5°C). One possibility for these relationships is that a
thick BL favors the maintenance of warm SST (by cufting
off entrainment cooling), which provides the potential for
organized atmospheric convection and leads to an increase
in P which favors a thick BL (by inducing low near-surface
salinity). Another possibility is that an area of warm SSTs
and hence heavy Ps follows the front displacements driven
by zonal advection, and that the BL does not really have an
active role. This would not be consistent with model
simulations that have established the key role of BL for
warm SST [Falard and Delecluse, 1998b]. Clearly, the
driving process (if any) in these coupled interactions, has to
be identified, possibly with the help of coupled models as
discussed by Maes et al. [2002]. Second, we also showed
tight relationships between the vertical shear in zonal
currents and BL formation. Vialard and Delecluse [1998b]
suggested that current shear is due to the presence of the BL
which reduces the penetration depth of the wind momen-
tum. On the other hand, Roemmich et al. [1994] and Cronin
and McPhaden [2002] suggested that the BL is due to the
occurrence of current shear which favors the so-called
tilting/shearing mechanism that is likely a complex process
worth further investigation. Important to note is that each
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mechanism could be relevant for different locations and
different time periods. Third, the quasi-permanence of a BL
thicker than 15-25 m, west of approximately 170°W and
spanning approximately 10-20° in longitude during 2000
2007, represents a feature that deserved attention. Fujii and
Kamachi [2003] and Maes et al. [2005] reported such a
quasi-permanent BL to the west of the front position during
1993-2002. However, both studies analyzed the BLT using
a salinity field that was reconstructed with an indirect
approach. In contrast, such a permanence was not observed
from 1978 to 1994 [Ando and McPhaden, 1997] or from
1992 to 2000 [Delcroix and McPhaden, 2002]. Again as for
the studies by Fujii and Kamachi [2003] and Maes et al.
[2005] both studies relied on a rather poor time/space
coverage in data (mainly CTD profiles). In our study, the
BL was found to be quasi-permanent for both El Nifio and
La Nina events. Therefore, it is difficult to determine
whether or not a thick BL is a prerequisite for El Nifo.
As a result, further studies should be conducted to establish
the precise role of the BL in the ENSO cycle. Finally, the
time/space coincidence of a thick BL and a warm SST is
remarkable. Determining the actual role of the BL for this
phenomenon during 20002007 would require an explicit
evaluation of all of the terms involved in the mixed layer
heat budget, as has been done in studies based on Ocean
General Circulation Models (see, for example, Fialard et al.
[2001] and references therein). Whatever the final results,
they suggest, at this stage, that the time/space coincidence
should be included in model simulations aimed at reproduc-
ing realistic warm pool SSTs.
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Conclusion et Perspectives

L’'océan Pacifique est le plus vaste océan du mohdest le siege du phénomene
climatique naturel El Nifio Oscillation Australe (BER) dont les impacts climatiques,
humains et socio-économiques sont considérableséhh Pacifique contient dans sa partie
éguatoriale ouest, les eaux de surface les plusdelsa(SST>28-29°C) de la planete. Cet
immense réservoir d’eau chaude en fait une régé@maur I'étude du phénoméne ENSO et
du climat & I'échelle globale.

Plusieurs théories permettent d’expliquer la natyrasi cycligue d’'ENSO, avec une
alternance entre les événements El Nifio et La Nidighéorie de l'oscillateur retardé (Suarez
et Schopf, 1988; Battisti et Hirst, 1989), la théate 'oscillateur advectif-réflectif (Picaut et
al., 1997), la théorie de I'oscillateur Pacifiqueest (Weisberg et Wang, 1997) et la théorie de
la Recharge-Décharge (Jin, 1997).

Selon cette derniere théorie, le Pacifique équalt@e recharge en eaux chaudes
(T>20°C) quelques mois avant l'arrivée d'un évenentel Nifio et se décharge lors de la
phase mature de I'événement. Cette théorie prépludeeurs spécificités : elle présente une
capacité préedictive sur l'arrivée des évenemerils, est la seule a prendre en compte les
transports méridiens de masse et enfin, c’estuie gbéorie pour laquelle, le role des ondes
éguatoriales n'a jamais été étudié en détails. élurs, aucune des quatre théories ne
considére explicitement le réle du sel dans la dygae d’ENSO. Pourtant la salinité joue un
réle important dans la circulation océanique. Enigalier, le Pacifique équatorial présente
dans sa partie ouest une structure thermohalinel@pmouche barriere de sel qui semble
influencer la genese et/ou I'amplitude des évenésneNSO.

