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RESUME

L'étude des impacts du changement climatique aagelsoumise a plusieurs contraintes.
Premierement, si avant la révolution industrielle variabilité du climat est uniquement

conduite sur une large gamme d’échelle par desd@s naturels, cela n’est pas le cas afi XX
siécle. Deuxiemement, les effets de ce changementremt des variations significatives a
'échelle régionale. Ainsi, sur la base danalysgsectrales, ces travaux réexaminent
linstabilité spatio-temporelle des téléconneximrdre la variabilité climatique globale du

secteur Atlantique et les climats régionaux du NWvope et de I'Afrique de I'Ouest.

L'examen des longues séries climatiques de I'Angletet du Nord de la France révele des
tendances similaires pour les températures, magap@ariée pour les précipitations.
Différente phase de renforcement des échelles dabiléé multi- et inter-décennale ont été
détectée, ce qui suggere des « fluctuations » dtralalimatique global. Sur ces échelles, la
relation statistique entre les températures etdil@sion Multi-décennale Atlantiqgue (AMO)
est marquée par un changement de phase ad ¥iB¢tle. Les précipitations semblent
cohérentes avec l'indice AMO a I'échelle 30-60 ahsavec I'Oscillation Nord Atlantique
(NAO) aux échelles 50-80 et 16-23 ans. Toutefaigelation NAO/pluie présente une grande
instabilité en raison des fluctuations spatiales rdgimes NAO. Apres le Petit Age Glaciaire,
les deux poles semblent glisser vers le SW en l&verintemps. De plus, une fraction de la
variance du champ Nord-Atlantique de pression aeau de la mer (SLPs), capturée par
I'indice NAO, pourrait étre associée a d’autresmégs atmosphériques.

En Afrique de I'Ouest, I'étude des fluctuations fmrelles de la variabilité des précipitations
sahéliennes révéele une organisation zonale, pligyaérement exacerbée a I'échelle quasi-
décennale. Les téléconnexions avec les températerssirface (SSTs) de I'Atlantique, qui
s’organise differemment suivant I'échelle de valih présentent également des
modifications d’Est en Ouest. Au cours du %Siécle, les précipitations au Sahel semblent
rarement s’établir simultanément avec les SSTafitae Nord et Tropical Sud. Une relation
en phase avec les SSTs de I'Atlantique Nord s’affeaniqguement lors des périodes humides
(e.g. années 1950) aux échelles multi- ou quasi-décen@as téléconnexions sont orientées
selon un plan NW-SE, ce qui suggére des modulationsuniformes du balancement de la
ZCIT. Les téléconnexions avec les SSTs de I'Attaundi Tropical Sud sont associées a une
structure dipolaire opposant les régions guinéenrsahélienne. Cela s’accorde donc avec des
modulations de la position latitudinales de la ZCNéanmoins, celle-ci dépendrait de
I'échelle, de la période étudiée et de I'état d&TSdu Pacifique. Les anomalies quasi-
décennales impliquées dans ces contrastes zonaartvau cours du temps. Dans les années
1950/60, le flanc occidental de [I'Afrique de I'Otiemontre des variations du flux
d’'Harmattan, des mouvements ascendant sur la régahélienne et des mouvements
subsidents subtropicaux. Dans les années 19709, fldctuations du gradient inter-
hémisphérique de pression et température pourmidwire des variations du flux de
mousson, et plus généralement des décalages mbatda ZCIT.



ABSTRACT

Since the industrial revolution, an anthropogenicihg occurs over all time-scales of natural
variability. This change resulted in significantriaéions of climate on the regional scale.
Therefore, based on spectral analysis, this degsamt revisits the question of the spatio-
temporal non-stationnarity of teleconnections betwéhe global climatic variability in the
Atlantic and the regional climates of NW Europe &vest-Africa.

The study of long-term climatic records back to pine-industrial period reveals similar trends
in temperatures of England and Northern Francetragnto trends of rainfalls. Multi- and
interdecadal variabilities display several periofl€nhanced amplitude for both temperature
and rainfall that may be related to large-scalmate control. On these scales, the relationship
between the Atlantic Multidecadal Oscillation (AM@id temperatures is marked by phase
changes over the Tocentury. For rainfall, coherence with AMO is ohast for scales at
around 30-60-year, whereas coherence with the Ngtémtic Oscillation (NAO) is detected
on 50-80-year and interdecadal 16-23-year scaleaeMer, NAO/rainfall teleconnections are
highly unstable due to spatial fluctuations of NA&tterns. After the Little Ice Age, the NAO
pattern seems shifted south-westwards in winter sprthg. Moreover, the results of an
analysis of North Atlantic sea-level pressure (LBt these co-oscillation time scales
highlight not only NAO regimes, but also other pats explaining a non-negligible amount
of variance.

Over West-Africa, zonal contrasts are identifietbtlgh a study of time-evolutions of Sahel
rainfall variability. These patterns are more pnamced at quasi-decadal scale. The
teleconnections with Atlantic sea-surface tempeest(SSTs), which depend on time-scales,
also show east-west contrasts. During thé" 2@ntury, a synchronous Sahel rainfall
teleconnection with North Atlantic and Tropical SoWitlantic SSTs is rarely observed. In-
phase relationship with North Atlantic SSTs onlycws in wet periodse(g. 1950s) and
across multi- and quasidecadal scales. This tefmmiion display a NW-SE pattern
suggesting non-uniform modulations of meridionaptticements of the ZCIT. The Tropical
South Atlantic SSTs variability is often relatedadipole-type configuration between the in-
phase rainfall along Gulf of Guinea and the phageosition in the Sahel. Nevertheless, this
teleconnection depends on the time-period, the-tioade, and the mean state of Pacific SSTs.
The involved quasidecadal anomalies of such zomatrasts vary over time. In the 1950/60s,
the western flank of West-Africa displays fluctwais of Harmattan flux, rising motions over
sahelian region and of the subtropical sinking ori In the 1970/80s, variations of the
cross-equatorial Atlantic SST and pressure gradiantbe related to modulations of monsoon
fluxes, and more generally northward-southwardt stiithe ZCIT.



TABLE DES MATIERES

RESUME A
ABSTRACT B
INTRODUCTION 4

CHAPITRE I. Dynamique et variabilité du climat du secteur Atlantiqgue

1. La dynamique du climat

1.1. Définition et origine de la circulation générke..............ccooviiiiiie e, 8
1.2. Circulation atmosphérique générale..............ccoeeveiiiiiiiiiienecnienenn 2. 10
1.2.1. Circulation méridienne de Hadley.............ccoooiiiiii e v 10

1.2.2. Circulation zonale de Walker............coiiiiiiiiiiii e 12

1.3. Circulation océanique géneérale............ccccoveie i i iiii i e e 2013
2. La variabilité climatique 15
2.1. Qu'est-ce que la variabilité du CliMAt ?.....ceeeeeeeeeiiiiiiiiiie e eeeeeeeevieeees 15
2.2. Variabilité multi-décennale a interannuelle dusecteur Atlantique............. 18
2.2.1. Oscillation Multi-décennale Atlantique (AMQ)...........cccevvvnennnn. 18

2.2.2. Oscillation Nord-Atlantique (NAO).......ccoviiiiiii e e 20

2.2.3. Variabilité Atlantique Tropicale (TAV).......cccvvvviceeeiiiciiiennen .. 25

2.3. Téléconnexions externes au bassin Atlantique...............cccoveviiinn.n. 30
2.3.1. El Nifio Southern Oscillation (ENSO).........ccooviiiiieieieiiee, 30

2.3.2. Téléconnexions Pacifique-Atlantique..............covceeveiiiee v, 32

CHAPITRE Il. Données et méthodes : analyse de la viabilité climatique du NW

Europe et de 'Afrique de I'Ouest 35

1. Stratégie d’analyse 36
1.1. DeUX regioNS A'EIUOE. ... .ttt e e et e e e et e e e e et e aannenaas 36
1.2. Organisation deS traVaAUX..........oeet i e e i ee e e e e eae e ns 37

1.2.1. Thématique et orientation générale.................c.ovt s eev e 37
1.2.2. Méthodologie générale................ccoviiiiiiiii i .39

2. Base de données 41
2.1. Précipitations et temMPEratureS. ... ......ouvuiriuiiiiee e ee e eee e e eeens 41
2.1.1. DONNEES StatiONNAINES. ... veeiieiie et iene e e a4
2.1.2. Champs d'obServationsS. .. .........o.ovieiieiie e e 3.4
2.2. Données climatiques de large-échelle..............ccoo e, 45
2.2, 0. S P S . 45
2.2, 2. S ST Sttt e 46
2.2.3. Champs de réanalySes..........cooeviiiiiiiiiiieie i e e a0 48
3. Méthodologie 50
3.1. Analyses univariées des précipitations et terpatures...............cocve e, 50
3.1.1. Test ’hOMOQENEILE UES SEIES.....ovvi it e e o 50
3.1.2. Analyses des tendanCesS . .......covvuiiiiiiiii i e 52
3.1.3. AnalysSes SPeCIrales.......c.uiuiieie it e e e 53

3.1.4. Analyses par EOFES........c.cciiiiiiiiiiiiiiiiicie it e ieeee2 .. DB



TABLE DES MATIERES

3.2. Analyses corrélatoires et Spectrales...........cvoeviiiiii i e 58
3.2.1. ChampPs COMPOSITES. .. et iiie e e e e e e e e e e e vaaens 58
3.2.2. Cohérence et phase par ondelettes............coceveviiiiiicvienennnn. 59

CHAPITRE IlI. Climat régional du NW Europe et varia bilité globale du secteur

Atlantigue Nord 62
1. Contexte climatique 63
1.1. Généralité et cycle saisonnier... PP ¢ X<
1.2. Réponse aux modifications des SLPs Nord AtlaqUe ............................ 67
1.2.1. Notion de régimes de temMPS........ovviiiie e i e eans 67..
1.2.2. Réponse aux differents régimes..........ooovv et ii i e e 68
1.3.Réponse aux modifications des SSTS (AMO).......ccovviieiiiiiiiieiie e, 72
2. Evolution des températures et précipitations dINW Europe 73
2.1. Evaluation de I'hnomogénéité des stations pluMinétriques........................ 73
2.2. Tendance vs variabilite.............coiiiiiii s 7
2.2.1 Analyse de latendance..........ccoiviiiiiii i 77
2.2.2 Détection des échelles de variabilité................cocvmmevve e ennnn. 81
3. Relations avec les indices AMO et NAO 85
3.1. AMO/NAOQO VS tEMPEIAtUIe. .. ..ueeit ettt ee et et e e e e e ee e e e ee e enas 85
3.2. AMO/NAO VS PrécCipitationS. .. .....cuiriie st e e e e e e 88
3.2.1. AMO vs précipitations PP < 1 2
3.2.2. NAO vs précipitations... TR < 1 |
4. A propos des changements de phase entre NAO eéqnpltatlons 92
4.1. Dépendance ou indépendance du cycle annuel2.............ccccoeeiiiiiiiiccciinnnnee, 92
4.2. Détection des anomalies multi- et inter-déceate dans les SLPs Nord-
F N 1 = T (o [0 1 PSPPSRI 95
5. Synthese des résultats principaux 100
CHAPITRE IV. Variabilité des précipitations au Sahed ouest-africain
et relations avec les SSTs Atlantique 103
1. Contexte climatique 104
1.1. La Mousson Ouest-Africaing (MOA)......c.o it i e e e eeeaaas 104
1.1.1. Les composantes de la Mousson Ouest-Afgcain..................... 104
1.1.2. Les précipitations en Afrique de 'Ouest.......ccccvvviiiiii e, 106
1.2. Influence des conditions de surface.............coiiiiiiiiiiiic 109
1.2.1. Description thEONQUE........cvuiire e e e e e e eae e 09
1.2.2. Réle des SSTs : une interaction d’échelles............................ 110
2. Tendance et variabilité des précipitations au el ouest-africain 113
2.1. Des disparités zonales dans les tendancCes........ccuceeveiiieviieiine e eenn, 113
2.2. Détection des échelles de variabilité..............cccoviiieei i, 115
2.3. Complément sur la variabilité des précipitatios..............ccocveeviiiinnennn 119
3. Relations avec les SSTs Atlantique 121
3.1. Identification multi-échelle des régions Cl€S.........ccccov i, 121
3.2. Instabilité temps/fréquence des secteurs nost sud..............................123
3.2.1. Relations avec I'Atlantique Nord (AMO/NATL).......coooviiieiennes 123
3.2.2 Relations avec 'Atlantique Tropical Sud (T)SA.........................126
3.2.3. Résumé des téléconnexions avec les SSTwtidtla...................... 130



TABLE DES MATIERES

4. Les contrastes zonaux a I'échelle quasi-décenaalans la MOA 132
4.1. Contrastes zonaux dans les précipitations...........coceeviieiieciiieieeenn, 132
4.2. Contrastes zonaux dans les flux d’humidité........................ce e el 0. 133
4.3. Contrastes zonaux dans la circulation méridiame.....................co.coeeeenne. 136
4.4, Contrastes zonaux dans la circulation zonale...............ccocveii i, 139
4.5. Téléconnexions avec les SSTs mondiales.............ccoeeeeiiiiiiiiiiie e, 141
4.6. Complément sur les anomalies quasi-décennales...............ccceeveivennnnns 145
5. Synthése des résultats principaux 147
6. Proposition d’apports techniques pour I'analyseales sorties de modéles 150
CONCLUSION 155
BIBLIOGRAPHIE 163
LISTE DES FIGURES 184
190

LISTE DES TABLEAUX

ANNEXE 1. Fritier N., Massei N., Laignel B., DurandA., Dieppois B., Deloffre J(2012)
“Links between NAO fluctuations and inter-annual vability of winter-months
precipitation in the Seine River watershed (nortrestern France)”. Comptes Rendus

Géoscience, 344, 396-405.

ANNEXE 2. Liste des publications et communications

Xl






INTRODUCTION

Changement climatique et variabilité « dite » naalie du climat...

Depuis les deux derniers rapports de I'lPCC (IPQQAQ1 ; 2007), il est démontré que le
climat, tel que nos aieux I'ont connu, change. Rangement est évident pour la température
globale de surface dont 'augmentation depuis utidu XX siécle devrait se poursuivre au
XXI°¢ siécle (IPCC, 2001 ; 2007 ; Fig. 1). L'une desngpipales causes connues serait
'augmentation des gaz a effets de serre dansd'spimere €.9. Hegerlet al, 2001 ; Gillettet

al., 2002a ; Zwiers & Zhang, 2003 ; Stone & Allen, 2Q0BCC, 2001 ; 2007Fig. 1).

2_
Global temperaturs + £02 Figure 1.1. Evolution future de la

température  globale, de Ia
concentration en CO2 dans
I'atmosphére et des précipitations.

En haut: Evolution moyenne an-
nuelle des simulations CMIP5/AR5
de la température globale (bleu:
froid ; rouge: chaud) et de la
concentration en CO2 (tiret rouge)
centrée réduite sur la période 1850-
2100. En bas: Différence moyenne
annuelle des simulations CMIP5
IARS de précipitations (en kg.m9s
entre la période 1901-1999 et 2000 -
2100. Nous représentons la moyenne
de I'ensemble des modeles pour le
scénario RCP 4.5 (modéré).

= dif. (kg.m%s
4.2 08 -0 3 05 08 12

Une grande partie des travaux scientifiques visantiellement a identifier les effets du
changement climatique sur les activités humainekestcosystemes. Comme lillustre la
différence entre la moyenne des précipitations Xt celle du XX siécle (Fig. 1), ces
effets présentent des variations significative®eéhklle régionale (Christensen al, 2007).
Par exemple, sur le continent européen, la moyeeseprojections CMIP5/AR5 de I'lPCC
(CMIP/AR : Coupled Models Intercomparison/Assesnieaport) présente une augmentation
des précipitations sur les latitudes nord tandisirgu diminution est attendue sur le secteur
meéditerranéen en réponse aux variations de ladgellécde la circulation zonale et des
transferts de vapeur d’eau (Raisaretnal, 2004 ; Fig. 1.1). D’autre part, au Sahel, une
augmentation (diminution) significative des prétapbns est observée sur les secteurs central
et oriental (occidental; Fig. 1.1). Ces deux tewmdd opposées ont pour cause,
respectivement, des modifications de la circulatienHadley sud et de la circulation zonale
de type Walker (Fontainet al, 2011a ; Moneriet al, 2012a, b). Il s’agit donc d’étudier des
fluctuations temporelles sur des espaces géograghigduits.
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Par ailleurs, il serait largement réducteur de mesu’ensemble de la variabilité du climat au
seul changement global. Nous savons que le clirmae \depuis des millénaires comme en
témoigne, dans les archives géologiques, l'alteraathes phases Glaciaires/Interglaciaires
(Ruddiman, 2001). De plus, ces variations mill&mse superposent a une pléiade d’échelles
de variabilité (Mitchell, 1976), et, notamment aws du XX siécle, d’oscillations internes,

« dites » naturelles, du systeme océan-atmosp@ereoscillations de large-échelle, tels que
I'Oscillation Nord-Atlantique (NAO) ou encore levénements ENSO (El Nifio Southern
Oscillation) peuvent modifier le climat a I'échefiégionale comme globale ; elles se trouvent
alors directement mélangées aux variations indyiggsle changement climatique d’origine
anthropique. Pour cela, dissocier I'impact desttlatons naturelles de celui induit, par
exemple, par une augmentation de la concentratogad a effet de serre dans I'atmosphere
est devenu un élément essentiel dans I'objectifmdleorer la compréhension des
changements futurs.

Actuellement, les modeles de climat doivent utilisie nombreuses simplifications et
souffrent de biais importants par rapport a I'olsagon, particulierement pour les flux
radiatifs, les précipitations et I'eau du sol (Gtenseret al, 2007). Prenons pour exemple la
mousson africaine dont la représentation dans le$elas couplés est partiellement erronée
(Cook & Vizy, 2006). En effet, elle représente semivune pénétration continentale trop
faible en été boréal et une variabilité interanleuplkeu réaliste en raison des difficultés a
simuler les téléconnexions observées avec les gtaaskins océaniques et leurs évolutions au
cours du temps. Ainsi, dans les simulations CMIFR3JAle lien avec le Pacifique équatorial
se produit non en début mais plutét en fin d’évéammENSO, tandis qu’'a I'échelle
décennale le lien avec I'Atlantique Nord est tr@dlement reproduit (Jolgt al, 2007 ; Joly,
2008 ). Bien que la téléconnexion décennale av@SERTs en Atlantigue Nord soit mieux
reproduite (Martin & Thorncroft, 2012), des lacunestent évidentes dans les derniéres
sorties de modeles CMIP5/ARS5 qui ne semblent captgu’'un tiers du total de variance
exprimé dans les observations (sim./obs : 15/45%).

Cette difficulté a réduire I'éventail d’incertituslepour chaque série de simulations est
clairement lié a la complexité du systeme climatigee. la multiplicité et la non-linéarité du
processus et des interactions qu'’il contieng(Ghil, 1987, 2003 ; Palmer, 1993 ; Moreh

al., 1998). Dans les projections du climat en Afrigigel’Ouest, les mécanismes associant la
variabilité des températures de surface de la ®88§), sur la période récente, ne sont pas
stationnaires (Caminade et Terray, 2010). De dg lis8 modéles produisent des scénarios
divergents en terme d’évolution des pluies sualade sahélienne.

Ainsi, ce présent travail a pour objectif de reeisi’instabilité des téléconnexions observées
sur la période historique entre la variabilité giebdu climat et leurs impacts régionaux sur
les températures et/ou les précipitations. Cescdéléexions pouvant varier au cours du
temps, dans l'espace et suivant une multitude @léeh de variabilité, cette examen est
réalisé aux travers d’'analyses dérivées du traitérde signal. Les secteurs NW Europe et
Afrique de I'Ouest présentant de forts contrastsgionaux dans le climat futur ont été

sélectionnés. L'examen des téléconnexions de kchele a été réalisé avec les oscillations

-5-
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naturelles du bassin Atlantique, qui est a premiaeela principale source de chaleur sensible
et de vapeur d’eau pour ces deux secteurs et dadnhpréhension apparait essentielle dans
I'objectif d’améliorer la prévision décennale et jgrojections climatiques de nos régions.

Ce mémoire est composeé de quatre chapitres :

* Le chapitre | est destiné a comprendre les rouages de la machmatique. Il s’agit,
dans un premier temps, d’établir un récapitula¢i$ gprocessus conduisant la dynamique du
climat, de son origine a la dynamique moyenne dteslations atmosphériques méridiennes
et zonales auxquelles s’ajoute la circulation pdude de I'océan. Puis ce chapitre introduira
la notion de variabilité du climate. sa forme et son origine, avant d’en montrer s&cgire

au sein de I'océan Atlantique.

» Le chapitre Il pose les fondements de nos travaux en détaillatiodd la stratégie
d’analyse via un exposé de l'orientation générale des thématigseivie de certaines
adaptations méthodologiques. Sont ensuite présertéeétail les « matériaux » de I'étude,
produits dérivés des données observées statiosnatrelynamiquesi.€. champ spatio-
temporel). Enfin, les «outils », pour la plupasrigés du traitement du signal et de
techniques statistiques, sont présentés sans ‘mtiprder sur les aspects mathématiques et
théoriques.

» Le chapitrelll est entierement consacré a I'étude des télécommexantre la variabilité
globale du secteur N-Atlantigue avec les précijpitet et températures du NW Europe.
Premierement, ce chapitre pose le contexte régiemadécrivant la climatologie moyenne
ainsi que sa variabilité au cours des cing derrmsa¥sles, avant de discuter de l'influence
moyenne des oscillations de large-échelle. Puisetzonde moitié de ce chapitre est une
occasion de discuter de linstationnarité des debelle variabilité a tres long-terme, en
particulier multi- et inter-décennale, du climagiegnal NW Européen et de leurs éventuelles
co-oscillations avec la variabilité globale. Enfagrtaines hypotheses sont formulées afin de
comprendre l'instationnarité temporelle et fréqiadie observée au travers des siécles.

» Le chapitre |V, quant a lui, revisitera le comportement non-gtataire de la variabilité
des précipitations au Sahel ouest-africain et desldéléconnexions avec les SSTs de
I'’Atlantique. Pour cela, nous proposons, en prerieer un bref récapitulatif des composantes
fonctionnelles de la mousson ouest-africaine etad@sicées récentes sur les téléconnexions
avec les conditions de surface océanique. Notremerast ensuite centré sur la structuration
de la variabilité des précipitations sahéliennesngde discuter de I'éventuelle implication
des SSTs Atlantique dans celle-ci. Enfin, ce chagssaie d’améliorer la compréhension des
mécanismes atmosphériques impliqués dans la staticiu quasi-décennale de la mousson
ouest-africaine et de ses téléconnexions avec3@s $ondiales au travers d’anomalies dans
les circulations méridienne et zonale. Une disamssles éventuelles applications de nos
analyses pour 'amélioration régionale des sod@modeles sera alors proposeée.

Pour cléturer ce manuscrit, la conclusion est ca@pad’'une synthése et des perspectives a
explorer dans la poursuite et/ou 'amélioratiorcds travaux.
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1. La dynamique du climat

1.1. Définition et origine de la circulation généla

La circulation générale de I'atmosphere décritdemble des mouvements et trajectoires des
masses d’air dans I'atmosphere. Tout mouvementosgppne source d’énergie, dans le cas
de notre planéte, I'énergie provient essentielldrderSoleil (342 W/m2/an), sous la forme de
rayonnement électromagnétique.

Shortwave solar radiation Longwave radiation and heat transfer
(SW) (LW-OLR)

30% reflected

and scattered 70% radiated

5% lost
to space

29% lost
as latent

4% reflected Greenhouse
effect

Back

radiation
Earth’s

surface 47% absorbed

Figure 1.1. Schéma représentant le bilan énergétgde I'atmospheére (d’aprés Ruddiman, 200Lgs fleches
représentent les flux d’énergie échangés au sordméatmosphére et a la surface terrestre. Le ray@ment
est représenté en pourcentage du rayonnement solair

La figure 1.1 représente le bilan énergétique maleiatmosphere. L’atmosphére, comme
tout corps, absorbe et émet des rayonnements aregnétiques. Environ 30% du
rayonnement solaire de courte longueur d’onde (S8NortWave) sont directement renvoyés
vers I'espace apres réflexion par les nuages éd/aurface. Par conséquent, seuls 70% des
342 W/mz, soit 240 W/mz2, sont effectivement impégudans le systeme climatique. En
assimilant la Terre & un corps noir, et en appbicade la loi de Stefan-Boltzmann, (%),

la température moyenne annuelle de la Terre deétait de -16°C. Or, en utilisant les
nombreux relevés répartis sur I'ensemble du glddbeéempérature moyenne est estimée a
15°C. Par conséquent, si on assimile la Terre @ogos noir a 15°C, I'application de la loi de
Stefan-Boltzmann permet d’estimer I'énergie émiae lp Terre & 390W/m2. De plus, cette
énergie est émise sous forme de rayonnement de grhrsgde longueur d’onde (LW :
LongWave),i.e. proche du rayonnement infraroug®ar conséquent, il existe une différence
de 150W/m?2 entre le flux d’énergie émis par laggB90 W/m?2) et le flux émis vers I'espace
(240 W/m2). Ces 150 W/mz absorbés par la Terrenleges, les aérosols, la vapeur d’eau,
les gaz présents en traces dans I'atmosphéere @&g.CH,...) constituent I'effet de serre —
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Le bilan radiatif de notre planéte peut donc étéfinl comme la différence entre le
rayonnement SW net entrant au sommet de I'atmospfér rayonnement entrant moins
rayonnement réfléchi) et le Rayonnement Sortant ran@® Longueur d'onde (OLR:
Outgoing Longwave Radiation).
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Figure. 1.2. Le déséquilibre énergétique moyen detérre (d’'aprés Gastineau, 2008ja) Flux radiatifs au

sommet de I'atmosphére en moyenne zonale, radsatemestres OLR et radiations solaires entrantég. )
Bilan radiatif au sommet de I'atmosphere en moyeaamaielle pour la période 1984-2000.

Les moyennes zonales de flux radiatifs au sommé&atieosphére apparaissent sur la figure
1.2a. Sur la base d'observations satellites duePinjernational de Climatologie Satellitaire
des Nuages (ICSSP), Gastineau (2008) constateaqgeahtité de rayonnement solaire SW
absorbé est régionalement inégale a la quantitéagennement LW émis (Fig.1.2a). En
moyenne annuelle, selon ces derniers travaux, pauwsons noter (Fig. 1.2a):

e un exces d’énergie radiative entre 35°S et 35°N ;
* un déficit en énergie radiative croissant verddésides polaires.

Le bilan radiatif reflete I'excés ou le déficit dérgie radiative recue par les enveloppes
fluides (océan, atmosphére). La figure 1.2b indigagépartition géographique en moyenne
annuelle. Ainsi, on remarque que les p6les maisi des déserts comme le Sahara et I'Arabie
sont déficitaires en énergie radiative (Fig.1.2b).



CHAPITRE I. Dynamique et variabilité du climat dacteur Atlantiqu

L’atmosphére et 'Océan, de par leurs mouvemenpts, Iesponsables du transport d’énergie
des zones excédentaires vers les zones déficit@ieeransport équilibre ainsi les sources et
les puits d’énergie radiative. Un transport d’émenmgoyen des tropiques vers les pbles doit
alors s’établir. Cette redistribution méridiennel@mergie s’effectue sous forme de chaleur
sensible et latente (évaporation; Fig. 1.1). Séleenberth & Caron (2001), 'Océan est a
I'origine de 22% et 11% de ce transport énergétiggpectivement dans I’'hémisphere nord et
I’'hémisphére sud. L'atmosphere réalise donc la ntgjdu transport énergétique compensant
les sources et les puits d’énergie radiative. Né&amsn comme le souligne Held (2001) puis
Czaja & Marshall (2005), sous les tropiques, laani des transports d’énergie est assurée
par 'Océan. Cette différence étant associee, sedsnderniers, a des changements dans la
circulation méridienne.

1.2. Circulation atmosphérique générale

L’atmosphére peut étre décrite & grands traitsdpax grandes circulations moyennes : l'une
méridienne et 'autre zonale.

1.2.1. Circulation méridienne de Hadley

La circulation méridienne est un des plus vieuxnaiméenes compris et décrits par les
climatologues. En 1686, Sir Edmund Halley (16562) f2ublia une premiére carte océanique
des vents mettant en évidence la structure de®fkt les phénoménes de mousson. Cette
vision supposait alors l'intégration de ces mouvetmi& un mouvement plus général : I'air
s’éléve pres de I'équateur, produisant une convegees vents en surface et une divergence
en altitude. Cependant, la « meilleure » théwastant en grande partie valable aujourd’hui,
fut donnée en 1735 par Sir George Hadley (1685 )17@pliquant la conservation du
moment cinétiquei.g. I'air entrainé vers la haute troposphere doit Breplacé en surface ce
qui nécessite une convergence des vents vers t@égquet en altitude une évacuation vers les
poles). Synthétiguement, cette circulation permétulibrer les régions sources (Inter-
Tropicales) et les régions puits (hautes latitude)n une circulation en rouleau.

La figure 1.3 illustre une représentation classiqiee la circulation méridienne, par
représentation de la fonction de courant mériteen moyenne annuelle, d’hiver (DJF) et
d’'été (JJA). Les structures dominantes sont leg dellules présentant une circulation dans le
sens indirect et direct situées au niveau desqumep (Webster, 2004 ; Fig. 1.3): les cellules
de Hadley.

Premierement, la cellule de Hadley de 'hémispltEhéver (i.e. hémisphere sud pour JJA et
I’'hémisphére nord pour DJF) est dominante en tedfimtensité et d’extension par rapport a
la cellule de 'hémisphere d’été (Fig. 1.3).

Deuxiemement, au sein des cellules de Hadley,detswle la basse troposphéere convergent
au niveau de la Zone de Convergence Inter-Tropi€A&T ; Fig. 1.3) ou I'air subit une
ascendance en réponse aux mouvements de convedssoEies a la formation des

-10 -
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précipitations. La branche ascendante de la ctionlale Hadley se situe en moyenne vers
10° dans I'hémisphere d’éteq. 10°S en DJF, et 10°N pour JJA ; Fig. 1.3).

Troisiemement, dans la haute troposphere, I'aierdje au niveau de la ZCIT et se dirige vers
les zones subtropicales (entre 20-40°N et 20-404§, 1.3) ou l'air ayant subi un
refroidissement radiatif subside lentement. Sur destinents, ces zones de subsidence
peuvent étre schématiquement décrites comme adtldses chaudes : arides, car lair
subsidant est trés sec ; trés chaudes, car I'asidant est comprimé et se réchauffe. C’est
ainsi que s’explique la grande ceinture des déskamns 'hémisphére nore.g. Sahara, Sud-
Ouest des Etats-Unis et Nord du Mexique) comme diagsisphere sude(g. Kalahari,
Australie, Atacama et hauts-plateaux andins).

a) ANNUELLE (

A Figure 1.3. Circulation méridienne

i moyenne et évolution saisonniére
par la fonction de courant
méridienne sur la période 1970-
2006 (adaptée de l'atlas ERA-40).
Représentations de la moyenne
annuelle (a), de la moyenne d’hiver
(b) et d’été (c). Une valeur positive
(rouge) ou négative (bleu) de la
fonction de courant décrit une
. Circulation dans le sens indirect ou
0 direct.

Pressure (hPa)
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P
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Aux moyennes latitudes apparaissent deux celludt® 80-60° de latitude (Fig. 1.3). Ces
cellules, de faible intensité par rapport aux delude Hadley (Fig. 1.3), sont appelées les
cellules de Ferrel. Puis vers 60°N ou 60°S, lesesyss de dépressions engendrés par les
instabilités baroclines marquent particulieremeltmosphére en créant beaucoup de
systéemes nuageux et de précipitations. Ainsi, @rastla trajectoire des minima de pression,
on obtient une bande de latitude appelée « ro@esiépressions »

-11 -
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Une simple observation de la fonction de couraninpéde distinguer des différences entre la
circulation tropicale et celle des moyennes a lsaldgtudes. Par contre, la nature de ces
différences peut étre appréhendée de maniere muglete au regard des transports
éenergétiques dans I'atmosphere (Gastineau, 2008) :

* le transport de la vapeur d'eay (chaleur latente) comme le transport de chaleur
(température), marquent les mouvements de la hHesgesphére et s’effectuent par la
circulation de Hadley des branches subsidentesia 8030°S vers la ZCIT ;

» le transport de I'énergie potentielle (géopoteld)elelle méme proportionnelle a la
hauteur de I'atmosphére, s’effectue de la ZCIT Vessubtropiques.

Ainsi, aux tropiques, les transports énergétiqued k& fait de la circulation de Hadley. A
l'inverse, aux moyennes latitudes les transportsvalgeur d’eau et de température par la
circulation moyenne (cellule de Ferrel) sont fashleoir presque nuls. lls sont réalisés par les
composantes transitoires et stationnaires causées lipstabilité barocline, dont les
dépressions et les anticyclones sont des manifestat La circulation générale de
'atmosphere des moyennes latitudes est donc foedtaiement differente de celle des
tropiques et reflete une modification du forcagasdke systeme océan-atmosphétfe $ect.
1.1).

1.2.2. Circulation zonale de Walker

Superposée aux cellules de Hadley orientées natdieme circulation zonale orientée Est-
Ouest possede également un rble déterminant slimat de la planete et particulierement
aux basses latitudes. Cette circulation est commané appelée circulation de Walker. Un
terme qui fut pour la premiere fois introduit en6®9par le professeur Jacob Bjerknes
reconnaissant I'importance cruciale des travauSuoeGilbert Walker é.g. Walker, 1910 ;
1923 ; 1936).

Plusieurs facteurs expliquent I'existence d’unecudation longitudinale au niveau des
tropiques :

e Ladiminution de la force de Coriolis des Pdlessu&rquateur;

* Les températures de surface de I'Océan (SSTs)eofurtes variations longitudinales dues
aux courants océaniques et aux vents de surface ;

» |l existe d’'importants contrastes de chauffagerttigue entre les continents et les océans.

Un schéma classique de cette circulation, propesé\ebster (1983), est représenté sur la
figure 1.4. Cette circulation est plus développeel®céan Pacifique, ou elle est évidente
toute I'année. Pour des conditions normales (Fij), les zones d’ascendance au niveau de
'Equateur sont plutdt localisées au niveau de €@te, de I'Afrique et de 'Amazonie. A
I'inverse, des zones de subsidence sont observesweau de I'Ouest de I'océan Indien, de
'océan Pacifique Est et de I'océan Atlantique (\&teb, 1983 ; Hastenratét al, 2002;
Hastenrath; 2007 ; Fig. 1.4).

-12 -



CHAPITRE I. Dynamique et variabilité du climat dacteur Atlantiqu

Nous noterons cependant que cette vision classigua circulation de Walker représente un
schéma n’existant sous cette forme qu’uniquemeelgges saisons, voire quelques mois par

an (Hastenrath, 2001).
Global Walker Circulation

o

Atlanti Indi ot © Pacifi

ntic i ndian . cific

Ocean ¥  Ocean r“N\ Ocean
L —4 b-"k/

Winter (DJF) Mean

EQ

30°S

l I | | I
90°W 0 90°E 180 90°W

Figure 1.4. Représentation schématique de la ciatidn de Walker (adapté de Webster 1983).

La circulation de Walker connait également desatians d’une année a l'autre en réponse
aux variations océaniques. Par exemple, Yahal. (2002) montrent que le moteur de la
circulation de Walker n’est pas le gradient Est-€u#e SSTs au premier ordre, mais le
refroidissement dans les zones subsidentes quprepbrtionnel a I'aire occupée par ces
mémes zones. Néanmoins, ces derniers travaux arngtte les gradients de SSTs changent
la structuration du profil vertical de la circulati zonale par libération de chaleur latente. Par
conséquent, une variabilité comme I'El Nifio-South®scillation (ENSO) modifie fortement
cette circulation (Sect. 1.2.3.2). En conditiond\#ho, les ascendances d’air se déplacent vers
le centre de l'océan Pacifique, modifiant les manests d'air au niveau du bassin
Amazonien et de I'Afrique, mais également sur lEmble du globed.g. Wyrtki, 1982 ; Lau

& Yang, 2003 ; Wang, 2002a, b; Weatal, 2007).

1.3. Circulation océanique générale

Comparé a l'atmosphere, I'Océan constitue une auyihs mince, de quatre kilomeétres
d’épaisseur en moyenne, mais beaucoup plus ddasmasse de I'Océan est trois cent fois
plus importante que celle de I'atmosphere. Cettasmamportante s’écoule a toutes les
échelles de temps et d’'espace, de quelques heures a quelques milliers d’annéeke et
guelques kilomeétres a quelques milliers de kilop®tAutrement dit, 'Océan possede une
« mémoire » a long-terme. Cela signifie que I'Ocgant donc stocker en abondance de la
chaleur, mais il la transporte lentement. A l'irser 'atmosphére des moyennes et hautes
latitudes posséde un comportement stochastiquieaetique,i.e. qu’en I'absence de for¢age
externe, 'atmosphére passerait quasi-aléatoiremiemnt régime a un autre en un délai trés
court. De ce fait, toute récurrence dans les régiragmosphériques laisse envisager
I'existence d’'un forcage plus lent, modifiant lartsition entre les régimes @, fine, en
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privilégiant ou défavorisant certains. De par soertie thermique, I'Océan est le principal
candidat pour ce forcage.

Cette distinction est bien slr un peu simplistasquien surface la circulation océanique a
comme moteur essentiel I'entrainement de l'eaul@drottement des vents. Les courants
océaniques de surface suivent les principales tdirec de la circulation atmosphérique
générale (Fig. 1.5). Il y a cependant lieu de tenimpte des obstacles que constituent les
continents, sans équivalents dans I'atmospheresi ajoe de la force de Coriolis. La
circulation océanique se résout alors en gyresyalgmtes aux anticyclones de la circulation
atmosphérique (Fig. 1.5).

60°
/.
A
N. Pacific - /' N. Pacific
o Gull St
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) /
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~— Equatorial N.Equatorial \
) ¢ North Equatorial } Counter ~fi / s - N.Equatorial
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South EQu / / Equak:ral / /
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60 ==
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>

Robinson Projection

Figure 1.5. Les courants marins de surfacev/w.physicalgeography.netlLes courants chauds (froids) sont
indiqués en rouge (bleu).

Cependant, a cette circulation de surface s’ajaute circulation générale profonde : la
circulation thermo-haline (THC), dont les premiétieSories furent développées par Stommel
(1958) puis Stommel & Arons (1960a, b). Comme samnlindique, la THC est
essentiellement contrdlée par les gradients dedeatyre et de salinité déterminant en grande
partie la densité de I'eau de mer. L'un des élémeasentiels de cette circulation profonde est
la plongée d’eaux tres denses (salinité trés élevdempérature tres basse) dans les hautes
latitudes de I'océan Atlantique, et une redistiitnutde ces eaux par le Courant Antarctique
Circumpolaire dans les océans Indien et Pacifiduesi, la THC permet un transport de
chaleur trans-équatorial avec des conséquenceasutiarement importantes dans le bassin
Atlantique. Par exemple, Vellinga & Wood (2002) ambdntré qu’un arrét de la THC induirait
un refroidissement atteignant 8°C au-dessus dédio@tlantique Nord et environ 2°C sur le
continent européen tandis qu’un réchauffement kénlisphére sud se produirait. Or, une
telle situation s’est probablement déja produitesda passéct. Sect. 1.1.2.1)...
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2. La variabilité climatique

2.1. Qu’'est ce que la variabilité du climat ?

Comme dans la section 1.1, le climat est souvemrid€éomme une représentation de
différents états moyens. Par conséquent, le cliesht généralement percu comme une
constante environnementale, alors qu’il est unealbr dynamique. Les situations moyennes
peuvent étre significativement différentes d’'unckdé d’une décennie, voire d’'une année a
'autre. Ainsi, la variabilité climatique, au sems plus large, désigne la caractéristique
inhérente du climat a présenter des changemerusuas du temps.

Selon cette définition, la variabilité climatiqueut prendre de nombreuses formes (Marcus &
Brazel, 1984 ; Fig. 2.1a-d) :

e une variation périodique telle que les cycles digrau encore la succession des saisons;
e un changement abrupt des conditions moyennes ;
e un changement graduel déterminant une tendance ;

 des changements d'année en année, pouvant étrelude ep plus intenses (ou
inversement), mais ne présentant aucun changemelat moyenne.

Dans la plupart des cas, ces changements ne sosi gdférents les uns des autres mais ils
se superposent. L'exemple d'un signal réel est éopar les cumuls de précipitations

annuelles de la station météorologique de Mainésgau SE Niger (Fig. 2.1e). On observe :

i) une baisse (renforcement) de la variabilité rem@uelle (décennale) entre les années
1970/80 ; ii) un changement abrupt de la moyennd38v et 1992; iii) une tendance a la

baisse entre 1950 et 1990.

A (a) Periodic Variation =3 -
Z\ Z N\ P (e) signal réel (précipitations au SE-Niger)
~— ~—

(b) Discontinuity or Jump changement de moyenne

(=3
37
441.6 / \
393.9

Quasi-periodic Variation

(C) Downward Trend

Stationnary or
Stable Reference Baseline

PARAMETERS VALUES

Increasing Variability

(d)

> 1950 1960 1970 1980 1990 2000
TIME

Figure 2.1. Les différentes formes de la variabdlitclimatique. A gauche : les formes de la variabilité
climatique et ses changements (adapté de Marc@saazel, 1984). A droite : application au signal réke la
pluie (mm.art) & Mainé-Soroa (SE Niger ; 13.2°N, 12°E).
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Cette derniere observation montre l'importance debelles de variabilité, de leurs

renforcements mais surtout de leurs superpositiBnsce sens, Mitchell (1976) définit la

variabilité comme le rang ou I'échelle des changesieDans ce cas, la variabilité fait

référence aux échelles de variabilité des changeminclimat causés par différentes forces
au cours du temps.

La figure 2.2 présente I'ensemble des échellesaimhilité du climat (adapté de Mitchell,
1976). La variabilité climatique débute dés la fation de la Terre il y a approximativement
4.5 milliards d’années, et présente une large gacheneariabilité de I'échelle horaire a une
échelle > 1Bannées (Fig. 2.2). Il est important d’admettrexdetncipes :

* un changement mineur dans le climat a des échad#léemps plus courtes est amplifié a
partir de changements plus importants a des éshidiéemps plus longues ;

» [|'étendue de la variabilité est moindre dans ldwe#ies de temps plus courtes.

Ainsi, bien que notre recherche porte sur les éehehulti-décennale a interannuelle (soit
entre 2 et 100 ans ; noir, Fig. 2.2) observées taascteur Atlantique, il convient, dans une
vision d’ensemble, d'introduire briévement les dgisede variabilité comprises entre®1dt
100 ans.

AAge de la Terre Forcage
~ solaire

~ Evolution de la Terre, de ’Atmosphére et de la Biosphére
annuel

\ Cycles Tectoniques : formation des chaines de montagnes

Cycles
\ Cycl_es Diurnes
solaires
Cycles orbitaux

m ‘ - N +
e \ (Milankovitch) (*) variabilité
8 \ Cycles de Changement ntra-saisonniére
g ! “Ocsenger |Global MO turbation
> \ esaraer (+)  ENSO o
\ AMO, NAO, PDO
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Figure 2.2. Les échelles de variabilité du climatleur importance exprimée en variance (adapté deaux
de Mitchell, 1976; http://www.ncndc.noaa.gov/paleo/ctl/aboutl.hfimlLes échelles de variabilité multi-
décennale a interannuelle associées aux fluctuationaturelles » du systeme climatique sont repitéss en
noires : AMO (Oscillation Multi-décennale Atlantigjuy; NAO (Oscillation Nord-Atlantique) ; PDO (Odaiiion
Décennale Pacifique) ; ENSO (EI Nifio Southern @aaidin) ; QBO (Oscillation Quasi-Biennale).

L’histoire de la Terre au cours des 500 derniedians d’années est beaucoup mieux connue
que lors des quatre milliards d’années précédeN@&snmoins, la tectonique des plaques est
évidement la premiére cause d’'une variabilité dst&sye climatique a une échelle trés large
(Ruddiman, 2001; Fig. 2.2), bien qu'a cette échalee temps la plupart des études
paléoclimatiques concernent seulement le recyatiagdioxyde de carbone de I'atmosphére
(Janseret al, 2007). Par exemple, il y a 100 millions d’anndastempérature de la Terre
était 20 a 40°C plus chaude dans les régions pelainais seulement de quelques degrés a
proximité de I'’équateur (Barron & Washington, 1985)
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A cela peuvent s’ajouter de nombreuses phaseséeGiaciaire/Interglaciaire répondant aux
variations des paramétres orbitaux soe échelle de 1910* ans, comme c’est le cas au Plio-
quaternaire (Ruddiman, 2001). Le dernier maximuatigire a été observé il y a 18000 ans
4c BP ; il fut marqué par des modifications impotésnde la couverture de glace (32% des
surfaces continentales) et une diminution du nivaE&ala mer (120m plus bas qu’aujourd’hui).

A I'échelle du millénaire (10 ans), ces cycles Glaciaire/Interglaciaire ont été peés par
des changements abrupts du climat: les cycles aesdaard-Oeschger (Fig. 2.2). Ces
changements sont causés par des transferts md&siisx douces des grands lacs nord-
americains vers I'Atlantique Nord et I'arrét du G8kream, comme il y a 8200 ans (Babéer
al., 1999). Par ailleurs, Schulz & Paul (2002) notente gdes proxy de température
atmosphérique et d’humidité du secteur AtlantiquerdN présentent trois échelles de
variabilité & 900, 3000 et 8500 ans. De plus, ausde I'Holocene, I'Atlantique Nord serait
eégalement soumis a des oscillations climatiquesigtantes et relativement régulieres a 2500,
1500 et 1000 ans (Bond & Lotti, 1995 ; Rahmstodf)2 ; Debrekt al, 2007).

Les échelles de variabilittmulti-décennale a interannuellesont associées a la variabilité
interne et naturelle de la circulation océaniqelg.température et salinité de surface, SST et
SSS) et de la circulation atmosphériqeey(pression au niveau de la mer, SLP ; Fig. 2.2).
Les premiers travaux de Mann & Park (1994, 199&9)%nt permis de détecter de
nombreuses échelles de variabilité des SSTs eBdes : séculaire ou multi-décennale (>50
ans), interdécennale (15-25 ans), quasi-décenrdle &ns), interannuelle (2-6 ans), quasi-
biennale (~2 ans).

Cependant, a ces oscillations internes s’ajoutestigblement I'influence du forcage externe
des cycles solaires a 11 et 22 ans (Haigh, 200dd, R002), bien que ce lien ait été rejeté en
de nombreuses occasions (Lindstretnal, 1996). En effet, une explication plausible d’'un
lien direct du signal solaire avec les propriétéaatiques locales pose une grande difficulté a
cause du faible niveau de variation des radiatgmiaires atteignant la surface. Il faut alors
envisager une amplification de ces effets dangd&me climatique au travers des processus
atmosphériques et océaniques, par exemple darerikEbiité des SSTs et SLPs. Ainsi, de
nombreuses études ont attiré I'attention sur lati@ entre I'Oscillation Nord-Atlantique
(NAO) et les variations induites par le signal selgdKodera & Kuroda, 2002, 2005 ; van
Loonet al, 2012).

Un autre intérét, et non le moins important, deglét sur la variabilité en cours lors des
derniers siecles est, qu'au moins depuis les anh@#3, les différents modes de variabilités
dits « naturels » sont mélangés avec les variatindsites par le changement climatique
(IPCC, 2001 ; 2007). Un changement qui, comme raen& en introduction, est en partie
attribuable a I'augmentation de la concentratioes gaz a effet de serre dans I'atmosphére
(IPCC, 2001 ; 2007). Pour ces raisons, de nombseéseles discutent de l'influence des
concentrations de gaz a effet de serre dans I'gth#me sur les variabilités telles que I'El
Niflo Southern Oscillatione(g. Timmermanret al., 1999 ; Collins, 2000) ou encore la NAO
(e.g. Ulbrich & Christoph, 1999 ; Gilletet al, 2002b, 2003 ; Osborn, 2004).L’objectif
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majeur est de séparer la contribution du for¢cage«danthropique » de celui dit « naturel »
dans les changements en cours et futurs —

2.2. Variabilité multi-décennale a interannuelle dsecteur Atlantique

La variabilité du bassin Atlantique peut étre rédamen trois modes de variabilité :
I'Oscillation Multi-décennale Atlantique (AMO), I'€xillation Nord Atlantique (NAO), et la
Variabilité Atlantique Tropicale (TAV).

2.2.1. Oscillation Multidécennale Atlantigue (AMO)

L’AMO décrit une variabilité des SSTssur I'ensemble de I'Atlantique Nord (Kerr, 2000 ;
Enfield et al, 2001 ; Knightet al., 2005, 2006). De ce fait, la variabilité de 'AMGte
évaluée par des indices moyennant les SSTs swsebalole de la région Atlantique Nord.
Pourtant, d’apres la corrélation annuelle entredite AMO et les SSTs mondiales (Fig.2.3a),
'AMO apparait, logiguement, corrélée positivementc les SSTs en Atlantique Nord et,
moins logiquement avec les SSTs en Atlantique -Ssadstructure spatiale se retrouve alors
fortement similaire au mode SST inter-hémisphér{gtieSect. 1.2.2.3).-Au cours du temps,
cette oscillation est donc marquée par des phdsasdes et froides de I'océan Atlantique
Nord qui peuvent étre décrites sur la base d’olagiens (obs.) et de reconstructions (r.). Sur
la période instrumentale, ces deux types d’'inda®s/ergent et présentent une phase chaude
entre 1930 et 1960 et des phases froides sur lesdpge 1905-1925 et 1970-1990
(Schelsinger & Ramankutty, 1994 ; Gray al, 2004 ; Fig. 2.3b). Sur la période pré-
instrumentale, l'indice reconstruit de Gray al. (2004) présente deux phases chaudes
(froides), 1580-1596 et 1656-1708 (1597-1632 eO1T7®49) (Fig. 2.3b).

Une variabilité multi-décennale a 50-80 ansmarquée par des fluctuations de +/- 0.4°C,
domine les fluctuations observées de l'indice AM&2Helsinger & Ramankutty, 1994 ; Fig.
2.3c). Cependant, sur la période instrumentaléud&® de la variabilité¢ de 'AMO reste
limitée. En effet, seulement deux cycles entiers mun étre enregistrés au cours de ces
quelques décennies (Fig. 2.3b). La robustesse deigoal a donc été confirmée par les
reconstructions paléoclimatiques présentant uneasige spectrale a 60-110 ans au cours des
quatre derniers siecles (Delworth & Mann, 2000ayGt al, 2004 ; Fig. 2.3c).