Cette these avait pour objectif I'étude de 2 aspemti pourraient améliorer la
compréhension du phénomene El Nifio : d’'une padffider 'étude du mécanisme de
Recharge-Décharge de la bande équatoriale en gtygliss précisément, le role des ondes
éguatoriales ; et d’autre part, d'étudier la vaitih des couches barrieres de sel qui se
forment dans le Pacifique équatorial et leurs ligoientiels avec ENSO.

Recharge-Décharge de la bande équatoriale

Meinen et McPhaden (2000, 2001) ont observé, ad'ale données in situ, les
variations de volume d'eau chaude (WWV) dans laiorég8°N-8°S, 156°E-95°W du
Pacifique équatorial a I'échelle interannuelle @&N. Ils ont démontré que les transports de
masse a travers les frontieres de cette régiongientvexpliquer ces variations. Nous avons,
de notre c6té, mené I'étude de la Recharge-Déctarda bande équatoriale (5°N-5°S) du
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Pacifique a l'aide d’'observations in situ et satedl sur la période 1992-2006. Les données
altimétriques (SLA) nous ont permis d’estimer etstévre les variations in situ de WWV
dans la bande équatoriale. Nous avons démontréeguensports méridiens (géostrophiques
et dEkman) de masse, estimés a partir de donngedlites, rendent bien compte des
variations de volume d’eau chaude de la bande égalat Les données altimétriques nous
ont également permis d’étudier, pour la premieis &opartir d’observations, la contribution
des ondes équatoriales. La variabilité des tratsg@ostrophiques méridiens est associée a la
propagation des ondes équatoriales de Rossby pramoele barocline, premier mode
méridien, majoritairement forcées par les vents.dilkeurs, I'étude des variations de WWV
nous a permis de proposer une nouvelle classificadies évenements ENSO basée sur le
WWV. Cette classification en WWV montre en partieuldes événements plus fréquents et
dont les anomalies de SST se concentrent plusrdreagu’a I'est du bassin apres 1992. Cette
augmentation de fréquence des évenements poutmraitiée a l'intensification de l'activité
des ondes équatoriales de Rossby.

Pour confirmer et/ou affiner ces résultats, unel@tsur des périodes plus longues, par
exemple a l'aide de simulations longues, validées sotre période d’étude, serait
particulierement utile afin d’analyser un plus gtamombre d’événements ENSO. Elle nous
permettrait en particulier d’étudier: a) la cobtrion des ondes de Rossby de modes
baroclines supérieurs sur le mécanisme de Reclizgearge, b) les transports de masse
(méridiens et zonaux) et la contribution des ongtpsatoriales a I'ouest de 150°E (Ishida et
al., 2008), c) la dissymetrie Nord-Sud de la Reghkddécharge potentiellement liée aux
interactions ondes-courants (Chelton et al., 2@8)u a la dissymétrie du champ de vent
(Kug et al., 2003), et d) l'origine physique deffaiences entre ENSO basées sur le WWV,
notamment le réle potentiel des ondes de Rossby.

Couche barriére de sel

Plusieurs études ont observé, a l'aide de donnéssies de campagnes
océanographiques, la présence d'une couche badgesel a I'ouest du front de salinité qui
borde la warm pool a l'est. Elles ont également emisévidence plusieurs mécanismes de
formation mais n’ont jamais observé le rble desesn@quatoriales sur les variations
d’épaisseur de la couche barriere de sel.