De nombreuses études basées sur les observatiotes efimulations impliquent une
eventuelle composante oscillatoire de l'intensigelal THC comme moteur principal de la
variabilité multi-décennale des SSTs en Atlantigherd (Timmermannet al, 1998 ;
Delworth & Mann, 2000 Sutton & Hodson, 2003 ; Kniglet al, 2005). De plus, ces résultats
sont en accord avec les travaux récents de Frar&k@@tid0) présentant un renforcement de
la variabilité 50-80 ans dans les hautes latitedesst dépendance a la profondeur. Par ailleurs,
ces études semblent cohérentes avec Venegas & M¥88R), Polyakovet al (2004)puis
Divine & Dick (2006) montrant des variations synmmes entre la concentration de glace
dans la Mer du Groenland, les SLPs des latituded ables températures de I'Atlantique
Nord a I'’échelle multi-décennale. Cela impliquewidrs probablement, comme le décrivent

-18 -



CHAPITRE I. Dynamique et variabilité du climat dacteur Atlantiqu

Eden & Jung (2001) au travers de la variabilité trdécennale de la NAO, un forcage de
I'atmosphere.
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Figure 2.3. Caractéristiques spatio-temporellessgectrales des indices AM@a) Corrélation entre l'indice
AMOobs. et le champ de SSTs (ERSST v3b ; Smith 80@8). Significativité du champ estimée a 0.1#6<
value <0.2%. (b) Fluctuation temporelle de I'indié@Oobs. et r. (z-score des indices en °c) etdjged2OESS a
50 ans (courbes noires; cf. Sect. 11.3.1.2). (pe@re de Fourier (en haut) et Transformée en Cettel
Continue (en bas ; cf. Sect. 11.3.1.3) des india®%0. La significativité des bandes spectrales esii&e au
seuil de 95% par 5000 simulations Monte-Carlo d'signal aléatoire de méme propriété autorégressive
(AR(1)/0bs.=0.64 ; AR(1)/r.=0.72).
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Une échelle de variabilité 20-30 ana également été détectée dans les différentsemdie
'AMO (Plaut et al, 1995 ; Vellinga & Wu, 2004 ; Rosst al, 2011), a laquelle s’ajoutent
certaines fluctuations interannuelles (Rastsal, 2011 ; Fig. 2.3c). De plus, I'application de
la Transformée en Ondelettes Continue (CVET. Sect. 11.3.1.3) montre que ces échelles de
variabilité présentent de fortes variations de ganse (Fig. 2.3c). Cependant, bien que des
fluctuations interannuelles apparaissent signifiest elles restent faiblement liées a la
variabilité et aux processus de 'AMO. Au contraile variabilité¢ 20-30 ans des SSTs en
Atlantique Nord pourrait étre conduite par une &tmon interne de la THC, permettant la
propagation d’anomalies de température vers 'O(estRaa & Dijkstra, 2002 ; Frankombe,
2010). De plus, la variabilité 50-80 ans pourraie &irectement modulée par la variabilité
20-30 ans (Frankombe, 2010).

L’AMO est apparue en relation avec des variationaltirdécennales du climasur
'ensemble du globe: la sécheresse au Sahel (Follatdal, 1986 ; Rowellet al, 1995 ;
Zhang & Delworth, 2006), les précipitations du Nesté Brésilien (Follandt al, 2001), le
climat d’été en Amérique du Nord et en Europe (&dfet al, 2001 ;McCabeet al, 2004 ;
Sutton & Hodson, 2005, Kniglet al, 2006), la couverture de glace dans la mer de@and
(Venegas & Mysak, 2000), I'activité cyclonique dAtlantique Nord (Goldenbergt al,
2001).

2.2.2. Oscillation Nord-Atlantique (NAO)

La NAO décritun phénomeneatmosphérique d’oscillation Nord-Sud entre deux masses
d’air dont les centres d’action sont localisés pdes I'lslande et au-dessus de la zone
atlantiqgue sub-tropicale, des Acores a la péninddéeque (Hurrell, 1995 ; Fig. 2.4). Comme
le décrit cet auteur, un creusement de la dépmesbislande associé a un gonflement de
I'anticyclone des Acores se rapportera a une ppasiive (NAO+). Au contraire, lorsque les
deux s’affaiblissent simultanément, nous parleamphase négative (NAO). Cette oscillation
est en général exacerbée durant les mois d’hivgr 2(4) en raison de I'activité maximale de
la dynamique atmosphérique en cette saison. Sufaliflque Nord, les régimes NAO
représentent ainsi environ le tiers de la varigbitiu champ de SLPs d’hiver (Cassial,
2004 ; Hurrell & Deser, 2009). Pourtant, parmi semble des régimes atmosphériques de la
Terre, seule la configuration du régime NAO esedige tout au long de I'année (Barnston &
Livezey, 1987 ; Fig. 2.4).

De nombreuses études ont permis de mettre en @adiEs relations entre régimes NAO et
caractéristiques météorologiques, telles que Iésiptations ou encore I'activité du rail de
dépressionse(g Rogers, 1997 ; Ulbrich et Christoph, 1999 ; Wibret al. 1999 ; Mareset

al., 2002 ; Keimet al.,2004), associéesdes contrastes climatiques régionauxen phase
positive, et inversement en phase négative, leoreafment du gradient méridien de pression
sur I’Atlantique Nord induit un renforcement desitgedominants d’Ouest en hiver au-dela de
45°N. Il correspond a un déplacement vers le Nard utes dépressionnaires et a une
augmentation de l'activité des tempétes assoctm®; a des conditions humides sur le NW
de I'Europe. Compte tenu du renforcement des haurtsssions au Sud, les régions du bassin
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méditerranéen sont relativement protégées des tempéconnaissent alors des hivers plutot
secs.

Figure 2.4. Evolution saisonniere
des SLPs de I'Atlantique Nord en
réponse aux variations de l'indice
NAO. Corrélation entre [indice
NAOobs. (Jones et al., 1997) et le
champ de SLPs (HadSLP2r ; Allan
& Ansell, 2006), respectivement,
pour la moyenne annuelle (a), la
moyenne d’hiver (DJF ; b) et d’été
(JJA ; c). Significativité du champ
estimée : a 0%<p-value <0.1%
pour la moyenne annuelle et
I'hiver ; pour I'été a 2%<p-value
<5%.
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L’évolution temporelle de la NAO est le plus souvétudiée suivant la différence de pression
au niveau de la mer (SLP) entre deux stations matEgques a proximité des deux centres
d’actions nommeés précédemmeaig(Hurrell, 1995 ; Jonest al.,1997 ; Hurrelet al, 2003).
Par exemple l'indice de Jonet al (1997), présenté ici, est calculé par la difféeenle
pression entre Gilbraltar et Stykkisholmur (Island€ependant, il n’est pas possible de
calculer lI'indice NAO a partir de données observéesnt 1821. Pour cela, les variations a
plus long-terme de la NAO ont été analysées sbas d’'informations dendrochronologiques
des régions Européenne, Nord-Africaine et Nord-Acaéme €.g. Cooket al, 1998, 2002 ;
Glueck & Stockton, 2001), ou encore de carottesigii@s du Groenlance(g. Barlow et al.,
1993; Appenzelleret al, 1998). L’approche multi-proxy reste néanmoinsniailleure
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méthode de reconstruction. Par exemple, Luterbaeheal. (1999 ; 2002), utilisent des
données observées depuis la période pré-instrulaerta combinaison avec une base
documentaire et proxy importante pour reconstrtimdice NAO jusqu’a 1659 AD. Schmutz
et al. (2000) comparent les différentes reconstructian$iddice NAO a l'indice observé de
Joneset al. (1997). Ces résultats montrent qu’au cours de éiaoge instrumentale les
fluctuations de l'indice NAOr de Luterbachet al. (1999) sont les plus cohérentes avec
'indice observé. Par ailleurs, leurs travaux mentr également que les différentes
reconstructions ne sont pas corrélées sur la Edidgd6-1815.

La figure 2.5a affiche les variations des indicesQwbs. et r. depuis 1659. Les fluctuations
récentes de la NAO ont été documentées par H{'@d5) et Hurrellet al. (2003). Ainsi, la
période des années 1940 jusqu’aux années 197Q smmejueée par une persistance des
régimes NAO-, tandis qu’une tendance au régime NASxAs précédent selon l'auteur, est
détectée depuis le milieu des années 1970 jusquanges 1990. Nous noterons toutefois
gu'une tendance au régime NAO+, équivalente a laoge 1970-1990, est également
observée sur la période 1900-1930 dans les traglatBlonosky & Yiou (2001). Par ailleurs,
les reconstructions climatiques ont permis d’ajodi nouvelles tendances dans les régimes
NAO. Deux périodes dominées par une tendance ameeiAO- ont pu étre détectées
(Luterbacheret al, 1999; Fig. 2.5a) : i) l'avant 1750, documenténate étant la fin du
minimum d’activité solaire de Maunder (Wanretr al, 1995) ; ii) la période 1850-1900
considéréee comme le début de I'ere industriell@nllest de méme pour les régimes NAO+
entre 1830 et 1870 (Fig. 2.5a) ou encore I'ensendeld’anomalie climatique médiévale
(MCA ; Trouetet al, 2009).

De nombreux travaux se sont focalisés sur le cotrapmnt spectral de I'indice NACe Q.
Hurrell & van Loon, 1997 ; Appenzellet al, 1998 ; Higuchiet al, 1999 ; Stephensast al,
2000 ; Wanneet al, 2001; Masseet al, 2007 ; Fig. 2.5b). Appenzellet al. (1998) furent
les premiers a pointer le caractere intermittentaddAO. Le résultat majeur de ces analyses
est I'absence d’échelle de variabilité dominantflestuations de la NAO. Cependant, cette
absence souligne également I'aspect non statiedas fluctuations de la NAO. Higuai

al. (1999) montrent, en accord avec Hurrell & van L¢b®97), que I'aspect non-stationnaire
de la NAO se traduit pardkistence de multiples échellede variabilité dont I'amplitude
n’est pas constante au cours du temps.

Comme mentionné ci-dessus, I'examen du spectreodedrf et de la CWTcf. Sect. 11.3.1.3)
illustre assez bien cette forte instabilité en #ehet en temps (Fig. 2.5b). Des travaux
précédents, menés sur l'indice NAO observé d’HuUrfED95) et utilisant le méme type
d’expertise que nouse(g. Masseiet al, 2007 ; Rossiet al, 2011), concluent que : i)
'ensemble de la variabilité est essentiellemenucstirée a partir de 1900 ; ii) un
renforcement de la variabilité interannuelle 4-&4j3ans intervient apres 1930 (1930-1950),
tandis qu’'une échelle 2-3 ans disparait entre 93®90; iii) un renforcement des échelles 5-
9 ans et 14-25 ans existe depuis 1960/70. Or, aoty/se, conduite sur la NAO observée de
Joneset al. (1997) et sur l'indice reconstruit de Luterbackel. (1999), montre que (Fig.
2.5¢): i) la variabilité de la NAO est structuré€me avant 1900 ; ii) en accord avec ces
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études, les périodes de renforcement de la vat@hiterannuelle sont trés inconstantes, mais
paraissant de plus en plus marquée depuis le déxtX® siécle; iii) I'échelle interannuelle
5-9 ans se renforce également entre 1850 et 1@20¢échelle inter-décennale 14-25 ans est
absente sur 'indice de Jonetsal. (1997) ce qui nous permet de s’interroger suobastesse.
D’autre part, les études de Masseial. (2007) et Rosset al. (2011), comme notre analyse,
montrent également I'existence d’échelles de vdii@B80-50 et 50-80 ans qui ne peuvent
étre évaluées dans I'observation (Fig. 2.5b). Néansy en accord avec Wanredral. (2001),
nous notons sur I'indice reconstruit (Fig. 2.50)un renforcement de la variabilité 30-50 ans
a la fin du XVIF, a la fin du XVIIF puis au XX siécle ; ii) une variabilit¢é 50-80 ans,
constante en moyenne annuelle depuis 1659, querderce en hiver et printemps depuis
1850 €f. Sect. 111.4.1).
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Figure 2.5. Caractéristiques temporelles et spelgsades indices NAQa) Fluctuation temporelle de I'indice
NAO obs. et r. (z-score des indices en hPa) eadisd OESS a 40 ans (courbes noires ; cf. Sectll2B
Application du Spectre de Fourier (b) et de la CWT cf. Sect. 11.3.1.3) aux deux indices obs eta.

significativité des bandes spectrales est évaluéseail de 95% par 5000 simulations Monte-Carlord&ignal
aléatoire de méme propriété autorégressive (ARBE)/0.06 ; AR(1)/r.=0.005).
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L’examen des caractéristiques spectrales jourmaligrontre que I'évolution temporelle de la
NAO est cohérente avec un processus stochastiqoe,fdndamentalement contrélée par une
dynamique d’échelle synoptiquee( <10jrs ; Feldstein, 2000). La variabilité a loregnhe
(interannuelle & multi-décennale) serait alorsiéot@nt produite par I'énergie de la variabilité
a court terme (Stephensen al, 2000). Sur cette base, Feldstein (2000), Thomes$ca.
(2002) puis Scaifeet al. (2005) concluent que la variabilité¢ de la NAO estierement
conduite par des processus internes a la dynamiquatmosphérique occultant toute
influence externeg(g. 'Océan, gaz a effet de serre). Pourtant, ces tasubpparaissent
beaucoup moins clairs si I'on considere uniquenepgriode post-1975 (Overland & Wang,
2005). Ainsi, certaines études montrent que laabdrié inter- a multi-décennale de la NAO
esten partie conduite par la variabilité océanique trgicale et extratropicale (e.g. Czaja

& Frankignoul, 2002 ; Hurrelkkt al, 2003, 2004 ; Cassat al, 2004 ; Kushniet al, 2006),
les surfaces continentalege.g. Gonget al, 2003 ; Bojariu & Gimeno, 2003), ou encdae
teneur en gaz a effet de serrée.g.UIlbrich & Christoph, 1999 ; Gilletet al, 2002b, 2003 ;
Osborn, 2004).
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Figure 2.6. Téléconnexions entre la NAO et les SSdes I'Atlantique Nord, et plus particulierement awe
'’AMO. (a) Corrélation annuelle entre I'indice NAOobsokigs et al., 1997) et le champ de SSTs (ERSST v3b ;
Smith et al., 2008). Significativité du champ eéénd 10 %<p-value <20%. (b) Spectre global de cehée
(droite) et phase (gauche) en ondelette (cf. 3E8t2.2) entre les indices obs. (gris) et r. ale la NAO et
'AMO.

La figure 2.6a illustre la corrélation annuelle rentindice NAOobs. et le champ de SSTs
mondial. Une structure zonale a trois étages, dbfapiques au bassin arctique, est alors
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détectée sur I'Atlantique Nord (Fig. 2.6a). Cassbal. (2004), montrent deux configurations
respectivement opposeées : i) I'anomalie négativexmée « Tripble »j.e. des anomalies
froides au Sud du Groenland et sur le bassin spibatbouest et des anomalies chaudes le
long du Gulf Stream (Fig. 2.6a) ; ii) 'anomalie gtilve hommeée « Fer a chevalix. des
anomalies froides au Sud-Est de Terre-Neuve cé&esupar des SSTs plus chaudes dans les
subtropiques et I'Est du bassin atlantique. La omingée spectralecf Sect. 11.3.2.2) des
échelles de variabilité observées et reconstrugese les indices NAO et AMO est
représentée sur la figure 2.6b. En accord avecétesles antérieurese.f. Czaja &
Frankignoul, 2002 ; Hurrekt al, 2003, 2004 ; Cassat al, 2004 ; Kushniret al, 2006),
I'interaction entre la NAO et les SSTs s’observe auéchelles 20-30 ans et 50-80 a(e
gauche sur la Fig. 2.6b). Néanmoins, le fait que aleomalies de SSTs existent de facon
concomitante avec les régimes NAO ne renseignefggaement sur la nature exacte de
I'interaction. Le spectre global de phase en ortisddllustre assez bien ce constat (a droite
sur Fig. 2.6b). Dans le cas le plus simple,lorsque les deux échelles de variabilité sont en
phase, autrement dit corrélées positivement, wardeaiositif (négatif) traduit une interaction
conduite par la NAO (AMO). Or, dans notre cas, éehelles inter- et multi-décennales
tendent vers une opposition de phase et présamtemtard tres important (Fig. 2.6b, droite).
Il est donc statistiquement presque impossible &erdhiner la nature de la relation. Il faut
dans ce cas avoir recours a la modélisation nunnrign ce sens, en utilisant le modéle de
circulation générale atmosphérique Arpege-Climatsuet al. (2004) montrent que les
régimes NAO+ (NAO-) sont favorisés lorsque I'Atleute Tropical Nord est froid (chaud).

2.2.3. Variabilité Atlantique Tropicale (TAV)

Entre les tropiques, la structure moyenne des IeTiAtlantique Tropical esinfluencée
par les circulations atmosphérigue et océaniqueMais, sous les tropiques, les SSTs
modifient aussi la circulation atmosphérique etparticulier la position de la ZCIT ; elles
peuvent alors étre considérées comme le parametregbtant le systeme couplé océan-
atmosphére. Par exemple, sous les tropiques un@lBSTthaude que la normale est associée
a une convection accrue et a une modification derlze des Alizés qui se manifestent par
une convergence locale accrue dans les bassesesodeh|'atmosphere. De ce fait, la
variabilité des SSTs de I'Atlantique Tropical andte important sur laariabilité climatique

des régions tropicales la mousson ouest africaine.§. Lamb, 1978 ; Follan@t al., 1986 ;
Vizy & Cook, 2002 ; Gianninet al, 2003), le Nordeste Brésilier.¢. Hastenrath & Heller,
1977 ; Hastenrath & Greischar, 1993 ; Nobre & Shauki996), ou encore le secteur
Caraibe/Amérique Centrale.§.Enfield & Alfaro, 1999 ; Gianningt al, 2000).

La variabilité des SSTs de I'Atlantique Tropical s®nifeste selon deux modes distincts
(Ruiz-Barrada®t al, 2000 ; Figs. 2.7, 2.8) :

* |le mode équatorial se caractérise par une modditatu régime de vents a I'Ouest du
bassin et des changements de SSTs dans le GdHeaidée ;
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* |e mode inter-hémisphérique se traduit par desatians de SSTs sur les parties nord et
sud du bassin Atlantique Tropical, de part et d@ade la ZCIT.

Le mode équatorial se manifeste par des épisodes chauds ou froids dathantique
Tropical Sud (région TSA). Pendant un épisode chandobserve une relaxation des alizés
dans la partie ouest du bassin équatorial. Confiorené & la théorie linéaire de propagation
des ondes longues équatoriales (Philander, 19/8)talle perturbation des vents zonaux peut
provoguer la propagation, le long de I'équateugndtrain d’'ondes océaniques de Kelvin
(vers I'Est) entre la surface et cent metres ddopdeur environ. Ces ondes, dites de
downwelling ont tendance a approfondir la thermocline, etcdanstopper les remontées
d’eaux froides le long des cbtes africaines. Déaite des anomalies de SSTs sont observées
dans le Golf de Guinée, et notamment dans la rédiorCold Tongue (entre 6°S-2°N et
20°W-5°E ; Fig. 2.7). Certaines années les anomalimudes se propagent plus au Sud et
provoquent des anomalies de température dans l@nsysd’upwelling du Benguela
(Florenchieet al, 2003 ; llliget al.,2004 ; Rouaulét al, 2007).

Mode eéquatorial
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Figure 2.7. Anomalies associées au mode équatogalcalculées a partir d'une analyse en composantes
principales aprés rotation de quatre variables (dt@s Ruiz-Barradas et al., 2000): contenu thermique
(contours 0,5.18J.m?), tensions de vent (dyn.ciy, SST (contours 0,1°C) , réchauffement diabatiqaes00
mb (0,1°K.jours"). Les anomalies positives (négatives) sont représsren vert (jaune).

Le contenu spectral des SSTs de I'Atlantique Tralpic été analysé pour la région du Cold
Tongue et une région plus large permettant d’estegi la variabilité des anomalies
s'étendant au systeme du Benguéle, la région TSA (entre 20°S-0° et 30°W-10°E ; Fig.
2.8a):

* les échelles de variabilité ainsi que leurs flutttres de puissance (variance) au cours du
temps sont quasi-identiques ;

» la variance enregistrée par l'indice TSA est plrsef que dans la région du Cold Tongue.

- 26 -



CHAPITRE I. Dynamique et variabilité du climat dacteur Atlantiqu

En accord avec les travaux antérieurs (Servainl 199ommenget & Latif, 2000 ; Ruiz
Barradaset al, 2000), la variabilit¢ du mode eéquatorial ekiminée par I'échelle
interannuelle (ou quasi-biennale, 2-4ans). Des modes de vat@apiiasi- a multi-décennales
(12-18ans, 19-36 ans et 52 ans) sont égalemenemisesur les indices de SSTs de
I'’Atlantique Tropical Sud (Fig. 2.8a). Par ailleutensemble de ces échelles de variabilité
présente des fluctuations de puissance au courerdps (Fig. 2.8a) : I'échelle 2-4 ans
présente, notamment, une forte diminution de po@sapres les années 1960 ; la variabilité
12-18 ans (19-36 ans) se renforce sur les périb8e8-1930 (avant 1910), 1950-1990 (aprés
1970) ; tandis que I'étude de la variabilité a B2 apporte peu d’indications sur cette fenétre
d’observation.

Nous pouvons suivre I'évolution temporelle du médeatorial a I'aide de I'indice TSA (Fig.
2.8b). Premierement, nous remarquons une tendaregajle a 'augmentation des épisodes
chauds depuis le début du XXiécle. Deuxiémement, cing périodes d’évenememisias
(froids) sont détectés a I'échelle décennale (Eigb): 1918-1929 (1929-1930), 1930-1943
(1943-1960), 1960-1966 (1966-1968), 1968-1975 (1BF&L), 1981-1990 (1990-1994).
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Figure 2.8. Evaluation des caractéristiques templigs et spectrales du mode équatorial dans les S&9 ta
région TSA et du Cold Tonguga) Comparaison spectrale de la variabilité deSS$8e I'Atlantique Tropical
(ERSST v3b; Smith et al., 2008), par TransforméEaleier (en haut) et par CWT (en bas ; cf. Selc8.13),
pour deux régions : le Cold Tongue (contour grisY 8A (courbe noir). La significativité des bandpsgctrales
est évaluée au seuil de 95% par 5000 simulationsitt4@arlo d'un signal aléatoire de méme propriété
autorégressive (Cold Tongue, AR(1)= 0.33; TSA, AR(45). (b) Fluctuation temporelle de I'indice TSA
score de l'indice en °c), tendance (noir) et liss@gl5ans apres suppression de la tendance (gris).
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De par son origine physique et son domaine de biitea le mode équatorial est tres
similaire a un phénomeéne observé dans le Pacifiegueatorial (Sect. 1.2.3.1): 'ENSO.
Cependant, comme ce fut le cas en 1984 (Deleelugle 1984), certains éveénements peuvent
avoir indirectement été induits par la variabilité Pacifique Tropicahssociée a 'ENSQ
d’ou leur appellation de Nifio-Atlantique (Men al, 1980 ; Hisard, 1980). Inversement, il
arrive que des anomalies chaudes survenant datlantiyue soient sans liaison apparente
avec 'TENSO, comme I'évenement de I'été 1996 (HéngldBigg, 2000).

Le mode inter-hémisphériquedécrit une structure spatiale dipolaire statioreaintre les
SSTs de I'Atlantique Tropical Nord et Sud.4. Weare, 1977 ; Mehta & Delworth, 1995 ;
Nobre & Shukla, 1996 ; Ruiz-Barradas$ al, 2000 ; Vimont & Kossin, 2007). Selon ces
auteurs, cette configuration apparait lorsque |iTZe déplace de maniére insistante au-dela
de sa position saisonniére habituelle. Lorsqued&lse déplace anormalement vers le Nord
(Sud), les SSTs augmentent au Nord (Sud), tandelepdiminuent au Sud (Nord).
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Figure 2.9. Anomalies associées au mode inter-hghérique et calculées par analyse en composantes
principales aprés rotation de quatre variables (dtés Ruiz-Barradas et al., 2000): contenu thermique
(contours 0,5.18J.m?), tensions de vent (dyn.ciy, SST (contours 0,1°C) , réchauffement diabatiqgaes00

mb (0,1°K.jours"). Les anomalies positives (négatives) sont représeren vert (jaune).

L’évolution temporelle du mode inter-hémisphériqpeait étre suivie par I'étude du gradient
inter-tropical de SSTs, c'est-a-dire la différemrdre la région Atlantique Tropicale Nord
(TNA : 5°-24°N ; 50°-15°W) et Sud (TSA) (Fig. 2.)0&@remiérement, depuis le début du
XX¢ siécle, on observe une tendance a l'augmentatiograidient thermique vers la région
TSA (Fig. 2.10a), autrement dit une tendance auladément Sud de la ZCIT.
Deuxiemement, apres suppression de la tendanckssage décennal permet de distinguer
des phases négatives (positives), dont la persistst plus ou moins importante (Fig. 2.10a),
soit depuis le XX siécle : 1908-1927 (1927-1933), 1933-1938 (193&2)9 1962-1965
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(1965-1969), 1969-1976 (1976-1982), 1982-1995 (1B®%/), 1997-2001 (2001-
aujourd’hui).

Cependant, le contenu spectral du mode inter-héraigpie montre des variations bien plus
complexes (Fig. 2.10b). Quatre échelles de vaiialsiont détectées sur la FFT et la CWT
(Fig. 2.10b): interannuelle (3-6 ans), quasi-déadn(B-15 ans), inter-décennale (19-32 ans)
et multi-décennale (52 ans). En accord avec ledeétantérieure(g. Mehta & Delworth,
1995 ; Nobre & Shukla, 1996 ; Ruiz-Barraddsl, 2000), la variabilité de ce mode dipolaire
serait dominée par I'échelle quasi-décennalg tandis que la variabilité interannuelle et
décennale (>10ans) pourrait étre respectivemertcig#ss a desonnexionsavec 'ENSO
et/ou I'Atlantique Nord (AMO et NAO) .

2
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Figure 2.10. Evaluation des caractéristiques templhes et spectrales du mode inter-hémisphériquetrawvers
de la différence des SSTs entre les régions TNA'8A. (a) Fluctuation temporelle de I'indice TNA-TSA (z-
score de l'indice en °c), tendance (noir) et lissagl5ans apres suppression de la tendance (gbjs)Contenu
spectral par Transformée de Fourier (a droite) et €WT (a gauche ; cf. Sect. 11.3.1.3). La sigmificité des
bandes spectrales est évaluée au seuil de 95%QR0 Simulations Monte-Carlo d'un signal aléatoire théme
propriété autorégressive (AR(1)=0.21).

Néanmoins, le mode inter-hémisphérique est actuelt¢ tres controversé et certains
s’interrogent méme sur son existence (Houghton &rfiey 1992 ; Mehta, 1998Rajagopalan
etal.,, 1998 ; Enfieldet al, 1999 ; Dommenget & Latif, 2000 ; Andreoli & Kaygn2004).
Par exemple, Houghton & Tourre (1992) ou encoret®€h998), ont montré que la rotation
varimax des structures spatiales issues de la dagition en composantes principales fait
apparaitrales modes de variabilité indépendants au Nord et adud. De plus, des études
approfondies du contenu spectral d’anomalies desS@finies respectivement dans la partie
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Nord et Sud de I'Atlantique Tropical.€. TNA et TSA), montrent qu’une structure dipolaire
ne s'établit que trés rarement (Rajagopadaral, 1998 ; Enfieldet al, 1999 ; Andreoli &
Kayano, 2004).

2.3. Téléconnexions externes au bassin Atlantique

L’ensemble des variations du climat s’inscrit dame variabilité globale. En effet, comme
nous l'avons vu dans la section 1.1.2-3, la cirtata atmosphérique (a court terme) et
océanique (a long-terme) s’établit sur un plan diéni et zonal permettant une redistribution
d’énergie a la fois entre les plles et entre lesans. Cette redistribution d’énergie, inter-
hémisphérique et/ou inter-océanique impliqgue demewions entre la variabilité des latitudes
moyennes et tropicalexf( Sect. 1.2.2.2), mais également entre les océandidqee et
Atlantique (Fig. 2.11). Ces connexions complexasvpat étre décrites schématiquement par
I'établissement de ponts atmosphériques et de Bimeaniques (Liu & Alexander, 2007 ;
Fig. 2.11).

Climatic Telecoqnections

ATMOSPHERE

Deep

Figure 2.11. Représentation schématique des méaaeis mis en jeu par les téléconnexions atmosphérgjue
et océaniques (adaptée de Liu & Alexander, 200ps circulations atmosphériques et océaniques, sont
respectivement représentées en noir et gris.

2.3.1. El Nifio Southern Oscillation (ENSO)

L’El Nifio-Southern Oscillation décritn phénoméne couplé du systeme océan-atmosphére
sujet aune forte variabilité interannuelle (2-7 ans ; Rasmussen, 1991 ; Torrence & Compo,
1998 ; Sodem, 2000 ; Toott al, 2005). Le terme El Nifio est communément emppmyé
désigner la partie océanique de l'oscillation : néchauffement des SSTs du Pacifique
Equatorial le long des c6tes du Pérou. La partieogphérique, plus connue sous le nom
d’Oscillation Australe, présente des variationpoession entre le Pacifique Ouest et Est.

Dans son ensemble, le phénomene ENSO peut étrét g@cr deux indices tous deux
anticorrélés (Fig. 2.12) : l'indice SOI et I'indid¢INO 3.4. L’indice SOI est calculé selon la
différence normalisée des SLPs entre Tahiti et DafNE Australie ; Konnen edl., 1998).
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Le calcul de lindice NINO 3.4 est établi selon umeyenne régionale de I'ensemble des
points de grille dans la région 5°S-5°N ; 170° -“AM¥Q(Kaplanet al, 1998).

En condition moyenne, il existe une vaste zone akséds pressions dans le Pacifique Sud-
Ouest, tandis que la partie Est du bassin estl8ofisence d’'une zone de hautes pressions,
induisant un déplacement des alizés d’Est en Q&&gt 2.12a). On observe alors un indice
SOl positif (Fig. 2.12b). Puisque 'Océan de suefaépond directement a la variabilité des
vents de basses couches (Sect. 1.1.3), au nivedeqimteur, les eaux chaudes de surface
sont entrainées d’Est en Ouest (Fig. 2.12a). Apei,un équilibre de conservation de masse
(cf. équilibre d’Ekman), des eaux profondes froidesamtent sur la céte sud-américaine pour
combler le déficit (Fig. 2.12a)c’est ce que I'on appelle le phénomene d’'upwglinOn
observe dans ce cas un indice NINO 3.4 négatif Ei2b).
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Figure 2.12. Caractéristiques spatio-temporellessdadices représentatifs de 'ENS{a) Corrélation entre
I'indice SOI (Kénnen et al., 1998) et le champ &8 $(en haut ; ERSST v3b, Smith et al., 2008)R{&l bas ;
HadSLP2r, Allan & Ansell, 2006). Significativitél ¢hamp estimée a 0 %<p-value <0.1%. (b) Fluctuatio
temporelle des indice SOI et NINO 3.4 (Kaplan et198) et tendance (noir).

La phase « El Nifio » de cette variabilité se tragar un renversement ou un affaiblissement
du gradient de pression, et donc également dessalizindice SOI présente alors des valeurs
anormalement négatives (Fig. 2.12b). Cet affaibtissnt induit un déplacement des eaux
chaudes du Pacifique Ouest vers les cotes du Psoitudes valeurs positives de I'indice
NINO 3.4 (Fig.2.12b).

Battisti (1988) ajoute également une phase anomaié chaude de 'ENSO, pouvant étre
vue comme le mécanisme stoppant: «La Nifia ».eCplitase est caractérisée par un
renforcement (supérieur a la normal) du gradienpission, et un déplacement des eaux
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chaudes vers I'Ouest. Lors de cette phase, onabser indice SOl excessivement positif et
un indice NINO 3.4 négatif (Fig. 2.12b).

La nature de 'ENSO a considérablement varié aduitemps. Depuis la fin du XP&iecle,
les événements ENSO sont apparus plus intensedder5 premiéres années du®$kcle

et apres 1950 (Fig. 2.12b). De plus, depuis leemities années 197@riode de référence du
changement climatique (IPCC, 2001; 2007)FENSO présente une tendance a
'augmentation des SSTs sur le Pacifique Centr@lrantal, et a des évenements « El Nifio »
plus longs (Trenberth & Stepaniak, 2001 ; Fig. 2.Eh appliquant la CWT, Rossi al.
(2011) montrent un affaiblissement (renforcememt)alvariabilité interannuelle (décennale)
apres le milieu des années 1970.

Cependant, d'ou peut provenir cette variabilit¢ drelle décennale ?La variabilité
décennale a inter-décennale est tres importante amacifique Nord ou, au travers de
I'Oscillation Pacifique Décennale (PDO), des fludians du systeme de basses pressions
hivernales co-varient avec les SSTs (Hare, 199@ntvaet al, 1997). Par ailleurs, de
nombreux auteurse(g. Trenberth & Hurrell, 1994 ; Follanet al, 2002 ; Deseet al, 2004 ;
Meehl & Hu, 2006), montrent I'existence de liensrerces variations et des modifications de
circulations atmosphériques et océaniques surdimabte du bassin Pacifique au travers de
I'Oscillation Inter-décennale Pacifique (IPO). AinEIPO/PDO a été décrite comme une
basse fréquence résiduelle de la variabilité ENS&wmanet al, 2003), ou encore comme
une structuration a long-terme de la variabilitélofPacifique sur 'ENSO (Knutson &
Manabe, 1998 ; Evaret al, 2001).

2.3.2. Téléconnexions Pacifique-Atlantique

Les téléconnexions entre 'ENSO et le bassin Aitaet s’effectuent suivant des
modifications de la circulation de Walker (Secl.2.2). Un événement El Nifio produit un
décalage vers I'Ouest de la zone de convectiortdel@ment centrée sur ’Amazonie, et une
convergence des vents d’Est et d’Ouest sur le menti(\Wyrtki, 1982 ; Lau & Yang, 2003 ;
Wang, 2002a, b; Wenet al, 2007). Sur I'Atlantique, les alizés sont renfes@ar cette zone
de convergence et activent ainsi la cellule atméggbe du bassin Atlantique. Les zones
d’ascendance de la cellule de Hadley sur la réghmérique-Atlantique, situées
principalement sur le Brésil, sont déplacées wiSud (Lau & Yang, 2003 ; Wang, 2002a, b;
Wenget al, 2007).

Durant un évenement El Nifio, la convection atmosghé s’intensifie dans le centre et I'Est
du Pacifigue Equatorial, ce qui a pour effet ddnaédfer la troposphere (St al, 2005). Ces
anomalies positives de température dans la trogose répandent rapidement dans toute la
ceinture équatoriale via les ondes équatorialesagfa & Wallace, 1994 ; Chiang & Sobel,
2002). En décembre et janvier, durant la phasenmmales événements El Nifio, la pression de
surface diminue dans I'Atlantique Tropical Nordgi@n TNA), tandis qu’elle augmente en
Atlantique Equatorial (Gianninet al, 2000 ; Mestas-Nufies & Enfield, 2001 ; Alexané&er
Scott, 2002). Le gradient de pression résultanhddieu a un déplacement vers le Nord de la
ZCIT.
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Pourtant, aucun consensus n’'est établi concerriafiuénce de I'ENSO sur les SSTs en
Atlantique Tropical Sud (TSA), et notamment le rd@panget al, 2006) et le sens de la
relation (Enfield & Mayer, 1997 ; Latif & Grotzne000). Wang (2006) rejette méme cette
relation puisqu’étant, selon ses études observaites, conduite par le gradient SST
Atlantique-Pacifique. Cependant, le forcage destsvate surface d’Ouest, relatif aux
anomalies ENSO (Toniazzo, 2009), reste cohérent amechangement des SSTs dans la
région TSA.

Au contraire, I'influence de 'ENSO sur les SSTslderégion TNA regroupe un plus fort
consensuse(g. Enfield & Mayer, 1997 ; Kleiret al, 1999 ; Hastenrath, 2000 ; Cza&aal,
2002 ; Wang, 2002b). Ainsies trois-quarts des événements ENSO (positifs @gatifs)
seraient associés a des anomalies de SSTs datsda TNA par dispersion d’anomalies de
flux latent associees a des anomalies de ventsesi(Gzajaet al, 2002).

Par ailleurs, van Loon & Madden (1981) observene worrélation significative entre
I'oscillation australe et les paramétres atmosipjués des régions de I'hémisphere Nord. En
effet, les événements El Nifio et les phases négatde la NAO semblent s’associer
(Gianniniet al, 2001 ; Gouirand & Moron, 2003 ; Moron & Plaug(3 ; Bronnimaret al,
2007). Comme décrit en Sect. 1.2.2.2, cette commmegieffectue au travers de 'augmentation
des SSTs dans la région TNA (Cassobal, 2004). Selon ces travaux, une anomalie des SSTs
tropicales impliquerait difféerentes modificationg da circulation atmosphérique : i) un
renforcement de la convergence des vents de baesebes ; ii) une intensification de la
divergence dans la haute troposphére ; iii) unensification de la subsidence ; iv) un
renforcement et un léger décalage vers le Sud dusybtropical d’Ouest; v) un
affaiblissement (comblement) de I'anticyclone desores (dépression d’Islande), ce qui
favorise I'occurrence des régimes NAO-.

De plus, selon Sutton & Hodson (2006), ’AMO poltren retour avoir une influence sur le
bassin Pacifique, plus forte en été (JJA) et auwrfBON), probablement en raison de
I'excitation et de la propagation vers 'Ouest dles de Rossby. Leurs résultats, en accord
avec Dong & Sutton (2002) et Zhang & Delworth (200&ontrent qu’un réchauffement des
SSTs Nord Atlantiques peut induire des modificagiale la force du vent, de la chaleur de
surface, et des flux d’eaux douces qui a leur pmuvent influencer la variabilité décennale
de 'océan Pacifique.

Dans un essai de synthese, la figure 2.13 illusthe@matiquement I'ensemble des processus
mis en jeu dans les téléconnexions inter-océaniBaegique-Atlantique.
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Figure 2.13. Synthése des téléconnexions entrebassins Pacifique et Atlantique (adapté de Marshetlal.,
2001).Les rectangles rouges (bleus) indiquent les S8da@alement chaudes (froides). Les contours etstire
rouges (bleus) représentent une hausse (baisse¥ldes. La circulation méridienne et zonale estqnée par
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1. Stratégie d’analyse

1.1. Deux régions d’étude

Le bilan radiatif terrestre oppose les latitudepitales présentant un bilan excédentaire aux
latitudes polaires et moyennes présentant un bdéficitaire €f. Sect. 1.1-2). De ce
déséquilibre résulte la circulation atmosphérique@anique générale dont la nature est
différente entre les latitudes tropicales, moyeretgmolaires.

Ainsi, nous avons choisi d'étudier l'influence deMariabilité globale du secteur Atlantique
sur deux régions dont le fonctionnement climatigtet fondamentalement différent, et dont
le contexte particulier sera décrit plus en dataits les chapitres Ill et IV (Fig. 1.1): le NW
de I'Europe et I'Afrique de I'Ouest. L'étude de aggjions a été plus particulierement centrée
sur deux sous-secteurs (Fig. 1.1) : le Nord derdémde et I'’Angleterre, décrivant en grande

partie le bassin de Paris ; le Sahel ouest-africain
70N 7

son Y & 'v Figure 1.1. Localisation des régions
4 . @ | <f£ d’étude et de leurs climatologies moyennes

(précipitations et flux d’humidité).
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Brievement, le NW de I'Europe présente un climahpgéré, caractéristique des moyennes
latitudes. Dans cette région, les transferts d@ieer (.. la vapeur d'eau et/ou la
température), conduits principalement par l'atmeésph sont assurés par les transports
transitoires et stationnaires causés par les omdesclines. Ces instabilités baroclines
donnent, dans certaines conditions, naissance arurpations ainsi qu’'aux dépressions et
anticyclones associés aux zones frontales et arfaation de précipitations. De ce fait, au-
dessus de 30°N, un flux d’humidité d’Ouest carastéla trajectoire du rail de dépressions
qui semble fortement associée aux maxima de ptatignis observées sur le NW Europe
(Fig. 1.1).

L’Afrique de I'Ouest est sujette & un climat tragicDans ce secteur, les transferts d’énergie,
conduit majoritairement par I'Océan, sont effectedisgrande partie par la circulation de
Hadley, mais sont également soumis aux modificatida la circulation zonale. La zone
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intertropicale est ainsi marquée par la convergate® flux de basses couches du Nord
(Harmattan-sec) et du Sud (mousson-humide) poundota ZCIT (Fig. 1.1). Cette zone est
€également caractérisée par des maxima de prémpgabrganisés a 80% sous forme de
« lignes de grains » ou Systemes Convectifs de Mébkelle (MCS ; Mathon & Laurent,
2001 ; Fig. 1.1), formés sous l'influence de latdanstabilité convective. Ces composantes
décrivent la majeure partie de la variabilité ineede la Mousson Ouest Africaine (MOA).

1.2. Organisation des travaux

1.2.1. Thématique et orientation générale

La Figure 1.2 montre l'organisation de notre étwhlEs connexions statistiques entre la
variabilité climatique globale de I'Atlantique edsl climats régionaux du NW Europe et de
'Afrigue de I'Ouest. Comme mentionné dans la sectl.1, l'intérét majeur de ce type
d’étude est d’évaluer en quelle mesure les changene® cours, en grande partie influencés
par les activités humaines, sont affectés pardeslations naturelles du climat.

La variabilité climatique du secteur Atlantique lsServe sur de nombreuses gammes
d’échelles ¢f. Sect. 1.2) : multi-décennale a interannuelle (Ei@). Les interactions entre ces
modes de variabilité peuvent alors produire undacer irrégularité dans I'évolution du
climat de ce secteue(g. Ghil, 1987, 2003 ; Palmer, 1993). Cette variabiliaturelle est
également soumise a un forcage anthropique craisdapuis 1750, fortement lié a
'augmentation de la concentration en gaz a efeselre dans I'atmospheére, et se dissociant
du forcage naturel depuis le milieu de %3écle (IPCC, 2001, 2007). Il est donc question
d’'une problématique mettant en jeu des fluctuatiepatio-temporelles répondant aux
interactions entre différentes échelles et soun@sas forcage en cours de modification. Il est
ainsi apparu essentiel d’examiner I'évolution temsle des téléconnexions entre ces
oscillations naturelles et les climats du NW Eurepdu Sahel ouest-africain.

L’évolution du climat européen au cours du XX siéclemontre une augmentation de la
température de surface s’étendant du NW de la Radslsi péninsule ibérique.{.Nicholls et

al., 1996 ; Onate & Pou, 1996); tandis qu'a la mérdédope la tendance moyenne des
précipitations augmente (diminue) au Nord (SudljEierope €.g.Daiet al, 1997 ; Hulmeet
al., 1998). De plus, comme présenté dans notre mttadh, ces contrastes régionaux
devraient se poursuivre au cours de XXiEcle (Raisaneant al, 2004). Notre analyse s’est
donc portée, dans un premier temps, sur l'indeatifon d’échelles de variabilité dans la
température et les précipitations, ainsi que ausléuctuations au cours du temps (Fig. 1.2).
Puis, il s’agissait de détecter les échelles devar@bilité avec la variabilité climatique
globale de la région Nord-Atlantique (AMO et NA®Gig. 1.2).

Par ailleurs, au NW Europkes mesures instrumentalesle température et de précipitations
sont effectuées depuis le milieu du XV#iécle, et s’ajoutent a une base de reconstruction
multi-proxy importante. De ce fait, la couverturmportante des données permettait
d’examiner les fluctuations du climat entre deurquies totalement opposeées : le Petit Age
Glaciaire (LIA : 1350-1850) et I'ere industriellapgrés 1850). A I'opposé de la période post-
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1850, le LIA est associé au minimum d’activité selale Maunder (1645-1715; Eddy, 1976,
1983), et a une concentration en gaz a effet de sgnimale. A cette échelle d’observation,
les connexions entre la variabilité régionale etbgle (naturelle comme anthropique) du
climat peuvent, physiquement, s’établir sur degogeités tres longues. Pour cela, nous
avons choisi d’examiner les relations d’échelledtimet inter-décennale (Fig. 1.2). Puis, dans
un second temps, au regard de la forte instaliéerelations observées entre le LIA et I'ere
industrielle, des études complémentaires ont étééete dans I'objectif de déterminer son
origine. Par exemple, pour comprendre [linstabildé la relation NAO-pluie, deux

hypotheses ont été explorées (Fig. 1.2): I'infleedtune modification du cycle annuel et le
réle d’'une modification du champ spatial de SLiRs de régimes atmosphériques différents.

Au cours du dernier siéclkg climat ouest-africain est surtout marqué par un déficit pluvieux
intense observé au Sahel entre les années 1966 ahhées 198@.¢.Hulme, 1992 ; L'Hote

et al, 2002; Dai et al, 2004), dont le moteur principal serait un changet des SSTs
mondiales €.g. Lamb, 1978 Follandet al, 1986 ;Wardet al, 1990 ;Bader & Latif, 2003 ;
Giannini et al, 2003 ;Lu & Delworth, 2005). Par ailleurs, a la suite ggemiers travaux
concernant I'organisation spatio-temporelle degipig@tions €.g. Moron, 1994), I'examen
des variations récentes (Nicholson, 20Q®bel & Ali.,, 2009 ; Fontaineet al, 2011b) et
futures (Fontaineet al, 2011a; Monerieet al, 2012a, b) révéle, au second ordre, une
organisation zonale. Pour cette raison, nous adt@imrd identifié les échelles de variabilité
des précipitations au Sahel, ainsi que leurs fat@ns au cours du temps, le long d'un
gradient Est-Ouest de la cote atlantique au baksilac Tchad (Fig. 1.2). Puis, nous avons
analysé leurs relations avec les SSTs de I'Atlaietigu cours du X3&iecle (Fig. 1.2). Enfin,
I'échelle quasi-décennale apparaissant particufiersg adaptée pour identifier les processus
physiques impliqués dans les contrastes zonauxiraeaux se sont portées sur la détection
de ces signaux dans la MOA a partir des réeanaN&#P/NCAR-1 (Fig. 1.2).

VAR. Chapitre I
CLIMATIQUE ~~ 777777 > NW Europe
Echelles
(1)
Var. clim. régionale : (2)
AMO? N. France et Angleterre BT |+ Chapitre IV

. changements NAO/pluie Afrique de I’'Ouest

(a) Détection et fluctuation dans le tps? (a) Deépendance du cycle annuel?

I

I

I

i P
} (b) Relation avec la variabilits ~ (P) Les autres régimes de temps?
1

de 'Atlantique Nord?

60

,,,,,,,,

(c) Changement depuis XVlle siecle? Var' c'"!‘ Sahel
I ENSQ  (Peiit Age Glaciaire - ére industrielle) Multi-décennale

lo interannuelle

40

B
<

(2) var. déc. MOA :
a) Détection et fluctuation dans le tps?

(a) Signaux décennaux de la MOA?
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(

Figure 1.2. Organisation schématique générale détlide des relations entre la variabilité atlantiquet le
climat du NW Europe et de I'Afrique de I'OuestA gauche : récapitulatif des échelles et des matkes

variabilité mis en jeu dans le secteur Atlantigles (cadres vides représentent les échelles dorddastesse
physique est faible). A droite : les principaux sxie recherche sont représentés suivant leurs léshel

d) Changement depuis XXe siécle?

Equatorial
Int-hemishérique
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1.2.2. Méthodologie générale

Dans un objectif de synthese la figure 1.3 offre weprésentation globale de I'ensemble des
jeux de données et analyses ayant été utilisésoars de nos travaux. Cet ensemble de
procédures a pour but de répondre a diverses pnaktifues qui seront détaillées dans le
commentaire qui suit.

BASE DE DONNEES

1. Observations stationnaires 2. Champs d’observations
(A) T°-Pr: GHCN V2 A)Pr:CRUTS 3.10.1

(
(B) Pr : Dir Météo Nationales (B)T°: CRUTS 3.10
(C) Pr: FRIEND AOC (C) SLP : HadSLP2r
( (D
(

D) indices climatiques ) SST : NCDC v3b ERSST
E) u, v, g: NCEP/NCAR reanalysis 1

METHODOLOGIES

1. Evaluation de 'homogénéité des séries i
i
|

Afrique de I’Ouest

(A) Segmentation des séries
(B) Méthode Quantile/Quantile
(C) Archives Documentaires |

2. Analyses de la tendance

(A) Test de Mann-Kendall
(B) Lissage LOESS

3. Analyses spectrales

(A) Transformée de Fourier (FFT)
(B) Transformée en Ondelettes Continue

4. Analyses par EOFs

(A) EOFs simple
(B) Filtrage CWT/FFT + EOFs

5. Analxses corrélatoires & sBectraIes

(A) Champs composites
(B) Cohérence et Phase par Ondelettes

Analyse de séries chronologiques

Analyse des champs spatiaux

Figure 1.3. Méthodologie générale de I'étude defatmns entre la variabilité atlantique et le clintau NW
Europe et de Afrique de I'OuesLes analyses appliqguées aux séries chronologidetesmps spatiaux) sont
indiquées dans les rectangles bleus (verts) epont objectif de répondre aux problématiques ers.gr

Plusieurs bases de données stationnairese. les stations meétéorologiques, ont été
sélectionnées a partir de différentes organisatienprojets de recherche (Fig. 1.&, Sect.
[1.2). Par exemple, pour les précipitations, ngiti@cipale source de données émane du projet
« Global Historical Climate Network » (GHCN) pilopgar le « Carbon Dioxide Information
Analysis Center» (CDIAC) et le «National Oceaniand Atmospheric
Administration/National Climatic Data Center » (NAACDC). Cependant, le bruit
émanant des mesures stationnaires est importantdpsuaisons physiques et techniques : i)
les précipitations, surtout en Afrique de I'Ouestalles sont produites par les MCS, ont une
occurrence tres locale ; ii) les conditions de mesydl’'une station peuvent varier au cours du
temps. Nous avons donc également utilisé des chdipservations construits pour gommer
les possibles erreurs de mesure (Fig. 1.3). Suiteaparametre étudié, les bases de données
sélectionnées sont différentes puisque visant andie de maniere optimale a notre analyse
de la variabilité a long-terme (Fig. 1.3). Par ep@am la base de donnée du « Climate
Research Unit » CRU TS 3.10 a été seélectionnégpaiisffrant une couverture temporelle
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plus riche que le champ homogénéisé VASCIimO 50-yéa « Global Precipitation
Climatology Centre » (GPCC ; Becst al, 2005), ou encore des mesures satellitaires
disponibles uniquement apres 1970.

Néanmoins, étant donné que le nombre de stationdonodogiques diminue régulierement
avant les années 1950, aucun champ d’observatigeuteétre calculé au-dela de la période
instrumentale (avant 1850). Pour ces raisons, raitrde des longues séries européennes a
tout d’abord fait 'objet d’'une évaluation de I'h@genéité suivant divers procédes (Fig. 1.3 ;
cf. Sect. 11.3.1.1) : segmentation, analyse de laidigion Quantile-Quantile par rapport a un
indice homogeéne, recherche des archives météoguiegidocumentaires.

Il s’agissait ensuite ddétecter les échelles de variabilitéles températures et précipitations
ainsi que leurs éventuelles fluctuations tempasell®ans cet objectif, nous avons
premierement testé I'existence de tendances peedede Mann-Kendall (Fig. 1.Xf. Sect.
[1.3.1.2). Néanmoins, dans notre étude, l'utilisatide ce test n’a pas pour but de décrire
I'évolution du climat, mais simplement d’appuyeintérét et/ou la pertinence d’explorer la
variabilité du climat, et cela pour une raison : geésence ou l'absence de tendance
significative dans la température et/ou les pré&ijpns n’excluent en aucun cas l'absence
d’'une variabilité méme a treés long-termece qui est tout I'intérét du filtrage des séries
temporelles —Ainsi, I'utilisation d’une régression polynomiaten-paramétrique localement
pondérée de type LOESS, avec différents degréisshgk, est un moyen simple et peu lourd
en calcul d’évaluer certaines structurations démsolution des températures/précipitations
(Fig. 1.3 ;cf. Sect. 11.3.1.2).