En plus des données CTD et TSG, nous avons puib@néfe I'apport considérable
des données Argo pour mener |'étude de la strucheenohaline du Pacifique équatorial
ouest (5°N-5°S-120°E-120°W) sur la période 20007200ous avons confirmé que la warm
pool est marquée : a) en surface, par un fronatleit® a sa frontiere est, et b) en subsurface,
par la présence de couches barrieres de sel danségion qui s’étend sur 10 a 20° de
longitude a lI'ouest du front et se déplace avetdet en phase avec ENSO. Nous avons pu
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montrer que |'épaisseur des couches barrieres Heétag quasiment proportionnelle a
l'intensité du front de salinité en surface. Ceaulésd permettra d’estimer, a partir de données
de salinité de surface uniquement, la positiorirgehsité du front de salinité et des couches
barriéres de sel. L'arrivée des données de salil@tsurface du satellite SMOS, combinées a
des données in situ pourraient notamment s’avéseingntes pour I'étude des structures
thermohaline de la warm pool.

Nous avons également pu vérifier sur un grand nendler profils de température et
salinité, que les couches barrieres de sel démaissupérieure a 15-25 m sont
systématiqguement associées a la présence de fertggratures de surface (SST> 29°C).
Elles pourraient alors expliquer la présence dée$olSST qui semblent responsables du
maximum de convection atmosphérique organisée ldawsrm pool. Les couches barriéres
devraient donc étre présentes dans les modelesioues qui reproduisent les fortes SST.

Nous avons pu observer par ailleurs, que les ceubherieres de sel semblaient se
former ou s’épaissir dans des conditions de faibkrgs, fortes précipitations, d’advection
zonale de faibles salinités, de cisaillement vattades courants négatif et/ou encore, lors du
passage d'ondes équatoriales (Kelvin ou Rossby ipremode méridien, premier mode
barocline) de downwelling. Les mécanismes de faonatle couches barrieres de sel sont
donc complexes, multiples et leurs interactionsdrdiétude délicate. Pour réellement
discerner le ou les mécanismes en jeu lors derfadiion de couches barrieres de sel, une
étude numeérique réaliste, validée avec nos obsengats’avere nécessaire afin d’isoler le
poids relatif de chaque mécanisme.

L’étude menée sur la période 2000-2007, montrecdeshes barrieres de sel quasi-
permanentes, indépendamment de la période (chauéteide) du cycle ENSO. Des études
passées ont montré que l'absence de couches barggEuvait amoindrir voire inhiber
'apparition d’un évenement El Nifio (Maes et aD02). La quasi-permanence des couches
barriéres de sel dans la warm pool suscite dontyjges interrogations quant a sa relation
effective avec les évenements El Nifio. Une étudeusuplus grand nombre d’événements
chauds et froids pourrait donc apporter des élésn@atréponse a cette question importante
concernant I'occurrence des évenements El Nifio.

Dans le cas ou I'on observerait une relation eletsecouches barrieres de sel (BL) et
ENSO, il conviendrait de regarder le réle potentdek couches barrieres de sel dans la
Recharge-Décharge de la bande équatoriale et & telenconsidérer ces structures dans les
théories pour ENSO. Maes et al. (2005) ont mempértér de données reconstituées de salinité
et d’'un modéle couplé, une étude sur le role destes barrieres de sel dans la Recharge du
Pacifique équatorial qui précede I'occurrence deméments El Nifio. lls observent, sur la
période 1993-2002, une coincidence forte entredeshes barrieres épaisses et la recharge
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durant une période de 1 an avant l'arrivée d’'unnémgent chaud. Il serait intéressant de
reprendre ce type d’étude avec les données Argoumrse période plus longue que celle
analysée ici (2000-2007).

Par ailleurs, les couches barrieres de sel présecdenme la Recharge-Décharge une
asymetrie méridienne par rapport a I'équateur2lésant plus forts au Sud qu’au Nord. Cette
coincidence suscite des interrogations : Est-ce apge asymétries sont liées entre elles
notamment car les couches barriéres de sel infergia Recharge-Décharge? Sont-elles liées
aux ondes équatoriales ? Cette étape supplémeptaireettrait de renforcer le lien, si lien il
y a, entre ENSO et les couches barrieres de sel.
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Annexe 1 :Méthodes et outils de traitement des données

a. Méthodes Statistiques

Soit X une variable aléatoire donnée dont on displesn observations. Nous rappelons
ici quelques notions de statistiques.

- Lamoyennede cette variable aléatoire se calcule comme suit

- Lavariance se calcule comme suit :
l n
Var(X) ==>(x = X)>
n=T

- L’ écart-type estiméest calculé comme suit :

S=1/LV8.I‘(X)
n+1

- Lacorrélation entre 2 variables aléatoires X et Y se calculernersuit :

n

1 ;(Xi _i)(yi - y)
cor(X,Y) ==
n \Jvar(X),/var(y)

Au cours de cette thése, nous avons égalemergéuti@corrélations avec retard La
corrélation entre X et Y avec un retard de 2 pademeps de Y par rapport a X est la
corrélation entre les; %t les y., aved allant de 1 a n-2, ou encore entre leset les ypour i
allant de 2 a n.

La valeur de la corrélation n’est pas toujours iicgtive, il faut un nombre de données
indépendantes suffisant pour que la corrélatiommisens. Pour l'interprétation des résultats,
nous appliquons systématiquement un test de sigtiifité de la corrélation.
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- Test de significativité des corrélations

Pour tester la significativité de la corrélationm@&y et Thomson, 1998) entre les
variables X et Y par exemple, il faut connaitrentenbre de données indépendantes dont on
dispose. Dans une série de données de X, le namebvaleurs indépendantes est donné par

n . : : .
Nys g = — OU N est le nombre d’observations de la variableeXp est la longueur de
B P

décorrélation c’est-a-dire, la valeur pour laquéleitocorrélation (cor(xxi+p)=0) s’annule.
Le nombre de degres de liberté vaut hsmge2.

Une fois ce nombre N confli les tables ci-dessous, réalisées & partir deilad
Student a n-2 degrés de liberté, permettent de aivanla significativité (en %) de la
corrélation.

Moins on a de données indépendantes, plus il fapaieda corrélation soit élevée pour
gu’elle soit significative. A titre d’exemple, av&0 observations indépendantes soit 8 degrés
de liberté, il faut une corrélation supérieure galé a 0.632 pour qu’elle soit significative a
95%.

N 0,05 0,01 0,001
1 099692 0999877  0,9999988
2 095000 0990000  0,99900
3 0,8783 095873 099116
4 0,8114 091720 0,97406
5 0,745 0,8745 0,95074
6 0,7067 0,8343 0,92493
7 0,6664 0,7977 0,8982
8 0,6319 0,7646 0,8721
9 0,6021 0,7348 0,8471
10 0,5760 0,7079 0,8233

11 0,5529 0,6835 0,8010
12 0,5324 0,6614 0,7800
13 0,5139 0,6411 0,7603
14 0,4973 0,6226 0,7420
15 0,4821 0,6055 0,7246
16 0,4683 0,5897 0,7084
17 0,4555 0,5751 0,6932
18 0,4438 0,5614 0,6787
19 0,4329 0,5487 0,6652
20 0,4227 0,5368 0,6524
25 0,3809 0,4869 0,5974
30 0,3494 0,4487 0,5541
35 0,3246 0,4182 0,5189
40 0,3044 0,3932 0,4896
as 0,2875 03721 0,4648
50 0,2732 0,3541 0,4433
60 0,2500 0,3248 0,4078
70 0,2319 03017 0,3799
80 02172 0,2830 0,3568
90 0,2050 0,2673 0,3375
100 0,1946 0,2540 0,3211

Tableau 6: Tableau de significativité (1a) des corrélations en fonction du nombre de degréte liberté
(k=nombre d'observations indépendantes-2, noté N da le texte). D'aprés Emery et Thomson, 1998.

1911 convient de déterminer ce nombre pour chaquiabke X et Y et de prendre le plus défavorablevos, le
plus petit des 2.
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b. Le filtrage de Hanning

Le filtrage des données consiste a «éliminer »igiuak toute I'énergie contenue dans
une gamme de fréquence spatiale et/ou temporélkexidte plusieurs types de filtre : les
passes haut (on élimine les basses fréquenceshakses bande (on élimine entre deux
fréquences), ou les passes bas (on élimine leehdequences). Dans cette these, nous
avons utilisé le filtrage de Hanning (Blackman etkey, 1958), couramment utilisé dans la
communauté des océanographes, pour filtrer deeh&diquences (relatives) dans le temps et
dans I'espace.