Toutefois, comme mentionné dans la section |.2,sé0igs sont susceptibles d’enregistrer une
large gamme de variabilités, multi-décennale andiypour une série horaire). Pour cela, un
simple lissage polynomial pose également certairebl@mes. En effet, cette derniére
méthode permet de décrire I'évolution de la vahsupérieure au degré de lissage dans son
ensemble. Cependant, pour une description optialia variabilité basse-fréquence, il est
essentiel de séparer les différentes échelles dabilaé par des méthodes dérivées du
traitement du signal telles que la transformée oerier (FFT) et la Transformée en
Ondelettes Continue (CWTcf. Sect. 11.3.1.3). Ainsi, nos travaux proposent dapter ces
deux méthodes dans le but de visualiser de maammale la non-stationnarité du contenu
spectral des signaux climatiqués, a la fois dans le domaine fréquentiel et danhaaine
temporel (Fig. 1.3 ¢f. Sect. 11.3.1.3). La représentation spatiale dé@réntes échelles de
variabilité significative reste toutefois un praiié récurrent qui nécessite un filtre de type
passe-bande. De ce fait, I'extraction des fluctueti de variance d'une échelle peut
s'effectuer directement par CWT (mais pose un gnolel de quantification de la variance) ou
par FFT pour chaque point de grille d’'un champ d&®ation (Fig. 1.3).

Ces procédures de filtrage ont pu étre appliquées éestées pouexaminer les relations
entre les signaux climatiques globaux du secteur kintique et régionauxdu NW Europe
et de I'Afrique de I'Ouest (Fig. 1.3). Par exemple, couplé avec une décortipospar
Fonction Empirique Orthogonale (EOFcf. Sect. 11.3.1.4), nous avons pu tester, sur
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différentes échelles de variabilité, I'éventualifge les relations NAO/précipitations soient
perturbées par des modifications du champ spagabSdPs (Fig. 1.3). Sur I'Afrique de
I'Ouest, ces procédures de filtrages ont permiscdastruire des champs composites
répondant aux variations d’'une série chronologigaer difféerentes échelles de variabilité
(e.g. précipitations sahéliennes et SSTs Atlantiquey; Ei3 ;cf. Sect. 11.3.2.1). Par ailleurs,
ces relations statistiques non-stationnaires yariant en échelle de variabilité et en temps)
ont pu étre caractérisées avec plus de précisian€ghérence et Phase par Ondelettes (Fig.
1.3 ;cf. Sect. 11.3.2.2).

2. Base de données

2.1. Précipitations et températures
2.1.1. Données stationnaires

Sur la région du NW Europe, les cumuls mensuelprdeipitations utilisés sont issus de la
base de données GHCN-V2 compilée par le NOAA/NCD(@ €DIAC (Peterson & Vose,
1997). Cette base de données a I'avantage de aorg@nl’ensemble des stations, moins de
10% de valeurs manquantes. Sept stations pluviamués ont été sélectionnées au Nord de la
France et en Angleterre (Fig. 2.1). Nous avons adi8épégalement de deux indices de
température homogéneéises (Fig. 2.1), a Paris (Raus2009) et en Angleterre (Central
England Temperature index: CET) pour la zone d#&en par Bristol, Londres et le
Lancashire (Manley, 1953, 1974 ; Parker al, 1992). Ces séries chronologiques de
longueurs variables couvrent toutes plus de 150 @ngui permet d’examiner correctement
la variabilité multi- et inter-décennale (Fig. 2.1 période d’enregistrement la plus longue
est de 303 ans pour les précipitations a Kew-Gafldendres, 1697-1999), tandis que le CET
couvre 351 ans (1659-2009).

56N

56N
Sa w durée coordonnées
53N CETq @ Kew-Garden (a) 1697-1999  51.5N-0.3W - 5m
dp S Podehole (b) ~ 1726-1994  52.8N - 0.1W - 3m
SN ° = Oxford (c) 1767-2011  51.7N-1.2W - 63m
51N c”g® = Paris (e) 1770-2004 48.9N - 2.4E - 66m
son % Lille (f) 1784-2003  50.6N - 3.1E - 47m
‘® Mansfield (d) ~ 1807-1989  53.1N - 1.1W - 114m
40N g.[ o | o Rouen (g) 1845-2008  49.4N - 1.2W - 157m
Paris T
o ST 2 Parisindex 16762008 (Rousscau, 2009)
4N @ CET index 1659-2009 (Manley, 1959, 1974 ; Parker et al., 1992)
46N
NW Europe
4N 10w 8w W 4w 2w 0 2€ 4E 6 8f 10f
20N T
18N Sahel (10-20N, 18.5W-20E) durée coordonnées m durée coordonnées
o ° Dakar (a) 1897-2010  14.7N-17.5W -24m  Tillaberi (j) 1923-1997  14.2N - 1.5E - 209m
o j St Louis (b) 1854-2010  16.1N-16.5W -4m  Niamey (k) 1905-2010  13.5N - 2.1E - 234m
12N Kaolack (c) 1918-2003  14.9N-16.1W -25m  Tahoua (I) 1922-2000  14.9N - 5.3E - 386m
o E:Sahel}d Linguére (d) ~ 1934-2003  15.4N-151W-21m Maradi (m) 1931-2005  13.5N - 7.1E - 368m
o Matam (e) 1922-2003  15.6N - 13.3W - 15m  Magaria (n) 1922-1998 13N - 8.9E - 360m
o Bakel (f) 1918-2003  14.9N-12.4W-25m  Goure (o) 1936-1996 14N - 10.3E - 460m
Nioro (g) 1919-2001  15.2N-9.5W -237m  Maine-Soroa (p) 1936-2005  13.2N - 12E - 338m
“ b Mopti (h) 1921-2010  14.5N-4.2W-271m  Maiduguri (q) ~ 1909-1995  11.9N - 13.1E - 354m
n Ouhaigouya (i) 1920-2010  13.6N-2.4W-329m NDjamena ()  1932-2010  12.1N - 15E - 294m
EQ
% . W.Sahel index  1901-2009  13/15N - 18.5/2.5W  E.Sahelindex  1901-2009 12/14N - 2/20E
| Afrique de I’Ouest . ‘
20w 15W 10w 5w 0 5E 10€ 15€ 200 25E 30E 35E 40E

Figure 2.1. Localisation et périodes d’enregistrente des séries de température et précipitations NiyY
Europe et de I'Afrique de I'Ouest.es rectangles gris représentent les indices ggjieés.
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La moyenne globale des cumuls annuels de précitgt pour I'ensemble des stations
étudiées sur le secteur NW Europe, est comprige 603 et 712 mm.&dh(mais reste peu
représentative en raison de la longueur variatdectieoniques), au XIXsiécle entre 602.5 et
692.5 mm.aH, et entre 602.6 et 727 mm:aau X siécle (Tab. 2.1). En suivant I'évolution
des moyennes de précipitations entre le %@Kle XX siécle, nous pouvons noter que (Tab.
2.1): i) en général, la moyenne des précipitateungmente, en accord avec [@aial (1997)

et Hulmeet al (1998) ; ii) la moyenne change peu, voire estigge pour les stations les plus
longues (Kew-Garden et Podehole). Concernant bisaa de température régionalisés (Tab.
2.1), I'évolution des deux indices semble cohéremntgaccorde avec les travaux de Nicholls

et al. (1996) et Onate & Pou (1996).
Moyenne (Sd)

Globale 1800-1900 1900-2000

'g Kew-Garden 614 (101) 615 (98) 608 (102.5)
.© Podehole 603 (104.5) 602.5 (111) 602.5 (97)
E Oxford 653 (116) 642 (114) 652 (109.5)
§_ Paris 607 (107) 584 (92) 630.5 (115.5)
8 Lille 659 (116.5) 654.5 (116) 668 (117)
,t Mansfield 698 (113) 692.5 (121) 705 (105)
Rouen 712 (149) 665 (117) 727 (158)
aris index . 7 7 0.34 (0.62
E‘P is ind 0.13 (0.71) 0 (0.70) ( )
@ CET index 0 (0.67) -0.14 (0.94) 0.43 (0.80)

Table 2.1. Moyenne et écart-type annuels des cunuesrécipitations (mm.af) et de température (°c) du N.
de la France et de I'Angleterre sur I'ensemble da période de mesures, pour le Xt XX siécle.
Les chiffres indiqués en gras bleu (rouge) représgnune augmentation de la moyenne (diminutioes L
indices homogénes de la température a Paris etemire de I'’Angleterre ont été fournis aprés ajustatma la
normale climatique (1981-2010) d'ou les valeurs gives de zéro. La période « globale » correspond a
I'ensemble de la période des mesures de chaquerstaf. Fig. 2.1).

De plus, sur la région du NW Europe, diverses rsantions multi-proxy permettent
d’étudier la variabilité des précipitations (Pagliet al, 2006) et de la température
(Luterbacheeet al, 2004 ; Xoplakiet al, 2005) sur la période pré-instrumentale jusq®all
AD. Nous avons pu évaluer la robustesse des sigmalt et inter-décennaux au travers des
reconstructions multi-proxy.

Sur la région Sahélienne, de nombreuses stationsuakles de la base GHCN V-2, ont été
sélectionnées selon un transect Est-Ouest, dedaatiantique jusqu’au bassin du Lac Tchad
(Fig. 2.1). De plus, les lacunes de ces statiohpom@tre complétées a partir de deux bases de
données journaliéres, particulierement aprés 1990 :

» les Départements Météorologiques Nationaux des garysernés (DMN : Sénégal, Mali,
Niger)

* la base de données du programme international érmlogie régionale « Flow Regimes
from International Experimental and Network Dat@~RIEND-AOC). Programme qui
s'inscrit directement dans le projet I.I du cinqu& Programme Hydrologique
International de TUNESCO (PHI).

La moyenne globale des cumuls annuels de préégitatpour I'ensemble des stations
étudiées sur le secteur Sahélien, est compris€esisemble de la chronique entre 342-580
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mm.an® (Tab.2.2),i.e. d’'un point de vue uniquement pluviométrique entegte Sahélien a
Soudano-Sahélien. En accord avec les travaux deeDal (2004), la comparaison des
cumuls annuels moyens de précipitations entre éesges 1950-1967 et 1968-1990 montre
une baisse généralisée des précipitations sur aeuse(Tab.2.2). Nous noterons que les
stations de St Louis et Bakel ne présentent papé&imde excédentaire des cumuls de
précipitations entre 1950 et 1967 (Tab. 2.2).

Moyenne (Sd)

Table 2.2. Moyenne et écart-type annuels des

Globale 1950-1967 1968-1990 Cumuls de précipitations au Sahel (mmap
répartis d’'Ouest en Est, sur I'ensemble de la

Dak 481 (192.5 616 (177 352 (172 i
StaLg[,is 358§147)) 346 Ess)) 239 E1o7; période de mesures, entre 1950-1967 et 1968-
Kaolack 712.5 (221) 847 (191) 568.5 (121) 1990). Les chiffres en rouge indiquent les
Lingudre 138 1o3) Se (12b) 31565k chroniques ne présentant pas d’augmentation de
Bakel 497 (128) 460 (116) 298 (91) la moyenne dans les années 1950. La période
Nioro 573 (233) 666 (121) 580 (96) 3| Ari
Mope o3 (129 280 (154 138 (89) « globale » correspond a | ensemble (_JIe la période
Ouahigouya 666 (146) 745.5 (88) 543 (121) ~ des mesures de chaque station (cf. Fig. 2.1).
Tillabery 446 (124) 543 (104) 362 (93)
Niamey 546 (146.5) 652 (148) 492 (109)
Tahoua 379 (102) 460.5 (78) 327.5 (83)
Maradi 529 (138) 651 (94) 455 (121)
Magaria 586.5 (168) 673 (154) 492 (161.5)
Goure 342 (119) 670 (157) 504 (166)
Maine-Soroa 372 (111) 443 (95) 305 (85)
Mainduguri 607 (156) 698 (113) 539 (140)
Ndjamena 580 (147.5) 659 (152) 490 (137)

Par ailleurs, suite & une étape préliminaire ctasisa observer la distribution temporelle des
échelles de variabilité sur un grand nombre deeséux latitudes sahéliennes, trois indices
régionaux ont été calculés par moyenne régionate dimnées de grilles sur différentes
régions du Sahel ouest-africain (Fig. 2.1) : le ébabtcidental (13-15°N, 18.5-2.5°W) et

oriental (12-14°N, 2.5-20°E), ainsi qu’un indiceolghl des précipitations au Sahel ouest-
africain (10-20°N, 18.5°W-20°E). Une sélection @uuiparait cohérente avec l'organisation
spatio-temporelle, historique et future, du clirsalhélien ¢f. Sect. 11.1.2.1).

2.1.2. Champs d’observations

BN

Nos analyses des champs de température et préoipiteont été effectuées a partir des
champs du Climatic Research Unit (Mitchell & Jon2805) : CRU TS 3.10. Ces champs
constituent un ensemble de données mensuellesastiéévolution de variables climatiques,
telles que la température et les précipitations,laypériode 1901-2009. La construction de
ces champs est soumise a une meéthode de corrediolihomogénéité des stations
météorologiques assimilées, dont les détails madtigoes sont documentés dans Mitchel &
Jones (2005). Les grilles de ces champs sont éalswd haute-résolution, jusqu’a 0.5°x0.5°,
depuis plus de 4000 stations météorologiques iépattns le monde entier. Sept sources de
données ont été utilisées pour construire ces champte-résolution (Mitchell & Jones,
2005). Les plus importantes sont :

* GHCN (Peterson & Vose, 1997), incluant souventmsx suivantes ;
* Température de Jones (Jones, 1994 ; Jones & Mab@0g§) ;
» Précipitations de Hulme (Hulnet al, 1998).
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Cependant, la haute-résolution de ce jeu de donm&@sétre considérée comme un facteur
limitant dans certaines régions, comme ['Afrique HBuest, ou la densité de stations
météorologiques est assez faible (surtout avard 184itchell & Jones, 2005). Dans ce cas, il
convient de diminuer la résolution des grilles ®1P°u 2.5°x2.5°.

Généralement, pour la température et les prédgitmtdu NW Europe et de I'Afrique de
'ouest, I'écart-type suit les mémes tendances lauenoyenne climatologique (Fig. 2.2).
Néanmoins, la structuration spatiale tres désorélende I'écart-type sur le champ de
précipitations ouest-africain témoigne du caractéi® local des précipitations dans ce secteur
(Fig. 2.2b).

Dans le secteur du NW Europe, la moyenne climaigiegdu champ de température présente
une diminution de température de la cote Atlantigers les latitudes nord et les hauts reliefs
(Fig. 2.2a). Nous noterons néanmoins que ce grabtlied de température n’est pas respecté
entre les deux rives de la Manche (Fig. 2.2a). €orant le champ de précipitations, la
configuration spatiale est quasi-inversieée,plus de précipitations dans les latitudes nord des
cOtes atlantiques, et sur les hauts reliefs (Figb)2 En Afrique de I'Ouest, la moyenne
climatologique des précipitations montre un gradfs, i.e. plus de précipitations sur les
cOtes de I'Atlantique Equatorial et moins sur lgio@ Saharienne (Fig. 2.2b). De plus, ce
gradient climatologiqgue masque l'influence des nfisste I'’Adamaoua (Cameroun), mais
affiche clairement celle des hauts plateaux étbimp{Oettli & Camberlin, 2005; Fig. 2.2b).
a)..
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Figure 2.2. Moyenne et écart-type des champs deptematures et précipitations CRU TS 3.10 (Mitchell &
Jones, 2005)au NW Europe et en Afrique de I'Ouest sur la péridd901-2009A gauche : moyenne de la
température (°c) et précipitations (mm-arau NW Europe (a) et en Afrique de I'Ouest (bjirgite : idem pour
I'écart-type.
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2.2. Données climatiques de large-échelles

2.2.1. SLPs

Pour [I'étude des relations entre les SLPs de Iidme Nord et les
températures/précipitations du NW Europe, nous swatilisé un indice représentatif du
régime dominant des SLPs Nord-Atlantique : I'indd&O (cf. Sect. 1.2.2.2). Notre étude
étant centrée sur les variations climatiques maltinter-décennales du NW Europe, nous
avons dans un premier temps seélectionné l'indicenstruit (NAOr) de Lutherbachet al.
(1999 ; Fig. 2.2). De plus, cet indice présentecantenu spectral similaire a I'indice NAO
observé ¢f. Sect. 2.2.2).

Dans un second temps, afin d’étudier les relatabservées avec les modifications du champ
spatial des SLP en Atlantique Nord, nous avonsgétmé la région 0-88°N et 90°W-40°E
du jeu de données HadSLP2r compilé par le Met Offitadley Centre (Allan & Ansell,
2006). Le champ d’observation HadSLP2 permet d’emam au pas de temps mensuel,
I'évolution temporelle des SLPs mondiales entreD1&52004 avec une résolution de 5°x5°.
Ce champ a été créé a partir des mesures manysisl de I'International Comprehensive
Ocean-Atmosphere Data Set (ICOADS), et de 2228sttontinentales. Les observations
historiques, terrestres et marines, ont dans ummipre temps fait l'objet d'une
homogénéisation avant d’étre combinées, puis réaotes a l'aide de la procédure
d’interpolation optimale par réduction de I'espgmrmettant d’obtenir une reconstruction
stable (Allan & Ansell, 2006). Puis, la base de s HadSLP2r a été créée par extension
de la base de donnée HadSLP2 jusqu’'a 2012, parteajast avec les moyennes
climatologiques des réanalyses NCEP/NCAR (Kalketagl, 1996 ; Fig. 2.2).

Moyenne : HadSLP2r (1850-2012) oo Sd : HadSLP2r (1850-2012)
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Figure 2.3. Moyenne et écart-type annuels du chaog SLPs HadSLP2r (hPa ; Allan & Ansell, 2006) dans
la région Nord-Atlantique sur la période 1850-2012es rectangles noirs indiquent la localisation des
prédicteurs utilisés pour le calcul de I'indice NAQuuterbarcher et al., 1999).

La moyenne et I'écart-type moyen des observaticadSIHP2r sur la période 1850-2012 sont
représentés sur la Figure 2.3. La moyenne climgigle du champ HadSLP2r représente,
assez justement, la configuration spatiale domendets SLPs dans I'Atlantique Noid. un
dipble N-S de type NAO (Casset al, 2004 ; Hurrell & Deser, 2009 ; Fig.2.3). Paitails,
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I'écart-type moyen du champ montre une variabiligitement plus prononcée dans les
latitudes nord, et particulierement dans le sealeda dépression d’Islande (Fig. 2.3).

Cependant, afin d’étudier une éventuelle modifarasaisonniere de la configuration spatiale
de type NAO entre le LIA et I'ere industrielle, rmoavons également utilisé la reconstruction
du champ de SLPs compilée par Luterbadteal. (2002) jusqu’en 1500 avec une résolution
de 5°x5°, et repris dans Xopladd al. (2005). Les équations de régression utilisées pettie
reconstruction multi-proxy du champ de SLPs Northtique possedent une bonne capacité
de prédiction sur la majorité des points de grillestamment en hiver (Luterbachet al.,
2002). Néanmoins, seules les données post-165@ténitilisées puisque étant d’'une part
construites en grande partie a partir des longéeessde SLPs continentales et d’autre part,
significatives jusqu’a I'échelle mensuelle.

A titre indicatif, la figure 2.4 représente la éiftnce moyenne annuelle entre le champ de
SLPs observées (HadSLP2r) et le champ reconsuifaspériode 1850-1999. Les deux
champs présentent une différence significative amapentre -167 et -170 hPa (Fig. 2.4).
Néanmoins, notre objectif est d’étudier les moditiiens spatiales et donc ne s’intéresse pas a
I'intensité d’'une configuration. Ainsi, la différea entre les deux champs étant globalement
homogene sur I'ensemble du secteur Nord-Atlantitriesque de modifier artificiellement la
structure d’un régime atmosphérique est réduitnNeéans, cette différence aura pour effet de
renforcer la dépression d’Islande et affaiblir tiapclone des Acores (Fig. 2.4).

HadSPL2r Minus Reconstruction §

Figure 2.4. Différence moyenne annuelle
entre le champ de SLPs observée HadSLP2r
(hPa ; Allan & Ansell, 2006) et le champ
reconstruit de Luterbacher et al. (2002) et
Xoplaki et al. (2005) sur la période 1850-
1999.

L'ensemble de la carte est statistiquement
significative par le test de Student (p-
value<0.1).

2.2.2. SSTs

Le champ d'observations ERSST-V3b (Extended Reoactsd Sea Surface Temperature,
Smith et al, 2008) du NOAA/NCDC a été sélectionné pour étuths relations entre les
SSTs et la variabilité climatique régionale (NW &pe et Afrique de I'Ouest). Le champ
ERSST-V3b a été généré a partir des doniméaitu ICOADS et approuvé statistiquement
pour permettre une reconstruction stable (Smithl, 2008). Il permet d'étudier, au pas de
temps mensuel, I'évolution des SSTs mondialesaspetiode 1854-2012 avec une résolution
de grille a 2°x2°. Les principales innovations devérsion 3b du champ ERSST avaient pour
but d’améliorer I'étude de la variabilité bassegfiénce des SSTs. Pour cela, une procédure a
été mise en place afin de réduire I'amortissemest @homalies de SSTs avant 1930, et
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I'assimilation des mesures satellitaires a été so@e (Smithet al. 2008). — puisque
produisant un biais résiduel froid lié a I'absencde mesures infrarouges en ciel clair

(Reynolds et al., 2007) —

La Figure 2.5 affiche la moyenne et I'écart-typecthamp ERSST-V3b sur la période 1854-
2012. La moyenne de ce champ présente un gradieentpérature des tropiques aux hautes
latitudes nord et sud en accord avec la distrinusigatiale du bilan radiatif terresti. (Sect.
[.1.1). L’écart-type moyen ne suit pas la moyenhmatologique du champ, mais semble
représenter de maniere optimale la variabilité atique des SSTs mondiales. Ainsi :

e L’écart-type moyen est trés important sur le Pqu#i Equatorial en réponse a la

variabilité ENSO ¢f. Sect. 1.2.3.1).

» Les SSTs de I'Atlantique Nord affichent un écageymoyen plus important suivant une
structure en «Tripdle» associée a la variabilite &MAO (cf. Sect. 1.2.2.1-2). De plus, la
variabilité¢ semble plus prononcée sur les bassind abrador et de Terre-Neuve, en
accord avec la configuration spatiale de 'AME. Sect. 1.2.2.1).

» L’Atlantique Tropical présente un écart-type impoit dans la région TNA et TSA qui
pourrait étre associé a la TAV (mode hémisphériguénter-hémisphériquecf. Sect.
1.2.2.3).

30N

30S

60S |

a0 Moyenne : ERSST-V3b (1854-2012)
120W 50W 0 60E 120E

-25 0 25 5 75 10 125 15 175 20 225 25

Sd : ERSST-V3b (1854-2012)
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Figure 2.5. Moyenne et écart-type
annuels du champ de SSTs ERSST-
V3b (°c; Smith et al.,, 2008) de la
région Atlantique Nord sur la
période 1854-2012.

Les polygones jaunes (rouge)
représentent I'emplacement des
indices calculés pour ['étude des
relations avec les SSTS Atlantique
(extra-Atlantique).
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Sept indices ont été calculés par moyenne régiotede valeurs de grilles sur différents
secteurs (Fig. 2.5): I'Atlantique Nord (NATL ou AMO 25-70°N; 7-75°W), apres
soustraction de la variabilité ENSO suivant levdtx de van Oldenborgét al. (2009) ;
I'’Atlantique Tropical Nord (TNA : 5°N-24°N ; 50°W&°W) et Sud (TSA : 20°S-0° ; 30°W-
10°E), ainsi que leurs differences (TNA-TSA) ; Bemble du bassin Méditerranéen (MED :
29-45°N ; 1°W-45°E) ; I'océan Indien tropical (INC24°S-24°N ; 35°-90°E) ; le Pacifique
Equatorial (Nifio 3.4 : 5°S-5°N; 170°W-120°W). Aingue l'indice reconstruit des SSTs
Atlantique Nord (AMOr ; Grayet al, 2004) sur la base d’analyses dendrochronologiques
spectrales jusqu’en 1567 AD.

2.2.3. Champs de réanalyses

Les réanalyses NCEP/NCAR-1 (Kalna& al, 1996) ont été sélectionnées dans le but
d’identifier les modifications des processus physgjrégionaux associées aux relations entre
SST/SLPs et la variabilité climatique régionalends deux régions d’études. Ces réanalyses
sont le produit de la collaboration du National @es for Environmental Prediction (NCEP)
et du National Center for Atmospheric Research (REArievement, les réanalyses croisent
les données météorologiques du réseau mondial eb\aditton €.g. vents, humidité,
température, précipitations) avec des données Sssleela modélisation. L’objectif est
d’obtenir une couverture spatio-temporelle contidepuis 1948 et représentative du climat a
une échelle régionale en tout point du globe.

Le systeme de réanalyse du NCEP/NCAR est condlilusodeéle spectral Medium Range
Forecasting (MRF ; Kanamitsu, 1989) et de l'intéagion statistique spectrale (SSI ; Parrish
& Derber, 1992) du NCEP. Le modele global utiligégente une résolution T6Re. une
grille de 2.5°x2.5° sur 28 niveaux atmosphériquimt 17 sont actuellement disponibles :
1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300 (derniezau deg : humidité spécifique), 250, 200,
100, 150, 70, 50, 30, 20, 10 hPa. Dans notre étiedeyariables du venu zonal ;v:
meridional ; omega : vitesse verticale) et I'hun@dspécifique ont été sélectionnées, puis
combinées pour obtenir des flux d’humiditégf et, dans le cas du secteur tropical, la
convergence des flux\{(g]dp/g). Il est cependant important de noter que lessveahaux et
méridionaux sont fortement influencés par les ola@ns, tandis que la vitesse verticale et
I’humidité spécifique dépendent a la fois du modgldes observations (Kalnayal, 1996).

La Figure 2.6 représente la moyenne climatologigfukecart-type du flux d’humidité dans
les données NCEP/NCAR-1 en plan dans la bassespbpoe, en coupe verticale méridienne
et zonale. Comme décrit sur la Fig. 1.1, le flwhuwthidité moyen de basses couches
représente correctement la circulation des moyelatiésdes et des tropiques respectivement
associée au rail de dépressions et a la circulateoiadley (Fig. 2.6). Comme attendu, la
variabilité¢ de ce flux semble maximale au niveau rdil de dépressions aux latitudes
moyennes et de la ZCIT pour les latitudes tropgcéieg. 2.6). En coupe verticale latitudinale
(méridienne), la moyenne climatologique et I'édgge du flux d’humidité sont donc,
logiqguement, plus forts dans la zone tropicale uxI'atitudes moyennes, particulierement au
sein de mouvements ascendants de la ZCIT (Fig. 3i6hous considérons maintenant les
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coupes verticales longitudinaleg. zonale, des latitudes moyennes, le flux d’Ouesenke
au-dessus du secteur Atlantique Nord jusqu’auxscdteNW Europe présente une variabilité
plus prononcée dans la basse et moyenne troposfhgre.6). De ce fait, afin d’étudier les
connexions moyennes Nord-Atlantique/Europé Gect. 111.1.2-3), nous avons choisi de
représenter le flux d’humidité a 850hPa. Dans [gioré tropicale, la variabilité des flux
zonaux sur le continent africain parait faible cange a la variabilité observée au-dessus des
océans Indien et Pacifique, mais intégre, dansessemble, une colonne atmosphérique plus
large (Fig.2.6). Nous noterons, cependant qu’uradyaa des vents seuls permet d’identifier
deux niveaux atmosphériques d’'importance pouriteatl ouest-africaindf. Sect. 1V.1.1.1) :

les niveaux 100-200 et 600-700 hPa ou se localissnlet tropicaux. Pour ces raisons, dans
la section IV.4.2-5, nous étudierons les flux d’ldité et leurs convergences intégrés dans la
basse (1000-850 hPa) et moyenne troposphere (88tPa), avant de poursuivre au travers

de coupes méridienne et zonale des vents et dmiklié seuls.
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Figure 2.6. Représentation moyenne et écart-types dlex d’humidité en trois dimensions au-dessus du
secteur Atlantique, et de nos deux régions d'étuda) Moyenne (vecteur) et écart-type (contour/3000)
mensuels du flux d’humiditd/qg, g.kg".m.s1) dans la basse troposphére calculés & partir Hanps de
réanalyses NCEP/NCAR-1 (Kalnay et al., 1996) ehf48 et 2012. (b) en moyenne méridienne entre 28°W
10°E. (c) en moyenne zonale des latitudes moyesmtes 35-50°N. (d) idem pour les latitudes trop&sakntre

10°S et 20°N. La vitesse verticale (omega) estipfiékt par 100 pour plus de clarté.
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Les données réanalysées sont générées a partirsgdt@me homogéne d’assimilation des
données (Schubedt al., 1993). Cependant, des modifications introduitessda systéme
d’assimilation du NCEP (GDAS : Global Data Assirtida and Forecast System) ont pu
aboutir a des changements apparents du climatusepemasquer les signaux éventuels de
vrais changements a court- et long-terme (Kalatal, 1993). Kalnayet al. (1996) ont
développé une méthodologie permettant d’éliminengact de l'introduction de nouvelles
observations dans le champ réanalysé. Cependdi#cteelle globale, Moet al. (1995)

suggerent que les analyses ne sont pas affectédgegpahangements issus de la disponibilité
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des données, comme par exemple lintégration desals satellitaires ; mais ils supposent
que lI'impact de ces changements peut étre plusdgranne échelle régionale. Néanmoins,
Poccardet al. (2000), Camberliret al. (2001) ou encore Janicet al. (2001) soulignent la
présence en 1967-1968 d'un saut majeur dans lessstamporelles de la plupart des
variables et des niveaux étudiés.

3. Méthodologie
3.1. Analyses univariées des précipitations et térapures

3.1.1. Test d’homogénéité des séries

L’absence d’homogénéité des longues séries instritates, telles que celles sélectionnées
pour I'analyse de la variabilité multi- et intereddnale du NW Europe, est un probleme
connu depuis longtemps. Le déplacement des pobtestalogiques au cours du temps, la
modification des sites de mesure, de l'instrumématdes méthodes de calcul des paramétres
météorologiques, les changements d’observateursivepése traduire par autant de ruptures
dans les séries de données (Petees@t, 1998 ; Mestre, 2000). Or, ces ruptures artilliese
peuvent étre du méme ordre de grandeur que ledioatidins climatiques (tendance, échelle
de variabilité...) que lI'on cherche a mettre en éntde Les sauts de moyenne et les
tendances sont les deux types d’inhomogénéitdlsscpmmunes.

Pour contrdler ’lhomogénéité, les données d’uneostale référence sont souvent comparées
avec celles des stations voisines. Ainsi, une sphiwiométrique peut étre considérée
homogene si les changements de moyenne observiegegadement présents sur les stations
voisines, supposeées étre climatiquement similaPéssieurs méthodes sont employées pour
évaluer ’lhomogénéité des sauts de moyenne d’ume :dés tests parameétriques reposant sur
une procédure de rapport de vraisemblance (Poit@8l ; Alexandersson, 1986), les
déviations cumulées (Buishand, 1982), la méthodgé8anne (Lee & Heghinian, 1977) ou
encore I'approche non-paramétrique (Pettitt, 19C@8pendant, toutes ces procédures testent
I’hypothese d’une rupture unique ; ce qui parait pdapté dans notre cas d’étude.

La procédure de segmentation des séries (Hebeit, 1989; Aksoy et al, 2008) a donc été
retenue puisque permettant la détection de sautgphas et combinatoires. Brievement, cette
approche consiste a détecter une rupture, la carsen memoire, en détecter une seconde, et
ainsi de suite tout en recherchant la segmentajtimale au sens des moindres carrés,
celle pour laguelle I'écart entre la série et lgnsentation considérée est minimale. Une fois
la segmentation optimale identifiée, I'égalité desyennes des segments conseécutifs est
testée au moyen du test des contrastes de Schafééest acceptée ou rejetée si le test est
significatif ou non.

Un exemple d’évaluation de I’homogénéité par sedatem des séries est donné sur la
Figure 3.1. L'application de la procédure de segat@dn aux cumuls mensuels de
précipitation a Kew-Garden met en évidence deuissdéeimoyenne importants (Fig. 3.1): sur
la période 1877-1880 et en 1903. Lors de la premp&riode, une trés grande partie des
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stations voisines anglaises présentent égalemensauh de moyenne, le saut est alors
homogene (Fig. 3.1). Au contraire, en 1903 aucuagos proche ne présente de saut de
moyenne, le saut n'est donc pas homogene (Fig. Rd)s pouvons donc statistiquement
déduire que le premier saut de moyenne s’inscris dme modification climatique régionale,

tandis que le second saut serait artificiel.

=

homogéne non-homogéne

Précipitations mm.an
—| Réf. Kew-Garden (2)

1000

800
]
=

Segmentation iy

G(IJO

4(|)0

I | | 1 | I |
1700 1750 1800 1850 1900 1950 2000

Figure 3.1. Exemple d'évaluation de I'homogénéitéude station pluviométrique (ici Kew-Garden) par
application de la procédure de segmentatidres lignes continues (discontinues) représententiveau de
significativité de Scheffé a 95(90) %. Sur les emrtles points rouges (noirs) indiquent I'obseratid’'une

rupture synchrone (asynchrone) dans les statiomsneas.

Néanmoins, dans le cas d'un saut de moyenne deduwgte duréei. le cas du second saut
dans notre exemple ; Fig. 3.1), il convient d’étudilans les archives documentaires des
services meétéorologiques nationaux concernés si éuanement, saison ou année
exceptionnelle (inondations, pluie abondantessforages) n’a pas été référencé. De plus, en
regle générale, il est important de comparer 'omnce des sauts de moyenne avec les
éventuels déplacements ou nouveaux aménagements dtation. Pour cela, les méta-
données stations ont été fournies en détail paédAEtance.

Nous avons ensuite testé I'asymétrie entre laildigion de nos séries pluviométriques et la
distribution de deux séries homogénes en Angletdrem France en utilisant des diagrammes
Quantile-Quantile, ainsi que la corrélation linéaite Pearson (r) sur les périodes communes.
Pour les séries anglaises, nous avons seélectiomaéicé homogene d’Alexander & Jones
(2001)calculé sur la période 1767-2010 ; tandis que pemistations francaises nous avons
calculé un indice par moyenne régionale des dondéegilles CRU TS 3.10.1 sur la région
46-50.5°N et 1-4°E.

Par exemple, les précipitations a Kew-Garden ptéserune distribution déviant vers les

quantiles inférieurs (faibles valeurs ; Fig. 3.2ah observe alors une distribution Quantile-
Quantile qui sera dans un premier temps infériguiie supérieure a la droite de régression
linéaire (Fig. 3.2b). Néanmoins, dans notre ca&gtalt entre les distributions reste faible sur
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les quantiles inférieurs (1) mais augmente versgleantiles supérieurs (2 ; Fig. 3.2b). De
plus, la robustesse de la corrélation linéaireuesbon indicateur de la forte similarité des
deux chroniques (Fig. 3.2b).

b) Kew-Garden vs Angleterre

1.0

(1766-1999)

a) Densité de probabilité

1.0
0.8

0.6

0.4

0.2

= Précipitations Kew-Garden
Homogenes

0.0 0.2 0.]4 0.6 0.8

r=0.82*
T T T T T T T T | [ | |
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Figure 3.2. Exemple d’'une application et d'interptations d’un diagramme Quantile-Quantilga) Densité de
probabilité de la série pluviométrique de Kew-Garden rouge) et de I'indice homogeéne des précijpitet en
Angleterre (en noir ; Alexander & Jones, 2001). ipgramme Quantile-Quantile entre les deux séfies
kew-Garden ; y : indice homogene). La courbe roagees tirets affichent respectivement la distriboit
Quantile-Quantile et la régression linéaire. L'assgue indique une corrélation significative au eau de 95%.

o
4 7
o

3.1.2. Analyses des tendances

Avant d’étudier la variabilité de nos séries climaes régionales, nous avons étudié la
significativité d’'une éventuelle tendance linéales séries climatiques annuelles par le test de
Mann-Kendall (Mann, 1945 ; Kendall, 1948). Paraaills, I'absence de corrélation dans les
séries a été évaluée par calcul de la fonctiontdéaurélation (coefficient d’autocorrélation
au lag[l]). Le test de Mann-Kendall dit non-paramgéie, i.e. qu’il ne formule aucune
hypothese sur la distribution sous-jacente des é@msmnpermet d’examiner le degré de
significativité et le signe (a la hausse ou a lsd® d’'une tendance linéaire dans une série
chronologique donnée. Le principe de cette métheste de calculer le coefficient de
corrélation de rang de Kendath() et la probabilité d’accepter I'hypothese null@fmBence

de tendancepfvalug entre les valeurs de la série et le temps. Biendjun intérét indéniable
en termes descriptifs, cette méthode ne reprégsedeau mieux I'évolution propre des
variables climatiques.

De ce fait, nous avons appliqué une régressionnpaijale non-paramétrique localement
pondérée (LOESS : LOcal regrESSion ; Cleveland &liDg 1988 ; Cleveland & Loader,
1996). Cette méthode, qui peut globalement étrecéss a la description d’un filtre passe-
bas, est similaire aux méthodes de filtrage paitSaxGolay (paramétrique) ou par moyenne
mobile. Cependant, nous pouvons noter que le kssdg type LOESS s’'effectue en
définissant un nombre de points voisins intervenianis le calcul d’'une estimation et non pas
en définissant une largeur de fenétre.

Brievement, le degré de lissafjfou « span ») est défini comme la proportion dietsaque
représente le nombre de voisins sélectiorkngar rapport au nombre total de pointde la
série :f= k/n. Pour améliorer la représentation des fluctuattengporelles de nos séries, cette
grandeur est d'une importance cruciale. En efigdteaci permet de choisir si 'on veut mettre
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en évidence I'évolution de la tendance généralansp) ou si, au contraire, nous voulons
focaliser notre analyse sur des variations a phust¢erme.

Dans notre étude, nous avons choisi différentsédede lissage suivant la problématique
considéree. Par exemple, sur la série de Kew-Gdeddiensemble des séries chronologiques
du NW Europe), nous avons d’abord utilisé un detgrdissage égal a la longueur de la plus
courte série chronologique étudiée (ici Rouen) afiexaminer et comparer la tendance
générale de I'ensemble des séries (Fig. 3.3). Boidissage a 50 ans, nous a permis
d’observer d’éventuelles structurations dans I'atioh temporelle des précipitations (Fig.
3.3), autrement dit une (ou des) échelle(s) dealdité.

o = -
Kew Garden rainfall

~ 4 Figure 3.3. Exemple d'application de différents
lissages LOESS a une série de précipitations (ielK

- Garden).La courbe rouge (bleu) représente le lissage
général égal a la longueur de la série la plus deur

od . Nt \/A\/j\vz (un lissage & 50ans).

(\ll -

< J I span ~50ans

T T T T T T T
1700 1750 1800 1850 1900 1950 2000

3.1.3. Analyses spectrales

Les analyses spectrales sont utilisées dans lel’bwaminer et de caractériser le contenu
spectral d'un signal climatique qu'il soit globa&gional ou local. La procédure classique
comprend deux prétraitements en vue d'étudier fgieretotale du signal (théoreme de
Wiener-Kinchine) : une suppression de la tendaooe«(detrend ») et le calcul de la fonction
d’autocorrélation.

La transformée de Fourier (FFT) de la fonction d’autocorrélation permet de corisdrie
spectre d’énergie du signal pour identifier legjfrénces ou périodicités dominantes d’'une
série climatique sur une base orthogonale. Leslslétmthématiques de cette méthode sont
largement documentés dans Bloomfield (1976) et®vadl (1989). Dans notre étude, la FFT
a été utilisée pour ses propriétés premieres.atjissait alors d’étudier la distribution de la
variance d’'un signal dans le domaine fréquentigkemnent dit de quantifier 'importance des
différentes échelles de variabilité. Cependantn lyjge cette méthode quantifie de maniere
optimale la puissance des échelles de variabdlté,ne permet pas d’étudier les fluctuations
de puissance dans le domaine temporel.

La Transformée en Ondelettes Continue (CWT)a été appliguée a nos séries de
température/précipitations dans le but de visualse changements du contenu spectral au
cours du temps (Fig. 3.4). Brievement, la transfgtien échelle et en temps, des signaux
climatiques par une somme d’ondelettes de longuiies (non-orthogonales) est utilisée
pour produire un spectre univarié de puissance.d€aier permet alors d’identifier les
composantes spectrales correspondant aux échelleari@gbilité dominantes des signaux au
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cours du temps, selon un repere temps/échelleugrése ou période). Les explications
deétaillées de la CWT et ses applications aux sigméimatiques sont maintenant largement
documentées dans la littérature (Torrence & Coni@®8 ; Labat, 2005 ;Maraun, 2006 ;
Maraunet al,, 2007).

Changement d’échelle

9.6

4.8

Baisse de variance

Période (an)
2.4
TONVINA

1.2

0.6

(+) VARIANCE | (-) VARIANCE

1 1 J J 1
1900 1910 1920 1930 1940

Figure 3.4. Exemple d’application de la CWT a degrsaux aléatoiresA gauche : exemple d’'un signal dont le
contenu fréquentiel change au cours du temps, dateh vers les basses fréquences. A droite : eredyph
signal dont I'unique échelle de variabilité perd pmissance au cours du temps.

Graphiguement, la CWT permet de localiser les flatbns de puissance d'une échelle de
variabilité pour un signal donné au cours du terapgn un repere cartographique (Fig. 3.4) :
x=temps, y= périodes (échelles) et z (couleurs)anae. La figure 3.4 illustre deux exemples
utiles pour la lecture et la compréhension desltaswde la CWT qui seront exposés dans ce
manuscrit. Le premier montre un signal présentaatrg échelles de variabilité (3 mois, 1 an,
2 ans, 6 ans) qui se succedent au cours du tergps3(#). Le second exemple montre qu’une
diminution de la variance sur une échelle de vdiiékest suivie d’'une diminution du niveau
de rouge (vers le bleu), ainsi qu’'une diminutiomilteau d’échelle (Fig. 3.4).

Notre utilisation de la CWT requiert toutefois ques précisions sur le protocole employé.
Premierement, plusieurs types d'ondelettay(Morlet, Paul, DOG) peuvent étre utilisées.
L’ondelette de Morlet d’ordre 6, pour laquelle keshelles de variabilité et les périodes de
Fourier sont approximativement équivalentes, aél&ctionnée. Par ailleurs, la significativité
statistique des composantes spectrales a été évslivant le pointwise test comme décrit
par Torrence & Compo (1998), Maraun (2006) et Maraual (2007). Simplement, cette
procédure vise a reproduire les variations locafisge puissance des échelles de variabilité
suivant de multiples simulations Monte-Carlo d’ugnal contenant les mémes propriétés
autorégressives (processus autorégressif d’ordréA&n[1]).

-54 -



CHAPITRE Il. Données et Méthoq

Cependant, dans 'objectif de projeter les difféesréchelles de variabilité (significatives sur
la CWT et/ou la FFT) de nos signaux climatiquessdigndomaine spatial, I'application de
filtres passe-bandes a chaque point de grillee éak échéant a chaque niveau de pression,
reste la meilleure procédure. Cette procédure lttage peut étre appliquée directement a
partir de la CWT (Farge, 1992Do0noho & Johnstone, 1994) par FFT inverséBloomfield,
1976 ; Bracewell, 1989). De ce fait, appliquées elnamps spatio-temporels, celles-ci sont
semblables a la méthode développée et validéeopa(2D08) et Jolet al. (2007, 2010). De
plus, Denholm-Price & Rees (1998) montrent queligattion de la FFT permet un filtrage
optimal de la basse-fréequence. Le grand avantageette méthode est de permettre de
considérer, a I'image du systéme climatique globekistence de modes de variabilité non-
orthogonaux entre eux, tout en permettant, qualedest jugé nécessaire, une reconstruction
orthogonale individuelle des échelles de variahilit

Une illustration d’ensemble de la méthode est freusur la Figure 3.5. Dans un premier

temps, une échelle de variabilité quasi-décenrie2el8 ans) est détectée par la FFT et la
CWT dans les précipitations au Sahel (Fig. 3.5)tteaCéchelle de variabilité montre des

variations de puissance significatives avant 19@s pur la période 1950-1990 (Fig. 3.5).

Dans un second temps, le maximum d’amplitude (gérit®70-1980) de la variabilité quasi-

décennale est reconstruit sur I'ensemble du donmilest-africain par un filtre passe-bande.
(Fig. 3.5).

- (1) Détection et fluctuations d’échelles

“FFT [TCWT TENEAEEY] | (2) Reconstruction du champ

32

16

1 sd: 1970-1980
A5 10 -
22 26

34 38 42 46 5 54 58 6.2
précipitations mm.mois?)

1920 1940 1960 1980 2000

Figure 3.5. Représentation schématique de la pragé&dde filtrage (CWT puis FFT) réalisée lors de
I'application aux champs spatio-temporelle€l) Détection des échelles de variabilité et eler$ fluctuations
par FFT et CWT appliguées aux précipitations Saméles (10-20N ; 18.5W-20E); (2) Ecart-type de la
variabilité quasi-décennale reconstruite sur le sipade précipitations ouest-africain (mm.m9isSur la CWT,
les contours (les tirets) représentent le niveasideificativité a 90% avant (apres) suppressiorcglale annuel
moyen ; le trait gras représente le cone d'influenc

Il est toutefois nécessaire de préciser les quslgoeertitudes de cette méthodologie.
Premierement, la CWT est construite selon une haseorthogonalei.e. que les vecteurs

utilisés lors de la transformation des donnéesame gas indépendants ce qui implique une
redondance d’informations a la fois en échelleneteenps (Torrence & Compo, 1998). De ce
fait, le poids respectif de chaque échelle n’est mrconstruit de maniére exacte. Aucune
quantification de la variance totale d’'une échdbevariabilité ne peut alors étre effectuée par
CWT inverse. Deuxiémement, la FFT requiert en entlés vecteurs de taillé, 2l est donc
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d'usage de compléter avec des zéros chaque exrgroiest que I'on appelle leero-
padding Par exemple, sur la CWT, le cone d’influencerdiéé la zone non affectée par cet
effet de bord (Fig. 3.4, 5). Or, cette approximatgera surtout présente sur les chroniques
stationnaires présentant une augmentation de ianear en dehors de la zone délimitée par le
cobne d’influence de la CWT. De plus, dans le caBagplication aux champs spatiaux, nous
pouvons espérer que les petites approximationshague point de grille se compensent, et
permettent de réduire I'obtention de résultats r@més. Troisiemement, dans le cas des séries
mensuelles, en plus d’'une suppression de la teedgac un lissage LOESS de span=1), il est
nécessaire de filtrer le cycle et la variabilitéansaisonniére. Pour cela, nous avons calculé
pour chaque point de grille le cycle annuel moy@mde le soustraire avant d’appliquer cette
méthode de filtrage.

3.1.4 Analyses par EOFs

La décomposition en Fonction Orthogonale Empiri(ft®F), introduite en météorologie par
Lorenz (1956) puis largement décrite par von St@¢i®&95) et von Storch & Zwiers (1999),
est uneanalyse en composantes principales (ACP) applicuéen groupe de séries
chronologiques. Il s’agit d’extraire des variatiooshérentes, dominantes et indépendantes
entre-elles, au sein d’'un groupe de séries chrgimples selon une matrice de covariance.
Cette décomposition est également utilisée pouérgérdes séries chronologiques (ou PC :
composante principale) indépendantes pour chaquesE& représentatives de I'ensemble
d’'une configuration spatiale donnée. Ceci permat,gxemple, de minimiser le bruit inhérent
au calcul d’'un indice sur deux points stationnafeeg.l'indice NAO).

Un exemple d’application de cette décompositiortiglgaaux champs de SLPs (HadSLP2r)
est présenté sur la Figure 3.6. Comme tres soulentajeure partie de la variance est
capturée par les trois premiers EOFs (Fig. 3.8.QF-1 (35% de la variance totale) montre
une structure en dipdle N-S de type NAO (Fig. 3LBEOF-2 (17%) présente un contraste
entre I'Europe de I'Ouest et de I'Est (Fig. 3.6)niaire a I’ « Eurasian ou Scandinavia
pattern » (Barnston et Livezey, 1987) et aux régiuhe blocage/dorsale (Cassiwal, 2004,
Hurrel & Deser, 2009). L'EOF-3 (14.5%) est carasis par un centre d’'anomalie centré sur
la mer du Nord et des anomalies de signe oppodésgemble de la région Nord-Atlantique
(Fig. 3.6). Cette configuration montre de fortesnibtudes avec I « East Atlantic
pattern » (Barnston et Livezey, 1987). De pluspdemble des variations temporelles de ces
régimes atmosphériques peut étre suivi sur lesr@pectives (Fig. 3.6).

Notre utilisation de la décomposition par EOF esttimhée a évaluer si les relations
précipitation/NAO sur le NW Europe, observées sas @chelles bien spécifiques, sont
perturbées par des modifications du champ spati&lldPs. En effet, I'indice NAO est calculé
en continu entre deux points, et cela indépendarmhedéplacement des centres d’action a
I'échelle saisonniere et de I'existence d’autrggmés atmosphériques (Cassiwal, 2004 ;
Hurrel & Deser, 2009). De ce fait, I'indice NAO estlculé méme en I'absence d’un régime
atmosphérique de type NAO (NAO+/-). Il n'est donaspexclu qu'a certaines périodes
I'indice NAO présente une gamme de variabilité piea Il s’agit alors d’étudier au sein

-56 -



CHAPITRE Il. Données et Méthoq

d’'une gamme de co-variabilitée. par un filtre passe-bande par FFT: i) si la strieespatiale
dominante est de type NAO, ou idéalement exclusiysi la variance de la structure spatiale
de type NAO est plus exprimée lorsque la relat&tmsaximale.

©| Variance expliquée (%)

<10%

slp (hPa)

|lscanp+
/SCAND-

0 -80 -60 -40 -20 O

20 40 0 -20

0 0
S Var=35% || Var=17% | Var=14.5%
3 PC-1 |PC-2 IPC-1

1850 1900 1950 2000 1850 1900 1950 2000 1850 1900 1950 2000

Figure 3.6. Exemple d’application de I'EOF au chamgésaisonnalisé de SLPs HadSLP2r (Allan & Ansell,
2006) dans la région Nord-Atlantique depuis 183 haut : fraction de variance exprimée par le§ 2BOFs
(écart-type en gris). Au milieu : reproduction desis premiers EOFs (hPa normalisé par le maximymatigl).
En bas : PC aux trois premiers EOFs.

Cependant, l'interprétation physique des résultaste controversée puisque soumise a des
contraintes fondamentalesf( Dommenget & Latif, 2002). Premiérement, les castaa
imposés par 'EOF sont purement géométriquesgdépendants de la taille et du nombre de
variables comprises dans le domaine d’étude (Riohit@86). Deuxiemement, bien qu’il soit
souvent facile d’associer le premier EOF a uneitééghysique, cela est beaucoup plus
difficile avec les EOFs d'ordres supérieurs puisges derniers sont contraints de rester
orthogonaux (donc indépendants) au premier. Pautesdifférents modes spatio-temporels
du systeme climatique, comme leurs indices (PCs, sont pas neéecessairement
orthogonaux/non-corrélés (Simmaetsal, 1983). Bien que cela n'ait pas été appliqué dans
mémoire, ces incertitudes peuvent en grande patrigecorrigées par la procédure de rotation
varimax qui permet de transformer 'EOF en une liagaire non-orthogonale et de stabiliser
la statistique des résultats (Richman, 1986 ; Cletiady, 1995).
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3.2. Analyses corrélatoires et spectrales

3.2.1. Champs composites

L’analyse composite est une méthode souple d’empguemment utilisée en climatologie
diagnostique pour mettre en évidence I'existencetélieconnexions entre deux variables
(Ward, 1992 ; Suet al, 1999 ; von Storch & Zwiers, 1999). Dans notredéfcette méthode

a été employée pour construire des états moyemsaliamp d’observatiom répondant aux
variations d’'une série chronologiqagi.e. un champ composite), tous deux préalablement
filtrés par FFT inverse sur des échelles de vdii@lnlonnées.