Sa fonction est définie par :

D, (1) :%[H cosTEj pour|r| <T,

m

D,(r)=0 pour|r| >T,,

En un point donné, la valeur est remplacée pamgemnne, pondérée par la fonction
précédente sur la période,. T

SiI'on se place dans le domaine temporel, pouur@mprendre ce qu’il se passe
lors d’un filtrage, la Figure 52 montre les fenétspectrales et temporelles du filtre de
Hanning. La fenétre spectrale montre des lobesnski@s aplatis qui ne laissent que trés peu
passer les fréquences (f) supérieures @ dllencore les périodes inférieures,a.T
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SPECTRAL WINDOW LAG WINDOW
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Figure 52: Fenétres spectrales et temporelles dutfe de Hanning.

c. Régression linéaire robuste

Pour obtenir une relation linéaire entre des caugdke données, on utilise couramment
la méthode de régression linéaire. Cette méthodsiste a trouver une équation de droite qui
représente la relation linéaire entre les couplette équation de droite est souvent obtenue
par la méthode des moindres carrés qui vise a rgairtiécart entre la droite de régression et
les données. La Figure 53 montre un exemple dessigin linéaire simple.

La régression linéaire simple peut s’avéerer pérdeelorsque I'échantillon présente des
données isolées (parfois dites aberrantes). Une améthode de régression linéaire dite
« méthode de régression linéaire robuste » (Ptess €992) a été mise au point pour ne pas
considérer les points qui se situent a plus deaBt®types de I'échantillon de données. La
Figure 53 montre I'efficacité de ce type de réegmsslans le cas ou I'échantillon contient des
données isolées.
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N

———robust straight-line fit

Figure 53 : Exemple de régression linéaire d’un éentillon de données en 2 dimensions, avec une métieo
simple telle que la méthode des moindres carrés awec la méthode robuste.

d. Interpolation par spline

L’interpolation par spline est un type d’interpadatt qui utilise une fonction spline. La

fonction spline est une fonction définie par papa des polynémes. Dans cette these nous

utilisons une fonction spline cubique définie pas gholyndmes de degré 3.

Soit {X;,Yi}ie<on> N+1 couples de points. On peut construire unetimmspline S avec n
polyndmes cubiques qui va permettre d’interpoldofection qui lie les couples {¥:}:

$00,X00%, %]
s = | S0 X0 %]

Sn—l(x)! X |:][Xn—l’ Xn]

_v\3 W3
ou S.(x):z“l(x )9)6;_4()(”1 X) +[yri]_+1—%Ziﬂj(x—xi)+(%—%‘ziJ(xm-x)

avech =x,, — % etz ladérivée seconde discrétisée au couplg Jx

L’interpolation par spline est souvent préféregradrpolation linéaire car elle évite le
probléme de Runge Kuta.

Pour effectuer cette interpolation nous avonssétile logiciel Matlab qui utilise la
méthode décrite dans de Boor (1978).
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e. Interpolation linéaire en 3D

L’interpolation linéaire en 3 dimensions a été effiée avec la fonction matlab
griddata3.

Cette fonction adapte une hypersurface aux donggmses afin de les « regriller » sur
des points réguliers. La méthode est basée suralegtilation de Delaunay (Barber et al.,
1996).
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Thermehaline Verlalbiliy ef the Eastern Edge of
e Westiern Pacific Warm Pecl,; as inferred from ARGO (floals.

Christelle Bosc', Christophe Maes® and Thierry Delcroix’
'LEGOS, Toulouse - LEGOS, Nouméa

The Western Pacific Warm Pool (WP) is one of the
major driving forces of the world climate and, in
particular, plays a key role in influencing features of El
Nino Southern Oscillation (ENSQO) events. The WP is
characterized by Sea Surface Temperature (SST)
warmer than 28-29°C and Sea Surface Salinity (SSS)
lower than 35 reflecting heavy precipitation (>3 m/year).
Previous works have identified two important quasi-
permanent climatic characteristics of the WP: a zonal
SSS front marking its eastern edge and the presence of
rather thick barrier layer. A review of these two notable
climatic features can be found in Picaut et al. (2001). A
schematic diagram showing the links between the
zonal SSS front, the BL and formation mechanisms is
also shown in Delcroix and Maes (20086).