Brievement, deux champs composites (deux écham)lleont construits avec les valeurs
prises pawv quandz connait respectivement des anomalies négativpssitives marquées,
donc supérieures a un certain niveau d’écart-tgpg. £0.42*sdf]). Puis, la significativité
statistique du signal dans est étudiée en testant la différence des moyedeesdeux
échantillons grace atest de Student. D’'un point de vue techniquestildonc recommandé
de répéter ces analyses avec différents seuilsonfialies dez afin de s’assurer que les
composites représentent bien I'état pris\ppour tout signal dans

L’'un des grands avantages de cette méthode, paontapotamment a la méthode de
corrélation linéaire, est qu'aucune hypothése rfase sur le type de relation entre les deux
parametreg et v étudiés : cette relation peut tout aussi bien Etaire que non-lin€aire.
D’autre part, I'analyse par composite, fondée surcdémparaison des moyennes, est plus
robuste et moins sensible aux valeurs extrémeser@ignmt, cette méthode suppose que les
anomalies de soient toujours associées aux mémes types d’aresmEns. Or, notre étude

du comportement non-stationnaire des téléconnexivesclue en aucun cas le mélange
d’anomalies résultant de mécanismes trés divers.
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Figure 3.7. Représentation de la procédure de camstion d’'un champ composite répondant aux variatie
d’'une échelle de variabilité dans une variable IdeaNotre exemple représente le champ composite quasi-
décennal des SSTs de I'Atlantique (°C, ERSST-\&mith et al., 2008) répondant aux anomalies quasi-
décennales excessivement positives des précipisadidlainé-Soroa (SE-Niger). Les zones non sigtiifies au
niveau 90% du t-test ont été masquées.
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La Figure 3.7 présente un exemple de constructiom champ composite quasi-décennal des
SSTs répondant aux anomalies positives de la vhiéaQuasi-décennale des précipitations
au SE Niger (I'échelle de variabilité étant préddatent détectée par CWT). Nous
remarquons par exemple, qu'a I'échelle quasi-démlennles anomalies positives de
précipitations sont associées a une structure alneol montrant une augmentation
(diminution) des SSTs Atlantique Nord (Tropical $ud

3.2.2. Cohérence et phase par ondelettes

Plusieurs méthodes permettent de déterminer leanide corrélation et le retard entre deux
signaux en accord avec le rang des échelles debilédé et en fonction du temps. Dans nos
travaux ces meéthodes sont employées dans le budldé de maniere optimale la stabilité
temps/fréquence des relations entre les signamatijues globaux et régionaux du NW
Europe et de I'Afrique de I'Ouest.

L’analyse par ondelettes croisées, introduite paddiset al. (1993), est aujourd’hui une
méthode communément utilisée en climatologie (odrdrglimatologie) pour examiner
I'existence de téléconnexions entre deux signammatiques d’échelle globale, régionale ou
locale sur les différentes échelles de variabditécours du temp®.g. Huang, Sheret al,
1998 ;Torrence & Webster, 199%polo-Vazquezt al, 2001; Juryet al, 2002 ; Labat, 2005,
2010). Cependant, le spectre par ondelettes ceoisdiee deux seéries chronologiquest y

est simplement calculé par la multiplication duftioent de I'ondelette continue du signal

et celui du conjugué dg, ce qui pose certains problemes dinterprétatiogiqgue des
résultats. Un pic d’énergie sur le spectre cromsdt motamment étre obtenu si I'un des deux
signaux présente une forte puissance (Maraun &isSug004 ; Maraun, 2006).

L’utilisation de la cohérence par ondelettes estcd@commandée. Brievement, cette analyse
permet de caractériser le degré de linéarité emdénex processus (niveau de corrélation
linéaire entre 0 et 1) pour toutes localisatiomapg/échelles de variabilité. Son calcul est
nettement plus complexe mais peut étre résumé colarmeodule du spectre croisé par
ondelettes des deux signaxy normalisé par les spectres univariésxdety (Torrence &
Webster, 1999 ; Maraun & Kurths, 2004 ; Maraun,@p0Maraunet al, 2007 ; Labat, 2010).
De ce fait, la structure du test de significativifgointwise test) est similaire a celle
développée pour les spectres en ondelettes cor{titeraun & Kurths, 2004 ; Maraun, 2006 ;
Maraun et al, 2007). Cependant, comme la cohérence est naémalaux spectres
d’ondelettes univariés, la valeur critique deviemtépendante de I'’échelle de variabilité tant

gue le lissage utilisé respecte la géométrie danmale I'ondelette (ou kernel).

Le calcul de la phase angulaire associée a ces métixodes permet d’examiner le retard
entre deux signaux. Différents retards peuventdatenus : (i) une phase s’approchant de la
valeur ou -zt traduit une relation en opposition de phase (ors phase)j.e. un retard
maximal entre les deux signaux ; (ii) une phaselpgade 0 présente une relation en phase,
l.e. un retard minimal entre les deux signaux ; ii§ lealeurs proches d€2 ou —n/2, ou
guadrature de phase, montrent une relation déeakée deux signaux. Dans le dernier cas, la
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cohérence entre les deux signaux peut étre rejptésque difficilement interprétable: i)
I'écart temporel est trop important ; ii) I'écagntporel entre la variable de sortie et la variable
d’entrée est positifi.e. la variable explicative devient la variable dépamte).

Un exemple simple de I'utilisation de la cohérertghase par ondelettes est donné sur la
Figure 3.8. Dans un premier temp¥) (nous considérons deux signadx €t @) qui oscillent
sous la méme échelle de variabilité tout en étarprease (Fig. 3.8) : les deux signaux sont
alors cohérents et présentent une retard minimuensin second tempg2), le signal )
perd son mode de variabilité initiale, tandis gaisignal 1) le conserve (Fig. 3.8) : les deux
signaux ne sont plus cohérents (diminution du nivda rouge et du niveau d'échelle de
variabilité). Si I'on considére maintenant une gr@eme périodet8) ou le signal Z) reprend
son oscillation initiale tout en étant en oppositide phase du signal ( Fig. 3.8) : les
signaux sont alors cohérents et présentent urdretakimum.
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Figure 3.8. Exemple d’application de la CohérenceRhase par Ondelettes a deux signaux aléatoiret 2.e
En haut. La cohérence et la phase par ondelettes sespectivement, représentées dans la colonrgadehe
et de droite. En bas. Evolution temporelle des dggmaux aléatoire et représentation schématiquéadshase
(en bleu ciel : en phase ; en rouge : en oppositlerphase) dans la colonne de gauche, et dansldeme de
droite, représentation de deux signaux en phasegeftl) et en opposition de phase (cf. en t3).
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Par ailleurs, d'un point vu méthodologique, I'applion de la cohérence et phase par
ondelettes au domaine spatial est similaire en poirgts a la reconstruction d'une échelle de
variabilité¢ par CWT ou FFT inverse (Fig. 3.5). lagit simplement dans ce cas de filtrer
d’'une part les échelles de co-variabilité et d'aytdart le retard entre les signaux. Ainsi, cette
démarche a pu étre appliquée pour étudier lesiortakentre la variabilité large-échelle du

secteur Atlantique et les champs de précipitatiengsératures du NW Europe et de I'Afrique
de I'Ouest.
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1. Contexte climatique

1.1. Généralité et cycle saisonnier

Suivant Amatet al. (1996), le climat tempéré de I'Europe, qui résidms le jeu complexe
d’'influences antagonistes que se livrent océamem/inents, peut étre séparé en trois régions
climatiques :

» Climat océanique, frais en été et doux en hiverperdure de I'océan Atlantique qui
inclut 'Angleterre et le Nord de la Franeeau centre de notre étude eu encore semi-
océanique pour des régions plus éloignées de liQcéa

» Climat continental aux longs hivers froids au cemt a I'Est du continent ;
e Climat méditerranéen aux étés chauds et secs.

A ces trois régions s’ajoutent, localement, unetitole de climats régionaux dus a la
présence notamment des courants marins, de reliefle plusieurs mers intérieures. Les
régimes de températures et de précipitations péwamc varier beaucoup d’'un endroit a
l'autre, méme a relativement faible distance, gronge a la dynamique globale du climat des
latitudes moyennes.

Comme décrit succinctement dans les chapitres geéte (1.1.2.1 et 11.1.1), aux latitudes

moyennes, le transport d’énergie (vapeur d’eawetfmaleur) est systématiquement dévié
vers I'Est par la force de Coriolis, ce qui enteala création d’'un large flux zonal d’Ouest ou

«westerlies». Le cycle saisonnier des latitudes enogs est étroitement li€, bien que de
moindre ampleur, a celui des latitudes tropicalegssque répondant directement au

déséquilibre radiatif méridien. Ainsi, aux alen®ude 30-40°N, le fort contraste de

température et de pression entre l'air tropicdilbat extratropical crée un cisaillement vertical

(instabilité barocline) du profil de vent (Fig. &)1 Ceci confine les vents d’Ouest les plus
forts dans un tube zonal relativement étroit etésisous la tropopause (Fig. 1.1a): le Jet
Stream subtropical.

Contrairement aux cellules de Hadley, le Jet Strdasoimoyennes latitudes est instable, et par
conséquent soumis a des fluctuations permanentésrmes de dynamique. Ces variations
peuvent s’interpréter comme des ondes de RossbwrRee, 1983 ;Cassou, 2001), qui
proviennent des perturbations de I'équilibre gémsirgue (.e. trajectoire et force des vents
horizontaux uniquement proportionnelles aux gradi@oerizontaux de pression). De plus, ces
perturbations du Jet Stream sont reliées aux fiicias des SLPs (Rowntree, 1983 ; Cassou,
2001; Fig. 1.1b). Nous ne détaillerons pas icidaégge des perturbations, dont une revue plus
compléete est disponible dans Rowntree (1983) etsd@ag2001), et nous retiendrons
simplement deux types :

* Les ondes stationnaires responsables des structuas-statiques de la circulation
atmosphérique des moyennes latitudes (dépressisiardie, anticyclone des Acores) et
dessinées par la géographie des océans et dds celiginentaux ;
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* Les ondes transitoires, ou tourbillons, qui se aiémit quasi-continuellement de I'Ouest
du bassin vers I'Est. Elles sont responsables dasgements de temps fréquents (a une
échelle synoptique) que connaissent les latitudaspérées. Ces ondes sont alors
associées aux systemes nuageux enroulés en lgigeless accompagnées de zones de
précipitations et de vents forts (Fig. 1.1b).

Figure 1.1. Le climat des
latitudes moyennes: le Jet Stream
et ses perturbations (adapté de
Cassou, 2001).

() Représentation schématique du
Jet Stream d’altitude et des dist-
ributions de température, pression
et vent associés. (b) Représentation
schématique des relations entre
perturbations du Jet Stream
d’altitude et anomalies de pression
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L’activité des tourbillons transitoires peut étgaqtifiee par la mesure de I'énergie cinétique
des écarts a la moyenne zonale pour des échellemnges inférieures a la semaine. Cette
activité se concentre dans certaines zones comnamé@appelées « routes des dépressions »
ou rail de dépressions. Ainsi, nous présentondastigure 1.2 I'état moyen du climat des
latitudes moyennes de I'hémisphere Nord au coummed’année complete, puis lors des
saisons d’hiver et d’été.

En moyenne annuelle, I'Atlantique Nord présenteguadient de SLPs (entre l'anticyclone
des Acores et la dépression d’Islande) et un gnadie SSTs (entre I'Atlantique tropical et les
bassins arctiques). Ces gradients refletent idéaleias contrastes de température et pression
a lorigine de Tlinstabilité barocline des latittlenoyennes (Fig. 1.2a). Ces gradients
apparaissent, logiqguement, en relation avec lailligton spatiale de la température au NW
Europe, selon un gradient SW/NE (Fig. 1.2b). Piews, le long du maximum d’instabilité
barocline se forme le rail de dépressions illugtig¢par un flux zonal d’humidité a 850 hPa
entre 35-60°N (Fig. 1.2a). La trajectoire de cédaidépressions est alors liée aux maxima de
précipitations observés en Irlande, sur 'OuesRdyaume-Uni et de la France (Fig. 1.2c).
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En hiver, le Jet Stream est intensifié et attings Vé&quateur. Les SLPs et les SSTs diminuent
des latitudes nord a tropicale (Fig. 1.2a). La dgégion d’lslande se creuse et occupe un
espace plus important que l'anticyclone des Acol@s I'expansion se limite aux latitudes
méditerranéennes (Fig. 1.2a). Une anomalie saismmégative de température est donc
observée sur I'ensemble du NW Europe (Fig. 1.2tctivité du rail de dépressions, situé
Iégérement plus au Sud, est maximale et couvrespace plus large sur le continent européen
(Fig. 1.2a). Ainsi, une anomalie positive de préaipns est observée sur l'lrlande, I'Ouest
du Royaume uni et le NW de la Franeee. les régions : Bretagne, Pays de la Loires&a

et Haute-Normandie, Picardie, Nord Pas de Cala{fig.1.2c).

En été, le Jet Stream est moins intense et déplace le Nord. Les SLPs et les SSTs
augmentent des latitudes nord a tropicale (Figa)112anticyclone des Agores se gonfle et se
déplace légerement vers le NW, tandis que l'inténde la dépression d’'Islande est réduite
(Fig. 1.2a). Une hausse de température est aleenade sur 'ensemble du NW Europe (Fig.
1.2b). Par ailleurs, comparée a la situation dhilgetrajectoire estivale du rail de dépressions
est légerement décalée vers le Nord (Fig. 1.2a)ylDg la présence de hautes pressions sur
I'Ouest de I'Europe bloque et asséche les flux dildité d’Ouest (Fig. 1.2a). Pour cela, une
anomalie négative (positive) de précipitations @sservée sur l'lrlande, I'Ouest (Est) du
Royaume uni et de la France (Fig.1.2c).
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Figure 1.2. Etat moyen du climat des latitudes moges ainsi que ses modifications saisonniéres.
(a) SSTs ERSST v3b (°C ; ombre : marron au vemtithSet al., 2008), SLPs HadSLP2r (hPa ; contoulnéeu
au rouge; Allan & Ansell, 2006) et flux d’humiditgtégré entre 1000 et 500 hP®) NCEP/NCAR-1 (g.kg
*m.s’: vecteur ; Kalnay et al., 1996) en moyenne antferlhaut), d’hiver (DJF, au milieu) et d’été (JAS,
bas) sur la période 1901-2012 (1948 pMq). (b) Température CRU TS 3.10 en moyenne annetetiéférence
de température en été et hiver (°C ; Mitchell & sn2005). (c) Idem pour les précipitations CRU3TH.1
(mm.moi& ; Mitchell & Jones, 2005).

Pourtant, le cycle saisonnier moyen de la temperataregistré, par exemple, au centre de
'Angleterre (CET index) n’est pas resté aussi Istafpue nous pourrions le penser en
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regardant une représentation graphique telle quadigure 1.3. Les relevés de température
et précipitations établis en Angleterre et en Feades la fin du XVA siécle montrent des
variations du cycle saisonnier depuis la fin duitP&ye Glaciaire. Sur la représentation
chronologique, nous pouvons noter une tendancaugmentation de la température en été et
hiver, donc une saison d’été (d’hiver) plus lon¢eeurte) (Fig. 1.3).

A partir des mesures de précipitations effectuéasl’@bservatoire de Paris depuis 1688
(Garnier, 1974) et les données GHCN V-2, on obsernveycle saisonnier marqué présentant
pratiquement deux fois plus de précipitations @€ngéten hiver a la fin du XVflet au XVIII°
siécle, tandis qu’une distribution uniforme esterée au XX siécle (Slonosky, 2002 ; Fig.
1.3).
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Figure 1.3. Evolution du cycle saisonnier de la tpdrature en Angleterre et des précipitations a Rari
A gauche : représentation graphique (les années phciennes a plus récente sont graduellement septées
du noir au blanc, le trait gras représentant la reope) de la température en Angleterre (°c, en hautjes
précipitations a Paris (mm.molsen bas). A droite : idem mais en représentatimmorologique.

Ces observations sont confirmées par de nombretits éelatant le temps pluvieux des étés
parisiens au XVfl(Le Roy Ladurie, 1967 ; Le Roy Ladur al, 2011). Ce constat apparait
alors comme le premier signe d’'un changement ladelle de mode de variabilité dans la
région Nord-Atlantique f. Sect. 1.2.2). Pour cela, la section suivante ar pljectif de
présenter les variations moyennes de températymesipitations et flux d’humidité
provoquees par les divers modes de variabilité spmérique (NAO) et océanique (AMO) du
secteur Nord Atlantique.
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1.2. Réponse aux modifications des SLPs

1.2.1. Notion de régimes de temps

Comme nous l'avons vu dans la section 1.2.2.2 yl@athique large-échelle du climat Nord-
Atlantique/Europe est principalement dominée, ainsidans I'atmosphere, par un mode de
variabilité : la NAO. Mais, bien qu'une grande partle ce chapitre soit destinée a la
compréhension du lien entre la NAO et le climatNW Europe, il serait largement réducteur
et peu représentatif de lier 'ensemble de la wéité@ Nord-Atlantique a cette oscillation. En
ce sens, a l'aide de méthodes telles que la Fon@Qithogonal Empirique (EOF<f. Sect.
11.3.1.4), de nombreux travaux sont consacrésdesxription d’autres états préférentiels, ou
régimes de temps, de la dynamique du climat Notdrfijue €.g. Barnston & Livezey,
1987 ;CassoLet al, 2004 ; Hurrell & Deser, 2009). L'utilisation desgimes de temps dans
les études de climats régionaux s’est ainsi récemhigénéraliséee(g. Plaut & Simonnet,
2001 ;Yiou & Nogaj, 2004 Boé, 2007 Vautardet al, 2007 ;Yiou et al, 2007 ;Cattiauxet
al., 2009, 2010 Goubanovaet al, 2010).

Une description de la variabilité Nord-AtlantiquafBpe de I'échelle journaliére a décennale
peut ainsi s'effectuer a l'aide du paradigme degimés de tempse(g. Reinhold &
Pierrehumbert, 1982). Selon ce paradigme, les mgstaon-linéaires peuvent présenter une
propriété d’instabilité, a savoir de « sensibilggx conditions initiales », qui les rend, en
pratique, non preévisibles sur le long-terme. Maischaos ne signifie pas ici le hasard : la
nature déterministe d'un systéeme «trop » complesee manifeste dans I'existence
d’attracteursj.e. d’ensembles vers lesquels le systeme évolue deermeapréférentielle en
réponse aux interactions entre ondes stationnpliaegtaires (typiquement la NAO) et
synoptiques/transitoires. Les fluctuations de l@utation atmosphérique peuvent alors se
traduire en terme d’alternance entre ces réginaésarit intervenir les notions de persistance
ou de transition (Vautard, 1990). De plus, la dutéepersistance dans I'un des régimes est
typiguement dépendante de I'échelle synoptiqueodegs transitoires (quelques jours), mais
peut étre allongée par interaction avec I'onde giaine (Legras & Ghil, 1985 ; Mo & Ghil,
1988) et les conditions de surfaces océaniques{@a001 ; Cassaat al, 2004).

En ce sens, dans la section 11.3.1.4, nous avopsseéxun exemple d’une décomposition par
EOFs aux données de SLPs ; une méthode tres pdechelles employées par Barnston et
Livezey (1987), d’ou l'utilisation de la méme termlogie. Cette décomposition a permis de
retenir trois états préférentiels des SLPs au masethps mensuel (Fig. 11.3.6), dont les
influences sur le climat européen seront décritasda section suivante. Ces états décrivent
alors des modes de variatiore. des artefacts statistiques dont la signature spetiporelle
répond de facon complexe a la fréequence et lint&ndes régimes de temps (d’échelle
synoptique). Brievement, les EOF-1, -2 et -3 désriwvespectivement une configuration de
type NAO (35% de la variance totale désaisonnaliséela variance interannuelle), les
régimes de dorsale /blocage autrement appelés ndifeaia pattern » (SCAND ; 17%), et
I' « East Atlantic pattern » (EA ; 14.5%).
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Plus important encore, ces trois régimes atmospinesi présentent de fortes variations de
variance au cours du temps. Par exemple, a I'é&lsaisonniere, le régime NAO (certes
toujours dominant, 37.7% de variance totale saisoen présente, notamment: i) une
décroissance de variance au cours des saisonmé@tiires (printemps et automne ; Fig.
1.4) ; i) une migration vers le Nord-Est et Sude®udes centres d'actions de la NAO,
respectivement en été et hiver (Hurretlal, 2003 ; Hurrell & Deser, 2009 ; Blad# al,
2011). Cependant, si I'existence de régimes d’'éthiver est relativement admise, elle ne
'est pas pour les saisons intermédiaires, qui gt conséquent davantage considérées
comme des périodes de transition entre dynamiqtieaks et hivernale (Najac, 2008).
Pourtant, nous noterons que les régimes de bla@gale (ou SCAND) et I' « EA pattern »
(15.9 et 14.9% de la variance saisonniére), domtviriances exprimées s’entrecroisent
saisonnierement, montrent respectivement une halgssariance au printemps et surtout en
automne (Fig. 1.4).

|

L

%
/.

<
Pl 15:9% 1499,

Variance exprimée (%)
10 15 20 25 30 35 40 45

Total

Figure 1.4. Evolution saisonniére moyenne de la izrce exprimée par les J0EOFs, et contribution
saisonniéere totale des trois régimes de temps ppiaocx entre 1850-2012Les couleurs bleue, verte et rouge
représentent respectivement les régimes NAO, béddatsale ou « scandinavia pattern » (SCAND), «Eas
Atlantic pattern » (EA).

Par ailleurs, ces fluctuations entre régimes sgategnent présentes a plus long-terme. En
observant le nombre de jours sous régimes NAO attoet blocage, Hurrell & Deser (2009)
montrent qu’aucun régime particulier n’est réellamdominant. Puisque, si au cours de la
seconde moitié du XXsiécle les régimes NAO semblent prépondérantsyisie}001 les
anomalies de types dorsale ou blocage domineniven du-dessus de I'Atlantique Nord.

1.2.2. Réponse aux différents régimes

Les différents régimes de SLPs associés aux tremmiprs EOFs désaisonnalisées, qui ont été
exposés dans les sections précédentes, sont adéardonfigurations dynamiques de
'atmosphére (température, précipitations, fluxulifidité a 850 hPa) pouvant modifier le
climat du NW Europe dont il est essentiel de comgre la dynamique (Figs. 1.5-7):

* Lors derégime NAO- (anomalie de la PC-1 > 0.1 ; Fig. 1.5a), le catganéridien de
pression s’atténue (affaiblissement de la déprasditslande et de I'anticyclone des
Acores) et le Jet Stream est repoussé vers le &udessus de I'Europe de I'Ouest. Le
NW Europe, dont la Scandinavie (non représentég ;1F5b, d), est alors sous l'influence
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d’'une circulation de NE associée a une baisse m@érature et a une diminution des
précipitations sur la Scandinavie, 'Ouest du Ragalni et I'lrlande (a I'exception des
précipitations neigeuses ; Fig. 1.5b-d). Le flwhuthidité d’Ouest, relatif au rail de
dépressions, se dirige plus fréquemment vers laithtéanée et I'Europe du Sud et
s’accompagne d’'une augmentation des précipitafieigs 1.5c-d).

Lors de régime NAO+ (anomalie de la PC-1 < -0.1; Fig. 1.5a), on oleseun
renforcement de la différence de pressions engrdtmres et 'lslande, alors que le Jet
Stream migre au Nord de la Scandinavie. Le gonffeérde I'anticyclone des Acores est
alors en relation avec une augmentation génératisda température sur 'Europe (Fig.
1.5b). Par ailleurs, en lien avec l'activité du de dépressions suivant la migration du Jet
Stream, on observe un décalage vers le Nord des dloumidité d’Ouest et une
augmentation des précipitations sur la Scandind\#st du Royaume Uni et l'lrlande
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Figure 1.5. Les régimes NAO et leurs impacts surclenat du NW Europe.(a) EOF-1 (variance exprimée :
35%) des SLPs Nord-Atlantique (hPa normalisé pamkximum spatial ; HadSLP2r ; Allan & Ansell, 2006)
associée aux régimes NAO+/-. (b) Champ composite dempérature (°C ; CRU TS 3.10 ; Mitchell & Jsne
2005) associé aux anomalies positives (1 ; NAO-1} 6t négatives (2 ; NAO+ < -0.1) de la PC-1 depi®01.
(c) Idem pouVg & 850 hPa (g.kgm.s'; NCEP-NCAR-1, Kalnay et al., 1996) depuis 1943.I¢¢m pour les
précipitations moyennes (mm.nmbj<CRU TS 3.10.1, Mitchell & Jones, 2005) depuis1190

Les régimes dblocage ou SCANDHPC-2 > 0.1) sont associés a une anomalie positive
des SLPs sur la Scandinavie et la Russie occidengalinversement, négative sur la
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facade ouest de I'Europe (Fig. 1.6a). Ainsi, lafguration anticyclonique persistante sur
la Scandinavie bloque les entrées d’air maritimpegmet a des conditions plus chaudes
de se développer (Fig. 1.6), a I'exception desorgibordant la mer baltiqgue (non
montrée). Cependant, le gradient E-W de pressibragssi associé a une composante
méridionale de flux d’humidité permettant le déygement d’'une anomalie positive de
précipitations sur I'Ouest de I'Europe (Fig. 1.6¢c-d

» Les régimes delorsale ou SCAND—(PC-2 < -0.1) correspondent a une extension de
I'anticyclone des Acores et un déplacement verstlde la dépression d’'Islandes. une
anomalie positive (négative) de SLPs sur I'Atlanécet la cOte ouest européenne (NE de
'Europe ; Fig. 1.6a). Cette configuration favoriskes descentes d’air polaire sec
s’enroulant autour de I'anticyclone atlantique mieaant une anomalie froide et seche sur
le SW Europe, tandis que le NE reste légeremenicc(fag. 1.6b-d).
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Figure 1.6.Les régimes SCAND et leurs impacts sur le climatW Europe.(a) EOF-2 (variance exprimée :
17%) des SLPs Nord-Atlantique (hPa normalisé pamkximum spatial ; HadSLP2r ; Allan & Ansell, 2006)
associée aux régimes de blocage/dorsale ou SCANDCHamp composite de la température (°C ; CRU TS
3.10 ; Mitchell & Jones, 2005) associé aux anongapiesitives (1 ; blocage > 0.1) et négatives @rsale < -
0.1) de la PC-1 depuis 1901. (c) Idem pMer & 850 hPa (g.kgm.s'; NCEP-NCAR-1, Kalnay et al., 1996)
depuis 1948. (d) Idem pour les précipitations mogsn(mm.mois; CRU TS 3.10.1, Mitchell & Jones, 2005)
depuis 1901.

L' EA pattern est structurellement similaire a la NAO. Il se adérise par un centre
d’anomalie centré sur la mer du Nord et entour@atiaalies de signe opposé sur I'ensemble
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de la région Nord-Atlantique (Fig. 1.7a). Les pétemcipaux de 'EA pattern sont déplacés
vers le SE comparés aux schémas structuraux da@ (Nig. 1.7a). Pour cela, 'EA pattern
est souvent interprété comme un décalage vers dedga régimes NAO. Cela explique
d’ailleurs en grande partie pourquoi | 'EA pattgnésente une variance plus importante en
automne lorsque le pattern NAO amorce sa migratava le Sud (1.4). Néanmoins, le centre
d’action des basses latitudes contient une relgiiossante avec la dynamique subtropicale,
notamment des modulations (intensité, localisatitn)a dorsale subtropicale, qui le distingue
d’une configuration type NAO.
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Figure 1.7.Les régimes EA et leurs impacts sur le climat du N&drope. (a) EOF-3 (variance exprimée :
14.5%) des SLPs Nord-Atlantique (hPa normalisé Ipanaximum spatial ; HadSLP2r ; Allan & Ansell, Z)0
associée aux régimes East Atlantic +/-. (b) Chammgosite de la température (°C ; CRU TS 3.10 ; Milc&
Jones, 2005) associé aux anomalies positives @-;>E0.1) et négatives (2 ; EA+ < -0.1) de la PQd&puis
1901. (c) Idem poukq & 850 hPa (g.kgm.s'; NCEP-NCAR-1, Kalnay et al., 1996) depuis 1948.1¢&m
pour les précipitations moyennes (mm.moi€RU TS 3.10.1, Mitchell & Jones, 2005) depuis1190
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Les anomalies de températures et précipitatiorsceses aux régimes EA- et EA+ sont alors
respectivement semblables aux anomalies relativeségimes NAO- et NAO+ (Fig. 1.7b-d).
La seule différence, qui n'est pas sans importgmoce notre étude, est une migration SE des
anomalies concernées par I'EA pattern (Fig. 1.5d)bEn effet, nous remarquons qu’en
absence de migration vers le Sud de la dépresdislaritie et de I'anticyclone des Acores,
comme en hiver, la relation entre la NAO et lexmiéations du centre de I’Angleterre et du
Nord de la France est faible (voire non signifiealiet en opposition de phase (Fig. 1.5b-d).
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1.3. Réponse aux modifications des SSTs (AMO)

La variabilité du climat du secteur Nord-Atlantiqme se restreint pas uniqguement a la
dynamique atmosphérique. De plus, comme le moni¥en et al. (2007) puis Vautard &
Yiou (2009), la circulation atmosphérique seulesnéfit pas a expliquer I'amplitude de la
tendance récente de la température sur le contawenopéen. Or, I'océan Atlantique présente
une importante capacité inertielle, donc contiéimgortants stocks de chaleur et d’humidité.
De ce fait, le role des SSTs Nord-Atlantigue danwdriabilité climatique du NW Europe
n'est pas négligeable, et peut étre étudié au rsade mode de variabilité AMCcf; Sect.
1.2.2.1). Mais, son influence est également pré&saritéchelle d’'une année, telle qu’au cours
de la canicule de 2006, comme le montrent les trada Cattiawet al. (2009) et Shongwet

al. (2009).

La figure 1.8 représente les anomalies des SSTBs,Stlu flux d’humidité sur le secteur
Atlantique subtropical, ainsi que des températetates précipitations sur le NW Europe lors
d’anomalies positives (> 0.1) et négatives (< -d4.)’AMO. Il est nécessaire de préciser que
pour cette analyse l'influence de 'ENSO a été r&dsuivant la méthodologie employée par
van Oldenborget al. (2009). Pour cela, les SSTs Tropical Nord (rédgidfA) sont minorées
pour les raisons exposées en section 1.2.3.2, daquk les variations de SSTs au large de
Terre-Neuve et du Groenland sont exacerbées (RY. Qette derniére région étant reconnue,
depuis les travaux de Shongweal. (2009) et Cattiawet al. (2009), comme la principale
source de chaleur sensible et de vapeur d’eau siéPaiéan.

Ainsi, lors d’'une phase positive de I'indice AM@sISSTs et les SLPs augmentent au large
de Terre-Neuve et du Groenland tandis que les 8liRisuent sur I'Europe et I’Amérique du
Nord (Fig. 8a-bl). On observe alors un large fltludidité et de chaleur sensible (non
montré ici) depuis le Sud du Groenland jusqu’a itipe. Ceci se traduit par une hausse des
températures (par effet de serre di a la vapeaudd@aporée) et dans une moindre mesure
par une hausse des précipitations sur le cont{ikémt8b-d1).

Cependant, Parker & Horton (2005) Khight et al (2006) soulignent la dépendance
saisonniere des relations observées entre lespjiggicins et 'AMO (discutée en Sect. 3.1).
En effet, selon ces travaux, celles-ci apparaisplrg robustes en été et automne lorsque
'anomalie dépressionnaire présente une extengiatiede maximale. Au contraire, une phase
négative de l'indice AMO est associée a une dinmuides SSTs et SLPs au Sud du
Groenland, tandis que les SLPs augmentent sustie dei domaine Nord-Atlantique (Fig. 8a-
b2). On observe alors une baisse des températurésrssemble du continent européen (Fig.
8c2). De plus, le blocage des flux d’humidité d'Gyelu a la hausse des SLPs continentales,
est associé a une diminution (non significativey pigcipitations sur le NW Europe.
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Figure 1.8.L’AMO et son impact sur le climat du NW Europda) Champ composite des SSTs associé aux
anomalies positives (1 ; AMO+ > 0.1) et négatives AMO- < -0.1) de l'indice AMO minorant l'influexe de
'ENSO (van Oldenborg et al., 2009 ; ERSST v3biltSatial., 2008) depuis 1901. (b) Idem pour les S(tHPa;
HadSLP2r; Allan & Ansell, 2006) e¥q a 850 hPa (g.kgm.s'; NCEP-NCAR-1, Kalnay et al., 1996)
respectivement de 1901 et 1948. (c) Idem pourn#péature (°C ; CRU TS 3.10; Mitchell & Jones, 2p0
depuis 1901. (d) Idem pour les précipitations magsn(mm.moi5; CRU TS 3.10.1, Mitchell & Jones, 2005).

2. Evolution des températures et précipitations diNW Europe

2.1. Evaluation de 'homogénéité des stations phmiétriques

L’homogénéité des longues séries instrumentaldestgue les séries de précipitations
présentées ici, est une problématique anciennenque avons introduit dans le chapitre
précédent, et qui peut étre évaluée par difféereméthodesdf. Sect. 11.3.1.1). En ce sens,
bien que des facteurs correctifs aient déja étéqu@s a ces séries (Tabony, 1980, 1981), les
figures 2.1-3 présentent différentes analyses gquéte appliquées afin d'évaluer ce probléme.

Concernant les cumuls de précipitations en Angleteteux sauts de moyenne sont observés
guasi-simultanément sur lindice homogéne et lesatrgu stations pluviométriques
étudiées (Fig. 2.1la-e). On note deux périodes hemexy excessivement pluvieuses
comparées a la moyenne (en jaune, Fig. 2.1a-ela Période A de 1766-1776 (indice
homogene : 1766-1775 ; Podehole : 1768-1776 ; @xfdr767-1770) ; ii) la période B de
1872-1883, comprenant une année exceptionnellé8ea (indice homogene : 1872 et 1872-
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1883 ; Kew-Garden : 1877-1880 ; Podehole : 18733188lansfield : 1872 et 1872-1983).
Par ailleurs, certains changements sont isolésyteéés Oxford en 1852 (+415 mm:net &
Kew-Garden en 1903 (+393 mmn et paraissent climatiquement non homogénes (en
rouge, Fig. 2.la-e). Cependant, I'année 1903 eeh lionnue pour ses conditions
météorologiques exceptionnelles a Londres (May684R Il peut en étre de méme pour
Oxford sur la seule année 1852.

Par ailleurs, les stations anglaises utiliséeseptést une corrélation positive et significative
avec l'indice homogéne de précipitations (Fig. 2)1De plus, la distribution statistique des
séries pluviométriques anglaises dévie peu destaldition de I'indice homogéne, surtout sur
les quantiles inférieures (Fig. 2.1f-i). Malgré umhé&viation non négligeable sur les quantiles
supérieurs, nous pouvons considérer les longuassspluviométriques anglaises comme
globalement homogeéne.
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Figure 2.1. Evaluation de I'homogénéité des statorpluviométriques sélectionnées en Angleterre.
(a) Segmentation de I'indice homogéne des cumulgels de précipitations en Angleterre et au Pay&dlles
(Alexander & Jones, 2001). (b-e) Idem pour lesestrion-homogénes en Angleterre (Kew-Garden, Poégehol
Oxford, Mansfield). (f-g) Diagrammes Quantile-Qubmentre les séries non homogénes et l'indice lygne.
Les lignes continues (discontinues) représentenivieau de significativité de Scheffé a 95(90) &nadis que les
polygones jaunes (rouges) représentent les sautsoyenne jugés homogenes (non homogénes).

Au Nord de la France (Fig. 2.2a-e), un saut de moggluviométrique dans les années 1970
est concomitant entre lI'indice homogéne (1977)el(@1974) et Rouen (1977). La période A,

qui présente une augmentation des précipitatioéoad de la France depuis 1974, peut donc
étre considérée comme homogene (Fig. 2.2a-e). Auaice, sept périodes présentent un saut
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de moyenne qui ne parait pas climatiquement hone@€g. 2.2a-e): i) la période 1884-1909
est caractérisée par une baisse des précipitati®mien (-122.5 mm.d}; ii) depuis 1922, &
Paris, la moyenne des précipitations a augmenté5@lemm.afl; iii) cing années
exceptionnelles & Lille en 1894 (+499 mm‘pra Paris en 1921 (-310 mm3n1999 (+150
mm.an’) et 2003 (-290 mm.ah), et & Rouen en 1910 (+488 mnithn

Par ailleurs, les stations francaises utiliséesegmt&nt une corrélation positive significative
avec l'indice homogéne de précipitations (Fig. Z32eDe plus, la distribution statistique des
séries pluviométriqgues dévie peu de la distributien’indice homogene (Fig. 2.2e-g). Nous
noterons cependant que la station de Lille, qusgmée une corrélation moins élevée, montre
une déviation plus importante (Fig. 2.29).
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Figure 2.2. Evaluation de I'homogénéité des stat®opluviométriques sélectionnées au Nord de la Franc

(a) Segmentation de l'indice homogéne des cumulsigls de précipitations au Nord de la France (46.5
50.5°N, 1-4°E ; CRU TS 3.10.1, Mitchell & Jonesp2p0 (b-c) Idem pour les séries non homogenes ad Ne

la France (Paris, Lille, Rouen). (d-f) Comparaisdes distributions Quantile-Quantile entre les sgrion
homogeénes et I'indice homogene. Les lignes corgifdiscontinues) représentent le niveau de sigiifiité de
Scheffé a 95(90) %, tandis que les polygones jafrmsyes) représentent les sauts de moyenne jugés
homogénes (non homogeénes).

Discutons maintenant des sauts de moyennes plutrigoes dits « non homogenes »
observés au Nord de la France. La figure 2.3 coenlegr sauts de moyenne observés a Paris,
Rouen et Lille avec les éventuels déplacementstateorss et les archives historiques. Les
cing années exceptionnelles sont alors apparues meontonnues des archives
meéteorologiques régionales (astérisque, Fig. 28)si, les archives de la région lle-de-
France témoignent d’inondations séveres en jani8d0 (crue de la Seine) ainsi qu’en
novembre-décembre 1999, d’'une année exceptionratieseéche en 1921, et d’une canicule
lors de I'été 2003. Ce dernier serait d'ailleurgples chaud observé en Europe depuis 1500
(Lutherbacheet al, 2004). Les archives de la région Nord-Pas-dei€alécrivent de fortes
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inondations en octobre 1894, suivies d’'un « vélitaluragan » qui balaye le Nord de la
France dans la journée du 12 novembre 1894.

Qu’en est-il alors des deux périodes non-homogéembdservées a Rouen (1884-1909) et
Paris (depuis 1922) Toncernant la station de Rouen, de nombreux déplacts de stations
pourraient étre concomitants de cette périoden@les rouges, Fig. 2.3). En détails, ces
déplacements de stations peuvent étre associésligdtion de cing stations : Ecole Normale
(1866-1934), République (rive droite ; 1879-190W) Lacroix (1888-1899), Narcisse-Cartier
(rive gauche ; 1905-1913) et I'Observatoire popeldl884-1905). L’Ecole Normale et I'lle
Lacroix, dont les utilisations sont respectivemglnis longues et plus courtes que le saut de
moyenne d’environ 40 ans et 11 ans ne semblentspsseptibles d’expliquer la rupture
présumée artificielle. Il en est de méme de lamstalarcisse-Cartier, dont l'utilisation est
postérieure au saut de moyenne d’environ 20 anssiAune assimilation des stations
République et/ou Observatoire populaire dans Iatcoction de la série de précipitations de
Rouen semblerait étre une meilleure explicationisii reste a comprendre comment une
baisse de 122.5 mm:Arpeut étre créée artificiellement par I'assimilatid'une ou deux
stations distantes de moins d’un kilomeétre et éev&u maximum de plus de 30 métres de
'ensemble des stations utilisables jusqu’en 1968rtout que I'assimilation de la station de
Boos aprés 1968, située sur le plateau (+120m) G krl de la ville ne produit aucune

rupture.
Paris
VO -ONWl-VW-V------ V{ """ Wﬁ*

A

| | | | | | |
1700 1750 1800 1850 1900 1950 2000

Figure 2.3. Comparaison des sauts de moyenne plmétrique avec les éventuelles modifications
environnementales des stations pluviométriques ftaises.Les rectangles représentent les sauts de moyenne
homogénes en jaune et non homogeéne en rouge. Ipligeage gris (blanc) indique des éventuels déplergs

de stations (triangle), des changements de prasiglearré) ou d’observateur (rond) contemporains nno
contemporains) des séries pluviométriques. Le rissgaje rouge indique une modification environnealent
contemporaine d’'un saut de moyenne pluviométriges. astérisques représentent des années exceplamnne
référencées dans les archives historiques.

La série pluviométrique de Paris a une longue iestqui débute avec l'intérét pour la
météorologie de I'astronome Phillippe de la Hiré4Q-1718) a I'observatoire de Paris. Elle
peut donc étre sensible a de nombreux déplacendentstations auxquels s’ajoutent des
ruptures diverses antérieures a notre série pludtiogue (Slonosky, 2002 ; Fig. 2.3) : des
changements d’observateurs en 1714 et 1739 ; urgeheent de pratiques d’observations en
1775 (de la Hire, 1700 ; Renou, 1885) ; des lacdiaes les séries sur les périodes 1697-1699
et 1755-1769 (Cotte, 17745arnier, 1974).
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Les données GHCN, disponibles depuis 1770, appergipotentiellement affectées par cing
déplacements de stations (Fig. 2.3) : i) en 17A0pluviomeétre est installé sur la terrasse de
'observatoire ; ii) en 1811, un autre pluviometst installé dans la cour de I'observatoire,
mais ses mesures ont été ajustées aux premieresuyRE885) ; iii) en 1840, I'ouverture
d’'une station a I'observatoire de Paris-St-Maur-Hessés ; iv) I'ouverture de la station
Montsouris en 1886, qui présente une expositiondet valeurs similaires aux deux
premiéres ; v) I'ouverture de la station du Bourget1920. L'assimilation de ces dernieres
mesures apparait alors la seule explication depéure de 1922 (Fig. 2.3). Néanmoins, de
nombreuses études montrent qu'un flot urbain, ted gelui de Paris, est associé a une
circulation convective des masses d’air donc aemforcement de I'intensité des averseg (
Duchéne-Marullaz, 1980 ; Cantat, 2004 ). Il n’esha pas évident d’expliquer un saut positif
de la moyenne des précipitations par I'assimilatiame station extérieure a I'llot Parisien.
Finalement, compte tenu de I'ensemble de ces deneéen accord avec quelques études
antérieures €.9g. Thompson, 1999 ; Slonosky, 2002 ; Thompson & Cl&2R08), nous
considérerons les stations pluviométriques du Nded la France comme globalement
homogenes.

2.2. Tendance vs variabilité

2.2.1. Analyse des tendances

Premierement, nous avons testé I'existence d’'umgatece par le test de Mann-Kendall (Tab.
2.1). Les chroniques de précipitations utiliséessentant des longueurs tres variables, les
tests de Mann-Kendall ont été appliqués aux sénesielles complétes puis sur une période
commune (depuis 1845). L'absence de corrélatiotesrias aux séries a été évaluée par la
fonction d’autocorrélation : les coefficients d’aabrrélation au lag-1 sont inférieurs a 0.14
(statistiguement non significatif au niveau de tamfe 95%) a I'exception de Rouen et des
indices de température (coefficients d'autocori@atau lag-1 inférieurs a 0.4 et
statistiguement significatifs).

Mann-Kendall test

m Globale : Depuis 1845 Table 2.1. Test de tendance de Mann-Kendall

Précipitations Tau (2-sided pvalue) appliqué aux séries annuelles de précipitations et

Kew-Garden -0.03 (0.4) | -84.4(0.99) |  températures.Le test est appliqué sur les séries

gc)’(?c?rzo'e 8-824(603?8) ! _g-g: 3((()678)) §+ pluviométriques complétes (globale) et la période
Mansfield 005 (0:33) ! 005 (0_34) n=_>§ commune (depuis 1845). Rappel: HO=absence de
Paris 0.11(0.01) 1 014(0.01) ®| tendance.

Lille 0.09 (0.03) : 0.09 (0.07)

Rouen 0.22 (2.1e5) 1 X

Température ;

Paris index 0.15 (3.5e5) 1

CET index 0.27 (<2.2¢-16) !

En accord avec de nombreuses études antérieugedNicholls et al, 1996 ;Onate & Pou,
1996 ; Luterbacheet al, 2004 ;Xoplaki et al, 2005), une tendance a 'augmentation des
températures est détectée sur les indices du cdatiéAngleterre (CET) et de la région
Parisienne depuis le X\fisiécle {.e. forte valeur deau et faiblep-value; Tab.2.1). De plus,
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une tendance similaire, bien que de moindre ampksirdétectée sur les précipitations du
Nord de la France (Tab. 2.1). Ce résultat s’insditectement dans la tendance a
laugmentation des précipitations des hautes Waueuropéennes observée au®Xkecle
(Dai et al, 1997 ;Hulme et al, 1998). On observe le contraire pour les sériggaises de
précipitations qui, depuis le XVisiécle, ne présentent aucune tendance signifecdtiv.
faible valeur deau et fortep-value; Tab.2.1).

L’évolution des tendances de température obsere@eisl le XVIf siécle et reconstruite
jusqu'a 1500 AD est donnée sur la figure 2.4. Libseovations en Angleterre et en région
parisienne sont quasi-similaires et s’accordent \eanations globales de température sur le
secteur Européen depuis 1500 (Fig. 2.4). Les déuerssprésentent une tendance positive
(plus chaude) depuis le début du Xgn Angleterre depuis 1904 et a Paris depuis 1918
courbe noire, Fig.2.4). Avant le XXsiécle, outre une tendance essentiellement négativ
'application du lissage & 50 ans montre une aece de périodes anormalement chaudes ou
froides (Fig. 2.4). Par opposition a 'anomalie wtha du XX siécle, I'optimum froid du Petit
Age Glaciaire (LIA : période froide entre le XVt XIX® siécle) est clairement évident sur
'ensemble des séries entre 1650-1710 (Fig. 2.4usNnoterons, néanmoins, que le LIA
s’étend sur une période beaucoup plus longue, appativement entre 1550.€. apres
’Anomalie Climatique Médiévale [MCA] ; Lamb, 19655rove, 2001) et 1850 (Mann, 2003 ;
Fig. 2.4).

b) Temperature
CET index

—

“|la) Temperature od
Europe reconstructed index
(Luterbacher et al., 2004; Xoplaki et al., 2005)

- A

()

c) Temperature
Paris index

- J<mcA  LIA Industrial age (+)
1500 1600 1700 1800 1900 2000

i A

(-/+)

1500 1600 1700 1800 1900 2000

—

Figure 2.4. Evolution de la température moyenne eb&e et reconstruite en Europe depuis le X¥€lécle.
(a) Indice de température (°c) reconstruit par Libecher et al. (2004) et Xoplaki et al. (2005) sarrégion
Européenne (35-75°N, 30°W-50°E). (b) Indice CE7J.Ifdice de Paris. Les courbes noires et les cesirb
grises représentent, respectivement, la tendarfaeérgle (pondérée suivant la chronique la plus teur
333ans) et le lissage a 50 ans. Le remplissageedhligu) indique une période chaude (froide).

L’interprétation de la persistance des anomaliesé&le effectuée avec précaution. En effet,
suivant la méthodologie de lissage LOESS (un filiasse-haut), la puissance relative d’'une
échelle de variabilité donnée, par exemple, iéchelle multi-décennale (>30 ans) peut étre
exacerbée (minorée) sur une chronique plus longoarte) puisqu’un plus grand (petit)
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nombre de cycles est considéré. Ceci sembleragt Iétrcas sur l'indice de température
reconstruit (Fig. 2.4). Néanmoins, il est importdatnoter que la distribution temporelle de
ces périodes ne semble pas aléatoire (Fig. 2.4hdice reconstruit présente de larges
anomalies de température, trés proches des vasatie la tendance, et rappelant fortement
'évolution de 'AMO (Fig. 2.4 ;cf. Sect. 1.2.2.1). Par ailleurs, en Angleterre etadis? la
période transitoire (LIA-ére industrielle) est maég par une succession d’anomalies de plus
courtes durées (Fig. 2.4).

] a) Kew-Garden . .
- Figure 2.5. Evolution des cumuls mensuels

o de précipitations observés en Angleterre et
° au Nord de la France depuis 1697a-d)

o - e . P ).
précipitations centrées réduites (mm.midis
o (1+) en Angleterre (Kew-Garden, Podehole,

Oxford, Mansfield). (e-g) idem pour le Nord
de la France (Paris, Lille, Rouen). Les

L — T _ courbes noires et les courbes grises
* [b) Podehole e) Paris représentent, respectivement, la tendance
] | générale (pondérée suivant la chronique la
2 y plus courte : 164 ans) et le lissage a 50 ans.
o > N I L(? .rempllssage pleu (rouge) indique une
o i période humide (séche).
N (-/%) ] () (+)
~|c) Oxford 1f) Lille

| A | "
° v
] (-1+) - (-I+) (+)
] d) Mansfield T d) Rouen
a (-I+) ] () (¥

4700 | 1800 | 1800 | 2000 1700 | 1800 1900 2000

Concernant les précipitations en Angleterre, eromcavec les résultats du test de Mann-
Kendall (Tab.2.1), I'évolution de la tendance gamgrest quasi-nulle depuis le début du
XVIII © siécle (Fig. 2.5a-d). Par ailleurs, avant la sdeamoitié du XX siécle, le lissage a 50
ans montre une certaine structuration temporellequée par une alternance d’anomalies
humides et seches (Fig. 2.5a-d). Au contraire,oldéon de la tendance générale des
précipitations au Nord de la France est nettemieist iparquée (Fig. 2.5e-Q), et significative
selon le test de Mann-Kendall (Tab. 2.1). Cettelé®ice est a 'augmentation depuis le début
du XX®siécle a Paris et Rouen, et a la fin de ce degnigite (Fig. 2.5e-g). De plus, le lissage
a 50 ans montre des fluctuations plus particuli@@nmarquées depuis le milieu du XIX
siecle a Paris et Rouen, et depuis 1930 a Lillg. (Ebe-g).
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Par alilleurs, le champ de précipitations sur laoreguropéenne est disponible a haute
résolution (0.5°x0.5°) jusqu’a 1500 AD (Pauliegal, 2006). Ainsi, a titre comparatif, nous
avons appliqué la méme méthode de lissage aux emdiégionalisés reconstruits de
précipitations en Angleterre et en France (Fig).2Z&pendant, en raison du fort contraste
régional observé sur la figure 2.5, la disponidities observations anglaises et francaises peut
modifier les résultats du modéle a I'échelle réglendonc la tendance de nos indices. Par
exemple, I'évolution des précipitations des dewgiaés est presque identique avant 1650,
lorsque le modéle est purement guidé par les ashilocumentaires et les Proxy naturels
(Paulinget al., 2006 ; Fig. 2.6).