To better understand the time-space variability of the
fine-scale thermohaline structure of this key region, ten
PROVOR floats (WMO 5900901 to 5900910) were
deployed along the equator between 161°E and 167°E
in May 2005 during the FRONTALIS 3 cruise onboard
the R/V Alis (Maes et al., 2006). The exact positions of
the float deployments were chosen at sea, during the
cruise, in order o sample both the western and eastern
parts of the zonal SSS front and the associated vertical
thermohaline structure. Following our requests, the
floats were configured by the Coriolis deployment
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Figure 1: Zonal (left) and meridional (right) displacements of
the ten PROVOR floats deployed in May 2005 along the
equator in the western Pacific warm pool.

division so that to sample the 0-1500 m water column
every 10 days, with a parking depth of 1000 m, and
with an “unusual” enhanced 5 m depth resolution in the
upper 250 m. As of today (September 2007) 9 out of
the10 floats are still active (the float WMO 5900902
landed on Kapingamarangi Island, near 0.5° N-155°E,
on February 2006).

The T and S profiles of the 10 floats, downloaded from
the Coriolis web site, were carefully quality controlled
via various tests involving visualisation of all profiles,
climatic limits, vertical stability in density, etc... About
98% of the profiles were validated by such analyses.
The space-time distribution of the floats is shown in
Figure 1. It indicates rather weak longitudinal and
latitudinal migrations over the 2-year period of May
2005 - May 2007, with the floats remaining within
about 150°E-180°E and 2°N-2°S, i.e., in the usual BL
formation region.
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Figure 2. Vertical profiles of (left panel) temperature, (middle
panel) salinity and (left panel) density obtained on May 5,
2005 at 0°-161°E. The open red circles denote the depth of
mixed layers defined with the criteria of Lukas and Lindstrom
(1991); the blue plus with the criteria of Levitus (1982), as
detailed in the main text.

There are several ways of defining the depth of the
mixed layer from T and S profiles. We chose two
gradient criteria to discriminate the top of the
thermocline (0.05°C/m) and the base of the density
mixed layer (0.01 kg/m*), as done by Lukas and
Lindstrom (1991) in the same region. We also tested to
define the top of the thermocline from a temperature
difference (the depth where T=SST-0.5°C), and the
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base of the density mixed layer from a density 80 7 '
difference (the depth where p=p+0.125 kg/m®), as 60 1 =
proposed by Levitus (1982). As an example, with the 40 -

above criteria, Figure 2 reveals the occurrence of a ag |

barrier layer thickness of about 50 m at the equator and o]

161°E on May 4, 2005, reflecting the presence of a
vertical salinity gradient within the temperature mixed
layer.

164°E 166°E 168°E 170°E  172°E

To further set the stage, Figure 3 shows the longitude-
depth distribution of salinity together with the corres-
ponding thickness of the BL, as derived from 10 floats
during the first half of June 2005 Noteworthy, we
observe a well-marked zonal SSS front near 169°E,
with a rather thick BL to the west (maximum at the front
position) and a vanishing BL to the east Similar
calculations were done for all 15-day periods starting in
May 2005. The ongoing analysis (not detailed herg)
reveals a surprisingly high frequency variability of the
BL which was not detected before. It also enables us to
precisely monitor the displacements of the zonal 5SS
front featuring the eastern edge of the WP. Most

-100
-120

-140 1

184°E 168°E  170°E

interestingly, it suggests a key role of zonal current 166°E 172°E
anomalies associated with equatorial Kelvin  and [ —— |
Rossby waves in modulating the BL formation and 84.0 84.4 34.8 35.2

thickness (Bosc et al, ms in preparation). These

results, presently being verified, would not have been
made possible without the fine-scale horizontal and
vertical resolution in both temperature and salinity of
the deployed ARGO floats.

Figure 3. (bottom panel} Longitude-depth section of salinity
derived from 17 PROVOR profifes present within 1.5°N-
1°5°5 in the first half of June 2005. The small arrows on the
y-axis denote the float positions. The heavy biack line

represents the 34.8 isohaline, and the dashed line the 29°C
isotherm. (fop panel) Zonal variations of the barrier layer
thickness, as estimated from the (in red) Lukas and
Lindstrom {1991) and (in blue) Levitus (1982) criteria.
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Introduction

The Western Pacific Warm Pool (WP) is the warm source of
the Earth’s heat engine. It is characterized by permanent Sea
Surface Temperature (SST) warmer than 28-29°C and Sea
Surface Salinity (SSS) lower than 35 reflecting heavy
precipitation (>3 m/year). Several past studies indicate that
‘weak’ oceanic and atmospheric changes in the WP are of
major climatic importance both at global scale and for El Nifio
Southern Oscillation (ENSO) dynamics (Palmer and
Mansfield, 1984; Picaut et al., 2001; Hoerling and Kumar,
2003). Of main interest in this regard is the existence of a
SSS front located at its eastern edge, associated with specific
salinity stratification in the isothermal upper layer.

The SSS front has important consequences on the physics
and related biogeochemical features of the equatorial Pacific
(see the reviews by Picaut et al., 2001, and Le Borgne et al.,
2002). still, the WP is characterized by the presence of
Barrier Layer (BL) located in between the bottom of the
density and temperature mixed layers (Lukas and Lindstrom,
1991). As evidenced in model simulation studies, BL acts: a)
to maintain warm SST in the WP by isolating the density
mixed layer from entrainment cooling at the bottom of the
mixed layer, and b) to favor the WP displacements by
confining the response to wind forcing in a shallower mixed
layer (Maes et al., 1998; Vialard and Delecluse, 1998ab;
Vialard et al., 2002).

There are rather few studies documenting the observed BL
variability in the equatorial Pacific, chiefly because it requires
long time series of concurrent temperature and salinity
profiles with adequate vertical resolution. Taking advantage
of Argo profiling floats (Roemmich and Owens, 2000), Bosc
et al. (2007) have already demonstrated the potential of using
such data to study the thermohaline variability in the WP. In
line with their analysis, this study takes benefit from Argo data
to analyze the conjoint relationships between the BL
variability and the zonal SSS front, and focuses on the
responsible mechanisms for BL formation during the period
2000-2007.

Data and data processing

Our study is based on a collection of temperature and salinity
data collected in the equatorial Pacific (120°E-120°W, 5°N-
5°S) during the period 2000-2007. Those data originate
mainly from Argo floats (12000 profiles, Figure 1)
complemented by CTD profiles, and surface-only
thermosalinograph (TSG) data. For Argo floats, only the so-
called ‘good data only’ were downloaded from the Coriolis
operational data centre, and we conducted additional tests to
filter out spurious data over the 0-200 m depth range. For
each Argo and CTD profile, the temperature and salinity
values were then interpolated every 5 m using a spline
function. Following de Boyer Montégut et al. (2004), the
Isothermal and Mixed Layer Depths (ILD and MLD,
respectively), and the resulting Barrier Layer Thickness (BLT)
were then computed from each vertically-interpolated profile.
Finally, values of SSS, SST, MLD, ILD, and BLT were
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interpolated onto a regular grid of 5° in longitude, 1° in
latitude and every 2 weeks, covering the 5°N-5°S, 120°E-
120°W region during the period 2000-2007. Details can be
found in Bosc (2008) and Bosc et al. (2008).

Surface structure variability

Figure 2 shows the longitude — time plot of 2°N-2°S averaged
zonal surface salinity gradient (8S/éx), together with the
longitudinal position of its maximum, and the Southemn
Oscillation Index (SOI). Values of &S/éx reveal the well-
marked contrast between the low-salinity waters of the
western equatorial Pacific and the relatively high-salinity
waters of the central equatorial Pacific. Statistical analyses
based on correlation coefficients and ratios of zonal
displacements indicate that it is the location of the 34.7
isohaline, as compared to other tested isohalines, which best
agrees with the location of maximum &S/éx denoting the SSS
front (R=0.87). Figure 2 further reveals that the eastern edge
of the WP was displaced eastward during El Nifio years
(2002, 2004, and 2006) and westward during La Nifia years
(2000-2001, 2007), out of phase with the SOI. Corroborating
earlier results, we demonstrated that these displacements of
the eastern edge of the WP were mainly induced by zonal
current anomalies (not shown here, see Bosc et al., 2008).