Une tendance négative des précipitations est peésaur I'ensemble du LIA
(Angleterre/France : 1593/1603-1885/1905). Récipemaent, une tendance positive est
détectée sur la période de transition vers le MElke XX° siécle (Fig. 2.6). Ces observations
sont en accord avec la tendance observée desipatoips au Nord de la France, au contraire
des observations en Angleterre (Fig. 2-5Est-ce une surestimation de la variabilité multi-
décennale dans le champ reconstruit qui permets#oler cette tendance? Ou, s’agit-il d’'un
manque de représentativité du champ a cette échgditale ?—

D’autre part, le lissage a 50 ans montre une certsiructuration dans le temps marquée par
une alternance d’anomalies humides et séches 2H{). En accord avec les observations
(Fig. 2.5), cette succession d’anomalies humideséshes apparait plus prononcée en
Angleterre au XVIIf siécle et sur la période 1780-1930 (Fig. 2.6).Aeance, le lissage a
50ans montre des fluctuations progressivement phesquées depuis 1850 sur les
observations et la reconstruction (Figs. 2.5-6).

~_Reconstruction: Angleterre Reconstruction: N. France . . _
e 3 ére industrielle BI:E 3 ére industrielle
o creincusinietle o e

4€MCA LIA ° TEMCA LIA d

Il
o

0, ]
< Période Période
instrumentale instrumentale
«J[  Reconstruction 'érgkjtgr@m_ [ Reconstruction ]érglgtgrre N. France
' T T T T T 1
1500 1600 1700 1800 1900 20001500 1600 1700 1800 1900 2000

Figure 2.6. Evolution des cumuls mensuels de préons reconstruites en Angleterre et au Nord te
France depuis 1500 ADA gauche. Indice régionalisé des précipitationsm(saisoi!) reconstruites en
Angleterre (51.5-53°N, 1.5-0°W ; Pauling et al.0B). A droite. Idem pour le Nord de la France (43(h5°N,
1-4°E ; Pauling et al., 2006). Les courbes noiretes courbes grises représentent, respectiventeitgndance
générale (pondérée suivant la chronique la plusreul64 ans) et le lissage a 50 ans. Le rempgsshleu
(rouge) indique une période humide (séche).

Ainsi, si les tendances de température sont sireiaén Angleterre et au Nord de la France,
les précipitations présentent un fort contrastgale et d’autre de la Manche. Un paradoxe
qui s’accorde avec les observations de Wales-S(#i3) notant une disparité entre les
années excessivement humides a Paris et Londr&¥ Il comme au XX siécle. De plus,
les changements observés sur les indices de temmérgourraient s’accorder aux
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changements observés sur les précipitations du Mardla France, au contraire des
précipitations anglaises. Par ailleurs, les rémulia lissage a 50 ans montrent I'existence de
fluctuations basse-fréquences bien structuréexali$ées dans le temps.

2.2.2. Détection des échelles de variabilité

Cette section a pour objectif d’identifier les diéntes échelles de variabilité dans les
températures et les précipitations de 'Angletetrelu Nord de la France. La transformée en
ondelettes continue (CWT) a été appliguée aux phungues séries observées pour la
température (CET) et les précipitations (Kew-Gara#nParis) (Fig. 2.7a, c, e). Cette
procédure a été appliquée a 'ensemble des doéémgionnées afin d’identifier les échelles
de variabilité communes, puis résumée par le calcukpectre global (indice reconstruit
compris ; Fig. 2.7b, d, f).

L'application de la CWT a la température, ici représenté par l'indice CETgvele
plusieurs échelles de variabilité dominantefFig. 2.7a) : deux modes multi-décennaux a 50-
120 ans (ou 40-90 ans apres 1900) et 30-50 ans¢alredle inter-décennale a 16-30 ans, et
des modes quasi-décennaux a interannuels de mampogtance. Ces échelles de variabilite,
en partie identifiées dans Plaet al. (1995), sont communes a l'indice de température de
Paris et la reconstruction de température globa&el’'Burope (Fig. 2.7b). Nous notons
toutefois quelques différences (Fig. 2.7b) : ldafaitité 50-120 ans (40-90 ans) est centrée sur
I'échelle 40-80 ans, et, par, conséquent la vdii@td0-50 ans est peu visible.

Différentes échelles de variabilité sont égalemententifieces dans les précipitations
anglaises et francaiseda CWT révele différentes échelles de variabiligmihantes (Fig.
2.7c-f). En Angleterre (ici Kew-Garden), la CWT ed¥ trois échelles de variabilité
dominantes (Fig. 2.7c) : un mode multi-décennad-#®@ ans (deux pics de variance localisés
differemment dans le temps : entre 1850-1950 ar36 et entre 1700-1800 a 50 ans), une
échelle quasi-décennale a 9-16 ans et un modenmeel a 4-8 ans. Ces trois échelles sont
communes a I'ensemble des observations et de dmstaction des précipitations anglaises
(Fig. 2.7d). Toutefois, certains artefacts sonsenés a I'échelle multi-décennale (30-60 ans ;
Fig. 2.7d): i) le pic de variance a 36 ans (50 @&s$)plus prononceé (absent) a Mansfield en
raison de la longueur de la chronique (1807-19&9); Oxford, la détection d’une échelle de
variabilité & 70-100 ans pourrait étre liee a laammitance du pic de variance entre 1700-
1800 avec le début des observations en 1767. Emcé&réici Paris), quatre échelles de
variabilité dominantes sont détectées dans lesipgi@oons (Fig 2.7e) : un mode multi-
décennal a 50-80 ans, un mode inter-décennal 8 B2, un mode quasi-décennal a 9-16 ans
et un mode interannuel a 4-8 ans. De plus, ceslléshgont communes a I'ensemble des
observations et a l'indice reconstruit de préctmtas au Nord de la France, bien que ce
dernier présente un décalage du mode 50-80 ansumersode 40-70 ans (Fig. 2.7f). Par
ailleurs, les échelles inter-décennale a interaiewmnt eégalement été identifiees dans un
certain nombre d’études hydrologiques au Nord derdace et en Angleterre sur une période
plus courte (Massait al,, 2007, 2010 ; Slimarat al, 2009 ; Holmaret al, 2011).
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Figure 2.7. Détection des échelles de variabili@minantes en fonction du temps dans la températetdes
précipitations en Angleterre et au Nord de la FramdEn haut. CWT appliquées aux températures moyegtnes
aux cumuls de précipitations des plus longues séfrservées en Angleterre et au Nord de la FraaceQET
index ; c : Kew-Garden ; e Paris). Les contourssfindiquent les bandes spectrales significativeseuil de
90% (5000 simulations Monte-Carlo d’'un signal dermeépropriété autorégressive). Le trait gras représde
cone d'influence i.e. la zone non affectée parpgesblemes de zero-padding. En bas. Spectre en ettele!
globales appliqué a I'ensemble des séries obser{lgg®es continues noires a grises) et reconstalifirets
noirs) de températures (b) et précipitations (chgheterre ; f : France).

NB : le climat régional du NW de I'Europe présente denbreuses échelles de variabilité m
décennale a interannuelle. Comme nous I'avonsrdéjitionné dans la section 11.1.2.1, disposant
fois des premiéres mesures de températures epipations du NW Europe et d’une base import
d’indices reconstruits, nous avons choisi de cemos recherches sur les variabilités multi- e¢r
décennale dont I'étude était jusqu’a présente dieniau seul XX siécle. Mais surtout, cette lar
échelle de temps permet d’étudier d’éventuellesifications climatiques régionales entre le

Y

(minimum d’activité solaire et de concentration gaz a effet de serre) et la période récg
(totalement opposee). Néanmoins, les échelles dabildé mises en jeu depuis 1950 dans le ba
versant de la Seine, i.e. échelles inter-décengabsi-décennale et interannuelle ont fait I'objene
étude préliminaire qui ne sera pas présentée dammanuscrit, mais a été publiée dans Co
Rendus Geéoscience (Fritieat al, 2012 ; Annexe 1) « Link between NAO fluctuations an
interannual variability of winter-months precipitabn in Seine River Watershed (north-weste
France) ».

De multiples phases de renforcement et d’affaibliesnent des variabilités multi- et inter-
décennalesont également détectées au cours du temps, m@isuvent, techniquement, étre
comparées d’'une station a une autre a partir deWa (cf. Sect 11.3.1.3). Pour cela, ces
échelles de variabilité ont étéconstruites sur une base orthogonale par FFT invee pour
les températures et précipitations en AngleterraueNord de la France (Fig. 2.8). De plus,

-82-



CHAPITRE llI. Climat régional du NW Europsg

cette procédure permet également d'évaluer le d&pgjeaentre les stations d’'une méme
région et I'existence d’échelles de co-variabili®m dominantes dans I'une des deux régions.
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Figure 2.8. Reconstruction par FFT inverse des madee variabilité dominants des températures et
précipitations en Angleterre et au Nord de la Framoa-c) Reconstruction des variabilités multi-décales
(50-120 ans et 30-50 ans) et inter-décennale (1686) des indices homogénes de températures (°c) en
Angleterre (courbes grises) et en France (courbeses). (d-f) Idem pour les précipitations (mmitaren
Angleterre (en haut, courbes noires a grises chiteew-garden, Podehole, Oxford, Mansfield) et aulé&lla
France (en bas, courbes noires a grises clairesid.ille, Rouen). Une numérotation alphabétiquetran
évidence les phases de renforcement d’'une vati@dldibnnée (jaune: renforcement commun a I'ensenhbde
stations pluviométriques ; vert : renforcement abéesur quelques stations pluviométriques).

Apres reconstruction des échelles multi- et intrethnale (50-120 ans, 30-50 ans et 16-30
ans), nous observons que I'ensemble des modesrigbilige de températures en Angleterre
(CET index) et a Paris co-fluctuent au cours dupemvec un déphasage presque nul (Fig.
2.8a-c). Avant 1800, les modes de variabilité raddéitennaux (50-120 ans) et inter-
décennaux (16-30 ans) sont renforcés (phase Aauer sur la Fig. 2.8a, c). Au XPsiécle,

on observe un renforcement de I'échelle multi-déeém (30-50 ans ; phase A’ ; Fig. 2.8b).
Puis, au XX siécle, le mode de variabilité multi-décennalasarce de nouveau (50-120 ans
ou 40-90 ans en Angleterre ; phase B, Fig. 2.8a).

Concernant les précipitations, les fluctuationgpdessance des échelles de variabilité multi-
(50-80 ans et 30-60 ans) et inter-décennale (163 présentent un déphasage quasi-nul
pour I'ensemble des stations d’'une méme régiopadbis, de régions différentes (Fig. 2.8d-
f). Ainsi, la variabilitté multi-décennale (50-80 9n des précipitations se renforce
significativement a la fin du XIXsiécle au Nord de la France (phase A ; Figs. £.2e8d),
mais, bien que détectée a Kew-Garden et Podelesiies non significative en Angleterre (en
considérant 'ensemble de I'année). La variabititélti-décennale (30-60ans), exprimée en
Angleterre sur la CWT (Fig. 2.7c-d), apparait égedat au Nord de la France (Fig. 2.8e).
Cependant, la puissance de cette variabilité (3arl), fluctue au cours du temps de maniere
différente en Angleterre et au Nord de la Frandg.(E.8e) : en Angleterre, cette variabilité
est plus forte lors des périodes 1740-1800 et I®HD (phase A et C) ; en France, cette
variabilité est plus puissante sur la période 1¥800 (phase B). La variabilité inter-
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décennale des précipitations (16-23 ans), sigtifieaau Nord de la France (Fig. 2.7e-f), est
également détectée en Angleterre et présente leemuctuations de puissance au cours du
temps (Fig. 2.8f). Trois phases de renforcemenadariabilité sont détectées (Fig. 2.8f) : la

période 1730-1820 (phase A-A’) ; la période 185Qd $hase B-B’, probablement liée aux

fluctuations significatives de la variabilité 9-HhSs) ; la période post-1940/50 (phase C),
uniguement observée en Angleterre a Podehole etr@gbhase C, en vert).

Ces phases de renforcement sont-elles toujours ificatives en considérant une période
plus longue, telle que celle décrite par les indiceeconstruits de température et
précipitations ?Concernant les températures, les phases de renfent A’ (XIX® siécle) et

B (XX°® siécle) des variabilités multi-décennales (a 3@#80-80 ans dans la reconstruction)
sont correctement reproduites, et sont signifieatiméme en considérant les cinq derniers
siecles (Fig. 2.9a). Au contraire, lors de la phAs¢1650-1800), le renforcement de la
variabilité multi-décennale (ici a 40-80 ans) n'gdtis significatif (voir quasi-absent&n
considérant la période de transition vers le MCAdmalie Climatique Médiévale), au
contraire du renforcement de la variabilité intécennale (16-30 ans ; Fig. 2.9a).

b) Précipitations : Angleterre  c) Précipitations : N. France
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Figure 2.9. Détection des échelles de variabilité dominantesfenction du temps dans la température et les
précipitations reconstruites en Angleterre et au fdade la France depuis 1500 AlJa) CWT appliquées a la
température globale reconstruite de I'Europe (35N530°W-50°E; Luterbacher et al., 2004 ; Xoplakiag,
2005). (b-c) idem pour les cumuls de précipitatiomsonstruits en Angleterre (51.5-53°N, 1.5-0°Wulay et
al., 2006) et au Nord de la France (47.5-50.5°N}°E-; Pauling et al., 2006). Les contours fins guint les
bandes spectrales significatives au seuil de 9000({=imulations Monte-Carlo d’un signal de mémeppigié
autorégressive). Le trait gras représente le coimaldence i.e. la zone non affectée par les proi#é de zero-
padding.

Pour les précipitations, le renforcement de laalaliié 50-80 ans (a 40-70 ans dans la
reconstruction) observé au Nord de la France lersadphase A (fin du XIXsiécle) reste
significative méme sur l'indice reconstruit depds00 (Fig. 2.9c¢). Sur I'échelle 30-60 ans,
les phases A et C (1740-1800 et 1850-1950), obssnen Angleterre, apparaissent
significatives (Fig. 2.9b); a l'inverse la phas€¢1880-1870), observée au Nord de la France,
semble reconstruite mais reste non significativig. (2.9¢c). L'échelle inter-décennale est
difficile a discerner sur les indices reconstrulganmoins, la phase C-C’ (post-1940/50)
semblent significatives sur les indices reconstrdé précipitations en Angleterre (phase B :
non significative) et au Nord de la France (Fi@b2c).
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3. Relations avec les indices AMOr et NAOr

3.1. AMOI/NAOr vs température

Concernant les relations entre la température et ihdice AMO reconstruit (AMOr ; Gray
et al, 2004), sur le mode 50-120 (40-90) ans, deuxgshant été observées (A : avant 1800 ;
B : XX° siécle ; Figs. 2.7a, 8a). Ces deux phases deroemi@nt de la variabilité multi-
décennale sont cohérentes avec l'indice AMOr (Bija-b). De plus, lors de la phase A, la
variabilité de la température est en oppositionptlase avec l'indice AMOri.e. SSTs
Atlantique Nord plus chaudes associées aux tempérmplus froides en Angleterre et au
Nord de la France ; Fig. 3.1a-b). A l'inverse, ldes la phase B, c'est-a-dire depuis 1900, la
température et I'indice AMOr sont en phase.(SSTs de I'Atlantique Nord plus chaudes
associées aux températures plus chaudes en Amgletexu Nord de la France ; Fig. 3.1a-b).
a) Coherence and Phase: CET - AMOr c) Coherence and Phase: CET - NAOr
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Figure 3.1. Détection de co-oscillations entre lgslices AMOr/NAOTr et la température de I'’Angleterre
centrale et de Paris en fonction du temps-b) Cohérence et phase en ondelettes appliqu&eralices de
température de I'Angleterre (CET index) et du Ndedla France (Paris index) avec l'indice AMOr (Grayal.,
2004). (c-d) idem avec l'indice NAOr (Luterbacheémé, 1999).Les contours fins indiquent les échelles de co-
variabilité significatives au seuil de 90% (valetnitique=0.904). Le trait gras représente le coérimfilience,

i.e. la zone non affectée par les problémes depadadling.

D’autre part, la transition entre ces deux phas¢iX{ siécle) est marquée par un
renforcement de la variabilité multi-décennale §&0ans), cohérente et en phase avec l'indice
AMOr (Fig. 3.1a-b). A I'échelle inter-décennale, fampérature et I'indice AMOr sont
ponctuellement cohérents, néanmoins un changeneephase (en opposition de phase puis
en phase) est détecté au début du ¥i¥cle (Fig. 3.1a-b).

La cohérence entre la température et l'indice NA&CGonstruit (NAOTr ; Luterbachest al,
1999) s’observe principalement de I'échelle intécehnale (mode 16-36 ans) a interannuelle,
et apparait le plus souvent en phase (n régime NAO+ serait associé a des températures
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plus chaudes ; Fig. 3.1c-d). Cependant, a I'exoamde I'échelle inter-décennale, ces gammes
de variabilité n'apparaissent pas significativeslauCWT, au moins sur une année complete
(Fig. 2.7a) ; le poids statistique des fluctuatidesla NAO sur les variations de température
du NW Europe serait donc faible.

Par ailleurs, les spectres globaux de cohérengphae en ondelettes ont été générés pour
évaluer les poids respectifs de 'AMOr et la NAQr $a température de I'’Angleterre et du
Nord de la France en fonction du niveau d’écheblesaérée (Fig. 3.2). Ainsi, la cohérence
avec I'AMOr domine a I'échelle multi-décennale (Fig.2). Au contraire, de I'échelle
interannuelle a inter-décennale, le niveau de @stoér des échelles de co-variabilité est du
méme ordre pour I'AMOr et la NAOr (Fig. 3.2). Erute logique, TAMO domine donc les
fluctuations de température du NW de I'Europe Aingleterre et Nord de la France).

o
© |AMOr-température

]
o

Wavelet Coherence

0.6

0.5
!

: | Périodes
0 20 40 60 80 100 (années)

Figure 3.2. Comparaison des spectres globaux de é&ehce en ondelettes appliquées entre les indices
AMOI/NAOTr et la température de I'Angleterre centrmilet de ParisLa ligne continue (discontinue) indiquent
I'échelle des relations entre le CET index (Pandex) et les indices AMOTr (en rouge) et NAOr (el

Pourquoi un changement de phase dans cette co-tzmh statistique entre le XVIIf et le
XX® siecle 2Ce déphasage est malheureusement détecté ava@mnioldepinstrumentale. Ainsi,
en l'absence d'une couverture spatiale importante reconstruction des SSTs Nord-
Atlantique ou encore d’autres indicateuesg(salinité, vitesse des courants), son étude reste
limitée. De plus, TAMOr n’est disponible qu'au pae temps annuel (Grast al, 2004).
Cependant, ce changement de phase semble se dessink& quasi-totalité des séries
pluriséculaires de température en Europe (issuetadease de données GHCN-VE&,
Sect. 11.2.1.1; non montrées) : Edimbourg (1764@0Mme Bilt (1705-2010), Copenhague
(1798-2010), Trondheim (1761-1981), Munich (17889) Berlin (1756-2010), Stockholm
(1756-2008), Milan (1763-2008), Geneve (1753-2010¢nne (1775-2010), Prague (1753-
2010).

Au vu de certains travaux antérieurs, ce changemenihase pourrait étre en lien avec un
changement a long-terme de la circulation océangmiie le LIA et la période actuelle. En ce
sens, van der Schrier & Weber (2009) détectentasaldge vers le Nord du systeme du Gulf
Stream, et/ou un volume de chaleur transporté Riewusope plus important (méme un léger
décalage pourrait entrainer une augmentation d'envR.5°c). Par ailleurs, Sedlacek &
Mysak (2009a) montrent : i) un for¢cage radiatif sjeexclusif sur la chaleur de 'Océan apres
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1700, tandis que le cisaillement du vent réduipledes de chaleurs avant 1700 ; ii) un niveau
de salinité plus bas sur l'océan Arctique durantLlé, probablement causé par des
changements d’épaisseur des glaces océaniquesc8led Mysak, 2009b).

Cependant, il est également probable que ces cimemge a long-terme se traduisent par un
changement de I'aspect saisonnier de la connexiM@/Aempérature du NW Europe. Ainsi,
nous avons testé, sur la période instrumentalstalailité de la corrélation saisonniere entre
'AMO et la température du NW Europe (Fig. 3.2).
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Figure 3.3. Evolution saisonniére des températuresntinentales et des SLPs dans le secteur Nord-
Atlantique/Europe répondant aux anomalies positivds I’AMO. A gauche : champs composites saisonniers
(de haut en bas : DJF, MAM, JJA, SON) des tempggat(contours 0,5°c) associés a une anomalie pesi ;
AMO+ > 0.1) de l'indice AMO (van Oldenborg et aRP09) depuis 1901. A droite : idem pour les SLPs
(contours 0,3 hPa; HadSLP2r ; Allan & Ansell, 2006¢s contours noirs indiquent les valeurs sigatfiees au
niveau 90% (p-value<10% ; 5000 simulations Montei@d’un bruit blanc).

Premierement, en accord avec les observations iterR&a Horton (2005)t les simulations
de Knightet al. (2006), la corrélation entre 'AMO et la températau NW de I'Europe est
significative uniquement pendant I'été (JJA ; Fg3). Deuxiemement, toujours en accord
avec ces travaux, cette relation est inverséevan [DJF ; Fig. 3.3), ou, selon Sutton & Dong
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(2012), elle apparait significative depuis 1990n’d#st donc pas exclu qu’au cours du LIA,
période de minimum d’activité solaire, la connexahiver soit plus forte et soit dominante
au cours de 'année, au moins aux échelles muliiter-décennale.

Selon ces études, une phase positive de 'AMO ssxicée au renforcement d’'une anomalie
dépressionnaire sur I'Europe, plus intense en hivas plus répandue en été. Or, ces études
discutent peu d’'une association, entre décembmae{DJF et MAM), avec un dip6le Nord-
Sud similaire au régime NAO- ou EA- (régime NAO akécvers le SE en hiver ; Fig. 3.3)
qui est pourtant évidente dans Knigth et al. (2008)nsi, selon nous la température du NW
Europe est significative : i) lorsqu’'une anomali&pressionnaire est repoussée a I'Ouest du
bassin Atlantique ; et surtout, ii) lorsque la tiela avec la circulation atmosphérique (SLP)
est minimale, voir moins organisée. Ainsi, un cleangnt a long-terme de I'aspect saisonnier
de la connexion AMO/température du NW Europe (JJ&svDJF) impliquerait un
renforcement du lien avec la circulation atmospghéride type NAO ou EA au LIA, ce qui
s’accorde avec le forgcage accru du cisaillement \a@ds sur le contenu en chaleur de
I’Atlantiqgue Nord a la méme période (Sedlacek & lsliys2009a).

3.2. AMO/NAO vs précipitations
3.2.1. AMO vs précipitations

Les échelles de co-variabilité entre I'indice AMOtet les précipitationsont été identifiées a
l'aide de la cohérence et phase par ondelettes @#). A I'échelle multi-décennale, le
renforcement significatif du mode 50-80 ans depaiin du XIX°® siécle (phase A, Figs. 2.7c,
2.8d) apparait cohérent avec I'indice AMOr, maig@wun retard positif en quadrature de
phase i(e. la variabilité des précipitations précede d’emwiB9 ans la variabilité de 'AMO ;
Fig. 3.4e-g). Cette relation statistique parait adaen difficile & comprendre, puisqu’il
pourrait, éventuellement, s’agir d'une rétroactpmsitive des variations de précipitations au
travers d’'une variation des apports d’eaux douees kocéan Atlantique Nord.

Concernant la variabilité 30-60 ans, les trois phade renforcement (A: 1740-1800 en
Angleterre, B : 1780-1870 en France, C : 1850-1&5@ngleterre ; Fig. 2.8e) sont cohérentes
et en opposition de phase avec l'indice AM©e.(plus de précipitations lorsque les SSTs
Atlantique Nord plus froides; Fig. 3.4). Néanmgin®wus noterons que le niveau de
cohérence est variable d’une station a une aupeldtétre non significatif comme a Lille lors

de la phase B (Fig. 3.4). Par ailleurs, la phasmage a cette échelle de co-variabilité
s’oppose a la connexion moyenne annuelle (Fig., tlBat estivale (Sutton & Hodson, 2005 ;

Knight et al, 2006) observée au NW Europe, montrant une oelagin phase avec une

anomalie dépressionnaire de large amplitude. Cegpéndomme lillustre la figure 3.3, ces

derniéres études discutent tres peu de lI'assogiatiec un régime proche des patterns NAO-
ou EA- pendant les mois d’hiver (DJF et MAM), gendrait, logiquement, a inverser la

téléconnexion (Figs. 1.5, 1.7). Cette situation lslemait se renforcer depuis le début de la
derniere phase chaude de 'AMO (depuis 1990 seltto® & Dong, 2012).

A I'échelle inter-décennale (16-23 ans), lors deplese B-B’ (1850-1920), une cohérence
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significative (bien qu’assez faible) apparait eirelice AMOTr et les précipitations a Kew-
Garden, Podehole, Oxford, Mansfield et Paris, na&sc un retard trés importarite( en
jaune sur le diagramme de phase, Fig. 3.4).
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Figure 3.4.Détection de co-oscillations entre I'indice AMOr s précipitations en Angleterre et au Nord de
la France en fonction du temps(a-d) Cohérence et phase en ondelettes appliqué®e ées cumuls de
précipitations (mm.mof§ en Angleterre (Kew-Garden, Podehole, Oxford, Mitd) et I'indice AMOr (Gray
et al., 2004). (e-g) Idem pour les précipitations M. de la France (Paris, Lille, Rouen). Les com$ofins
indiquent les échelles de co-variabilité signifiegas au seuil de 90% (valeur critique=0.921). Laittrgras
représente le cone d'influence, i.e. la zone néecaéde par les problemes de zero-padding.

3.2.2. NAO vs précipitations

Concernant les échelles de co-variabilité entre lgsrécipitations et I'indice NAOr, la
variabilité multi-décennale (50-80 ans) est cohter@vec les précipitations a Kew-Garden et
Podehole (Fig. 3.5a-b). De plus, cette échelle devariabilité affiche une relation en
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opposition de phase avant 1850, alors que lessigsant en phase apres 1986.un régime
NAO+ en relation avec plus de précipitations) mélgne baisse du niveau de cohérence (Fig.
3.5a-b). Au Nord de la France la variabilité 50-89s des précipitations est également
cohérente avec l'indice NAOr depuis la fin du Xiiécle a Paris et Rouen (Fig. 3.5e, g) et
apres 1950 a Lille (Fig. 3.5f). Le renforcementlaevariabilité multi-décennale (50-80 ans)
lors de la phase A (fin du XfXsiécle ; Figs. 2.7c, 2.8d) pourrait donc étre elation avec
indice NAOr. Bien que cette co-variabilité soitissi détectée a Podehole et Kew-Garden,
elle n’'y aurait pas d’'impact significatif, du moiad’échelle annuelle (Fig. 2.7b, 2.8d).
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Figure 3.5.Détection de co-oscillations entre I'indice NAOr ks précipitations en Angleterre et au Nord de
la France en fonction du temps(a-d) Cohérence et phase en ondelettes appliqué®e ées cumuls de
précipitations (mm.mo® en Angleterre (Kew-Garden, Podehole, Oxford, Mimid) et I'indice NAOr
(Luterbacher et al., 1999). (e-g) Idem pour lesqipé#ations au N. de la France (Paris, Lille, Royehes
contours fins indiquent les échelles de co-varithiignificatives au seuil de 90% (valeur critigude921). Le
trait gras représente le cdne d’influence, i.eztame non affectée par les problémes de zero-padding
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Sur le mode de variabilité inter-décennale desipitdtions (16-23 ans), trois phases de
renforcement étaient observées (Fig. 2.8f) : laopér1730-1820 (phase A-A’) ; la période
1850-1920 (phase B-B’); la période post-1940/5Ga§e C’) uniqguement observée a
Podehole et Oxford en Angleterre (phase C). Sg tle la phase A-A’, la relation entre les
précipitations et I'indice NAOr n’est pas évidentay’'en est pas de méme pour les phases B
et C-C’ (Fig. 3.5). En effet, I'indice NAOr est oétent, et montre une opposition de phase
avec la variabilité des précipitations en Angletdars de la phase B (Fig. 3.5a-d) ; il en est
de méme lors de la phase C-C’ au Nord de la Fréawae un retard plus important a Lille), a
Podehole et & Oxford (Fig. 3.5b-c, e-g).

Les relations précipitations/NAO au NW de I'Europe sont donc trés instables et se
caractérisent par de multiples changement de phasgelation positive avec un régime
NAO+ puis NAO-, ou inversement). Ces changementshdese sont détectés a la fois sur une
échelle de variabilité donnée entre deux périodes §0-80 ans), mais aussi entre deux
échelles sur une période donnée.60-80 vs 16-23 ans depuis 1950). Si I'on se rédela
configuration moyenne annuelle (Figs. 1.5, 7), $etvation d’une relation en phase avec les
précipitations de I’Angleterre et du Nord de larkg@implique un décalage vers le Sud-Est de
la circulation atmosphérique type NAO. Dans le castraire, le rail de dépressions est
détecté bien plus au Nord et n'aura d'impacts §icatifs que sur I'lrlande et 'Ecosse (Fig.
1.5c, d). A l'inverse une relation significative ext opposition de phase sera détectée au NW
de I'Europe si le pattern NAO est décalé vers le.NW

En accord avec les travaux antérieurs, quelqueticatipns peuvent étre formulées pour
comprendre ces changements de phafle seront étudiées plus en détail dans la sactio
suivante — Premierement, une phase positive de la NAO d@é,est caractérisée par un
déplacement significatif des deux centres d’actiars le NW (Hurrellet al, 2003 ; Hurrell

& Deser, 2009, Bladét al, 2011), conduit a des conditions séches sur le ddWEurope
(Folland et al, 2009). Ainsi, des changements de I'aspect saisprmans ces connexions
multi-décennale (JJA puis DJF) et inter-décenn®J@\) pourraient étre observés entre le LIA
et la période actuelle. Ceci expliquerait, d’'unet pa déstructuration saisonniere (JJA puis
toute I'année) de la pluie a Paris (Slonosky, 20B@). 1.3) et, d’autre part, la détection d’une
échelle de co-variabilité 50-80 ans, non dominante 'année compléte a Kew-Garden et
Podehole (Fig. 3.5a-b). Néanmoins, et deuxiemeniarigst pas exclu que ces changements,
i.e. décalage NW/SE d’une circulation type NAO, s’'opméliedépendamment des fluctuations
saisonnieres au cours des siecles comme le motggesimulations numeériques sur 2000 ans
de Mokhov et al. (2000). Troisiemement, l'indice NAOr, comme towes lindices NAO
calculés entre deux points fixes, malgré le dépiesceg saisonnier des centres d’actions et
I'existence d'autres régimes de ten{pgy. Barnston & Livezey, 1987 ; Cassetial, 2004 ;
Hurrell & Deser, 2009), ne capturent pas de maro@tanale la variabilité du pattern NAO.
Ainsi, a I'échelle saisonniere comme a plus longae I'indice NAO est perturbé par des
phénomenes transitoires et/ou la persistance dauégimes de temps. Par exemple, depuis
2000, un plus grand nombre de jours d’hiver auukesde I'Atlantigue Nord ont été
caractérisés par des anomalies de type Dorsaléomadi: (Hurrell & Deser, 2009).
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4. A propos des changements de phase entre NAO egé@pitations

4.1. Dépendance ou indépendance du cycle annuel ?

Pour répondre a cette question, il s’agit tout drdbd’analyser les échelles de variabilité
multi- et inter-décennale de l'indice NAOr pour eavsi elles sont sujettes a des
modifications saisonniéres au cours des sieclesCRAI a donc été appliquée a lindice
NAOr d’hiver (DJF), de printemps (MAM), d’été (JJA) d'automne (SON) (Fig. 4.1).

Sur l'échelle multi-décennale (50-80 ans), la Jah# de l'indice NAOr se renforce
significativement en hiver sur la phase A (X{écle) et surtout au printemps depuis le début
XIX ¢ siécle (Fig. 4.1). De plus, nous remarquons quealéabilité 50-80 ans de lindice
NAOTr est presque toujours significative en étél'(si considére I'effet de zéro-padding),
tandis qu’en automne, elle n’est détectée (nonfggtivement) qu’avant 1850 (Fig. 4.1).

Concernant la variabilité inter-décennale (16-28)aseule les phases B (1850-1920) et C-C’
(post-1940/50) sont intéressantes (Fig. 3.5). Ailssivariabilité 16-23 ans est uniquement
significative en automne et été (avec un légerldgea lors de la phase B et en hiver lors de
la phase C-C’ (Fig. 4.1)

Figure 4.1. Evolution saisonniéere des
fluctuations de variance des échelles
de variabilité dans lindice NAOTr

depuis 1659 AD.CWT appliquées a
indice  NAOr d’hiver (DJF), de

printemps (MAM), dété (JJA) et
d’automne (SON). Les contours fins
indiquent les bandes spectrales
significatives au seuil de 90% (5000
simulations Monte-Carlo d’'un signal
de méme propriété autorégressive).
Le trait gras représente le cbne
d’influence i.e. la zone non affectée
par les problémes de zero-padding.
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Au cours des sieclegjndice NAOr montre donc une forte instabilité sasonniere aux
echelles multi- et inter-décennalelLe controle climatique dominant, en I'occurrencela
NAO, étant dépendant du cycle annuel, la varigbities précipitations du NW Europe
(variable dépendante) devrait suivre ses modiboati Ainsi, nous avons testé cette hypothese
a partir des chroniques de précipitations a Kewd&aet Paris (Fig. 4.2).

Les précipitations a Kew-Garden et Paris montrent galement une forte instabilité
saisonniere aux échelles multi- et inter-décennal¢50-80 et 16-23 ans; Fig. 4.2).
Concernant le mode 50-80ans des précipitationgia EaKew-Garden, un renforcement est
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identifié a la fin du XIX siecle (phase A) de décembre a mai (DJF et MANY; &2). Ce
renforcement de la variabilité 50-80 ans st domcomitant, pour les mémes saisons, d’'une
intensification de la variance multi-décennale 'delice NAOr (Fig. 4.1, 2). Par ailleurs, au
contraire des précipitations a Paris, avant 1880remforcement de la variabilité 50-80 ans
pourrait étre détecté a Kew-Garden en été et enrang (mais I'effet de zéro padding semble
sous-estimer la variance ; Fig. 4.2).