Sub-surface structure variability

Figure 3 shows the longitude — time plot of 2°N-2°S averaged
BLT, together with the area enclosed by SST warmer than
29.5°C and the position of the SSS front (as shown on Fig. 2).
Interestingly, it indicates that the BL thicker than 15 m are
only and permanently present (except for 2-3 months in 2001)
in a zonal band extending from about 10° longitude to the
east to 20° longitude to the west of the moving front position,
whereas the BL thicker than 25 m mostly appear to the west
of the front. A quantitative analysis shows that BLT within the
10 and 40 m range are almost linearly related to the strength
of the zonal SSS gradient (not shown here). The maximum
2S/ex which is well suited to characterize the eastern edge of
the warm pool, may be thus viewed as an additional source of
information about the expected thickness of the BL, a feature
which cannot be obtained in using any particular isohaline
(such as the 34.7 for instance). As a consequence, we can
expect that the combination of in situ and future satellite-
derived SSS measurements (e.g., Kerr et al., 2001) will be
quite useful, not only in locating the SSS front and derived BL
location, but also in providing estimates of BLT in the western
equatorial Pacific.

Figure 3 further reveals the outstanding time/space
coincidence between the warmest (>29.5°C) SST and the
thickest (>20 m) BL. Again, a quantitative analysis (not shown
here) shows that ‘hot’ spots in SST (>29°C) can so barely
occur without the presence of a thick (>20 m) BL, stressing
the likely relevant climatic impact of thick BL (more in Bosc et
al., 2008).
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Figure 1. Longitude-time distribution of
Argo floats (blue dots), CTD stations
(red dots) and TSG (green dots) within
5°N-5°8.
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Figure 2. Longitude-time distribution of
2°N-2°S averaged zonal SSS gradient,
&8/ (Units are 107 m”}. The heavy
black line represents the maximum
&S/cx. The dashed line denotes the
Southern Oscillation Index scaled in
reversed order on the upper horizontal

2006

2004

2002

2000

Figure 3. Longitude-time distribution of
2°N-2°S  averaged  barrier layer
thickness (Units are m). The dashed
black line represents the maximum
£S/éx. The thick black lines denote the
29.5°C isotherm. Note that barrier layer
thicknesses in excess of 15m only are

axis.

Barrier layer formation mechanisms

Previous studies have revealed that the mechanisms
responsible for changes in the BLT in the WP are rather
complex and probably interrelated (e.g., Lukas and
Lindstrom, 1991; Vialard and Delecluse, 1998ab). Local
processes such as the effects of winds, precipitations and
currents are detailed in Bosc et al. (2008) and, for this note,
we will only focus on the role of equatorial waves for BL
formation.

Previous studies have suggested that notable changes in
BLT could result from equatorial waves acting remotely on
the MLD and ILD (Shinoda and Lukas, 1995; Vialard and
Delecluse, 1998b; Delcroix and McPhaden, 2002; Cronin
and McPhaden, 2002). One possible explanation is that the
amplitude of the wvertical velocity associated with long
equatorial waves increases downward in the upper ocean
(Eriksen, 1982), meaning that the related vertical
displacements are larger at the ILD than at the MLD, a
feature that could favour a thickening of the BL (in case of
downward velocity). To look at this possible process,
Figure 4 shows the longitude-time plots of the 2°N-2°S
averaged contribution of the first baroclinic Kelvin waves
and first meridional mode (m=1) Rossby waves to the Sea
Level Anomalies (SLA), as derived by Bosc and Delcroix
(2008). Overplotted in Figure 4 are the anomalies of BLT
relative to the same 2000-2007 period. It is interesting to
note that there is clear tendency for downwelling (SLA>0)
Kelvin and Rossby waves to coincide with the positive
anomalous BLT. This happened, in particular, east of about
170°E during the 2" half of 2002, 2004 and 2006 for
downwelling Kelvin waves, and about every year for the
westward propagating downwelling Rossby waves. Hence,
the BL appears to be thicker-than-average in the presence
of downwelling Kelvin and Rossby waves, and thinner-
than-average for upwelling waves.

reported.
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Figure 4. Longitude-time distribution of 2°N-2°S
averaged sea level anomalies (cm) associated with
first baroclinic Kelvin (left panel) and first meridional
mode Rossby (right panel) waves. Positive values
denote downwelling equatorial waves. The black
contours on both panels show the 2°N-2°S averaged
barrier layer thickness anomalies (m). All anomalies
are relative to the 2000-2007 period.
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