|Kew-Garden - DJF |Paris - DJF

128

Figure 4.2. Evolution saisonniére
des fluctuations de variance
des échelles de variabilité dans
-——- les précipitations a Kew-
Garden et Paris depuis 1697 :
'&;6 comparaison avec I’ind.ice NAOr.
6.23an A gauche :CWT appliquées aux
~~~~  précipitations d’hiver (DJF), de
printemps (MAM), dété (JJA) et
d’automne (SON) a Kew-Garden.
A droite: idem pour les
précipitations a Paris. Les courbes
____ grises indiquent le niveau de
variance (puissance) saisonnier
des échelles multi- et inter-
décennale (50-80 et 16-23ans)
-—-- dans lindice NAOTr. Les contours
NAO fins indiquent les bandes spectrales
(e232n9)  significatives au seuil de 90%
(5000 simulations Monte-Carlo
d'un signal de méme propriété
autorégressive). Le trait gras
représente le céne d'influence, i.e.
la zone non affectée par les
problemes de zero-padding.
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A I'échelle inter-décennale (16-23 ans), nous détec significativement la phase B (1850-
1920) dans les précipitations d'été a Kew-Gardeiy.(B.2). De plus, cette phase de
renforcement est concomitante du renforcement diété variabilité 16-23 ans de I'indice
NAOr (Fig. 4.2). Inversement, si la phase C-C’ (pb840/50) est bien détecté a Kew-Garden
et Paris au printemps, aucun renforcement du mée28lans n’est identifié au cours de cette
saison sur l'indice NAOr (Fig. 4.2). Cette relatipourrait cependant s’effectuer avec un
décalage de quelques mdig, avec le renforcement d’hiver de la variabilitéeintiécennale
de lindice NAOr (Fig. 4.2). Cependant, il restérai expliquer pourquoi la connexion
NAO/précipitations d’hiver n’est pas en phase.

Pour cela, nous pouvons chercherappréhender ces changements aux travers de
modifications saisonniéres de la distribution des s, associées aux phases positives de
I'indice NAOr, entre la période du LIA (1659-18486) I'ére industrielle (1850-1999 ; Fig.
4.3). Nous avons donc sélectionné le champ reaof)sjusqu’en 1659, des SLPs Nord-
Atlantique (Luterbacheet al, 2002). En complément, les données observéesliPaint

été utilisées comme base de référence pour ladeéti®50-1999.

Concernant le champ de SLPs d’hiver (DJF) et studeprintemps (MAM), par comparaison

avec la période du LIA, les deux podles du patteAONsont déplacés vers le SW (Fig. 4.3).
Le maximum d’intensité de I'anticyclone des Acgoess$ observé sur la partie occidentale de
la zone méditerranéenne au LIA, tandis qu’il esect® au cceur de I’Atlantique subtropical

aprés 1850 (Fig. 4.3). Ainsi, sur le continent @éen, la trajectoire du rail de dépressions
(donc du Jet Stream), qui répond quasi-directenaentgradient méridien maximum de

pression, serait déviée vers la Scandinavie ebBEe lors du LIA puis vers 'Angleterre et le

Nord de la France aprés 1850 (Fig. 4.3).

Entre le LIA et I'ére industrielle, les configuratis du champ de SLPs observées lors d'une
phase positive de l'indice NAOr montrent tres peuctiangements en été (JJA) et automne
(SON) (Fig. 4.3). La dépression d’Islande semblatrée sur les iles britanniques tandis que
'anticyclone des Acores, identifié sur I'Atlantigusubtropical, se décale vers le Nord sur

'Europe de I'Est (Fig. 4.3). Nous noterons, toaotsf un léger décalage vers le Nord de

I'anticyclone des Acores, surtout en automne, ap8e® (Fig. 4.3).

En résumé, 'augmentation des précipitations d'h{@&onosky, 2002) et le renforcement de
la variabilité multi-décennale (50-80ans) des piaiions entre décembre et mai (surtout
MAM) s’accordent avec un déplacement vers le SudgDudu pattern NAO. Cette
modification se traduirait par un décalage versifketerre et le Nord de la France du rail de
dépressions aprés 1850. De la méme maniere, lorklAule gonflement hivernal de
'anticyclone des Acgores sur la zone meéditerranéenantribuerait a décaler le rail de
dépressions vers les latitudes Nord. Ainsi, lescipi&tions ne seraient observées, en
Angleterre et au Nord de la France, qu'en été @&kw 2002), d’'ou le renforcement de la
variabilité 50-80ans des précipitations d’'été e¢baune au LIA.
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Reconstruit (1659-1840) Reconstruit (1850-1999) Observé (1850-1999)
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Figure 4.3.Evolution saisonniére des régimes NAO, statistiquarhliés a I'indice NAOr, entre le LIA et I'ere
industrielle. A gauche : champ composite saisonnier (de haut &n: lDJF, MAM, JJA, SON) des SLPs
reconstruites (Luterbacher et al., 2002) associ@esne anomalie positive (NAO+ : +0.4) de I'indicéA@r
(Luterbacher et al., 1999) lors du LIA (1659-184A) milieu : idem pour la période 1850-1999. A tkaiidem
pour les SLPs observées (HadSLP2r; Allan & AnsB006). Les contours noirs indiquent les valeurs
significatives au niveau 90% (p-value<10% ; 500@glations Monte-Carlo d’un bruit blanc).

Toutefois, si ces derniers résultats illustreneadsien les changements observés a I'échelle
multi-décennale, cela n’explique pas les différenobservées avec la variabilité inter-
décennale (16-23ans). De plus, cette méthode maepgras de discuter de la relation en
opposition de phase observée au LIA, puisqu’en mogesur les deux périodes (1659-1840
et 1850-1999), I'indice NAOr ne capture pas de mamnioptimale la variabilité du pattern
NAO d’été et d’automne (bien que les configuratisagnt différentes).

4.2. Détection des anomalies multi- et inter-décatendans les SLPs Nord
Atlantique

Les indices NAO, calculés entre deux points fixespeuvent capturer de maniére optimale la
variabilité associée aux réegimes NAO. De ce fatnlveau de corrélation linéaire entre
l'indice NAO observé (reconstruit) et la composaptencipale (PC), construite par EOF,
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associée au régime NAO observé (reconstruit) mrattp’une valeur de 0.652 (0.770). De
plus, cette représentativité de I'indice NAO évolue cours du temps (Fig. 4.4). Certaines
périodes paraissent méme trés peu représentataes l@s reconstructions, comme la
premiére moitié et la fin du XIXsiécle, la période 1920-1940 (également dans les
observations) ou encore depuis 1940 (Fig. 4.4). g@ée®des peu représentatives sont le fait
du déplacement des centres d’actions, tels queopéogians la section précédente, ou encore a
plus long-terme en raison de I'existence d’autéggmes de temp®(g.Barnston & Livezey,
1987 ; Cassotet al, 2004 ; Hurrell & Deser, 2009). Par exemple, ent©20 et 1940,
Glowienka (1985) montre une migration vers le Sedl'dnticyclone de Acores et de la
dépression d’Islande. De ce fait, les indices NA©Ocapturent pas la variabilité des régimes
NAO, au moins sur une partie de I'année, mais égahe sous forme d’'un tendance ou d’'une
échelle de variabilité a plus long-terme.

~

0.5

0
1

Correlation

15yr running correlation
4{NAOTr - PCr (NAO)
NAOjones- PC obs. (NAO)

T T T T T T T T
1650 1700 1750 1800 1850 1900 1950 2000

-0.5

Figure 4.4. Fluctuation temporelle de la corrélatio entre les indices NAO a base stationnaire et les
composantes principales (PC) du régime NAO dand$ervation et les reconstructionkes courbes bleues et
rouges représentent, respectivement, une corréagbssante sur 15 ans entre l'indice NAO observé e
reconstruit avec la PC, générée par EOF et assoaiferégimes NAO du champ d'observation (Jones.et a
1997 ; HadSLP2r, Allan & Ansell, 2006) et du charaponstruit des SLPs Nord-Atlantique (Luterbacheale
1999, 2002). Les contours représentent les coimiatglissantes aux quantiles 2.5 et 97.5%.

On peut alorgttudier sur la période instrumentale la persistancales différents régimes

de temps aux échelles multi- et inter-décennale (8D ans et 16-23 ans)l s’agit ainsi
d’étudier I'’éventualité qu’une échelle de co-valilitd soit détectée entre I'indice NAOr et les
précipitations en I'absence de régime NAO. Poua,cebus avons comparé les régimes de
temps désaisonnalisés, aux EOFs soumis a un éltmagti- et inter-décennal par FFT (Fig.
4.5).

Premierement, les fractions de variance expriméams lgs 20 premiers EOFs pour les
conditions normales désaisonnalisées et les éshallalti- et inter-décennale restent
restreintes aux deux ou trois premiers EOFs (fvastide variance > 10% ; Fig. 4.5a). Les
anomalies multi-décennales du champ de MSLP semlde observées sur les deux
premiers EOFs (Fig. 4.5a). A I'échelle inter-déaenla courbe de fraction de variance des
anomalies de SLPs se rapproche plus des condithmmmales, c’est pourquoi nous
retiendrons également le troisieme EOFs présetuajturs plus de 10% de la variance totale
(Fig. 4.5).
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Deuxiemement, nous avons comparé la structure sl@amemalies multi- et inter-décennale
du champ de SLPs, aux structures spatiales désaiss#es ou conditions normales (Fig.
4.5b-i). La structure des régimes de temps désagdigis ainsi que leurs impacts moyens sur
le rail de dépressions, la température et les pitatbns du NW Europe ont été largement
décrits dans la section 1.2, et ne seront pasliéétaci. Néanmoins, les régimes NAO,
SCAND et EA ont été détectés, et sont représentégeade contrble (Fig. 4.5b-d). Par
ailleurs, la détection de ces régimes est cohémarde les régimes de temps reconstruits du
champ de SLP Nord-Atlantique depuis 1774 (Sloncatkgl, 2000) et 1500 (Luterbachet

al., 2002 ; Paulingt al, 2006).

c) Normal EOF 2 d) Normal: EOF-3
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Figure 4.5. Fonction Orthogonale Empirique (EOF) agiquée au champ de SLPs Nord-Atlantique
désaisonnalisé et filtré sur les échelles multi-ieter-décennale (50-80 et 16-23ans) depuis 18&().Fraction
de variance exprimée par les20EOFs a I'échelle multi-décennale (bleu), inteceénale (vert) et selon les
conditions normales désaisonnalisées (noir et égque en gris). (b-d) EOF-1, 2 et 3 des SLPs désaislisées
(hPa, HadSLP2r). (e-f) EOF-1 et 2 des anomaliestirdéicennales. (g-i) EOF-1, 2 et 3 des anomaligsrin
décennales. Les EOFs présentant moins de 10%\d®iknce totale n'ont pas été représentés.
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Concernant les anomalies multi- et inter-décentalepnfiguration spatiale dominante (EOF-
1) est associée a une opposition N-S de type NAfQrjraant respectivement 76.5% et 53.5%
de la variance totale (Fig. 4.5e, g). De plus,ciesulations multi- et inter-décennale de type
NAO présentent une expansion longitudinale réddétd’anticyclone des Acores (Fig. 4.5e,
g), ce qui s’accorde avec la détection d'une r@haéin phase avec nos séries de précipitations.
Ainsi, sur les échelles 50-80 ans et 16-23 ansydprité de la variance capturée par l'indice
NAOr semblerait relative au régime NAO, particudigrent & I'échelle multi-décennale
(76.5% de la variance totale) ; cela limiteraitralte risque d’erreur dans I'étude des relations
avec les précipitations. Néanmoins, 'EOF-2 desnali®s multi- et inter-décennale du
champ de SLPs (respectivement 22.5 et 22 % derianea totale) présente une structure en
dipble NE-SW des centres d’actions s’étendant’sasémble de la région d’étude (Fig. 4.5f,
h). Cette anomalie semble particulierement marqgpée le décalage vers I'Est de la
dépression d’'Islande (Fig. 4.5f, h). Cette anomdéie SLPs n’est donc pas structurellement
similaire aux régimes NAO (et EA), SCAND (ou bloe#dprsale). Ainsi, elle pourrait
modifier & fois la circulation zonale associée atgimes NAO et la circulation méridionale
associée aux régimes de blocage et dorsale. Raurgjla I'échelle inter-décennale, 'EOF-3
(11% de la variance totale) présente une anomaliehdamp de SLPs caractérisée par une
zone de basse pression depuis le Groenland jub4rigue du Nord et deux péles de signes
opposés sur ’Amérique du Nord et I'Europe de I'B3g. 4.5i). En outre, aux échelles multi-
et inter-décennale, respectivement 22.5% et 22+d4% variance totale du champ de SLPs
Nord-Atlantigue pourraient étre anormalement ca&stupar les indices NAO, et donc
perturber I'’étude des relations avec les précipitat

On peut alors comparé&évolution temporelle des anomalies multi- et intedécennale du
champ de SLPs Nord-Atlantiqueavec (Fig. 4.6a-b): i) la variabilité 50-80anslét23 ans
des EOF-1 a 3 désaisonnalisées relatives aux rédgiA®, SCAND et EA ; (ii) les périodes
de renforcements de la variabilité 50-80 ans eR3@&ns des précipitations statistiquement
lites a l'indice NAOr. L'objectif est d'identifietes régimes de temps affectés par ces
anomalies et de vérifier que le renforcement devddabilité des précipitations (sur ces
échelles) est bien associé aux renforcements derpaMAO (EOF-1 et PC-1).

A l'échelle multi-décennale, les fluctuations de R&L-1 des anomalies de SLPs Nord-
Atlantique s’accordent parfaitement, et en toutgdoe, avec les variations du régime NAO
(Fig. 4.6a). Ainsi, la relation en phase observégeele renforcement de la variabilité 50-
80ans des précipitations et I'indice NAOr semb#relment associée au réegime NAO, dont la
variance est plus importante a cette période @&p). Néanmoins, a la fin du dernier siecle,
cette relation pourrait étre perturbée par I'anaenblE-SW du champ de SLPs (EOF-2, Fig.
4.5f), dont la variance est |égerement plus fdP€-@, Fig. 4.6a). Cela pourrait étre évident a
Kew-Garden, Podehole et Lille dont la relation aveclice NAOr apparait plus tardivement

(fin du XX® siécle, Fig. 3.5a-b, f) qu’a Paris et Rouen (Bie, g). Cependant, les variations
de 'anomalie NE-SW du champ de SLP ne s’accorgastavec les fluctuations, de méme
rang, détectées dans les régimes SCAND et EA {6g.).
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Concernant I'échelle inter-décennale, si les flatiins de la PC-1 des anomalies de SLPs
Nord-Atlantiqgue s’accordent également avec lesatiars du régime NAO, elles ne sont pas
cohérentes avec les phases de renforcement dei#bilig® des précipitations (Fig. 4.6b):
phase B (1850-1920) et phase C-C' (post-1940/5@ts Lde ces deux périodes, le
renforcement de la variabilité semble concomitatiine amplification des variations de la
PC-2 des anomalies de SLPs Nord-Atlantique (Fgb¢.donc associé a I'anomalie en dipdle
NE-SW (EOF-2, Fig. 4.5h) ; ce qui expliquerait eargle partie I'observation d’'une relation
en opposition de phase entre I'indice NAOTr et leicipitations. De plus, a I'échelle inter-
décennale, cette anomalie semble associée a héraitdu régime SCAND et, avec un retard
plus important, du régime EA (EOF-2 et 3, Fig. 4d%cdont la variance se renforce lors de
ces deux périodes (Fig. 4.6b). Autrement dit, wgtation des régimes de dorsale et blocage
(régime SCAND), et/ou une migration vers le SE@gime NAO (régime EA) pourraient étre
mises en jeu. Cette anomalie serait donc en liegt aine modification des circulations

méridiennes associées aux régimes de dorsale eddgap et/ou zonale associés au régime
NAO.

b) Interdecadal (16-23yrs)
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Figure 4.6. Comparaison des fluctuations multi- @tter-décennales (50-80 et 16-23 ans) détectéessdan
champ de SLPs Nord-Atlantique et dans les précipidas depuis 1850(a) Variations des anomalies multi-
décennales (PC-1 et PC-2 ; courbes noires) supégmsux fluctuations de méme rang des régimesnaaste
désaisonnalisés (NAO : bleu ; SCAND : vert ; EAuge) et comparées avec les phases de renforceladat
variabilité des précipitations (barres grises) cotgtes (en phase: bleu ; en opposition de phaseged avec
les indices NAOr. (b) idem pour les variations indécennales.
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5. Synthese des résultats principaux

Une tendance significative a 'augmentation declapérature est observée en Angleterre et
au Nord de la France depuis le milieu du X\diécle (Tab. 2.1). L’évolution temporelle de
cette tendance s’accorde parfaitement avec leatwars globales de température en Europe
depuis 1500 (Fig. 2.4). Cette tendance apparaitiymslepuis le début de XXsiécle, et
s’oppose a I'anomalie froide du LIA (1550-1710). plas, cette tendance montre clairement
une structuration temporelle, a laquelle se susamioégalement des fluctuations a plus court
terme.

Les tendances de précipitations présentent urctmtraste de part et d’autre de la Manche.
En effet, aucune tendance significative n'est déen Angleterre au contraire du Nord de la
France, ou une tendance a 'augmentation est éétect XX siécle (Tab. 2.1). Par ailleurs,
des fluctuations a plus court terme sont évideraeant 1900 en Angleterre, et apres 1850 au
Nord de la France (Fig. 2.5). Des résultats quccdedent globalement a I'évolution des
précipitations reconstruites depuis 1500 qui, néalggrtains biais dans la distribution de la
variance, montrent plus clairement I'oppositionrem¢ LIA et la période actuelle (Fig. 2.6).

La température de I'Angleterre et du Nord de lanEeaprésente plusieurs échelles de
variabilité dominantes et cohérentes avec les testyo@s reconstruites de 'Europe depuis
1500 (Fig. 2.7a-b): deux modes multi-décennaux -4ZDans (ou 40-90 ans) et 30-50 ans,
une échelle inter-décennale a 16-30 ans, et degsnqdasi-décennaux a interannuels de
moindre importance. Différentes phases de renfoecende la variabilité multi- et inter-
décennale sont détectées (Fig. 2.8a-c): i) phaserigrcement des modes de variabilité 50-
120 ans et 16-30 ans avant 1800 ; ii) phase Aforeament du mode 30-50 ans au XIX
siécle ; iii) phase B, deuxiéme renforcement dedaabilité 50-120 (ou 40-90 ans) au XX
siécle.

Les échelles de variabilité dominantes sont difftige dans les précipitations anglaises et
francaises. En Angleterre, trois échelles sontaiiéés dans les précipitations : un mode multi-
décennal (30-60 ans), une échelle quasi-déecen®dlé ans) et un mode interannuel a 4-8 ans
(Fig. 2.7c-d). En France, les précipitations réwetpiatre échelles de variabilité (Fig. 2.7e-f):
un mode multi-décennal (50-80 ans), une écheler-a¢cennale a 16-23 ans, un mode quasi-
décennal a 9-16 ans, et un mode interannuel an%.8Une succession de nombreuses phases
de renforcement des variabilités multi- et intecatthale a été détectée dans les précipitations
(commune ou non a l'ensemble des séries; Fig.-2.8e plus, ces périodes de
renforcement de la variabilité sont, pour la plepaignificatives (ou du moins reproduites)
méme en considérant une période plus longue dé¢uaitées indices reconstruits depuis 1500
(Fig. 2.9).
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En Angleterre et au Nord de la France, le lienigtqtie entre la température et TAMOr
domine a I'échelle multi-décennale, tandis qu’isteedu méme ordre pour 'AMOr et la
NAOr aux échelles interannuelle a inter-décenndiggs( 3.1-2). Ainsi, les périodes de
renforcement de la variabilité de la températureAlet B ; Fig. 2.7a-Cc) sont cohérentes avec
'indice AMOr (Fig. 3.1). De plus, cette relatiostecaractérisée par un changement de phase
important au cours du XB&iécle (en opposition puis en phase,des SSTs Nord-Atlantique
plus chaudes en lien avec la température plusdrsia le continent puis inversement ; Fig.
3.1).

Les trois phases de renforcement de la varialdit®€0 ans des précipitations (A : 1740-1800
en Angleterre ; B: 1780-1870 en France ; C: 18850 en Angleterre ; Fig. 2.7e-f) sont
cohérentes et en opposition de phase avec I'indl\®r (i.e. des SSTs Nord-Atlantique plus

chaudes en lien avec des conditions seches santment ; Fig. 3.4).

La variabilité multi-décennale (50-80ans) des miéaiions est cohérente avec I'indice NAOr
au Nord de la France, & Kew-Garden et Podehole 8%j. Cette relation est en opposition
de phase avant 1850 (uniquement & Kew-Garden ethiBt&) puis en phase depuis la fin du
XIXe siecle, a Paris et Rouen ou, aprés 1950 a,lidlew-Garden et Podeholes( un régime
NAO- en relation avec moins de précipitations, poigersement ; Fig. 3.5). Par ailleurs, a
I'échelle inter-décennale, I'indice NAOTr est coh@ret montre une opposition de phase avec
la variabilité des précipitations en Angleterreslae la phase B (1850-1920), et lors de la
phase C-C’ (post-1940/50) au Nord de la FranceydeRole et a Oxford (Fig. 3.5).

Concernant les relations avec l'indice AMOr, learfjements de phase pourraient étre en
liens avec un changement a long-terme de circulaimeanique entre le LIA et la période
actuelle. De plus, ce changement pourrait se tradpar une modification saisonniére,
anticorrélée entre I'hiver et I'été, de la connexavec la température continentale. Ainsi, un
changement a long-terme de I'aspect saisonnieadmmnexion AMO/température du NW
Europe (e. JJA vers DJF et/ou MAM) impliquerait un renforcemhedu lien avec la
circulation atmosphérique de type NAO ou EA (comfggion NAO décalée vers le SE) au
LIA (Fig. 3.3). De plus, cette modification du cgchnnuel pourrait également expliquer la
relation en opposition de phase détectée entre QAN les précipitations a I'échelle 30-60
ans.

De multiples changements de phase sont égalemasttée dans I'étude des relations avec
'indice NAOr. Ces changements sont identifieés #ola sur une échelle de variabilité donnée
entre deux périodes, et/ou entre deux échellesiseirpériode donnée. Deux pistes ont été
explorées pour expliquer ces switchs : i) une mcatibn a long-terme de I'aspect saisonnier,
puisque la relation est inversée entre I'été avéh; ii) une échelle de co-variabilité non-
NAO, puisque les indices NAO contiennent une grapaie de bruit. Ainsi, une connexion
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établie pendant I'été et 'automne tendrait vers opposition de phase.§.avant 1850, a
I'échelle multi-décennale et entre 1850-1920, @&h&lle inter-décennale) ; tandis qu’une
relation en phase serait observée pendant I'hivéa printemps €.g. depuis la fin du XIX
siécle a I'échelle multi-décennale ; Fig. 4.1-2¢ plus, I'apparition d’'une relation en phase
depuis la fin du XIX siécle a I'échelle multi-décennale semble asso@iée décalage SW
des régimes NAO d’hiver apres le LIA (Fig. 4.3).aDtre part, le changement de phase
observé entre échelles (50-80 ans et 16-23 ansingupériode donnée (depuis 1950), pourrait
étre expliqgué par I'occurrence d’'une anomalie groldi NE-SW du champ de SLP Nord-
Atlantique a I'’échelle 16-23 ans (Fig. 4.5g-i). nfluence de cette anomalie sur la variabilité
des régimes SCAND et EA reste a discuter, maispalarait probablement se traduire par
une excitation des régimes de blocage et dorsAl8 CAND), et/ou une migration vers le SE
du régime NAO ¢f. EA ; Fig. 4.6b). Autrement dit, il s’agirait d’'uneodification de la
circulation méridienne associée aux régimes deatloest blocage, et/ou une modification de
la circulation zonale associée au régime NAO.
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1. Contexte climatique

Avant de présenter en détail les spécificités dddasson Ouest Africaine (MOA) et afin de
mieux la comprendre, il est important de replaceplbénomene a I'échelle plus large de la
circulation atmosphériquef( Sect. 1.1.2.1-2).

1.1. La Mousson Ouest-Africaine (MOA)

Dans les régions intertropicales, la redistributi@ridienne de I'énergie est assurée par les
cellules de Hadley dont les branches subsidentetefit climatiquement le domaine (~30° de
latitude) et dont I'évolution saisonniére présambedéplacement vers le pble d’été. Dans les
basses couches, la convergence des flux des deuisgi@res, située a proximité des
branches ascendantes des deux cellules de Hadleye fla Zone de Convergence Inter-
Tropicale (ZCIT). Cette zone est aussi une zonbadse pression ou, en Afrique de I'Ouest,
la vapeur d’eau advectée depuis I'Atlantique trapse condense au sein des mouvements
convectifs et forme les précipitations. Il faut kegaent souligner que, le long de I'équateur se
forment des cellules de circulation zonale en répaux contrastes énergétiques secondaires
entre les océans et les continents. Ces cellulealeg® ont un réle non négligeable sur le
climat tropical, notamment par une modulation desivements ascendants et subsidents.

1.1.1. Les composantes de la Mousson Ouest-Afacain

La mousson africaine est le résultat d’'un fort dage entre I'Océan, I'atmosphere et le
continent. La circulation de mousson est organidaas les basses couches, autour de deux
flux clés qui sont leflux de mousson flux de SW venant du Golfe de Guinée, et
I'Harmattan, flux de NE venant des zones désertiques (Fig. Ad printemps, I'élévation
du soleil entraine une augmentation des tempémteesurface de I'Atlantique Tropical
Nord et du continent africain. L’'Océan ayant unespfgrande inertie thermique que le
continent, la température de surface du continsnpleis élevée que celle de I'Océan. Cette
différence crée un gradient thermique meéridien r@gsdedans la dynamique de la mousson
africaine. Ce gradient de température renforcalieés de 'hémisphére sud (vents de SE) qui
peuvent alors traverser I'équateur. Une fois ddhénlisphére nord, ces vents chargés
d’humidité sont deéviés vers I'Est par la force deri@lis et amenent sur le continent
’humidité nécessaire a la formation de zones davection nuageuse (~80% des
précipitations sahéliennes ; Mathon & Laurent, 20@e la méme maniére, les alizés de
’hémisphére nord sont renforcés. La rencontre ldx fle mousson (air humide) et de
’harmattan (air sec) forme une zone de converg@nése de la surface appelesnt Inter-
Tropical (FIT), positionnée autour de 20°N en juillet, etrespondant a IZCIT dans la
troposphére moyenne (Fig. 1.1).

En altitude, la circulation atmosphérique est da&resee par la présence de courants jets (Fig.
1.1) : leJet d’Est Tropical (JET), leJet d’Est Africain (JEA) et leJet d’Ouest Sub-
Tropical (JOST). De plus, les fluctuations du JET et du 3BAt considérées dans certaines
publications comme les éléments fondamentaux devdaabilité interannuelle des
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précipitations en Afrique de I'Ouest.@. Grist & Nicholson, 2001 ; Nicholson, 2008, 2009).
Au Sahel ouest-africain une année humide (séchait s¢ors associée a : i) un renforcement
(affaiblissement) du JET, et ii) un affaiblissemdneénforcement) du JEA, ainsi qu'un

décalage vers le Nord (Sud) de sa position latiidi moyenne.
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Figure 1.1. Schéma conceptuel représentant les ééta clés de la MOA en moyenne zonale pendant I'été
boréal : la circulation méridienne et les vents znmx dominants(d’aprés Peyrillé, 2006)Le graphique du bas
représente les profils méridiens de températureemiitlle @) et de température potentielle équivalentie)(
dans la couche limite atmosphérique.

Le JET est un jet de haute troposphere situé entre 1@D@thPa. Entre fin juin et début
septembre, il se positionne sur I'Afrique de I'Ouestre 5°N et 15°N et atteint une vitesse
moyenne de 16-20 m's(Fig. 1.1). Ce vent thermique se forme en répamsegradient
thermique établi entre I'océan Indien et les halageaux tibétains qui introduit une source de
chaleur dans les couches moyennes et élevées tdgptsphere pendant I'été (Fontaine &
Janicot, 1993). Ainsi a grande échelle, la moussdienne alimente le JET via la cellule de
Walker appelée également mousson transverse, rgalsnéent par la convection indienne
(Sathiyamoorthyet al, 2007). Cette cellule permet de transporter éeelfgie potentielle sur
des grandes distances et participe ainsi au maidtieJET jusqu’en Afrique de I'Est. Le JET
se renforce a nouveau sur I'Afrique de I'Ouest dbaBuence des mouvements ascendants et
de la convection profonde (libérant de la chalaterite).

Le JEA est formé en réponse aux gradients de tempér@Bumpee, 1972 Thorncroft &
Blackburn, 1999gt d’humidité de surface (Cook, 1999), ainsi qu’ammécanismes de
feedback liés au couvert végéfaicluant I'albédg Wu et al, 2009). Il est localisé entre
15°W et 15°E dans la moyenne troposphére, entreeB000 hPa, et atteint une vitesse
moyenne de 13 & 15 rit.pendant I'été boréal (Fig. 1.1). Par ailleursJEA organise la
convection et, notamment, les Systemes ConvectfdMdso-échelle (MCS ou lignes de
grains), soit en orientant le systéme, soit en amgamt le cisaillement dans les basses
couches (Lafore & Moncrief, 1989¥eisman & Rotunno, 2004 ; Mohr & Thorncroft, 2006).
De plus, cette organisation est en grande paétedila génération de perturbations d’échelles
synoptiques, se propageant vers I'Ouest, appelédesod’Est africaines (Burpee, 1972 ;
Leroux & Hall, 2009). En effet, les MCS se positient souvent en des endroits privilégiés
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de I'onde et se propagent également vers I'Ougstugores a la méme vitesse que le JEA.

Le JOST est observé dans la haute troposphere subtropiealeers 200 hPa et 30°N (Fig.
1.1). Ce jet est lié a la circulation de Hadleyagbour origine la conservation du moment
angulaire d’Ouest sur le cbté polaire de la celtideHadley. Contrairement a ce qui se passe
I'hiver, le JOST s’affaiblit en été du fait du gradt de température moins intense entre le
pble nord et I'équateur (Peyrillé, 2006).

Les deux structures convectives essentielles agafankttionnement de la mousson africaine
sont la ZCIT, zone de convection humide, edéaression thermique Saharienn®u « Heat
Low », zone de convection séche (Fig. 1.1). Cesxdstructures correspondent
respectivement a un maximum de température polienéguivalente de) et & un maximum
de température de surface;(Fig. 1.1). Contrairement a la situation sur an, la ZCIT
continentale ne se positionne pas a la verticale=du (Fig. 1.1), en raison de la forte
inhibition convective associée a la sécheress&attadsphere sahélienne.

1.1.2. Les précipitations en Afrique de I'Ouest

Le cycle saisonnier des précipitations en Afrigeel’@uest est modulé, entre autres, par le
balancement saisonnier méridien de la ZCIT. Larégd.2 présente I'évolution des
précipitations journalieres (lissées sur 5jrs) aurs de I'année sur les cotes guinéennes et la
bande sahélienne. Cet ensemble caractérise legélgimxes pluviométriques principaux (Fig.
1.2) : i) le regime guinéen affiche un cycle bimlodiaminé par deux pics pluviométriques (en
avril et décembre sur la partie cotiére) et unégetison seche de juillet a septembre ; ii) le
régime sahélien (ou soudano-sahélien) présentgal@ enimodal entre juillet et septembre.
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o~ Gu.inéenne 1ere s@ison des pluies | saison séche |2 saison des pluies
: Sahélienne Saison séche : S. des pluies : saison séche
g ©- |‘5 1
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Figure 1.2. Evolution saisonniére des régimes plowiétriques dominant en Afrique de I'Ouesta courbe
rouge représente les précipitations journaliéresysrmes (mm.jr: données NCEP-NCAR-1) sur les cotes de
Guinée (0-6°N, 10°W-10°E) lissées sur 5 jrs pardije LOESS sur la période 1948-2010. Idem en folecé et
clair, respectivement pour les précipitations ath&aouest-africain oriental (12.5-18°N, 2-10°E)aeicidental
(12.5-18°N, 18.5-2.5°W). Les fleches marquentupsures de pente.

Cependant, le déplacement de la bande de prémp#ate se fait pas de maniére réguliére et
continue. En effet, bien que la migration de la Z&uive le mouvement apparent du Soleil,
les interactions avec la surface terrestre, I'aphesge et 'Océan perturbent son évolution (Li
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& Philander, 1997 Sultan & Janicot, 2000Chou et al, 2001 ; Okumura & Xie, 2004).
Ainsi, Thorncroftet al. (2011), en se fondant sur les déplacements anduetsaximum de
précipitations, mettent en évidence quatre phakes ta mise en place des précipitations
associées a la mousson au travers du déplacemaidienéde la ZCIT apparait trés
clairement en figure 1.3.

35N 35N

30N

25N

Figure 1.3. Cycle saisonnier

moyen des précipitations en
Afrique sur la période 1901-2009.
Les précipitations mensuelles
(mm.mois; CRU TS 3.10.1;

Mitchell & Jones, 2005) sont
représentées en niveau de gris
pour les mois de janvier a mars
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En hiver boréal (JFM sur la Fig. 1.3), c’est largla saison séche en Afrique de I'Ouest. Les
précipitations moyennes sont trés faibles (50-70.mmwis® sur la cote guinéenne), voire
nulles sur le reste de la région. Cette répartiéisindue a la présence de la ZCIT sur I'Océan,
d’ou l'appellationde phase océanique c’'est également la période ou la ZCIT occupe sa
position la plus méridionale.

La premiéere saison des pluies observée sur lagwinéenne correspond a un premier saut de
la ZCIT qui migre brusquement de 2°N a 5°N début (AMJ sur Figs. 1.2-3 Sultan &
Janicot, 2000; 2003) : c’'esh phase de pré-mousson appelée pré-onset » ou phase
cétiere. Pendant cette période, le FIT remonte jusqu'aNlet le JEA se renforce et migre
vers 10°N. Au Sahel, cette remontée printanier&ldus’accompagne d’une instabilité locale
et de phénomeénes pluvieux intermittents marquanpiemiéres pluies de la saison (Sultan &
Janicot, 2000 ; Figs. 1.2-3). Ainsi, si I'on seadp a la distribution journaliere moyenne des
précipitations du Sahel (et surtout la partie deks), cela se traduit par une rupture de pente
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au sein du cycle saisonnier entre mai et juin (Eig). —c’est la vision traditionnelle du
démarrage de la saison humide au Sahel

La seconde période correspond a la saison desmui&ahel et a la petite saison seche sur
les cotes de Guinée (JAS ; Figs. 1.2-3). Une denxieéupture de pente est détectée dans
I'évolution saisonniére des pluies au Sahel (seedtathe sur Fig. 1.2). Elle correspond au
déplacement rapide, vers la fin juin (24 juin avecécart-type de 7jr), de la ZCIT sur les
latitudes les plus au Nord (10°N; Sultan & Janic®®00) et est accompagnée par la
formation des nuages a fort développement verdissbciés aux MCS (Le Barbéal, 2002).

La période de progression rapide ou « saut » de IACIT est alors appelée « Onset et
correspond a la période de mise en place de la soousur le domaine sahélien ; par
conséquent, cette partie de la saison est égalenmniéephase sahélienneNous ne
détaillerons pas ici les différents mécanismes@sésa la mise en place de la mousson ; cette
information est disponible dans de nombreux traaux Sultan & Janicot, 2003DQrobinski

et al, 2005 ;Janicotet al, 2009, 2011 ; Chauviet al, 2010 ;Flaounas, 2010).

Enfin, a partir de fin ao(t ou début septembr& 4T débute sphase de retrait De ce fait,

la zone de pluie se retire vers le Sud (observé&@N sur la Fig. 1.3). Cette période
correspond alors a la seconde saison des pluieeswdtes de Guinée, et donc a une tres
forte diminution des pluies au Sahel (Figs. 1.2).

Toutefois, d'année en année, la pluviométrie saigosa en Afrique de I'Ouest est soumise a

une certaine variabilité. La figure 1.4 présentditdribution moyenne des cumuls annuels de
précipitations en Afrique de I'Ouest pour la péad®01-2009, sur laquelle sont superposées
les isohyétes 300 & 900 mmi‘attes périodes humide (1950-1968) et aride (196®)199
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Figure 1.4. Distribution moyenne des cumuls annueals précipitations en Afrique de I'Ouest entre 1961
2009 et ses modifications lors des périodes humietearides.Les précipitations mensuelles (mm.ioi€RU
TS 3.10.1 ; Mitchell & Jones, 2005) sont représesitén niveau de gris. Les lignes bleues et rougkguent la
position des isohyétes 300, 500, 700 et 900 nilm.@spectivement pour la période humide (1950-1368)
aride (1969-1990).

Comme déja discuté en section 11.2.2.2, en moyelepeis le début du XXsiécle, cette zone
possedeune variabilité cohérente et distribuée selon un @dient nord-sud (Fig. 1.4).
Ainsi, suivant cette cohérence méridienne, les dparodes 1950-1968 et 1969-1990
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présentent respectivement un décalage vers le &tdedSud (Fig. 1.4). Cette réorganisation
spatiale de la cohérence méridienne des précipimtau Sahel marque la transition brutale
entre un état pluviométrigue excédentaire avan® l&6un état déficitaire aprés 197
Hulme, 1992 ; L’Héteet al, 2002 ; Daiet al, 2004) ; cet état déficitaire est notamment
marqué par une periode anormalement aride durauainieées 1980.

Par ailleurs, les travaux de Nicholson (1993bel et al. (2000) et Le Barbét al (2002)
montrent que cette sécheresse n'a pas été limit&ahel mais s’est étendue jusqu’a la cote
du Golfe de Guinée. Sur le réseau d’observation AMEATCH, ce déficit moyen est
estimé a 180 mm.dn(Le Barbéet al, 2002). De plus, Le Barbé & Lebel (1997) montrent
gue, dans la région sahélienne, le déficit pluvimigée correspond a une diminution du
nombre des évenements pluvieux surtout au coursndés de juillet et aolt. Sur la région
guinéenne, la baisse du nombre d’événements est @oservée au cours de la deuxiéme
saison des pluies (Le Barkéal, 2002). De plus, cette variabilité spatio-templerdépasse

le cadre strictement méridien. Nicholson (1986)s @anicot (1992a, b) distinguent plusieurs
structures pluviométriques décrivant I'occurrenéandmalies dipolaires de signes opposés
entre le Sahel et la région guinéenne (+/- et -/+).

1.2. Influence des conditions de surface
1.2.1. Description théorique

Les fluctuations pluviométriques décrites dansdetisn précédente ont le plus souvent été
reliées aux variations des SSTs mondiageg.amb, 1978 Follandet al, 1986 ;Ward et
al., 1990 ;Bader & Latif, 2003 Gianniniet al, 2003 ; Lu & Delworth, 2005). Pourtant, avant
de décrire en détail le bilan de ces études, ihéstssaire d’établir son cadre physique, qui
implique également I'influence d’autres variablegy(couvert végétal ou humidité du sol).

Selon Websteet al. (1998),le gradient de température entre I'Océan et le coirent est a

la base de la circulation de moussqmui esta son tour renforcée si le gradient d’humidité
est pris en considération. Le role de ces gradiams les basses couches de I'atmosphere sur
la dynamique de la MOA a été mis en évidence pahkEl& Gong (1996), puis par Fontaine

et al. (2002). lls montrent que I'évolution du flux de usson correspondrait d’'une part a une
réponse dynamique de I'atmosphére aux contrastagétiques et, d’autre part, a I'intensité
du gradient d’entropie des basses couches (Fiy). eébcette fagcon, une circulation intense

du flux de mousson est associée a un importantiggradie température dans les basses
couches, et inversement (Fig. 1.5).

Ce gradient fait ainsi intervenir des transferter§atiques méridiens et verticaux en
introduisant la notion d’énergie statique hum{g&H : Riehl, 1969) qui se définit comme la
somme de I'énergie potentielle, sensible et lateBte ce sens, Peyrillé (2006) souligne
'importance de 'ESH et I'impact de ces gradieatdeux échelles différentes : i) a I'échelle
locale ou le gradient vertical d’'ESH joue sur lgstémes pluviogénes ; ii) a I'échelle
régionale ou le gradient horizontal d’'ESH affectaténsité de la MOA. Par ailleurs, Eltahir
(1996) précise que, sur le continent, le gradiemizontal d’ESH refléte la distribution de la
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végétation et de I'humidité du sol. Ainsi, Zheng [Eltahir (1998) constatent qu’une
modification de la végétatiom g.déforestation) sur la cote guinéenne a un impgotfeatif
direct sur la dynamique atmosphérique associéecadalation de moussovia les gradients
d’ESH. D’autre part, Philippon & Fontaine (200®)ontrent qu’'une anomalie positive
d’humidité du sol renforcerait la circulation de msson au travers d’une modification de la
couche limite et de 'augmentation des flux de ebed depuis la surface vers I'atmosphere.

Strong monsoon circulation
large flux from
land surface

\

cold sea surface

Ocean Land

Week or vanishing monsoon circulation
small flux from

~..land surface
Weak gradient T
dry e
conditions T
warm sea surface
Ocean Land

Figure 1.5. Schéma conceptuel des interactions ageéantinent-atmosphére impliquées dans la variatglide
la MOA (adapté d’Eltahir & Gong, 1996)En haut : un gradient énergétique plus prononcéggnere une
circulation de mousson plus forte et des conditimmsiides. En bas : inversement.

1.2.2. Rble des SSTs : une interaction d’échelles

La MOA, et donc également le signal pluviométriqueest-africain, présentent une large
gamme de variabilité climatique, allant de I'échaltra-saisonniere (>10 jrs) aux échelles
guasi-décennale a multi-décennale. Néanmoins,osi ¢met le réle de la langue d’eaux
froides dans les mécanismes associés a la misa@nge la mousson (Caniaeial, 2011),

les interactions entre les SSTs océaniques et |aA MObservent préférentiellement de
I'échelle interannuelle (2-8 ans) a I'échelle nidéicennale (ici <20 ans). Les caractéristiques
intra- et inter-bassin ont été décrites dans letiages 1.2.2-3. Cette section discutera donc
exclusivement des téléconnexions basse-fréquencEp&Sipitations. Cependant, plus
d’'informations sur les signaux intra-saisonnierdés au sein de l'activité convective et des
précipitations sont disponibles dans Janétail (2011).

A I'échelle interannuelle, le phénoméne ENSO (Jani@ttal, 2001 ;cf. 1.2.3.1), I'Atlantique
Nifio ou mode Equatorial (Gianniet al, 2003 ;cf. 1.2.2.3) et la mer Méditerranée (Rowell,
2003 ; Raicichet al, 2003) ont un impact important dans le systemi&addOA. Le tableau
1.1 proposé par Rodrigez-Fonsetal. (2011) synthétise les mécanismes impliqués dasns ce
téléconnexions. Sous les tropiques, le premier numleo-variabilité interannuelle montre
une réduction des précipitations au Sahel ass@ciée réchauffement du Pacifique tropical
(e.g.Gianniniet al, 2003 ; Jolyet al, 2007 ; Tab. 1.1c-d). Cependant, cette relati@strpas
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stationnaire et l'influence des SSTs Pacifique agrgpe depuis les années 1970 (Jaratat.,
2001). Les résultats des Modeles de Circulationdsphérique Générale (AGCM) montrent
une faible réponse de la MOA a la variabilité pgcié tropicale. Au cours la période pré-
onset (AMJ), un réchauffement sur le Pacifique &mial influe sur les précipitations de la
zone guinéenne au travers d’'une augmentation gedaidence sur I'Atlantique équatorial
(Tab.1.1d). Au cceur de la saison de mousson (JAB)sede la période de retrait, cette méme
anomalie réduit les précipitations au Sahel vigdaération d’ondes équatoriales de Rossby
depuis le Pacifique occidental (région du « Warrotpo; Mohino et al, 2011a), et une
augmentation de la subsidence sur cette région {Tlad).

Le second mode de co-variabilité interannuelleer&di MOA a I'Atlantique Nifio ou mode
équatorial (Jolyet al, 2007). Sur la base des résultats des travadxiemts (Vizy & Cook,
2002 ; Poleet al, 2008 ; Garcia-Serranet al, 2008), les études de sensibilité de Losstda
al. (2009a) montrent que la réponse atmosphérique eéchmauffement des SSTs dans le
Golfe de Guinée est une diminution du gradient diéni de pression entre I'équateur et la
dépression thermique Saharienne (Tab. 1.1b). Hésnlte une migration vers le Sud de la
ZCIT associée a des anomalies pluvieuses dipolairies le Golfe de Guinée et le Sahel (Tab
1.1b).

(a)
Enhanced Increased continental .
Warmer humidity + moisture-flux el il bl MORE INTENSE
eastern [=>| low-level |=>| in N. Africa -> 9 . —>| MONSOON + NORTHWARD
MED MED C%r\],\é?r&%nge bguT\f/Zglfelrr:::éalt\;%n reinforced monsoonal flow MIGRATION OF ITCZ
(Sahel)
Decrease of
Warmer Decrease of land-ocean Maximum convection Sahelian precipitation DIPOLE OF
tropical |=> temp +latitudinal —>| to the south + decrease ANOMALOUS
ATL pressure gradients of Sahelian convergence - PRECIPITATION
ATL Increase of rainfall
(D. | ) in the Gulf of Guinea
Ipole
(c)
oL Warmer Rossb
- tropical R v fun R Incbre_zse of .| DECREASE
PAC +, i [ anomalous cooling [ SOL\J,e?ISzr;]ZT ?| OF RAINFALL
cooler maritime in the maritime continent OVER SAHEL
PAC continent
(Sahel)
(d) .
-------- Warmer tropical PAC
' M Increase of o ”
: . Sahelian rainfall + ecrease 0
L x "  o cooler tropical ATL ; i i NO PRECIPITATION ANOMALIES
. 7 — decrease of fainfall + Sahelian rainfall | —3 " UER NORTHERN SAHEL
TROP cooler maritime due to the Atlantic
(WA) continent

Table 1.1. Principaux mécanismes impliqués dansti&gconnexions entre la Méditerranée, I'Atlantiquet le
Pacifique, et les précipitations en Afrique de I'@st (d’aprés Rodriguez-Fonseca et al., 20119s acronymes
MED, ATL, PAC TROP réferent, respectivement, albs %l la Méditerranée, de I'Atlantique, du Paaifiq et
de I'ensemble des bassins tropicaux.

Depuis les années 1970, les anomalies pluvieusesiass au mode équatorial sont de méme
signe au Sahel comme sur le long des cotes de Gudé avant les années 1970, les
anomalies de SSTs du mode équatorial étaient pelenent restreintes a I'Atlantique
Tropical, tandis qu’apres cette période, ces anes\ae conjuguent avec les anomalies de
température du Pacifique équatorial (Pelal, 2008 ; Rodriguez-Fonseeaal, 2009 ; Tab.
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1.1d). Ainsi, une diminution considérable du niveucorrélation entre les SSTs Atlantique
et les précipitations sahéliennes aprés 1970 @eti@al, 1996) pourrait étre un contre-effet
lié a I'influence conjuguée des SSTs Pacifique tdrique (Joly & Voldoire, 2010). Losada
et al. (2009b) ajoutent que I'impact post-1970 du modeasayial s’effectue au travers de la
circulation de Walker et de la circulation atmogyuinée pacifique et indienne. Ainsi, apres les
années 1970, une diminution des précipitationsteafesaines est principalement liée a des
SSTs plus froides dans le Golfe de Guinée et |diBae occidental et des SSTs plus chaudes
dans le Pacifique oriental et 'océan Indien (Tald)L

Sur la période post-1979, une augmentation despie#ons au Sahel apparait en relation
avec le réchauffement des SSTs de la Méditerranéatale (eMED) en été (Polet al,
2008 ; Fontaine et al, 2009, 2011c, d). Selon ces travaux, le réchmdfd de la
Méditerranée ne semble pas associé a un autrd Si§datropical, au contraire de la période
1957-1968 ou le signal SST de la Méditerranée seibiscrire dans un schéma global. Le
résultat des simulations, forcées par ces condifpmst-1979 sur la Méditerranée, montre que
ce réchauffement de la Méditerranée orientale prailuun renforcement des vents de
mousson et un décalage vers le Nord de la ZCIT'Afrique de I'Ouest (Fontainest al,
2009 ; Tab. 1.1a). Par ailleurs, il est intéressienhoter que Fontairet al. (2003) et Rowell
(2003) montrent qu’'une Méditerranée anormalemeatudd augmente I'humidité de basse
couche par évaporation, et dans la circulation mogele transport de cette humidité au
dessus du Sahara, et ainsi contribue au renfordedeeta convergence d’humidité sur le
Sahel.

La variabilité décennale a multi-décennaledes précipitations semble, en accord avec de
nombreuses observatioresd. Follandet al, 1986 ; Fontainet al, 1998 ; 2011b ; Giannirmit

al., 2003), en relation avec le mode inter-hémispjuérides SSTs, dont le signal est
particulierement marqué dans le bassin atlantigfieSect. 1.2.2.3). Cependant, Jay al.
(2007) suggerent que le mode inter-hémisphériquendsiit par un forcage anthropique.
Biassulttiet al. (2008) proposent que le signal décennal de laesésbe au Sahel soit associé a
la fois a 'TAMO (cf. 1.2.2.1)-dont la structure est proche du mode inter-hémésiojue- et a
PO (cf. 1.2.3.1). Enfin, Bader & Latif (2003) identifierdgalement le réchauffement de
I'océan Indien comme un facteur potentiel de ldheéesse.

Néanmoins, I'étude de sensibilité de Mohied al. (2011b) montre que la variabilité
décennale des précipitations sahéliennes peutréénprétée comme I'effet de trois facteurs
concurrentiels, contribuant différemment dans dmaiure inter-hémisphérique des SSTs (Fig.
1.6): le réchauffement global et multi-décennal 883's (GW), et deux structures spatiales de
variabilité décennale, 'AMO et I'lPO. Ces résuftatnontrent notamment qu’une phase
positive du GW et de I'lPO conduirait a une MOA phaible, tandis qu’une phase positive de
’AMO meénerait a un décalage vers le Nord de laZ€&l des conditions humides au Sahel.
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Figure 1.6. Anomalies de précipitations simulées pamodele LMDZ en réponse aux structures d'anoresl
décennales des SSTs mondiales (d’aprés Mohino et28l11b).(a) Anomalies des précipitations (mm.joua
gauche) répondant au réchauffement global (GW)3#&Es (K, a droite). (b) Idem en réponse a 'AMOrmge
inter-hémispherique. (¢) Idem en réponse a I'lP® $ect. 1.2.3.1). Les contours gris indiquentdesmalies
significatives a 95% au regard du t-test de Student

2. Tendance et variabilité des précipitations au $eel ouest-africain

A l'image de I'étude des longues chroniques eurnpés, cette section ne vise pas a discuter
de la tendance passée des précipitations au Sahadn intensité et sa significativité), déja
largement étudiée, mais plutdt de sa variabilité.

2.1. Des disparités zonales dans les tendances

La figure 2.1 affiche la répartition spatiale dendmalie de précipitations enregistrée de mai a
septembre entre la période humide (1950-1967) epéldode aride (1968-1992). Nous
remarquons qu’au cours de la saison des pluiesahal Se déficit pluviométrique n’est pas
uniforme a I'échelle de I'Afrique de I'Ouest. Prarément, le déficit pluviométrique semble
restreint a la région Sahélienne (Fig. 2.1). Cestairsignifie également que, au cours de la
période aride, plus de précipitations sont enrgggst sur la céte guinéenne lors de la petite
saison séche (jusqu’a plus de 50mm.MpkEg. 2.1). Deuxiémement, sur la région sahélienne
le déficit apparait en moyenne plus intense sabta Atlantique qu’au-dela de 4°W.

Ce type d'organisation zonale dans la variabiljéti®-temporelle des précipitations ouest-
africaines a déja été proposé a l'aide d’EOF (Mpd&®94). Nous proposons ici d’examiner la
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structuration temporelle des échelles de varigbasse-fréquence des précipitations suivant
un plan Est-Ouest de la cote Atlantique au bassihad Tchad. Pour cela, bien que cette
analyse ait été validée par une étude prélimirggraombreuse stations ouest-africaines, nos
résultats seront ici résumés au travers de sixostat(A-F sur la Fig. 2.1), dont les
informations techniques sont détaillées en sedtiari.

Diff. humide/aride du champ de précipitations

A (MJJAS) -100
/
J,
= B
w E F .
'3 S
= %’ 0 §
3
A Y 50 =
0 \\\/,/—ﬁ' /)7 7?\ e,
Période humide (1950-1967) ) 100
Période aride (1968-1992) §
T T T T
10W 0 10 20E

Figure 2.1. Différence des moyennes de précipitaen Afrique de I'Ouest enregistrées de mai a seire
entre la période humide et aridéa significativité de la différence des moyennegmeipitations (mm.mois;
CRU TS 3.10.1 ; Mitchell & Jones, 2005) entre lésiqgdes humide (1950-1967) et aride (1968-1992)én &
évaluée au niveau 95% par le t-test de Studentleda région sahélienne apparait significative ffrmontré).
Les lettres A-F indiquent la localisation des sia8 utilisées dans cette premiére partie de I'étude

La figure 2.2a-f montre I'évolution temporelle descsix séries pluviométriques. Sur toutes
les stations, les précipitations montrent une teoeaexcédentaire puis déficitaire marquée
par une transition dans les années 1960 (courlbye,rieig. 2.2a-f). Cependant, I'application
du lissage a ~15anise. I'observation des fluctuations décennales, momae I'occurrence, la
longueur et l'intensité des anomalies humides igieardépendent de la série chronologique
étudiée (Fig. 2.2a-f). Premiérement, la longueut’agomalie humide des années 1960 est
différente (bleu sur la Fig. 2.1a-f: Dakar, 19Z84% ; Nioro: 1949-1967 ; Mopti: 1948-
1963 ; Niamey: 1948-1969; Maradi: 1931-1968; imMdaSoroa: 1948-1967).
Deuxiémement, une courte anomalie humide est obsetans les précipitations du Sahel
oriental (Niamey : 1974-1979 ; Maradi : 1977-19'M8giné-Soroa : 1976-1978 ; Fig. 2.1d-f).

Cependant, la longueur variable de nos chronigagsermet pas d’évaluer avec précision ces
disparités zonales, puisque la variance n’est jsisbiliée de maniére identique. Ainsi, les
contrastes zonaux tels que décrits au Sahel spérlade récente ne sont que partiellement
observés (Nicholson, 2009 gbel & Ali, 2009 ; Fontainest al, 2011b). Pour cela, et dans
I'objectif de confirmer nos premiéres observatiodsux indices ont été générés au Sahel
ouest-africain (Fig. 2.2g, fcf. Sect. 11.2.2.2). L’application du lissage décenaates deux
zones montre un retour partiel des précipitatidns précoce a I'Est (Fig. 2.3g, f). En effet,
depuis 1990, dix années excédentaires sont réjgesa I'Est, contre six a I'Ouest (Fig. 2.3g,
f). Par ailleurs, ce lissage confirme égalementis®ence, au Sahel oriental, d’'une courte
anomalie humide au milieu des années 1970 (Fig, .3

- 114 -



CHAPITRE IV. Variabilité des précipitations au Shbeest-africain..

-|a) Dakar -1 b) Nioro dul‘SaheI ™ =c¢) Mopti
1

o~ o o~ -
o« - G'?_ o -
U 1 U U 1 U 1 1 U 1 1 J T T T T T T
1900 1920 1940 1960 1980 2000 1900 1920 1940 1960 1980 2000 1900 1920 1940 1960 1980 2000
7 d) Niamey 7 e) Maradi 7| f) Maine-Soroa
N o~ o~

' 1 1 T U J U 1 1 U 1 1 1 ! 1 1 U 1 1 1
1900 1920 1940 1960 1980 2000 1900 1920 1940 1960 1980 2000 1900 1920 1940 1960 1980 2000

- g) Sahel occidental ® - h) Sahel oriental

* T L T T T T
1900 1920 1940 1960 1980 2000 1900 1920 1940 1960 1980 2000

Figure 2.2. Evolution des cumuls mensuels de précipitations &ahel ouest-africain depuis 190Xa-f)
Tendance générale (ligne continue ; pondérée stiilmfongueur de la chronique la plus courte : 68sa et
lissage a ~15ans (pointillé et remplissage) deseséuluviométriques annuelles centrées réduitekéDaNioro

du Sahel, Mopti, Niamey, Maradi, Mainé-Soroa). Jgeem pour deux indices régionalisés de précijmtat
(CRU TS 3.10.1 ; Mitchell & Jones, 2005) au Sabetidental (13-15°N, 18.5-2.5°W) et oriental (12444 2-
20°E).

Une certaine hétérogénéité est donc présente damsdsures historiques de précipitations au
Sahel ouest-africain. De plus, cette zonalité seratlicturée dans le temps, comme lillustre
par exemple, la courte anomalie pluvieuse du millms années 1970. Cette derniere
anomalie, qui apparait bornée par deux sequenees&ks seches entre les années 1960 et
1980, pourrait alors s’inscrire dans des fluctuatioa long-terme caractéristiques du
développement de la sécheresse tel que décrit pdakbé & Lebel (1997) et d’Amato &
Lebel (1998). D’autre part, cela suggere des digsadans la distribution de la variance des

précipitations sahéliennes ; nous allons étudite ¢yypothese dans la section suivante.

2.2. Détection des échelles de variabilité

L’hétérogéneéité zonale du contenu spectral des sés pluviométriques sahéliennea éte

evaluee par CWT (Fig. 2.3). L'observation des gpescten ondelettes met en évidence
plusieurs échelles de variabilité pour les difféesrstations (Fig. 2.3): saisonniere (6 mois-1
an), interannuelle (2-3, 2-4, 3-6 et 5-8 ans), gdasennale (8-14, 10-16, 8-18 et 12-18 ans)
et multi-décennale (19-30 et 16-36 ans). Le cyalaual est dominant dans les séries
mensuelles ou il atteint entre 41.7 et 56.1% deal@ance totale des signaux (Tab. 2.1). Ce
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cycle traduit le contraste entre les saisons se@m@gembre & mars) et humides (avril a
octobre), et apparait donc étroitement lié au luglarent saisonnier de la ZCIEf(Sect.
1.1.2). Par alilleurs, ce cycle annuel présente eégait des fluctuations d’année en
année (Fig. 2.3): les modes saisonniers s’affaidhis (se renforcent) lors des années arides
(humides). Ces fluctuations du cycle saisonnieigment alors de I'existence de variations a
plus long-terme dont la contribution n'excede pa€%3 a I'échelle mensuelle, mais
contribuantplus fortement aux variations du climat d’'une anaékautre (Tab. 2.1). Ces
variations basses-fréquences apparaissent, en mmyafominées par une échelle de
variabilité interannuelle (40.5a 77.1% ; Tab. 2.1)

% Average contribution of the total variance
Variability scale Dakar Nioro du Sahel  Mopti Niamey Maradi Maine-Soroa

Seasonal 5 4174 51.5 % 56.1 % 56 % 52.6 % 451 %
monthly
14
Interannual ® 23(739)% 14(405)%  18(77.0)% 1.7(645)% 13(78)%  22(73)%
. 14
- N
Qumiﬂlﬁfnﬁg)dalg 04 (121)% 0.3 (7.9) % 02(95)% 02@87)% 03(83)% 02(9.6)%
.- Q 0 0 o, o, * o, * o,
M%ﬁm%ﬁﬁfﬂa, % 0.1 (4.5)% 0.9(228)%  02(79% 02(6.1)% 0(1.8)*% 0(1.8)* %
Low-Fi S
ow-rrequency 3% 3.6 % 2.2 % 2.6 % 1.7 % 2.6 %
monthly A

* time-series too short

Table 2.1. Contribution des échelles de variabildétectées au Sahel ouest-africain dans les préatjmns
mensuelles (annuelles) exprimée en pourcentagevaiéance totale capturée par le filtre FFT.

Néanmoins, ces échelles de variabilité fluctuent@urs du temps (Fig. 2.3). L'analyse de la
distribution temporelle des échelles de variabilidsse-fréquencej.e., selon leur
concomitance avec une anomalie humide (fort cyoteual) ou aride (faible cycle annuel) a
permis de délimiter trois régions ouest-africailm@tde contenu spectral était cohérent (Fig.
2.3):

- Sur la coéte atlantique (Dakar ; Fig. 2.3a), lesnaalges humides sont caractérisées par une
forte variance de I'échelle de variabilité interaale (soumise néanmoins a une forte
intermittence ; modes de variabilité 2-3, 2-4 & &ns) tandis que les anomalies arides sont
marquées par le renforcement d’'un mode quasi-dét€dq4 ans) et multi-décennal (19-
30 ans).

- Au Sahel central (Nioro du Sahel et Mopti ; Figl®.c), 'ensemble de la variabilité basse-
frequence (interannuelle : 2-4 et 4-8 ans ; quésednale : 10-16 ans ; multi-décennale :
19-36 ans) montre un haut niveau de variance lessatinées humides, et inversement lors
des années arides.

- Au Sahel oriental (Niamey, Maradi, Mainé-Soroag;, B.3d-f), I'échelle interannuelle (2-3,
2-4 et 5-8 ans) est plus forte lors des anomaliesides et un mode quasi-décennal (12-18
ans ou 8-18 ans a Maradi) se renforce lors de ealie aride des années 1960. Par ailleurs,
une échelle de variabilité multi-décennale (16-86)ast également détectée, mais ne peut
étre observée a Maradi et Mainé-Soroa dont leesssant trop courtes.

Sur la base de I'analyse des séries temporelleanig des échelles de variabilité permet de
distinguer trois secteurs : la cOte Atlantique Skhel central et oriental. Ainsi, sur la c6te
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Atlantique et au Sahel central la transition etarpériode humide et aride est marquée par un
changement d’échelles de variabilité : variationgerannuelles puis quasi-décennales. Au
Sahel central, cette transition est marquée parhaigse généralisée de la variabilité des
précipitations.
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Figure 2.3. Détection des échelles de variabili@minantes en fonction du temps dans les cumuls mests
de précipitations au Sahel ouest-africaiifa-f) CWT appliquées aux cumuls mensuels de ptégns des
stations pluviométriques de Dakar, Nioro du SaN&pti, Niamey, Maradi et Mainé-Soroa. Les contdurs et
les pointillés indiquent respectivement les bansiesctrales significatives au seuil de 90% avanamtes
suppression du cycle annuel (5000 simulations M@ado d’'un signal de méme propriété autorégressite
trait gras représente le céne d'influence i.e. dmea non affectée par les probléemes de zero-padding.

Cette étude ne pouvant se limiter a quelques stgtibien que le rang des échelles de
variabilité soit inégalela distribution spatio-temporelle des échelles deaviabilité a pu
étre examinée en fixant trois échelles globalemptant de capturer le maximum de variance
dans les trois secteurs : I'échelle multi-décenfa®40 ans), quasi-décennale (9-18 ans) et
interannuelle (2-8ans).

A I'échelle multi-décennale l'utilisation d'un diagramme de Hovmoller (latite/temps)
moyenné entre 12 et 15°N montre une variabilitétinadlcennale plus forte depuis la cote
Atlantique jusqu’a 8°W (particulierement a proxiéide la station de Niora.e., a 9.5°W;
Fig. 2.4al). Elle est néanmoins détectée sur lrabse du Sahel ouest-africain (Fig. 2.4al).
Cette variabilité semble toutefois s’affaiblir dépila deuxieme moitié du XXsiecle (Fig.
2.4al). De plus, en se basant sur la difféerenoeadance capturée dans la période humide et
aride, le déclin de la variabilité décennale deteceichelle apparait quasi-généralisé a
'ensemble de I'Afrique de I'Ouest (Fig. 2.4a2).

A l'échelle quasi-décennalgeen accord avec le diagramme de Hovmoller, legilodes
5°W-0° semblent séparer le Sahel occidental etntaie plus précisément au cours des
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périodes humide (moins de variance a I'Est) eteafihoins de variance a I'Ouest ; Fig.

2.4bl). La carte de différence entre les annéesdasnet arides affiche donc parfaitement
cette disparité (Fig. 2.4b2). En effet, sur I'enbtandu contexte ouest-africain, nous notons
d’'une part, une diminution de la variabilité queéeennale sur la partie occidentale (zone
guinéenne incluse), et d’autre part, un renforcaraenle Sahel oriental (Fig. 2.4b2).

La variabilité interannuelle est plus prononcée a I'Ouest du Sahel (Fig. 2.4cépendant,
'anomalie humide des années 1950 est marquée paremforcement de I'extension
longitudinale de cette variabilité, couvrant aldlensemble du Sahel ouest-africain (Fig.
2.4cl). Comme I'échelle multi-décennale, la vatighinterannuelle montre un déficit quasi-
généralisé sur I'ensemble du contexte ouest-afrieaire les périodes humide et aride (Fig.
2.4c2).
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Figure 2.4. Distribution spatio-temporelle de la {msance des échelles de variabilité dans les piéipns au
Sahel ouest-africain, et sur I'ensemble de I'Afrigude 'OuestA gauche : (1). Diagramme de Hovmoller de
puissance (variance) moyenné sur la région sahédie(l2-15°N) pour les échelles de variabilité multi
décennale (a), quasi-décennale (b) et interannugledes précipitations (CRU TS 3.10.1 ; MitchellJ&nes,
2005). A droite : (2). Evaluation de la différende variance pour les trois échelles entre la pégiddimide
(1948-1965) et aride (1972-1989) sur I'ensembledntexte ouest-africain.

L’analyse de ces échelles de variabilité dans éaghde précipitations ouest-africain montre
préférentiellement un contraste entre les régioientales et occidentales. Il n’est donc pas
exclu que le secteur céte atlantique soit faiblenééendu dans I'espaeeet éventuellement a
lier a I'interface océan/continent, méme si celateea étudier —En résumé, la variabilité des
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précipitations au Sahel ouest-africain est fortenmam-stationnaire et les limites entre ces
régions fluctuent dans le temps et I'espace ertimmcles échelles de variabilité.

2.3. Complément sur la variabilité des précipitat®

Les analyses de cette section restent, au momdatrddaction de ce manuscrit, des résultats
préliminaires destinés a répondre a certaines igussposees lors des difféerents séminaires
auxquels jai participé au cours de mon doctoratnéxe 2).

Ces échelles de variabilité basse-fréquence solesalétectées a partir d’'un indice compilé
par I'agrégation de nombreuses stations journaliére Pour cela, nous présentons ici un
exemple d’'application de la CWT a deux indices dieipitations au Sahel : I'un basé sur les
données mensuelles CRU TS 3.10.1 et lautre sugrd@ation annuelle de stations
journaliéres du réseau AMMA-CATCH@mM. persG. Panthou : doctorant LTHE, Grenoble).
Ces deux indices reproduisent parfaitement lesliéshée variabilité décrites dans la section
précédente (Figs. 2.3, 5): interannuelle, quased@éale, multi-décennale. D’autre part,
I'indice CRU montre qu’a une échelle plus largeglebant 'ensemble du Sahel le contenu
fréquentiel type du Sahel oriental est domindst, que la variabilité quasi-décennale se
renforce au cours la période aride (Fig. 2.5a)l&D@éme maniere, I'indice AMMA-CATCH
présente les mémes caractéristiques fréquenti@iesc une variance quasi-décennale plus

prononcée dans les années 1950 ; Fig. 2.5b).
a) CRU:SRI ..b) AMMA-Catch: SRI
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Figure 2.5.Détection des échelles de variabilité dominantesfenction du temps dans des indices compilés
par I'agrégation de stations journalierega-b) CWT appliquées aux indices régionalisés deipitations au
Sahel (SRI) de la base de données CRU TS 3.10:20N) 20°W-20°E) et AMMA-Catch (9.5-15.5°N,5°W-
7°E). Les contours fins et les pointillés indiquezgpectivement les bandes spectrales significatueseuil de
90% avant et apres suppression du cycle annueld(50@ulations Monte-Carlo d'un signal de méme piégér
autorégressive). Le trait gras représente le coimaldence i.e. la zone non affectée par les proi#é de zero-
padding.

Les échelles de variabilité basse-fréquence s’axyt-elles différemment selon la période
de la saison Pour cela, nous présentons I'exemple d'une appitae la CWT a I'indice de
précipitations au Sahel (CRU TS 3.10.1) pour lasphabtiere (AMJ) et sahélienne (JAS ; Fig.
2.6 ; cf. Sect. IV.1.1.2). Le contenu spectral des prédipita change selon la phase de la
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saison des pluies (Fig. 2.6). Aucun renforcemeriadariabilité interannuelle n’est commun
aux deux phases de la saison, a I'exception du rBeilans dans les années 1990 (Fig. 2.6).
Méme constat pour les échelles multi- et inter-déete (Fig. 2.6): le renforcement des
variabilités 19-36 (avant 1950) et 12-18 ans (asn&&70/80) est presque exclusivement
détecté lors de la phase sahélienne ; au conttair@riabilité 10-16 ans est plus prononcée
dans la phase cétiere.

a) AMJ: Phase cétiére b) JAS: Phase sahélienne
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Figure 2.6. Comparaison des fluctuations de variance des édw®ltle variabilité dans les précipitations au
Sahel entre les phases cotiere et sahélien@eb) CWT appliquées a I'indice de la base CRU T®J4 au
cours de la phase cotiere (AMJ) et de la phaselsaire (JAS) de la saison des pluies. Les contfinsset les
pointillés indiquent les bandes spectrales sigatfies au seuil de 90% (5000 simulations Monte-Carun
signal de méme propriété autorégressive). Le gedts représente le cdne d’'influence i.e. la zone affectée
par les problémes de zero-padding.

Ces échelles de variabilité s’expriment-elles emte d’'intensité des précipitations ou en
terme d’occurrence d’évenements pluvieuxPdur tenter de répondre a cette question, nous
présentons ici I'application de la CWT au nombrejales pluvieux (N) et a l'intensité des
périodes pluvieuses (rapport entre les cumuls deigitations [P] et N) observé et calculé a
Mainé-Soroa (Fig. 2.7).

~_a) Nb. Jrs de pluies (N) & b) Int. Jrs pluvieux (P/N)
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Figure 2.7.Comparaison des fluctuations de variance des édw®lile variabilité dans le nombre de jours de
pluie et dans l'intensité des jours pluvieux & MaBoroa (SE Niger)(a-b) CWT appliquées au nombre de
jours de pluie (N) et a l'intensité des périodesvduses (P/N) observées a Mainé-Soroa entre 119B892. Les
contours fins et les pointillés indiquent les bamdpectrales significatives au seuil de 90% (506tuktions
Monte-Carlo d’un signal de méme propriété autorégiee). Le trait gras représente le cone d'influene. la
zone non affectée par les probléemes de zero-padding
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Comparé aux cumuls de précipitations, le nombrgodes de pluie présenterait un contenu
spectral plus cohérent que l'intensité des jouwvipux (Figs. 2.5, 7a). Par exemple, aucune
variabilité quasi-décennale n'est détectée dangehisité des jours pluvieux (Fig. 2.7b). Par
ailleurs, en accord avec Le Barbé & Lebel (199@}tecanalyse montre qu'au cours de la
période aride la variabilité des précipitationsxp@merait quasi-exclusivement en terme
d’occurrence des évenements (Fig. 2.7b). Au caetraivant cette période, les variations
d’occurrence et d’intensité des évenements pountrétee mélées (Fig. 2.7b).

3. Relations avec les SSTs Atlantique

Tres peu d’études discutent de l'influence du fgecdes SSTs sur les contrastes zonaux du
climat sahélien. Ward (1998) fut le premier a discude ceux-ci en montrant une
téléconnection indo-pacifique (atlantique) plus artpnte, respectivement au Sahel oriental
(occidental). Les études qui suivirent discutérpnincipalement de linfluence des SSTs
indienne et pacifique (Bader & Latif, 2003), ou eredu réchauffement de la Méditerranée
(Fontaineet al, 2011c, d). Pourtant, I'Atlantique est considéotnme la principale source
d’humidité pour I'Afrique de I'Ouest. D’'autre padpmme présenté dans la section 1V.1.2.2,
linfluence des SSTs Atlantique peut varier a lasfeelon les échelles de variabilité
(interannuelle ou décennale) et au cours du terRpsir cela, cette section discute de
linfluence du bassin Atlantique dans les contrastenaux observés au Sahel au travers de
différentes échelles de variabilité et au coursetaps.

3.1. Identification multi-échelle des régions clés

Sur la figure 3.1, I'analyse par composite pernmeetadnstruire des états moyens des SSTs de
I'Atlantique répondant aux variations des précijmias sahéliennes de la cbte jusqu’au bassin
du lac Tchad pour différentes échelles de varigbilkfin de réaliser cette analyse, le champ
de SSTs ainsi que les six stations pluviométricpadliennes ont été préalablement filtrés par
FFT a I'échelle multi-décennale (19-40 ans), quiEsiennale (9-18 ans) et interannuelle (2 - 8
ans).

A I'échelle multi-décennale le dipble SST inter-hémisphérique est observétautes les
stations (Fig. 3.1a). De ce fait, les anomaliesitpes de précipitations au Sahel sont
associées a des SSTs plus chaudes dans I'Atlanitiqeet et plus froides dans I'Atlantique
Sud (Fig. 3.1a). Cependant, d’'Ouest (Dakar a MaptilEst (Niamey a Mainé-Soroa), le poids
de l'Atlantigue Sud est moins robuste, tandis gekiicde I'Atlantique Nord est plus clair
(Fig. 3.1a). De plus, la variabilité multi-décermaes précipitations a Dakar présente, dans
I'Atlantigue Nord, une structure SST en « Fer a\@he (Fig. 3.1al): une anomalie tripolaire
présentant des SSTs froides au Sud-Est de TerreelNeeinturées par des SSTs plus chaudes
dans les subtropiques et I'Est du bassin atlantiduesi, a I'échelle multi-décennale, les
précipitations de la cote atlantique seraient é&atiom, au moins indirectement, avec la NAO.
C’est ce que concluent différent auteweg(Czaja & Frankignoul, 2002 ; Hurredt al, 2003,
2004 ; Cassowet al, 2004 ; Kushniret al, 2006) pour lesquels les structures en « Fer a
Cheval » seraient les précurseurs estivaux d’uimeAO-.
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Les champs composites quasi-décennausont beaucoup plus complexes (Fig. 3.1b).
Généralement, les anomalies quasi-décennalesvessite précipitations sont associées a des
SSTs Atlantique Nord (Sud) plus chaudes (froides,; 3.1b). Cependant, la relation avec les
SSTs Atlantique Sud est de plus en plus marquédalar, ou la relation n’est pas
significative, a Mainé-Soroa (Fig. 3.1b). De plas;ette variation d’ « intensité » de la télé-
connexion s’ajoute un renforcement et un affaiblisent du lien, respectivement sur la cote
brésilienne et le Golfe de Guinée (Fig. 3.1b2-@usPsimplement, la composante basse-
fréquence de I'Atlantique Nifio disparaf.(Joly et al, 2007 et Sect. 1.2.2.3). Par ailleurs, la
variabilité quasi-décennale des précipitations alueScentral présente également une relation
avec une structure SST en « Fer a cheval » datlaitt®que Nord (Fig. 3.1b2-3). L’'ensemble
de la configuration SST observée au Sahel cenpphrait alors fortement similaire a
I'Oscillation Pan-Atlantique décennale décrite ga& & Tanimoto (1998) eMehta (1998).

Une anomalie positive dania variabilité interannuelle des précipitations sahéliennes
apparait en relation avec deux structures SST Idsttentique (Fig. 3.1c) : i) des SSTs plus
froides dans le Golfe de Guinée, ce qui rappeliediment le mode Equatorial (ou Atlantique
Nifio) ; ii) des structures SSTs en tripble dandl#Atique Nord, mais dont la significativité
est inconstante, et dont le sens s’inverse d'Qere&ist.
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Figure 3.1. Etats moyens des SSTs Atlantique répamtdaux variations multi-décennale a interannuelldes
précipitations au Sahel ouest-africain(a) Champs composites multi-décennales (19-40 ales) SSTs
Atlantique (°C, ERSST V3b ; Smith et al., 2008pn&lant aux variations multi-décennales (écart-type45)

des précipitations sahéliennes (1 : Dakar ; 2 : ididu Sahel; 3 : Mopti ; 4 : Niamey ; 5 : Maradb;: Mainé-
Soroa), tout deux filtrés par FFT. (b-c) idem,pestivement, pour les échelles quasi-décennale3(8rk) et
interannuelle (2-8 ans). La couleur bleue (rougeflique des SSTs froides (chaudes). Les régions non
significatives au seuil de 95% au regard du t-tisiStudent (p-value<0.05) ne sont pas représentées.

Les téléeconnexions entre les précipitations au ISakest-africain et les SSTs Atlantique sont
tres variables d’Est en Ouest et pourraient dorgigaxer une part des contrastes zonaux,
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surtout aux échelles multi- et quasi-décennaleaéoord avec les travaux récent$. Sect.
IV.1.2.2), les téléconnexions SST/pluie varienbeeles échelles de variabilité. Cependant,
ces états moyens des SSTs Atlantique peuvent fluskier au cours du temps, ainsi, les
téléconnexions pourraient s’établir indépendamnaset les parties nord et sud du bassin.
C’est I'objet de la section suivante.

3.2. Instabilité temps/fréquence des secteurs nerdud

3.2.1. Relations avec I'Atlantique Nord (AMO/NATL)

Discutons en premier lieu de l'influence des SSTrmique Nord sur les précipitations
sahéliennes. Pour cela nous avons retenu I'indM®Ale van Oldenborgt al. (2009) afin de
minorer I'influence de I'Atlantique Tropical Nord&n accord avec les études antérieuees. (
Knight et al, 2006 ; Zhang & Delworth, 2006 ; Mohim al.,2011b), une augmentation des
précipitations au Sahel serait en relation avec plrese positive de 'AMO, en réponse au
déplacement vers le Nord de la ZCIT ; autremeniadi¢lation est en phase.

L'instabilité des relations entre les précipitatiors et les SSTs de I'Atlantique Nord a
d’abord été examinée par cohérence et phase en ofetees dans nos séries temporelles
(Fig. 3.2). L'indice AMO et les précipitations awal®l ouest-africain sont cohérents aux
échelles de variabilité multi- et quasi-décennaleSahel occidental (Dakar + Sahel central)
jusqu'a Niamey (Fig. 3.2al1-d1). Au contraire, lgedu de cohérence entre les précipitations
et Iindice AMO est généralement bas a Mainé-SagbaMaradi (Fig. 3.2e-f), comme a
I'échelle interannuelle (Fig. 3.2). Comme attenducohérence entre 'indice AMO et les
précipitations sahéliennes est le plus souventhaisgie. des SSTs Atlantique Nord plus
chaudes associées a une anomalie humide ; Fid.-8.pa

Cependant, I'échelle de co-variabilité multi-décalenobservée a Dakar (19-30 ans), qui est
significative depuis les années 1970, présente apmosition de phasei.é. des SSTs
Atlantigue Nord plus chaudes associées a une amarale ; Fig. 3.2a). D’autre part, plus a
'Est (Nioro, Mopti et Niamey), cette co-variabdimulti-décennale (16-36 ans), qui apparait
cohérente avant les années 1970, présente un netpodtant (quadrature de phase) plus ou
moins positif, ce qui limite I'interprétation physie des résultats (en bleu foncé sur la Fig.
3.2b-d). Ainsi, la disparité zonale identifiée ddassection précédente sur les structures de
téléconnexions multi-décennales s’observe égaleriefdakar : Fer a Cheval ; Nioro, Mopti
et Niamey : variation homogene de I'ensemble dsibaatlantique nord). Cela impliquerait
alors que les mécanismes atmosphériques mis edaesi cette relation soient différents.
Cependant, ces résultats sont en désaccord avecetdorcement », d’Ouest en Est, de la
relation multi-décennale AMO/pluie.

A I'échelle quasi-décennale, la variabilité 8-14 ates précipitations a Dakar est cohérente
avec l'indice AMO avant les années 1920 et depassannées 1940 (Fig. 3.2a). De plus, a
Nioro, Mopti et Niamey, cette échelle de co-valighi(ici a 10-16 ans) est détectée entre
1930 et 1980. Ainsi, bien que, dans I'Atlantiquertides structures de téléconnexions quasi-
décennales soient différentes pour ces quatr@ssatia relation AMO/pluie reste inchangée.
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Nous pouvons admettre, qu'a I'échelle quasi-dédenmatte relation s’effectue uniquement
par une modification du contraste thermique ménigliene structure en « Fer a Cheval » étant
également associée a une augmentation des SSTAtentique Tropical Nord (Fig. 3.1b2,
3).
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Figure 3.2. Détection de co-oscillations entre I'indice AMO ks précipitations au Sahel ouest-africain en
fonction du temps(a-f) Cohérence (1) et phase (2) par ondelettediqpges entre I'indice AMO (25-60°N , 7-
75°W) et les cumuls mensuels de précipitations kaDaNioro du Sahel, Mopti, Niamey, Maradi, Maingr&.
Les contours fins indiquent les échelles de coalmlité significatives au seuil de 90%. Le traiagrreprésente
le cone d'influence i.e. la zone non affectée pardrobléemes de zero-padding.

Sur la base de l'analyse des séries chronologidaesphérence avec les SSTs Atlantique
Nord montre des différences zonales entre la caken#ique, le Sahel central (ici jusqu’a
Niamey) et le Sahel oriental (ou la relation ess tfaible). Ces premiers résultats permettent
de discuter de l'existence d'une limite d'influendes SSTs Nord Atlantique sur les
précipitations sahéliennes qui ne peut étre discudé partir de l'analyse de séries
chronologiques dont les stations sont distanteppdéximativement 1000 km. De plus, a
partir de l'analyse des séries chronologiques irersaincohérences sont apparues et
pourraient étre liées a la longueur des sériesfmatent a I'échelle multi-décennale) ou a leur
mangue de représentativité spatiale.
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Nous avons donc appligué ohérence en ondelettes sur I'ensemble du champ de
précipitations ouest-africain en suivant le méme procédé qu’en section IV.2i@. #3). Les
résultats de I'échelle interannuelle étant peu iBagtifs, ou présentant une quadrature de
phase, nous avons choisi de montrer uniquememntétadtats des échelles multi- et quasi-
décennale (Fig. 3.3).
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Figure 3.3. Variabilité spatio-temporelle de la cétence et phase par ondelettes entre le champ de
précipitations ouest-africain et I'indice AMO poutes échelles multi- et quasi-décennalEn haut: (1).
Diagramme de Hovmoéller de la cohérence et phaseem@y sur la région sahélienne (12-15°N) pour les
échelles multi- (a) et quasi-décennale (b). Aueuilet en bas : (2-3). Représentations des périodeérentes
dans la région sahélienne, sur 'ensemble de Itpfe de 'Ouest (les périodes sont moyennées sangppour

les échelles multi- (a) et quasi-décennale (b).I8sicolonnes de droite, une échelle de couleuslelu au rouge
indique le niveau de cohérence et les contours fapésentent le seuil de significativité a 90% léua
critique : 0.921). Sur la colonne de gauche, la leau bleue (rouge) indique une relation en phase (e
opposition de phase). Le champ de précipitationsl @B 3.10.1 (Mitchell & Jones, 2005) est utilisé.

A I'échelle multi-décennale, I'indice AMO est cokét avec le champ de précipitations
sahélien au cours de deux périodes (Fig. 3.3antab@70 sur la partie occidentale et apres
1990 sur la partie orientale (Fig. 3.3a.1). Au $abette relation multi-décennale est le plus
souvent en phase, bien qu’en accord avec les aésules séries temporelles le retard soit
important— de nombreuse régions montrent une quadraturehdse: en blanc ¢Figs. 3.2,
3a). Par ailleurs, cette téléconnexion multi-déedmne semble pas restreinte au Sahel. Avant
1950, cette relation s’étend sur 'ensemble duioent, depuis la région sahélienne (jusqu’'a
6°W) jusqu’au Cameroun. Apres 1990, cette télécwione toujours orientée NW-SE, s’étend
au Sahel oriental (Fig. 3.3a3). De plus, a cetteogé, la cohérence avec 'AMO présente un
dipdle entre le Sahel oriental (en phase) et ldigp@auest du continent (en opposition de
phase ; Fig. 3.3a3). Premierement, cette derniérdiguration illustrerait correctement
implication de 'AMO dans les décalages N/S (ibiIE/SW) de la ZCIT, comme le
proposaient pour la méme période Mohieb al. (2011b). Cela impliquerait alors qu’a
I'échelle multi-décennale une augmentation (dimonjt de la température de I'Atlantique
Nord conduirait a un décalage NE (SW), donc a gluprécipitations au Sahel oriental (sur le
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flanc ouest ou partie cétiere, du continent). Demément, I'observation d’une relation en
opposition de phase sur la partie occidentale A&idue de I'Ouest s’accorde avec les
observations de Dakar (Figs. 3.2a, 3a3).

La variabilité quasi-décennale de l'indice AMO esthérente et en phase lors de trois
périodes avec le champ de précipitations sahéfign 8.2b1) : au début du XXiécle (1901-
1920 : plus prononcé a I'Ouest), sur la période019960 au Sahel central et dans les années
1970 jusgqu’au Sahel oriental. La téléconnexion gdésennale observée sur la période 1940-
1960 sur le Sahel central s’accorde avec les gisulie I'analyse des séries chronologiques,
mais semble présenter un retard plus importants(Rg2b-d, 3.3b.1). De plus, comme a
I'échelle multi-décennale, cette téléconnexionesiéta I'ensemble du continent ouest africain
selon une orientation NW-SE depuis la région sehék (jusqu’a 2°E) jusqu’au Cameroun
(Fig. 3.3b2). Au contraire, dans les années 199Q¢lEconnexion quasi-décennale semble
restreinte a la région sahélienne, mais sembldefadnt significative (Fig. 3b3)- ce qui
explique probablement pourquoi cette relation njeess détectée sur les séries temporelles —

En résumé, les téléconnexions entre les précipitatau Sahel ouest-africain et les SSTs
Nord-Atlantique (indice AMO) s’observent préférafiément aux échelles multi- et quasi-
décennales. Au cours de la période humide, lesutitions de température sur I'Atlantique
Nord pourraient contribuer au renforcement de laabdité multi- et quasi-décennale des
précipitations du Sahel occidental jusqu'a 6°W/28&E,a plus large échelle sur la partie
occidentale de I'Afrique de I'Ouest. Au contraier) accord avec Hodsaat al. (2010), au
cours de la période aride, la contribution des SN@l-Atlantique dans la variabilité des
précipitations est faible. Depuis les années 189@&chelle multi-décennale, en accord avec
Mohino et al. (2011b), le méme type de téléconnexions semblasstwer a I'échelle multi-
décennale jusqu’au Sahel oriental, et pourrait rdmrgr au retour partiel des précipitations
dans ce secteur (Lebel & Ali, 2009 ; Fontag@ieal, 2011b). Par ailleurs, si I'on se référe aux
travaux antérieurese(g. Knight et al, 2006 ; Zhang & Delworth, 2006 ; Mohinet al.,
2011b), cette téléconnexion impliquerait des déptants N/S de la ZCIT. Selon nos
résultats, nous pouvons émettre I'hypothése quéiuénce thermique de I'Atlantique Nord
conduit a un déplacement non uniforme de la ZQi€liné selon une direction NW-SE, et
pouvant conduire a des contrastes zonaux surtieglies sahéliennes.

3.2.2. Relations avec I'Atlantique Tropical SUdAJS

Pour rappel ¢f. Sect. 1V.1.2.2), la téléconnexion entre la vatigbides SSTs Atlantique
Tropical et les précipitations au Sahel est instataire, au moins a I'échelle interannuelle, ou
l'influence du Pacifique est croissante depuisal@sées 1970 (Janicet al., 2001). En accord
avec les travaux de Losada al. (2009a), des anomalies de SSTs restreintes alidjue
Tropical Sudice. région TSA, ou a plus petite échelle le Cold-Tangef. 1.2.2.3) conduisent

a une anomalie de méme signe sur la cote de Gwhék signe opposé sur le Sahel.
Autrement dit, sur notre spectre de cohérence eplise (Figs. 3.4, 5), une relation en
opposition de phase devrait étre observée au Sahel.
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La figure 3.4 affichees spectres de cohérence et phase par ondelettdremos séries
temporelles et I'indice TSA La variabilité multi-décennale des précipitatianBakar (19-30
ans), Nioro et Mopti (16-36 ans) est cohérentenebgposition de phase avant les années
1950 (plus tardivement a Mopti ; Fig. 3.4a-c). RFAu&Est (Niamey, Maradi, Mainé-Soroa), la
variabilité multi-décennale n’est pas toujours aehée, et apparait parfois en quadrature de
phase. Ces résultats sont donc en parfait accoed Bobservation d'une relation plus
prononcée dans I'Atlantique Sud pour les préciipitet du Sahel occidental (Dakar, Nioro et
Mopti ; Fig. 3.1al1-3).
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Figure 3.4. Détection de co-oscillations entre I'indice TSA kefs précipitations au Sahel ouest-africain en
fonction du temps(a-f) Cohérence (1) et phase (2) par ondelettediqpge entre I'indice TSA (20°S-0°, 30°W-
10°E) et les cumuls mensuels de précipitationgkad Nioro du Sahel, Mopti, Niamey, Maradi, MaiBéroa.
Les contours fins indiquent les échelles de coalmité significatives au seuil de 90%. Le traiagrreprésente
le cbne d'influence i.e. la zone non affectée pardroblémes de zero-padding.

A I'échelle quasi-décennale, la variabilité 12-18sades précipitations du Sahel oriental
(Niamey, Maradi, Mainé-Soroa) est cohérente et mgosition de phase avec I'indice TSA
depuis les années 1970 (Fig. 3.4d-f). Au contraiee,variabilité quasi-décennale des
précipitations a Dakar et au Sahel central (8-14(16 ans) ne montre pas de périodes
cohérentes avec l'indice TSA a I'exception peut &u début du siécle (Fig. 3.4a-c). Ces
résultats confirment alors le renforcement du Geasi-décennal vers le Sahel oriental, mais
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montrent également que le décalage spatial deldaotinexion avec les SSTs Atlantique
Tropical Sud s’effectue au cours du temps (Figh8.1

L’étude des relations statistiques entre I'indi@ATet les précipitations sahéliennes dans nos
séries temporelles révélent donc une disparitéleardre un Sahel occidental (Dakar + Sahel
central) et oriental. Pour les mémes raisons aige<idans la section précédente, nous avons
appliqué la cohérence en ondelette sur I'ensembleudchamp de précipitations ouest-
africain. Par ailleurs, cette analyse du champ de prédipisipermet également de contrdler
si nos relations en opposition de phase (en phsm#) associées a une relation de signe
opposé (méme signe) sur le Golfe de Guinée. Auterig, il s’agit de rechercher si une
structure dipolaire s’établit entre ces deux régimmmme cela est observé lorsque I'anomalie
de SSTs est restreinte a la région TSA.

A l'échelle multi-décennale, l'indice TSA est cobBt et en opposition de phase avec le
champ de précipitations sahélien sur deux périffigs 3.5a1): au début du X>$iécle (avec
plus de retard) sur la partie occidentale et dassahnées 1960/70 sur la partie orientale.
Avant 1950, cette téléconnexion multi-décennaleenl#® sur le Sahel occidental est
cohérente avec le résultat des séries chronologiffeigs 3.4a-c, 5al). Par ailleurs, cette
relation en opposition de phase semble s’étentiemsemble du flanc occidental de I'Afrique
de I'Ouest (Fig. 3.5a2). Au cours des années 196@&tte téléconnexion en opposition de
phase est décalée vers I'Est, et semble restréinta région sahélienne (Fig. 3.5a3).
Cependant, bien que la cohérence soit restreitdaégion sahélienne, une relation de signe
opposé est observée sur la zone guinéenne (Fig3)3.5outefois, nous noterons que cette
relation n'est pas détectée dans I'analyse dessséimporelles, probablement en raison de
son aspect tres localisé sur la région sahélidrige 3.5a3).

A l'échelle quasi-décennale, l'indice TSA est égaat cohérent et en opposition de phase
avec le champ de précipitations sahélien sur déuoges (Fig. 3.5b1) : au début du XX
siécle sur la partie occidentale et dans les anh8@6/80 sur la partie orientale. Ainsi, la
téléconnexion avec les températures de I'Atlantifuopical Sud s’est décalée d’Ouest en Est
sur les échelles multi- et quasi-décennales (Figa,3b). De plus, au cours de ces deux
périodes, la téléconnexion est restreinte a la mamélienne et présente une relation (non
significative) de méme signe sur la zone guinédrite 3.5b).

A I'échelle interannuelle, la forte instationnarég échelle et en temps des relations observées
dans l'analyse des séries chronologiques est pieent un élément limitant de notre
application au champ de précipitations (Fig. 3Aihsi, nous remarquons que le niveau de
cohérence capturé par notre filtre sur 'ensemhieclkdamp de précipitations est assez bas
(Fig. 3.5¢). Cependant, I'analyse du diagramme dihidller permet quelques précisions (Fig.
3.5cl): i) les téléconnexions interannuelles enosfiipn de phase sont absentes aprés 1980 ;
i) aprés 1980, la relation est le plus souventgeladrature de phase ce qui limite son
interprétation ; iii) avant (apres) les années 1986 relations en opposition de phase sont
observées sur le Sahel oriental (occidenta),une modification spatiale inversée comparée
aux échelles de rang supérieur. De plus, avant,l1888léconnexion en opposition de phase
est restreinte a la région sahélienne, mais présama relation (non significative) de signe
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opposé sur les cotes de Guinée (Fig. 3.5c2). ApE89O, aucune structure dipolaire n’est
observée (Fig. 3.5¢c3). Cette différence observés t&s téléconnexions interannuelles, avant
et aprés 1980, s’accorde alors presque parfaitemast les travaux de Poki al (2008),
Rodriguez-Fonsecat al (2009) montrant que ces différences sont liéés @doncomitance
d’anomalies SSTs dans le Pacifique tropical ENSO) aprés 1980.
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Figure 3.5. Variabilité spatio-temporelle de la cétence et phase par ondelettes entre le champ de
précipitations ouest-africain et I'indice TSAEN haut : (1). Diagramme de Hovmodller de la colméeet phase
moyenné sur la région sahélienne (12-15°N) pougldwelles multi- (a) et quasi-décennale (b). Auemikt en
bas : (2-3). Représentations des périodes cohéeafdes la région sahélienne, sur I'ensemble deitjaé de
I'Ouest (les périodes sont moyennées sur 20 ang) lgs échelles multi- (&) et quasi-décennale &)r les
colonnes de droite, une échelle de couleur du blewouge indique le niveau de cohérence et lesocwatfins
représentent le seuil de significativité a 90% ¢ual critique : 0.921). Sur la colonne de gauchectaleur
bleue (rouge) indique une relation en phase (enosiiipn de phase). Le champ de précipitations CR8J T
3.10.1 (Mitchell & Jones, 2005) est utilisé.

Pour résumer, la variabilité des SSTs Atlantiquepiaal est le plus souvent (a I'exception de
la variabilité multi-décennale avant 195@ui pourrait cependant étre liée au manque de
représentativité du champ CRU TS 3.10.1 a cetteoger—) associée a une configuration
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dipolaire des précipitations ouest-africaines, en opposition de phase au Sahel et en phase
sur la zone guinéenne. Ces résul&ecordent avec les travaux de Losadal. (2009a)
ajoutant qu’une telle téléconnexion s’établit eporse a des anomalies SSTs restreintes a
I'Atlantique, et conduisant a des migrations N/Slal&@CIT. Ainsi, suivant nos travaux, les
déplacements N/S de la ZCIT contr6lés par la vdit@les SSTs Atlantique Tropicale Sud
ne devraient pas étre uniformes en fonction detagde de temps et des échelles considérées.

3.2.3. Résumé des téléconnexions avec les SSmEqAita

Ainsi, bien que fortement instationnaires, lesdef@exions avec les SSTs Atlantique Nord
et/ou Tropical Sud s’effectuent sur I'ensemble dX®Xsiécle. Cependant, une relation
synchrone avec les SSTs des deux hémisphéres (coenweudrait le mode inter-
hémisphérique) ne s’établit que tres rarement esimiémes échelles de variabilité avec le
méme secteur pluviométrique sahélien : au débuigitle sur les échelles multi- et quasi-
décennales sur la partie occidentale ; au milieuashmées 1970 sur le Sahel oriental, méme si
la relation avec I'AMO est faible. En outre, la p&ut du temps, des téléconnexions
s’établissent au Sahel occidental et oriental deiéna indépendante avec I'Atlantique Nord
et I'’Atlantique Tropical Sud.

La superposition de ces diverses téléconnexiont & SSTs Atlantigue module la
variabilité des précipitations pour conduire a desmalies humides ou au contraire arides
(Fig. 3.6). Par exemple, au cours de la périodeiteirtannées 1950/60), un renforcement
multi-décennal du gradient SST inter-hémisphérighteantique Nord et Sud respectivement
plus chaud et plus froid) cumulé a un réchauffentprasi-décennal de I'Atlantique Nord
serait associé a des conditions plus humides ael ®&lidental (Fig. 3.6a, b). Selon nos
travaux et les travaux antérieurs, cette configomampliquerait un décalage NW de la ZCIT.
Aux échelles interannuelle et multi-décennale, t#léconnexion est également observée
entre les SSTs Atlantique Tropical Sud et les pitations du Sahel oriental (Fig. 3.6a, c). En
accord avec les travaux de Losataal. (2009a),i.e. avec I'observation d’'une structure en
dipble entre les régions sahéliennes et guinéemesstéléconnexions seraient conduites par
un déplacement NE de la ZCIT.

Au cours de la période aride (1970/80), bien guaible niveau de cohérence soit observé a
'échelle quasi-décennale, la variabilité de I'Aigue Tropical Sud semble généralement
dominante dans la conduite des fluctuations degptétions au Sahel (Fig. 3.6). De plus, la
variabilité interannuelle étant généralement fasie 'ensemble de la région sahélienne, ces
variations s’effectuent principalement aux écheftesti- et quasi-décennale (Fig. 3.6). Ainsi,
a I'échelle multi-décennale, un réchauffement é@d¢ldntique Tropical Sud serait associé aux
conditions plus seches observées, a cette péraad&ahel central et oriental (Fig. 3.6a).
Toujours en accord avec Losaetaal. (2009a), cette relation impliquerait un déplacenida

de la ZCIT. A I'échelle quasi-décennale, des varat de la position latitudinale de la ZCIT
seraient également conduites par un affaiblisserfrenforcement) du gradient SST inter-
hémisphérique sur les périodes 1969-1975 et 1980-19976-1980), et seraient alors
associées aux conditions plus séches (humidesiva@eseau Sahel oriental (Fig. 3.6b).
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Depuis les années 1990, comme proposé par Maodtinal. (2011b), la variabilité multi-
décennale des SSTs Nord-Atlantique pourrait comérikau retour partiel des précipitations
sur le Sahel oriental (Lebel & Ali, 2009 ; Fontaieeal, 2011b ; Fig. 3.6c). Cependant, a
cette période la variabilité multi-décennale esttpeu exprimée par comparaison avec la
variabilité interannuelle (Figs. 2.3-5). Notre gis& ne montre cependant pas de relations
statistiques avec les SSTs de I'Atlantique, enig@alt fait de 'augmentation de l'influence
du Pacifique (Janicagt al, 2001 ; Poleet al, 2008 ; Rodriguez-Fonseea al, 2009). En ce
sens, l'influence des SSTs de la Méditerranée (Po&b, 2008 ; Fontainet al, 2009, 2011c,

d), du Pacifique (seul), ou encore le gradient nthgune entre I'océan Indien et la mer
Méditerranée (Fontainet al, 2011d) sont des pistes a explorer.
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Figure 3.6. Récapitulatif des téléconnexions muitécennale a interannuelle entre les SSTs de I'Atigne et
les précipitations au Sahel ouest-africaira-c) Représentation, respective, des échelleslti-décennale,
guasi-décennale et interannuelle des précipitatihsen haut) au Sahel reconstruite par FFT, aigse des
téléconnexions avec les SSTs Atlantique (2, en bas)secteurs cdte Atlantique, Sahel central iental sont,
respectivement représenté en gris clair, pointdtégras. Les blocs rouges (bleu) indiquent unati@h en
opposition de phase (en phase).

Toutefois, I'association de I'ensemble de ces t@iéexions aux variations latitudinales non
uniformes de la ZCIT reste une vision assez sirgligii implique forcément des variations
dans de nombreuses composantes de la MOA. Par &xampdéplacement NE de la ZCIT
impliquerait, en toute logique, une augmentatiomfaution) du flux de mousson, des
mouvements ascendants jusqu'a la troposphere l{be2e au dessus du niveau de
condensation : ~600 hPa) ou encore de la conveegdittumidité sur le Sahel oriental
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(occidental). Or, toutes ces composantes n'ontép@agtudiées directement dans cette partie
de I'étude, mais seront traitées pour I'échellesirdécennale dans la section qui suit.

4. Les contrastes zonaux a I'échelle quasi-décenealans la MOA

Le choix de cette échelle n’est pas fortuit. Preemeent, les variations futures du climat en
Afrique de I'Ouest, qui s’inscrivent logiquementndala problématique du changement
climatiqgue, sont marquées par des contrastes zonamne en attestent les travaux de
Fontaineet al. (2011a) eMonerieet al. (2012a, b). Deuxiemement, depuis 1970, I'écheadle d
variabilité quasi-décennale semblent se renforcgafféiblir) sur la partie orientale
(occidentale). De ce fait, la compréhension destians zonales futures du climat au Sahel
semblerait pouvoir étre étudiée au travers de Ebetyuasi-décennale.

4.1. Contrastes zonaux dans les précipitations

Nous décrivons tout d’abord plus en détail lesataons quasi-décennales (QDV) enregistrées
dans les précipitations du Sahel ouest-africairideatal et oriental au cours du XXiécle
(Fig. 4.1a). L'écart-type moyen de 1.4 & 2 mm.Maiapturé par les indices régionaux du
Sahel occidental et oriental, semble considérabieméduit comparé aux mesures des
stations dont I'écart-type oscille entre 2 et 5 mois®. Comme nous l'avons vu dans la
section 1V.2.2, cet écart-type n'est pas constarisque des variations d’amplitude sont
détectées au cours du temps. Au Sahel occideatalghal quasi-décennal est renforcé lors
des années 1940 a 1960, et est associé a des asdwprécipitations comprises entre -9 et
+10 mm.moi& (sur la base des mesures de stations ; Fig. 4.Calte phase de renforcement
est reliée a des conditions plus humides sur leo@e&rl949-1954 et a des conditions plus
seches dans les années 1940 et sur la périodel®827(Fig. 4.1al). Au Sahel oriental, le
signal quasi-décennal est renforcé dans les arf8#¥80, et contribue & des anomalies de
précipitations comprises entre -9 et +9 mm.Mdur la base des mesures de stations ; Fig.
4.1a2). Cette phase de renforcement de la QDViest eée a des conditions plus humides
sur la période 1976-1981 et des conditions plubessur les période 1968-1974 et 1983-
1989 (Fig. 4a2).

Par ailleurs, nous avons également analysé laibatitm saisonniere de la QDV (Fig. 4.1b).
Ainsi, sur les deux secteurs, la QDV peut contritauplus de 10% des précipitations au cours
d'une année (Fig. 4.1b). La contribution de la QB&fait plus importante au cours de la
saison ASO (avec un maximum en septembre); elkeradt donc pas parfaitement cohérente
avec la saison des pluies moyennes (entre 190152B@9 4.1bl). Au Sahel oriental, la
contribution saisonniere de la QDV est plus coh@rawec la saison des pluies (Fig. 4.1b2),
avec une contribution plus forte entre juin etl@i(Fig. 4.1b2). Ainsi, la contribution de la
variabilité plus forte dans les années 1970/80 auscdes mois de juin et juillet pourrait
parfaitement avoir contribué au décalage de leoraites pluies (Chaouche, 1988), ou a la
décroissance des pluies du mois d’aodt (Le Barlh&lgel, 1997 ; Le Barbét al, 2002) entre

la période humide et aride.
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Figure 4.1. Expression de la variabilité quasi-déo®le dans les précipitations au Sahel ouest-afiita
occidental et orientalEn haut: (a). Reconstruction de la variabilité gi:décennale des précipitations du Sahel
occidental (1) et oriental (2) par FFT. En bas ) @ontribution saisonniére au cycle annuel des miéations

du secteur ouest (1) et est (2). Comparaison detycle annuel (fond bleu) et la variabilité quagicennale
est exprimée en pourcentage des cumuls de pré&mpisaannuels. Les lignes grises et noires fondreffces
respectivement aux stations pluviométriques sélecées (Ouest : Dakar, St-Louis, Kaolack, Lingudtatam,
Bakel, Mopti, Ouahigouya ; Est: Tillaberi, Niamey{,ahoua, Maradi, Magaria, Goure, Mainé-Soroa,
Maiduguri, N'Djamena ; cf. Sect. 11.2.1.1) et a taoyenne des reconstruction corrigée avec les @sdic
régionaux calculés a partir du champ d'observatiddRU TS.3.10.1 (Ouest: 13-15°N, 18-2.5°W ; Es2- 1
14°N, 2-20°E ; Mitchell & Jones, 2005).

Dans la suite de cette étude, nous avons pu détestesignaux quasi-décennaux par la
différence des anomalies quasi-décennales humtdasches des années 1950/80: (1948-
1952 vst2 : 1955-1960) et 1970/8@3(: 1976-1980 vs4 : 1984-1988 ; Fig. 4.1a). Pour cela,
'ensemble des points de grilles du jeu de doniE€EP/NCAR-1 est soumis a un filtrage
passe-bande suivant la procédure décrite en selitidl.3. Cette stratégie composite a
principalement comme objectif d’éviter deux probé&m i) le mélange entre les signaux des
années 1950/60 et des années 1970/80 dont lebudistins géographique et saisonniére sont
différentes—nous pouvons supposer que les processus phydejgest égalementet, ii) la
comparaison quantitative des signaux atmosphérigssss des réanalyses NCEP/NCAR-1,
avant et apres le shift « artificiel » des anné#711968 ¢f. Sect. 11.2.2.3).

4.2. Contrastes zonaux dans les flux d’humidité

Dans la basse troposphere d’étde flux de mousson (SW) se renforce depuis Iaatone

de Ste Héléne (Fig. 4.2al). Dans I'hémisphere noedlux de mousson fournit 'humidité
nécessaire a la formation des nuages convectifesagion sahélienne. A la méme période,
le flux d’Harmattan (NE) est également renforcéudepa Méditerranée orientale (Fig. 4.2al).
La convergence entre ces deux flux opposés forors dans la basse troposphére le FIT (ou
ITD [Inter-Tropical Discontinuity] en anglais ; Fig.2al). En été, le FIT se situe en moyenne
a 19°N sur le sahel occidental (ici 18°W-8°E) dtispa I'Est, a la latitude 15°N (8-35°E ; Fig.
4.2al). Nous noterons cependant, que les réanaNGE®/NCAR-1 semblent sous-estimer
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l'intensité des flux d’Harmattan et de moussorjatc également la convergence d’humidité
sur le flanc occidental du continent comparé aungikodes les plus orientales (Fig. 4.2al).
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Figure 4.2. Les anomalies quasi-décennales des fllthumidité dans la basse et moyenne troposphere.
En haut: (a). Flux (fleche : g.Kgm.s') et convergence (divergence): bleu (rouge); 9.kg') moyenne
d’humidité intégrée dans la basség(a 1000-850 hPa, 1) et moyenne troposphére (8B0RE®, 2) entre juillet

et septembre (données : NCEP/NCAR-1 ; Kalnay £1886). Au milieu et en bas : (b-c). Différencs flax et
de la convergences d’humidité a I'échelle quasiethd@le dans la basse (1) et moyenne troposphérent?d
les années 1950-1960 (t1-t2) et 1970-1980 (t3id)significativité statistique de la différence entes deux
périodes est estimée par le t-test de Student ail 86% (p-value=0.05). La convergence d’humiditt e
multipliée par 300 pour plus de clarté.

La figure 4.2bl affiche la différence entre lasomalies quasi-décennales humides et
séches dans la basse troposphéf£000-850 hPa) durant une période de haute ardplitie

la QDV au Sahel ouest-africain occidental: (1948-1952 vst2: 1955-1960). Une
augmentation significative des flux de Nord-Estuspa Méditerranée orientale s’étend sur
'ensemble du flanc occidental (5-20°W ; Fig. 4.2bA la méme période, le flux de mousson
se renforce significativement a I'Est du lac Tclia®-35°E) entre 10-30°N (Fig. 4.2b1). Lors
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des années 1950/60, aucune différence significdiéveonvergence d’humidité n’est détectée
sur la région sahélienne (Fig. 4.2b1). Néanmoins,les flanc occidental, la convergence
d’humidité de basse couche augmente |égéremelgssaecteurs soudano-guinéen et sahélien
(5°-15°N ; 18°W-2°W ; Fig. 4.2b1). A 'Est du lachiad, la convergence d’humidité de basse
couche se renforce entre 18°-30°N, tandis que diévkxgence est détectée dans les régions
soudano-guinéenne et sahélienne. Ainsi, dans legean1950/60, ces anomalies quasi-
décennales refletent un décalage nord (~5° pluSad) et sud (~9° plus au Sud) du FIT,
respectivement sur les secteurs est et ouest.

Au cours d'une période d’amplitude maximale de &iabilité quasi-décennale au Sahel
ouest-africain orientaltd : 1976-1980 v44 : 1984-1988), le flux de mousson se renforce
significativement sur une grande partie de I'Afeqde I'Ouest (Fig. 4.2cl). Dans une
moindre mesure, un renforcement des flux de NotddEpuis la Méditerranée orientale est
identifié sur la partie occidentale (Fig. 4.2cl). catte période, les différences dans la
convergence d’humidité de basse couche sont égatenmn significatives (Fig. 4.2cl).
Néanmoins, la convergence (divergence) d’humiditgneente (diminue) légerement sur
'ensemble du Sahel (la région soudano-guinéemtglus particulierement au Sahel oriental
(Fig. 4.2cl). Cette configuration tendrait alorsradécalage vers le Nord du FIT sur le Sahel
oriental (~ 5° plus au Nord), mais présenterait gewariations sur le Sahel occidental (Fig.
4.2cl).

Dans la troposphére moyennal’été, les principales zones de divergence et convergence
sont situées respectivement sur les zones sahéliensoudano-guinéenne (Fig. 4.2a2). La
zone de divergence est alors associée au JEA paitex’humidité atmosphérique depuis le
Sahel vers I'océan Atlantique (Fig. 4.2a2). Enaaislu fort cisaillement vertical des vents
sous le JEA, la zone de convergence est liée aapegsus de convection profonde humide.
En d’autres mots, la ZCIT se localise au Sud deeldu jet (Fig. 4.2a2).

La figure 4.2b2 présente la différence emdseanomalies quasi-décennales humide et séche
dans la moyenne tropospherg850-500 hPa) au cours d'un maximum d’amplitudelale
QDV au Sahel occidentall( 1948-1952 v$2: 1955-1960). Un renforcement significatif du
flux divergent de Nord-Est depuis la Méditerranéerdale s’étend sur le flanc ouest jusqu’a
8°N (Fig. 4.2b2). A I'Est du lac Tchad, des fluxeligents de Sud-Ouest depuis I'Atlantique
et 'océan Indien augmentent significativement dansoyenne troposphére (Fig. 4.2b2). A
cette période, une légére augmentatian,non significative, de la convergence (divergence)
d’humidité est détectée entre 10°W-15°E (18°-10%\) les zones soudano-guinéenne et
sahélienne (Fig. 4.2b2). A I'Est du lac Tchad, dawergence d’humidité dans la troposphere
libre est détectée entre 18-30°N, tandis que, @luSud, la divergence augmente (Fig. 4.2b2).
Ainsi, depuis la c6te atlantique jusqu'a 15°E, w@talage latitudinal de la ZCIT n’est pas
évident (Fig. 4.2b2). Au contraire, la ZCIT présenin décalage important vers le Nord
(~12.5-20° plus au Nord) a I'Est du lac Tchad.

La figure 4.2c2 présente la différence entre lesnalies quasi-décennales humide et séche
dans la moyenne troposphére (850-500 hPa) au daursmaximum d’amplitude de la QDV
au Sahel ouest-africain oriental3:( 1976-1980 vst4: 1984-1988). Le renforcement
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significatif d'un flux équatorial d’'Ouest est déteé@ntre I'équateur et le Sahel (Fig. 4.2c2).
Deux hypothéses formulées dans les travaux prét®gdeanrraient alors expliquer un tel type
d’anomalie : i) la période aride serait marquéeypaaffaiblissement de la vitesse du JEA au
cours de la saison des pluies au Sahel (Newell &séhn, 1984 ; Fontainet al, 1995 ; Grist

& Nicholson, 2001); ii) le flux de mousson poutra’étendre jusqu'a la moyenne
troposphére (approximativement vers ~850 hPa)petrait contribuer a décaler le JEA vers
le Nord (Nicholson & Webster, 2007 ; Nicholson, 2D0Cette anomalie est alors cohérente
avec un renforcement de la convergence (divergemte)midité dans la moyenne
troposphére sur le Sahel (la zone soudano-guingeahsemblerait plus prononcée sur le
Sahel oriental (Fig. 4.2c2). Par ailleurs, le geatlide pression inter-hémisphérique semble se
renforcer puisque la circulation anticyclonique iesénsifiée au niveau des hautes pressions
subtropicales (anticyclone de Ste Héléne non macitrd=ig. 4.2c2). Ainsi, Thomas &
Webster (1997) montrent que le développement dtidquatorial d’Ouest.e. 'extension du
flux de mousson en altitude, est dépendant d'uh doadient de pression de surface sur
I'Atlantique tropical. Cela s’accorde alors paréaitent avec la seconde hypothése.

4.3. Contrastes zonaux dans la circulation méridien

Les circulations méridiennes d'étéprésentent de nombreuses similarités sur lesosscti
verticales d’Ouest (15-5°W) et d’Est (5-15°E) enir@48 et 2012 (Fig. 4.3a). Ces deux
sections sont marquées par une zone d’ascendaniee Iéguateur et 22°N, qui atteint
cependant la troposphere libre (~600 hPa) entrB°Bhlflanquée par deux cellules de type
Hadley dont les circulations sont opposées (F8ga 4cf. Sect. 1.1.2.1). La branche subsidente
de la cellule sud (nord) est localisée approxingatignt entre 30 et 20°S (25-45°N), tandis
gue la branche des basses couches est associékixawlef mousson de Sud-Ouest
(d’Harmattan de Nord-Est; Fig. 4.3a). La convemgerentre ces deux cellules situe a
proximité de la surface le FIT et la ZCIT dansrlgpbsphere libre (Fig. 4.3a). Cependant, la
ZCIT se positionne plus au Sud que le FIT (Fig.a}.8n raison de la forte inhibition
convective associée a la sécheresse de [Il'atmospkafelienne (Sect. [1V.1.1.1).
Généralement, les hauts niveaux d’humidité atmagpine® sont détectés depuis lI'océan
Atlantique Tropical Sud (la source principale) awecpic a proximité de la ZCIT (Fig. 4.3a),
ou encore entre les noyaux du JEA et du JET (Nsdmp|2009). Par ailleurs, il est important
de noter qu’au Sud de 5°N, la forét tropicale esdaane constituent une large partie des
conditions de surface dans la section transved@st. Par conséquent, des mouvements
ascendants sont détectés dans les basses couphes2¥S jusqu’a I'équateur (Fig. 4.3a2).
D’autre part, I'air saharien semble plus sec sufldec est (Fig. 4.3a2). Ainsi, 'asymétrie
verticale entre la ZCIT et le FIT est plus pronansér la circulation méridienne d’Est (Fig.
4.3a2).

La figure 4.3b1 illustre la différence entes anomalies quasi-décennales humide et séche
de la circulation méridienne sur le flanc ouest (15-5°W), au cours d'une périddeforte
amplitude de la QDV au Sahel occidental (t1: 194821 vs t2: 1955-1960). Un
affaiblissement significatif des mouvements subs#islentre 1000 hPa et 300 hPa est détecté
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sur I'Atlantigue Sud (Fig. 4.3bl). Cette anomaligparait plus prononcée entre 10°S et
'équateur, et apparait associée a un déficit dibiién atmosphérique jusqu’a la zone
soudano-guinéenne (Fig. 4.3bl). Au-dessus de l@omrégahélienne, nous notons une
augmentation des mouvements ascendants au-del@0dbFa (Fig. 4.3bl). De plus, cette
augmentation des mouvements ascendants sur lanrsgi@lienne apparait directement liée
au renforcement de la subsidence au niveau dealeche subtropicale de Hadley Nore,
approximativement entre 20 et 40°N (Fig. 4.3b1).

A la méme période, la section verticale d’Est (8E)5présente une circulation méridienne
totalement différente (Fig. 4.3b2). Dans I'hémigghesud, un affaiblissement et un
renforcement significatif des mouvements subsidsatg détectés, respectivement, entre 40-
27°S et 27-12°S (Fig. 4.3b2). Les flux de Sud-Owsestenforcent significativement a partir
de 15°S jusqu’a la région sahélienne et peuveeindtte la troposphére moyenne (entre 700-
500 hPa) juste au-dessus de I'équateur (Fig. 4.3R2) la partie orientale de I'Afrique de
I'Ouest, nous observons alors une baisse des mantsrascendants (en dessous de 700 hPa)
sur les régions soudano-guinéenne et sahélienre @8b2). Néanmoins, comme les
positions latitudinales de la ZCIT et du FIT sosyraétriques, une augmentation significative
des mouvements ascendants jusqu’'a la tropospheecdst détectée au Nord du Sahel (Fig.
4.3b2). Une anomalie positive de I'humidité atmasydue est alors identifiée sur une grande
partie du flanc oriental de I'Afrique de I'OuestarPailleurs, les mouvements subsidents se
renforcent au niveau de la branche subtropical&adellule de Hadley Nord,e. entre 22-
33°N (Fig. 4.3b2). Ainsi, la ZCIT semblerait effaet des mouvements non uniformes d’Est
en Ouest, et serait décalée trés largement au dNorkh partie orientale durant une anomalie
positive de la QDV au Sahel occidental (Fig. 4.2b2)

La figure 4.3cl présente la différence entre lesralies quasi-décennales humides et seches
de la circulation méridienne sur le flanc ouest-52%/), au cours d'une période de forte
amplitude de la QDV au Sahel oriental (t3 : 1978d.9s t4 : 1984-1988). Dans I'hémisphere
sud, un renforcement significatif des mouvementbsglents et un déficit d’humidité
atmosphérique sont identifiés entre 40-10°S (Fi8cH). Le flux de mousson s’intensifie et
atteint la moyenne troposphére (entre 850-700 bR@g 10°S et I'équateur (Fig. 4.3cl). La
région sahélienne affiche alors une augmentatignifgiative des mouvements ascendants
jusqu’a la troposphére libre et, donc, de I'hunéiditmosphérique (Fig. 4.3c1). Ainsi, comme
les mouvements subsidents et le flux de basse emehenforcent également au niveau de la
cellule de Hadley Nord (Fig. 4.3cl), la convergeddeumidité augmente (diminue) sur le
Sahel occidental (zone soudano-guinéenne ; Fig).4.2

Néanmoins, a cette période, les signaux quasi-décensont plus clairs dans la section
verticale d’Est (Fig. 4.2c2). Ainsi, une intens#ion significative des mouvements

subsidents est également détectée dans la régirogicale sud entre 40-10°S (Fig. 4.2c2).
Le flux de mousson augmente plus fortement entP& 20 I'équateur (Fig. 4.2c2). La zone

soudano-guinéenne présente un affaiblissemenffisigfifi des mouvements ascendants et de
'humidité atmosphérique (Fig. 4.2c2). Au contraita région sahélienne présente une
augmentation (plus prononcée qu'a I'Ouest) des mowents ascendants jusqu'a la
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tropospheére libre et, par conséquent, égalementhdmidité atmosphérique (Fig. 4.2c2).
Dans I'hnémisphére nord, la circulation méridieniietensifie également (Fig. 4.2c2). De ce
fait, et en accord avec la circulation du flanc siugig. 4.3cl), la convergence d’humidité
augmente (diminue) sur I'ensemble du Sahel (la mmalano-guinéenne ; Fig. 4.2c¢). Cette
anomalie quasi-décennale, plus prononcé a I'Egiaragit donc logiquement associée a un
décalage quasi-uniforme de la ZCIT vers le Norcadtiune anomalie positive de la QDV.

a.1) V and g cross section in JAS: 15-5W a.2) V and g cross section in JAS: 5-15E
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Figure 4.3.Les anomalies quasi-décennales de vents et d’hutéidans les circulations méridiennes d'Ouest
et d'Est au-dessus de la région ouest-africairien haut: (a). Section verticale de la circulatioméridienne
moyenne des vents (flecheg ; m.s") et de 'humidité atmosphérique (humide (sec)ul{touge) ; q: g.kg .s

') intégrée sur le flanc occidental (15-5°W ; 1)cetental (5-15°E ; 2) entre juillet et septembreofmhées :
NCEP/NCAR-1 ; Kalnay et al., 1996). Au milieu etbas : (b-c). Différence des anomalies quasi-déakam
dans les sections méridienne d’Ouest (1) et d’'Epsta( cours des années 1950-1960 (t1-t2) et 19BD-188-
t4). Les signaux non significatifs au seuil 95%v§hie=0.05) par le t-test de Student ne sont pasésentés
pour les vents, et masqués de gris pour 'humiditévitesse verticale (omega) est multipliée pa® pour plus
de clarté.
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En résumé, les anomalies quasi-décennales modiéiesitculation méridienne au cours des
périodes de forte amplitude et conduisent a desragies zonaux. Au cours de la période
1948-1960, la circulation méridienne est complétnasymétrigue d’Est en Ouest ; nous
notons: i) a I'Est, des fluctuations de la posititatitudinale de la ZCIT (phase
positive/négative : décalage vers le Nord/Sud)peit étre a une échelle régionale de la
cellule de Hadley Sud; ii)) a I'Ouest, une anomdiemide reliée a lintensité des
mouvements subsidents de la branche subtropiddadiey Nord. La période 1976-1988 est,
elle, marquée par des fluctuations uniformes deQ#l en réponse a une intensification du
gradient inter-hémisphérique de pression et, priebadnt, de la circulation de Hadley. Ainsi,
le fait que la QDV soit plus prononcée au Sahedrdal qu'occidental ne s’explique pas par
les déplacements de la ZCIT, mais plutét par lhste des processus formant celle-ci. Il reste
alors encore a comprendre les éléments qui rédusgiuissance de ce signal sur la partie
occidentale ; parmi les réponses possibles, pampgbee nous avons déja observé un
renforcement du flux d’Harmattan sur ce secteuy.(£i2cl).

4.4. Contrastes zonaux dans la circulation zonale

Pour rappel,la circulation de type Walker orientée d’Est en Ouest est une réponse
atmosphériqgue zonale aux contrastes de températyoximité de I'équateurc{. Sect.
1.1.2.2). D’une maniére générale, toute évolutienla circulation zonale influence la MOA
au travers de la génération d’anomalies subsidamieascendantes (Caminade & Terray,
2010). Dans la région sahélienne, cela pourraitsagxpliquer une partie de la variabilité
décennale observée au cours de la période aride€darl970 et 1980), ou encore le retour
partiel des précipitations depuis les années 1%8ds & Cook, 2008). La figure 4.4a
présente la configuration estivale moyenne de deuldtion zonale des vents ainsi que la
distribution de I'humidité atmosphérique entre Uétpeur et 20°N. En été, au-dessus de
I'océan Pacifique, la circulation de type Walkentnsifie et devient mieux structurée. Elle
présente alors une branche ascendante de largewngpincentrée approximativement vers
130°E, ainsi que des mouvements subsidents datrepgasphére moyenne au-dessus de
I'océan Indien occidental entre 48-58°E (Fig. 4.4%gr la suite, ces mouvements subsidents
se connectent aux vents de basses couches se gaopdiOuest en Est depuis I'océan Indien
vers le Pacifique occidental, pour rejoindre laniolee ascendante du Pacifique (Fig. 4.4a). La
circulation cellulaire est alors bouclée par un raat de retour d’Est dans la haute
troposphére jusqu’a la branche subsidente de hitjae (Fig. 4.4a). Au-dessus de I'Afrique
de I'Ouest, deux cellules zonales secondaires pogFgentes entre I'Atlantique et I'océan
Indien. Ces cellules conduisent des mouvementsidants jusqu’a la troposphére libre (Fig.
4.4a), cette derniére favorisant a son tour la gdiod des processus liés a la convection
profonde humide.

La figure 4.4b affiche la différence enties anomalies quasi-décennales humide et aride
de la circulation zonale intégrées entre I'équateur et 20°N, au cours d’uaximum
d’amplitude de la QDV au Sahel occidenftdl: 1948—-1952 vs t2: 1955-1960). Sur l'océan
Pacifique, une diminution (augmentation) significatdes mouvements ascendants, et donc
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également une diminution de 'humidité atmosphégjcgont détectées entre 150-180°E (110-
130°E ; Fig. 4.4b). Cela indique alors un décalegys I'Ouest de la branche ascendante du
Pacifique. Par ailleurs, différentes anomaliesifitatives sont également détectées au-dessus
de l'océan Indien (Fig. 4.4b) : i) une augmentatidiminution) des mouvements ascendants
entre 80-105°E (105-130°E) décrit un décalage Vé&st de la branche ascendante sur
'océan Indien ; ii) entre 35-80°E, un affaiblissemh des vents d’Ouest dans la basse et
moyenne troposphére et un renforcement des vekt& dans la haute troposphere ; iii) les
mouvements ascendants de basses couches et stdbsidenoyennes et hautes couches se
renforcent sur la partie occidentale de I'océaridndt en Afrique de I'Est. En résumé, lors
d’'une anomalie positive de la QDV, nous observone intensification de la circulation
zonale sur l'océan Indien marquée notamment parekserrement des mouvements
ascendants dans la région du « Warm-Poak» Asie du SE). Sur I'Afrique de I'Ouest, une
diminution significative des mouvements ascendastslétectée entre 10-35°E, tandis qu’une
augmentation significative des mouvements asceadssitidentifiée au-dessus de 700 hPa
entre 15°W et 10°E (Fig. 4.4b). Cela contribueaditrs & augmenter le signal quasi-décennal
dans les précipitations sahéliennes entre 15°WO,let inversement entre 10 et 35°E ; ce
qui s’accorde assez bien avec le résultat desossclV.2.2 et 4.1. En ce sens, une anomalie
positive de I'humidité atmosphérique est obserugdasquasi-totalité de I'’Afrique de I'Ouest.

Concernant la période de haute amplitude de la @D®ahel orientat : 1976-1980 v#$4 :
1984-1988 ; Fig. 4.4c¢), sur I'océan Pacifique, angmentation (diminution) des mouvements
ascendants et de I'hnumidité atmosphérique estifdnentre 140-180°E (110-140°E). A la
méme période, sur I'océan Indien, les sighaux gdé@sénnaux sont plus faibles que dans les
années 1950, mais nous pouvons noter differentasaies significatives (Fig. 4.4c) : i) une
diminution des mouvements ascendants entre 80-110fEntre 40-80°E, une diminution
des vents d’Ouest et des courants d’Est, respentiie dans la basse et haute troposphere ;
iii) une diminution générale des mouvements suldgleau-dessus de I'océan Indien
occidental et de I'Afrique de I'Est. Plus simplerhemous observons un affaiblissement de la
circulation de type Walker sur 'océan Indien, atdécalage vers I'Ouest de la cellule zonale
du Pacifique. Ainsi, sur I'océan Atlantique, unegmentation des mouvements subsidents est
détectée depuis les cbtes d’Amérique du Sud (~6GRgu'a 10°W, d’'ou la diminution
significative de I'hnumidité atmosphérique sur lat@aoccidentale de I'Afrique de I'Ouest
(Fig. 4.4c). Au contraire, plus a I'Est sur le dapht africain, une augmentation significative
des mouvements ascendants jusqu’a la tropospheee dist identifiée. Cela pourrait donc
expliquer la différence d’intensité dans le siggabsi-décennal des précipitations au Sahel
ouest-africain occidental et orientadf.(Sect. 1V.2.2, 4.1). Par ailleurs, les vents d’Ques
détectés dans la moyenne et haute troposphére largéan Indien et le continent ouest-
africain pourraient également étre cohérents awecdiminution de vitesse du JEA et JET
(Fig. 4.4c).
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Figure 4.4.Les anomalies quasi-décennales de vents et d’hutéidans la circulation zonale entre I'équateur
et 20°N.En haut: (a). Section verticale de la circulatiannale moyenne des vents (fleché:; m.s%) et de
I'humidité atmosphérique (humide (sec): bleu (rouge : g.kg" .s%) intégrée entre I'équateur et 20°N de juillet
a septembre (données: NCEP/NCAR-1 ; Kalnay et1#96). Au milieu et en bas: (b-c). Différence des
anomalies quasi-décennales dans les sections zaaleours des années 1950-1960 (t1-t2) et 1970-1i38
t4). Les signaux non significatifs au seuil 95%v§hie=0.05) par le t-test de Student ne sont pasésentés
pour les vents, et masqués de gris pour 'humiditévitesse verticale (omega) est multipliée pgad pour plus

de clarté.

4.5. Téléconnexions avec les SSTs mondiales

Comme décrit dans la section précédente, les aigsnaliasi-décennales sont loin d'étre
restreintes au bassin Atlantique mais mettent endes interactions ou téléconnexions
interbassinsdf. section 1.2.3). Pour cette raison, dans cetteiélerrpartie, nous discuterons

de I'évolution temporelle du forcage quasi-décemtesl SSTs mondiales sur la variabilité des
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précipitations ouest-africaines, ainsi que de lagsociations aux anomalies décrites dans les
sections précédentes. Comparée a la section I'¥tB analyse inclut également les bassins
pacifique (Nino 3.4: 5°S-5°N; 170°W-120°W), indig(IND : 24°S-24°N; 35°-90°E) ,
méditerranéen (MED : 29-45°N ; 1°W-45°E), atlanéqgtropical nord (TNA : 5°N-24°N ;
50°W-15°W) et le contraste méridien entre I'Atlgpte tropical nord et sud (TNA-TSA). Par
ailleurs, bien que nous utilisions une nouvelles fi@ cohérence en phase par ondelettes,
I'étude de la phasége. du retard, sera ici plus détaillée puisque camestit la premiére étape
d’'une étude a venir destinée a séparer les diffetades de la QDV dans la MOA.

Les cohérences entre le champ de précipitationst-afiécain et les SSTs des bassins indien
et méditerranéen ne sont pas significatives au seub0%, a I'échelle quasi-décennale et
pour les deux périodes considérées. Elles ne satont pas montrées ici, mais leurs
éventuelles implications seront discutées danstdio 4.6. Lors des années 1950/60, le
champ quasi-décennal de précipitations en AfriguéQ@uest est uniquement significatif avec
les SSTs extratropicales de I'Atlantique Nord (NA®lL AMO ; Fig. 4.5al1). En accord avec
les résultats de la section 1V.3.2.2, la cohéreest observée sur le Sahel occidental et
présente un retard en phase. Le signal SST deafifijue Nord présente donc un retard
compris entre -3 ans et +1 an avec le signal désipitations du Sahel occidental (Fig.
4.5al). Autrement dit, bien que le sens de la iorlasoit assez mal défini, la tendance
dominante présente une modulation de la varialili précipitations par les SSTs Atlantique
Nord. Vu la proximité des structures spatialestecedlation pourrait étre associée a certaines
anomalies quasi-décennales détectées sur le Satmtleotal (Figs 4.2-4): i) un
renforcement/affaiblissemernitd. lors des anomalies positives/négatives de la QWVjlux
d’Harmattan, et un décalage vers le Sud/Nord du; RlTune augmentation/diminution des
mouvements ascendants au-dela de 900 hPa; iiijjuret diminution/augmentation
(augmentation/diminution) des mouvements subsiddarts la région subtropicale sud (nord).
De plus, les SSTs Nord-Atlantique présentent égahémne zone cohérente a I'Est du lac
Tchad (Fig. 4.5al). Cela impliquerait des changdmeians la circulation méridienne et
zonale dans les régions de mousson bien que cetminh@as directement prouvé dans ce
travail. Néanmoins, nous notons dans cette rédims( 4.2-4): i) un
renforcement/affaiblissement des flux de moussatedtocéan Indien associé a un décalage
vers le Nord/Sud du FIT et de la ZCIT; ii) dans d¢#&rculation méridienne, une
augmentation/diminution des mouvements ascendantoed de la région sahélienne (ce qui
contribue en partie a affaiblir la QDV au Sahelsitedricain oriental) ; iii) dans la circulation
zonale, une augmentation/diminution de la subsielemtre 10-30°E (contribuant également a
réduire la QDV au Sahel ouest-africain oriental).

Ainsi, I'ensemble de la configuration observée deessannées 1950/60 met en avant une
relation de large-échelle impactant a la fois lesteurs africain et indien. Il apparait alors
que, a I'échelle quasi-décennale, la variabilité 88Ts Nord-Atlantique contribue a réguler
une part du gradient de température inter-tropoatrélant, dans ces régions, la pénétration
vers le Nord de la mousson. Sur I'Afrique de I'Qwiesela contribuerait alors a des
fluctuations non uniformes, d’Est en Ouest, de daiyon latitudinale de la ZCIT comme
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proposée dans les sections IV. 3.2.1, 3. Cependame maniére générale, I'association de
cette anomalie quasi-décennale a la variabilitthaen(notamment a I'échelle interannuelle)
de la MOA n’est pas clairement évidente, comme @moigne I'absence de relation

significative avec les autres indices de SSTsta période (Fig. 4.5b1-el).

A l'inverse, au cours de la période des années /8970a variabilité des précipitations au
Sahel est cohérente a la fois avec les fluctuatienSSTs dans les bassins atlantique tropical
et pacifique ; cette relation apparait d’ailleutaspprononcée sur la région orientale (Fig.
4.5b2-e2). En effet, les SSTs Atlantique TropicaldN(TNA) et les précipitations sahéliennes
sont cohérentes, mais en quadrature de phasé& signal SST pourrait mener ou suivre le
signal des précipitations dans un intervalle d&/ s (Fig. 4.5b2). Les SSTs de 'Atlantique
Tropical Sud présentent une cohérence en opposid®rphase avec la variabilité des
précipitations sahéliennes (Fig. 4.50&.; Sect. 1V.3.2.2). Une relation qui, sur la base des
résultats de Losadet al. (2009a), pourrait conduire, dans le cas d’'un rdifssement sur la
région TSA, a un renforcement des flux de mousgde eéplacement vers le Nord de la
ZCIT (Figs. 4.2c, 3c) avec un retard estimé ertret-5 ans (Fig. 4.5¢2). De plus, bien que la
variabilité des régions TNA et TSA puisse étre petdante (Houghton & Tourre, 1992 ;
Rajagopalaret al, 1998 ; Mehta, 1998), leurs différences restentban indicateur de la
position latitudinale de la ZCIT (Rajagopalah al, 1998 ; Gianniniet al, 2003). Ainsi,
indice TNA-TSA et les précipitations au Sahel sophérents et présentent une relation en
phase (Fig. 4.5d2). De plus, dans cette relatiosigeal SST précede de 2-4 ans le signal
pluviométrique (Fig. 4.5d2), et ainsi pourrait ailmier également aux fluctuations du flux de
mousson et du balancement de la ZCIT. Par ailléaf™SAO module directement les flux de
chaleur sensible sur la région TNA et les latitudesyennes (Cayan, 1992). De ce fait, il
n'est pas surprenant d’observer également destiemsadu gradient de pression inter-
hémisphérique, et des mouvements subsidents dansneées 1970/80. De plus, ces
fluctuations du gradient inter-hémisphérique desgiam et de température de surface (ici
SSTs) pourraient contribuer, au moins en partieedaves conditions de surfaces
continentales), aux variations de la vitesse du.JEA

De plus, une cohérence quasi-décennale est égalehsarvée avec les SSTs Pacifique
(NINO 3.2) qui ménerait alors la relation avec atard de -4 a -7 ans (Fig. 4.5e2). Si l'on se
référe aux études antérieuresy(Wang, 2002a; Wengt al, 2007), cette téléconnexion avec
'ENSO pourrait impliquer un affaiblissement decliaculation de type Walker au-dessus de
'océan Indien et du Pacifique occidental, ainsiugudécalage vers I'Est de la cellule de
Walker du Pacifique (Fig. 4.4c). Ainsi, compte tetaes travaux d&lohinoet al.(2011a, b) et
Rodriguez-Fonsecet al. (2011), cette téléconnexion quasi-décennale pibégalement étre
associée a 'augmentation de la subsidence swaHel ®ccidental (ce qui contribue a affaiblir
la QDV sur ce secteur a cette période ; Fig. 4. Méanmoins, selon I'étude de Yanoadkt
(2002), l'aire occupée par cette anomalie subs@®eetait principalement modulée par le
refroidissement de la région TSA.
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a.1) NATL vs rainfall: 1950-60s a.2) NATL vs rainfall: 1970-80s
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Figure 4.5. Comparaison de I'organisation spatiaffes téléconnexions quasi-décennales entre les S$Tas
précipitations en Afrique de I'Ouest entre les pédies humide (1950/60) et aride (1970/8@).gauche:
cohérence (contour) et phase (échelle de coulearr)opdelettes entre le champ de précipitation cadstain
(CRU TS 3.10.1) et les indices de SSTs sélectio@néBATL/AMO ; b: TNA; c: TSA; d: TNA-TSA;
NINO 3.4) sur la période des années 1950/60. Atelraidem pour les années 1970/80. Les contourstfgras
indiguent respectivement la cohérence significaéiv@ et 95%. Les retards positifs sont masquésison de
leur manque d'interprétation logique.
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4.6. Complément sur les anomalies quasi-décennales

Avant de conclure cette étude des contrastes zodaoux les signaux quasi-décennaux de la
MOA, il est nécessaire de s’attarder sur quelgiégaents complémentaires.

La stabilité des résultats dépend-elle des réanalys utilisées Al est apparu au cours de
notre analyse que les flux de mousson et d’Harmalitasi que leur convergence étaient plus
intenses (faibles) sur les régions orientales (rdales). D’autre part, et peut étre en
conséquence, les anomalies quasi-décennales, tsuoisu des années 1950/60 dans la
moyenne tropospheére, sont apparues égalementnrses a I'Est qu’a I'Ouest. Pour cela,
nous présentons ici une comparaison moyenne déélg composante méridionale des vents a
10 m et a 700 hPa des réanalyses NCEP/NCAR-1 aspihnalyses NOAA/CIRES-20C
(Compoet al, 2011) et ERA-40 (Uppalat al, 2005 ; Fig. 4.6). Le principe est qu'en
'absence de différences significatives dans lemmgbs initiaux aucune différence ne devrait
étre observée apres filtrage de la variabilité gdésennale.
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Figure 4.6. Comparaison estivale des composantesidi@nales du vent dans les réanalyses NCEP/NCAR-1
avec les réanalyses 20C et ERA-40 entre I'Afrique [tDuest et I'iInde.A gauche : différence moyenne d’'été
(JAS) des composantes méridionales des vents aldfsles réanalyses NCEP/NCAR-1 (Kalnay et al.6199
comparées aux réanalyses 20C de la NOAA/CIRES (€ahpl., 2011 : en haut) et ERA-40 (Uppala et al.,
2005 : en bas ), respectivement, sur les pério@d8-2012 et 1958-2002. A droite : idem, mais a fiB@. Les
contours noirs indiquent les zones statistiquers@ntificatives au regard du t-test de Student (ju@a0.1).

A 10 m, la différence entre les champs réanalystassez faible en Afriqgue de I'Ouest, voire
trés peu significative avec les réanalyses ERA-BiQ.(4.6). Cependant, la différence
observée avec les réanalyses 20C montre une soaésti (sous-estimation) des vents
méridionaux sur la partie occidentale (orientalE du lac Tchad) dans les réanalyses
NCEP/NCAR-1 (Fig. 4.6)j.e. le contraire de nos observations (Fig. 4.2). Rerséquent,
I'utilisation des réanalyses ERA-40 provoquerait pie changement sur nos résultats, tandis
gue l'utilisation des réanalyses 20C accentuegaitointraste entre les régions occidentales et
orientales dans les basses couches.
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Dans la moyenne troposphére (ici 700 hPa), compaugeréanalyses 20C et ERA-40, la

composante méridionale des vents est surestim&kEadu lac Tchad et inversement sur les
régions les plus occidentales (Fig. 4.6). La zonestimée devrait alors principalement

concerner des vents de SW et, de plus, pourrdiirenées vents méridionaux (également de

SW) composant la mousson indienne (Fig. 4.6). L'deg explications de cela pourrait donc

étre une meilleure représentation de la moussaarind dans le modele MRF du NCEP. Par
conséquent, il serait judicieux de réviser a |lasmia différence d’intensité observée entre les
anomalies quasi-décennales du flanc ouest et & tlHslac Tchad. Il reste cependant a

comprendre pourguoi ces différences seraient phrsjnées dans les années 1950/60.

Que nous apporte I'étude de la cohérence entre lbamp de précipitations ouest-africain

et les SSTs de la Méditerranée et de I'océan IndiehEn section 4.5, les téléconnexions

guasi-décennales entre le champ de précipitatioles dhassins méditerranéen et indien n’ont
pas été montrées en raison du faible niveau derente enregistré sur la région sahélienne.
Cependant, si I'implication respective de ces deassins semble mineure, la structure spatio-
temporelle des téléconnexions n’est pas ininténéss@dNous montrons donc le résultat de
cette analyse pour la période humide (1950/60)ié¢ #1970/80 ; Fig. 4.7).
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Figure 4.7. Variabilité spatio-temporelle de la cétence entre le champ de précipitations ouest-afiicet les
SSTs méditerranéennes et indiennésgauche: cohérence par ondelettes entre le chdargrécipitation ouest-
africain (CRU TS 3.10.1) et les SSTs des bassidgerm@anéen (MED : en haut) et indien (IND : en pasr la
période des années 1950-1960. A droite : idem pemiannées 1970-1980. Les contours indiquent lgiomé
cohérentes et significatives au niveau de 90%.

Lors des années 1950/60, bien que le niveau daaute soit faible, les SSTs de ces deux
bassins présentent une co-variation avec la vét@ahies précipitations sur la partie
occidentale de I'Afrique de I'Ouest (Fig. 4.7). Aincomme le proposent Mohinet al.
(2011b), la variabilité décennale de l'océan Indgourrait s’intégrer dans les signaux
globaux de 'AMO et de IPO. Par ailleurs, danseetéme étude de sensibilité, I'assimilation
des SSTs méditerranéennes dans le signal glod#M® conduit a une augmentation de la
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convergence de basse couche sur la partie occidagal’Afrique de I'Ouest. De ce fait,
cette anomalie étant également détectée dansarbgse (Fig. 4.2), il apparait probable que
les anomalies quasi-décennales des années 19506t &xacerbées par les contrastes
thermique entre I’Atlantique Nord, la Méditerraretd’'océan Indien.

Lors des années 1970/80, I'implication des SSTia déediterranée dans les anomalies quasi-
décennales parait trés peu probable (Fig. 4.5)ertmment, les SSTs de l'océan Indien
montrent un faible niveau de cohérence sur la réegahélienne et pourraient, sur un plan
secondaire, étre impliquées dans les anomalies-déesnnales des années 1970/80 (Fig.
4.5).

5. Synthese des résultats principaux

Au premier ordre, le déficit pluvieux observé seiskcteur ouest-africain entre la période dite
« humide » des années 1950 et celle dite « arttbs>années 1970/80, est organisé suivant un
plan méridien, et ainsi semble homogene. CependantSahel ouest-africain, certaines
hétérogénéités zonales sont observées dans l'éoludes mesures de précipitations
historigues comme dans I'évolution du climat fufcl: Introduction). Dans les précipitations
historiques, cette disparité zonale est présengefais lors des périodes humides et arides
mais également dans I'évolution récente (depui®1%9gs. 2.1-2).

L’analyse des fluctuations temporelles du conte®gfentiel des précipitations historiques
montre que cette disparité serait le reflet de2d#fiits schémas fréquentiels détectés depuis la
cOte Atlantique jusqu’au lac Tchad. Trois zonesérehtes sont d’abord établies suivant la
définition temps/fréquence de ces échelles (F): 2a cbte atlantique, le Sahel central et le
Sahel oriental. Trois rangs ou échelles de vairtabile., multi-décennale (19-40 ans), quasi-
décennale (9-18 ans) et interannuelle (2-8 and) exasuite établis afin de poursuivre notre
analyse sur les champs spatio-temporels. L'apphicate la méme analyse a ces champs de
précipitations ne permet pas de distinguer le seci@te Atlantique et par ce fait exacerbe le
contraste entre la région occidentale et orier(falg 2.4). Au cours de la transition entre la
période humide et aride, les trois échelles deabdiie permettent de discuter des contrastes
zonaux. Au cours de la période aride, les écheflesvariabilité multi-décennale et
interannuelle montrent un affaiblissement géné¥aksir I'ensemble du secteur qui est
toutefois plus prononcé sur la partie occidentaldeosignal était en moyenne plus puissant
(Fig. 2.4a, c). La variabilité quasi-décennale, gourrait moduler le nombre d’événements
lors de la phase sahélienne de la mousson (FigS.)2présente un fonctionnement dipolaire
puisqu’elle se renforce (s’affaiblit) au Sahel aotad, tandis qu’elle s’affaiblit (se renforce) au
Sahel occidental au cours de la période aride (temirig. 2.4b).
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Peu d’études discutent du role éventuel de I'oc&dantique dans ces contrastes zonaux.
Pourtant, une premiere analyse montre que les chalomposites des SSTs Atlantique
répondant aux variations des précipitations sectstrent differemment selon I'échelle de
variabilité et la zone sahélienne considérée. Ramele, a I'échelle multi-décennale, la
relation avec les SSTs Atlantique Sud est netteiplest robuste sur la partie occidentale du
Sahel ouest-africain, tandis qu'a I'échelle quastehnale, la relation avec [I'Atlantique
Tropical Sud se renforce sur la partie orientalg.(B.1). Néanmoins, ces états moyens ne
permettent pas de discuter de la réelle concongtaes variations de I'Atlantique Nord et
Sud. En ce sens, I'analyse de l'instabilité tempglience des relations avec ces deux parties
du bassin montre qu’une relation synchrone ne [diéigue tres rarement (au début du siecle
sur le Sahel occidental et au milieu des année® $8v le Sahel oriental) sur les mémes
échelles de variabilité avec la méme zone sahdi€hiy. 3.6). Il n'est toutefois pas exclu
gu’'une relation avec le contraste inter-hémisphiride température s’établisse en réponse
aux interactions entre échelles ou qu’elle soi-slEme indépendante de la variabilité des
deux secteurs Atlantique Tropical Nord et Sud. Aimpgr exemple, nous montrons qu’a
I'échelle quasi-décennale l'utilisation d’'un indiceprésentatif de ce contraste thermique
meéridien (TNA-TSA) montre une relation robuste apea de retard (~2-4 ans ; Fig. 4.5).

Individuellement, les téléconnexions avec les S@ilantique Nord sont détectées aux
échelles multi- et quasi-décennales et sont praheipent en phase (Figs. 3.2-3). Sur la base
d’études antérieures, il apparait que les variatithermiques de [I'Atlantique Nord
moduleraient le contraste thermique méridien et|esiong-terme, les incursions saisonnieres
vers le Nord de la ZCIT ; d’ou I'observation d’'unglation en phase. Le signal des SSTs
Atlantigue Nord n’est donc cohérent avec les pitatipns sahéliennes qu’au cours des
périodes humides ou « plus humides ». Lors deseant@50, les fluctuations de température
dans cette région de I'Atlantique pourraient awamintribué, avec un retard compris entre -3
ans et +1 an, au renforcement de la variabilit&imetl quasi-décennale des précipitations du
Sahel occidental jusqu’a 6°W/2°E, voire de toutpddie occidentale de I'Afrique de I'Ouest
(Figs 3.2-3, 6, 4.5a). D’autre part, depuis 199€. (lne période « plus humide ») le méme
type de relation décalée beaucoup plus au Norddéscté a I'échelle multi-décennale
jusqu'au Sahel ouest-africain oriental (Figs 3.88, Les fluctuations multi-décennales des
SSTs Atlantique Nord pourraient donc partiellemgntisque I'échelle interannuelle est plus
exprimée a cette période) contribuer au retour mésipitations observé dans cette région
depuis 1990. Cela implique toutefois que la modutaties remontées de la ZCIT par les
SSTs Atlantique Nord ne soit pas uniforme, maisdlinclinée selon une orientation NW-SE
(i.e. plus au Nord-moins au Nord).

En accord avec I'observation d’'une structure dipelantre la zone guinéenne (en phase) et la
région sahélienne (en opposition de phase), l€&cdahexions avec les SSTs Atlantique
Tropical Sud pourraient également étre associéex (@ retard d’approximativement -2 a -5
ans a I'échelle quasi-décennale) a des variatiatisidinales de la ZCIT (Figs. 3.4-6). De
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plus, au contraire de la téléconnexion avec lessS$drd-Atlantique dont la structuration
dans les pluies reste sensiblement similaire, leéi@nce des précipitations avec le signal SST
de I'Atlantique Tropical Sud dépendrait a la fois ld période et de I'échelle de variabilité
sélectionnée. Cela suggére qu’en fonction du temipgie I'échelle de variabilité les
fluctuations latitudinales de la ZCIT conduites pawe variation des conditions de surface
océanigue s’effectuent vers une région différe@ie.cela suppose des mécanismes différents
sur différentes périodes de temps. En ce senspdiification de la structure du composite
guasi-décennal des SSTs Atlantique Tropical $adla disparition de la composante basse-
fréquence de I'Atlantique Nifio au profit d’un refissement sur les cbétes du Brésil, en serait
un premier indice (Fig. 3.1). Cependant, cela muggalement étre lié a l'influence d’'un
autre bassin. Par exemple, a I'échelle interanapBihfluence croissante des SSTs Pacifique
conduisant a une augmentation de la subsidencEAdtiqgue de I'Ouest, aurait pour effet
d’effacer la connexion avec I'Atlantique Tropicals Cela pourrait d’ailleurs étre également
a l'origine de I'affaiblissement, lors des anné83 80, de la variabilité quasi-décennale et
de la cohérence avec les SSTs Atlantique Tropigdle® Sahel occidental (Figs. 4.4c-5e).

Bien entendu, I'association de ces téléconnexiamxsvariations latitudinales non uniformes
de la ZCIT reste une vision simpliste car cetteeission implique forcément des variations
dans de nombreuses composantes de la MOA : irdewkit flux de mousson, de la
convergence d’humidité et des mouvements ascendanta zone sahélienne. Pour répondre
a cette question, notre étude s’est alors port@éelaswariabilité quasi-décennale ou les
contrastes zonaux sont plus évidents. Cette étiefiectue au cours de deux périodes
d’amplitude maximale de la variabilité quasi-déadendes précipitations sahéliennes (Fig.
4.1): les années 1950/60 au Sahel central/occidenies années 1970/80 au Sahel oriental.

Lors des années 1950/60, seules les SSTs Atlartiqua et dans une moindre mesure de la
Méditerranée et de I'océan Indien, apparaissentektion avec les précipitations du Sahel
occidental et a I'Est du lac Tchad (Fig. 4.5a, @¢pendant, une éventuelle reliabilité a la
dynamique connue de la MOA n’est pas évidente, negi® cohérente avec des déplacements
non uniformes de la ZCIT. Sur la partie occidentakertaines anomalies quasi-décennales
pourraient étre impliqguées dans cette téléconneximais impliqueraient systématiquement
des interactions avec les échelles synoptiquesormaieres ou interannuelles puisque,
physiquement, la majeure partie des flux d’humigitévient de I'Atlantique Tropical Sud
(Figs. 4.2-3): i) un renforcement/affaiblissemeuntflix d’Harmattani(e. lors des anomalies
positive/négative de la QDV), et un décalage vexs Sud/Nord du FIT; ii) une
augmentation/diminution des mouvements ascendaotdela de 900 hPa; iii) une
diminution/augmentation (augmentation/diminutior@sdmouvements subsidents dans la
région subtropicale sud (nord). A I'Est du lac Ta¢hdes anomalies quasi-décennales sont
également identifiées, mais leur association atabilité des SSTs Atlantique Nord qui reste
moins comprise pourrait néanmoins parfaitemenssiine dans des anomalies conduites par
le contraste thermique entre I'Atlantique NordMaditerranée et I'océan Indien. Cependant,
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nous notons (Figs. 4.2-4): i) un renforcement/affssement des flux de mousson et de
'océan Indien associé a un décalage importantleekord/Sud du FIT et de la ZCIT, ii) une
augmentation/diminution des mouvements ascendantdoad de la région sahélienne ; iii)
une intensification de la circulation de Walkerdassus de I'océan Indien.

Lors des années 1970/80, les variations du gratiethémisphérique méridien de pression
et de température pourraient étre en relation aneenforcement/affaiblissement du flux de
mousson jusqu'a la moyenne troposphére et de laecgence d’humidité sur la région
sahélienne (Fig. 4.5d). Plus généralement, I'entende la circulation méridienne est
intensifiée ou affaiblie lors d’'une phase positive négative de la QDV ce qui conduit
également a des variations des mouvements ascerglanta région sahélienne (Fig. 4.3c).
Ainsi, des variations de la position latitudinale I T et de la ZCIT, et donc des processus de
convection profonde humide sont détectés (Fig.-8dQc Toutefois, ces variations dans la
circulation méridienne apparaissent modulées parat®malies dans la circulation zonale.
Premiérement, la circulation zonale entre le caminouest-africain et I'océan Indien
s’affaiblit (se renforce) lors d’anomalies humidesides) et contribue a des variations de
méme signe du JEA et du JET (Fig. 4.4cxe qui implique toutefois des mécanismes
différents — Deuxiémement, et probablement en raison de Uiérfte croissante des SSTs
Pacifique, la circulation zonale entre le continenaritime (SE Asie) et I'Atlantique
s’intensifie et se décale vers I'Est (Fig. 4.4cr Bonséquent, cette anomalie se traduit par
une augmentation de la subsidence sur le flandectal du secteur ouest-africain (Fig. 4.4c),
et donc une atténuation du signal quasi-décenmalette région.

6. Proposition d’apports techniques pour I'analysales sorties de modeles

Comme nous lI'avons mentionné en introduction, I'dee principales faiblesses des modéles
climatiques globaux est le manque de réalisme dkExdnnexions simulées a I'échelle
interannuelle comme multi-décennale et qui, de,pbhesivent fluctuer sur de trés courtes
échelles spatiales. Pour répondre a cette probigmeate. ameéliorer les sorties de modeles a
une échelle régionale, les travaux scientifiqudsieds ont recours a diverses méthodes de
descente d'échelle, ou «downscaling ». Ces méthqumivent se regrouper en deux
catégories : i) le « downscaling » dynamique cquaslant aux modeéles régionaux du climat
(RCM ; Mearnset al, 2003) qui simule le climat & plus haute résolutque les modeles
climatiques globaux (GCM) mais sur une partie debgl; ii) le « downscaling » statistique
(DS) qui permet d’établir une information climateglocale ou régionale a partir d’'un modele
statistiqgue qui relie les variables atmosphériqaegrande échelle (ou prédicteurs) et les
variables locales (ou prédictané.g. von Storchet al, 1993 ; Wilbyet al, 1998).— nous
noterons, cependant, que le DS est égalementéupibsir corriger les sorties des RCMs qui
ne sont pas toujours meilleures que celles des GEMs

Ainsi, bien que nos travaux sur ce sujet restenbmnexploratoires, nous présentons dans
cette section un essai d’application des procédiechiitrage aux analyses de DS. Cet essai
peut se résumer en trois points : le choix d'unéhote de décomposition spectrale, le choix
d’'une procédure de DS et le choix des prédicteipséalictands.
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Premierement, pour simplifier le procédé de caletifurtout dans un souci d’automatisation,
nous avons retenu une décomposition multi-résaiutiar un maximum de chevauchement
transformée en ondelettes discretes (MODWT : Makifverlap Discrete Wavelet
Transform ; Percival & Walden, 2000). BrievemeatMODWT est une version modifiée de
'ondelette discrete (DWT) dont la décomposition udt pas strictement une puissance de
deux et étant, par conséquent, plus redondante.

Deuxiémement, nous avons testé I'apport de cetterdgosition sur les méthodes de DS
employées dans Benestad (2001, 2003). Brievemetteé, méthode de DS calibre un modeéle
de régressions linéaires multiples par étapes bamdrela décomposition par EOF d'un ou
plusieurs champs climatiques. Les prédicteurs alams les premiers EOFs de chaque champ
et le prédictand une variable locale. Or, commeridéans le chapitre Il et ce présent
chapitre, les téléconnexions entre les variableslés et les processus de large-échelle
dépendent de I'échelle de variabilité. Par exemgileyous considérons le champ de SSTs
comme prédicteur des précipitations au Sahel @lidld cas sur la figure 1.1), celui-cie.
I'EOF dominant, varie également en échelle.

Troisiemement, les prédicteurs choisis pour simidermprécipitations du Sahel ouest-africain
oriental sont, dans la logique de ce chapitreSI8$s de I'Atlantique dans un champ observé
(ERSST V3b, Smithet al, 2008) et, puisque le but final est une applicataux modeéles
globaux, dans les sorties du modéle CMIP5/AR5 maair le scénario RCP 4.5.

Le principe est d’examiner si le couplage d’'unecpoure de filtrage avec une méthode de DS
classique peut permettre d’améliorer la reproductie la variabilité basse-fréquence des
précipitations au Sahel dans les sorties de madBlesagit donc également, d’améliorer
régionalement la reproduction des téléconnexiorsesnen jeu a ces échelles, mais aussi la
description des tendances climatiques futuresela serait alors applicable pour toutes les
régions du globe —

Calibration ) I
Tableau 6.1. Résultat de la calibration pour les
m R? p-value différentes décompositions d’échelle de la MODWT

D1 ~3mo 28(56)% 0% avec comme prédicteurs les champs Qbservé et
D2 ~6mo 98(93)% 0% simulé de SSTs dans la région Atlantiquées

D3 ~1yr 89(98)% 0% résultats obtenus pour la calibration avec les cham

D4 ~1-2yr 52(45)% 0% de SSTs observés et simulés sont, respectivement en
D5 ~2-4yr 27(19)% 0% noir et gris.

D6 ~4-6yr 49 % 0%

D7 ~14-18yr 90 % 0%

D8 ~30yr 96(93)% 0%

D9 ~60yr 100 % 0%

D10 ~90yr 100 % 0%

Discutons en premier lieu de la calibration pouagqire décomposition d’échelles. Nous
remarquons que les coefficients de corrélation ssighificatifs pour I'ensemble des
décompositions fréquentielles (Tab. 6.1). Nous nooi® néanmoins, que les échelles
interannuelles (D4-D6) semblent étre les moins beproduites (Tab. 6.1). D’autre part, il
apparait que I'écart le plus important entre |gbcation issue du champ observé et simulé des
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SSTs se situe a I'échelle quasi-décennale (D7 ; 64b; il est donc probable que I'anomalie
guasi-décennale des SSTs de I'Atlantique Tropical Ee. le long des cotes du brésil ; Fig.
3.1) ne soit pas parfaitement reproduite dansSi8¥s générées par le modele moyen de
CMIP5/AR5.— ce qui s’avere étre le cas apres vérification —
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Figure 6.1. Comparaison des échelles de variabilitdasse-fréquence observées et simulées par
« downscaling » statistique dans les précipitaticens Sahel ouest-africain orientalA gauche : comparaison
des décompositions 5 a 10 (2-4ans a 90ans) par MD[@MWidelette de Daubechies d’ordre 18) appliquér au
cumuls mensuels de précipitations du Sahel origfiiaiu) et de leurs prédictions (rouge) par couglate la
procédure de Downscaling statistique avec la MODM\plrtir des SSTs observées du champ ERSST. A droit
idem, mais a partir du champ de SSTs simulé de GMIRS.
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Comparons maintenant plus en détail I'évolution gerelle des différentes échelles de
variabilité basse-fréquence détectées par MODWTs das précipitations observées et
simulées par notre procédure de couplage (DS/MODWHig. 6.1). Aux échelles
interannuelles (D4-D6), la calibration présentevemti une sous-estimation importante et,
parfois, également d’'un déphasage temporel (Fig.;&e qui explique parfaitement le niveau
modéré de corrélation. Cependant, puisque queigmes de temps se succédent a la méme
vitesse que leurs échelles de variabilité, I'wtisn d’un prédicteur fixe dans le temps peut
étre contraignant- L'utilisation d’'une autre méthode de DS, moimgédire, pourrait alors
réduire cet effet A partir de I'échelle D7, la calibration souffd@ine sous-estimation légere
(Fig. 6.1). Ainsi, notre procédure permet alorgej@oduire treés correctement les variabilités
guasi-décennale (avec toutefois certains biais ensorties CMIP5/AR5) a multi-décennale
pour lesquelles le nombre de prédicteur est ré&tlufait de leurs rangs.

Cependant, il reste a démontrer que notre méthedeodiplage DS/MODWT offre de
meilleurs résultats que la procédure de DS orilgindPour cela, nous présentons deux
diagrammes de Taylor qui permettent assez faciledieraminer I'écart-type et le niveau de
corrélation entre les variables prédites par lascdaéthodes de DS et la variable observée,
ici les précipitations au Sahel ouest-africain mtiaé (Fig. 6.2).

w 01 g2 01 o2
i

0.3
ESD
g ESD+MODWT

ESD
ESD+MODWT

zZ-score

Calibration

I I U I I
1900 1950 2000 2050 2100

Figure 6.2. Comparaison de simulations par « donakog » statistique des précipitations au Sahel stie
africain oriental avec ou sans procédure de filtragEn haut: comparaison par diagramme de Taylor des
valeurs de précipitations prédites par DS simple \ert) et couplées a la décomposition par MODWfTh(eu)
pour les champs observés (foncée, ERSST v3b)désiolaire, CMIP5/AR5) avec l'indice de précipitans du
Sahel ouest-africain oriental au pas de temps ma&En& gauche) et annuel (& droite). En bas: évolutet
projection des précipitations prédites. Seule layetme de I'ensemble des modeles CMIP5/ARS estserike
suivant le scénario RCP 4.5 (modéré).
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Nous remarquons qu’au pas de temps mensuel, 'nadpda MODWT est quasi-négligeable,
puisque déja simulé correctement par une DS si(Rjide 6.2). Inversement, l'insertion d’'une
décomposition par MODWT améliore fortement la pcédn au pas de temps annuel, qui est
a l'origine trées mal simuléei.¢. une faible corrélation et un écart-type importamec la
variable observée; Fig. 6.2). Autrement dit, snttoduction de la MODWT dans la
procédure de DS améliore peu la reproduction degebdréquences, celle-ci contribue
fortement a améliorer la reproduction des télécrimms interannuelles, et plus
particulierement quasi- a multi-décennales.

Comparons, maintenant, I'évolution temporelle decipitations observées et simulées par
les deux méthodes de DS (Fig. 6.2). Nous remarquasit I'insertion d’'une décomposition
spectrale que la méthode de DS sous-estime (veimreproduit pas) I'anomalie humide des
années 1950 (en vert sur la Fig. 6.2). De plusaréirpdes SSTs de CMIP5/AR5, la courte
anomalie humide du milieu des années 1950 estialanitent {e. sans filtrage), trés
largement surestimée ; cela a pour effet d’effacer grande partie de I'anomalie aride. Au
contraire, aprées l'insertion de la MODWT, I'évoluni temporelle des précipitations simulées
est parfaitement calée avec I'observation. L'amation de la calibration a également des
conséguences importantes sur I'évolution régiorfatare des cumuls de précipitations,
tendant méme souvent a s’inverser (Fig. 6.2).

Néanmoins, nous ne discuterons pas plus de I'éealuégionale future des précipitations au
Sahel ouest-africain oriental puisque ces résutitsont ici qu’un premier essai demandant a
étre soumis a une procédure de validation croiséapériode observéee., en séparant les
données qui servent a caler les coefficients deescejui sont utilisées pour projeter les
résultats et valider. Par exemple, il pourrait émgisagé de travailler sur les années paires et
de projeter sur les années impaires pour valideuti® part, ces premiers résultats devraient
également étre confirmés depuis un nombre impodannodeles climatiques globaux (plus
représentatifs que la moyenne des modeles CMIPS/ARS plus particulierement des
modéles forcés par des SSTs. Toutefois, cet exeitiptre assez bien I'apport de ces
techniques de filtrages aux procédures de DS, quirrpient améliorer, a une échelle
régionale, la reproduction des échelles de vaii@dbbasse-fréquence dans les sorties de
modeles et, donc, notre compréhension du climat fut
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Ce mémoire réexamine I'évolution de la variabilitéservée des climats régionaux du NW
Europe et de I'Afrigue de I'Ouest, ainsi que letégconnexions multi-échelles avec les
fluctuations globales dites « naturelles » du sectlantique. Apres un premier chapitre
décrivant la dynamique du climat puis révisant ttacuration de la variabilité au sein du
bassin Atlantique, le chapitre 1l a présenté namées puis notre stratégie d’analyse a partir
d’'une méthodologie statistique adaptée aux thémetigégionaled,e. 'augmentation de la
température et des précipitations au NW Europa sétheresse au Sahel. Les deux chapitres
suivants ont été consacrés a l'analyse de I'éwmiusitructurelle de la variabilité des deux
secteurs, ainsi que de leurs co-oscillations age@tiabilité globale sur différentes fenétres
temporelles : jusqu’au XVisiécle en Europe et au XXiécle pour I'Afrique de I'Ouest. Une
synthése des résultats de ces chapitres est peoposdessous, suivie de quelques
perspectives.

Synthese

Une variabilité structurée

Selon nos observations, comme la tendance, labiggamulti- et inter-décennale de la
température et des précipitations en Angleter@uellord de la France est organisée dans le
temps. Si, la structuration spatiale de la tempégateste homogene sur I'ensemble de
I'Europe, cela n'est pas le cas pour les précipitat dont I'examen met en évidence des
contrastes régionaux a locaux. Trois échelles dahifité dominent les fluctuations globales
de température (multi-décennales : 50-120 et 3@a€) inter-décennale : 16-30 ans). La
variabilité des précipitations est caractériséedear échelles de variabilité différentes (multi-
décennales : 50-80 et 30-60 ans; inter-décenndlé-23 ans) dont les fluctuations
d’amplitude peuvent étre, ou non, communes aux deagteurs. Sur la base de
reconstructions paléoclimatiques récentes, il agipgue ces périodes de renforcement des
différentes échelles de variabilité dans la tempéeaet les précipitations sont, pour une
grande majorité, robustes jusqu’au X\4diécle.

Des téléconnexions entre I'Atlantique (SST, SLP)@atempérature

Les périodes de renforcement de la variabilité mattinter-décennale de la température au
NW de I'Europe sont associées a des fluctuationspgosition de phase des SSTs Nord-
Atlantique avant 1800, puis en phase (indice AMQe; des SSTs Nord-Atlantique plus
chaudes, puis plus froides, en lien avec la tenwpéraplus froide sur le continent) ; au
contraire la relation entre la température et ItedNAOT est plus faible.

Pourquoi cette instabilité A I'appui des travaux antérieurs, de telles flatikons dans les
SSTs Nord-Atlantique pourraient étre conduites gi@ventuelles composantes oscillatoires
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de la circulation thermo-haline (THC. Sect. 1.2.2.1). De ce fait, ce changement de phase
pourrait étre relié a un décalage vers le Nord dif Stream et a un renforcement du flux de
chaleur transportée vers I'Europe entre 1790 eb,18@mme le proposent van der Schrier &
Weber (2009). Cependant, ces changements pourrdgaiement étre plus complexes et
impliquer des changements de I'aspect saisonnieladéléconnexion (Parker & Horton,
2005 ; Knightet al, 2006 ; Sutton & Dong, 2012)g. préférentiellement établie en été puis
en hiver ou printemps.

Des téléconnexions avec les précipitations

La variabilité multi- et inter-décennale des préaifions est cohérente avec I'’AMO sur une
échelle de 30-60 ans, et avec la NAO sur les ehél-80 ans et 16-23 ans. Au cours des
périodes de renforcement de la variabilité 30-68 (@n: 1740-1800 en Angleterre ; B : 1780-
1870 en France; C: 1850-1950 en Angleterre), descipitations et 'AMO sont en
opposition de phasei.é. des SSTs Nord Atlantique plus froides associéeglua de
précipitations). La variabilité 50-80 ans rével@ en Angleterre, une opposition de phase
avant 1850, alors que les signaux sont en phass 4p60i(e. une NAO négative associée a
plus de précipitations avant 1850, et inversemprésal950) ; ii) les précipitations du Nord
de la France et la NAO sont en phase a la fin f Xiécle pour Paris et Rouen et aprés 1950
a Lille. La variabilité 16-23 ans présente une @ijan de phase avec la NAO en Angleterre
lors de la phase B (1850-1920) et au Nord de lader@Podehole et Oxford lors de la période
C-C’ (post-1940/50). Ces derniers résultats s’abmatr alors parfaitement avec un certain
nombre d'études hydrologiques menées sur les hgyghtemes du Nord de la France et
I’Angleterre (Slimani etl., 2009 ; Massegt al, 2010 ; Holmaret al, 2011).

Comment expliquer cette grande instabilité, i.e.raultiples changements de phase, dans la
relation NAO/pluie Premierement, ces modifications semblent pouveiifettuer au cours
des siécles en réponse a des modifications derdatwte des régimes NAO : des études
récentes discutent de I'impact des minimum et marimd’activité solaire (Kodera &
Kudora, 2005 ; van Looet al, 2012), ou encore de 'augmentation de la comaBah en gaz

a effet de serre dans I'atmosphére (Osborn, 2@&)xiemement, ces téléconnexions multi-
et inter-décennales semblent dépendantes du ayaleeh présentant lui-méme une transition
de phase (Follanét al, 2009: Hurrell & Deser, 2009). De ce fait, au 0de périodes
précises, la connexion s’établit préférentiellemeendant I'été et l'automne (hiver et
printemps) et tend alors vers une opposition desglfeelation en phase). Il n’est donc pas
surprenant de noter, depuis 1850, un renforcemené diariabilité multi-décennale dans la
NAO d’hiver (Wanneret al., 2001), et, depuis le X\ilsiécle, une augmentation d’environ
24mm/siécle dans les précipitations parisiennem(ky, 2002).

Pourguoi ce changementEnh ce sens, nous montrons en section 111.4.2 uvpdifroation des
régimes NAO d’hiver qui pourrait vraisemblableméire associée a un décalage du rail de
dépressions vers nos régions apres le petit agaig&a(LIA).

Quelle est la part de bruit dans ces relation€€ bruit est-il organisé Yne fraction non
négligeable de la variance des EOFs (jusqu’a 22%)éxhelles multi- et inter-décennale
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pourrait étre associée a d’autres régimes atmospiesr Ainsi, les anomalies multi- et inter-
décennales des SLPs Nord-Atlantique montrent umdigeoation en dipdle NE-SW, qui
pourrait, au moins a I'échelle inter-décennaleg @ssociée au renforcement de la variabilité
des régimes SCAND et EA. En d'autres mots, cettermatie pourrait correspondre a
I'excitation des circulations méridiennes associgas régimes de blocage et dorsale et/ou,
avec un délai plus important, au décalage versHeal§ la circulation zonale des régimes
NAO.

Une variabilité zonalement structurée

Suite & une longue anomalie humide en Afrique @ed'st sahélienne, la fin des années 1960
est marquée par une anomalie aride généraliség psécedent au XXsiécle de par sa durée
et son intensité. A premiere vue ce changementéreoh sur un plan méridien, pourrait
paraitre homogene. Cependant, I'étude des cumulpréeipitations historiques et des
projections futurescf. introduction ; Fontaineet al, 2011a ; Moneriest al, 2012a, b) du
climat sahélien révéle certains contrastes zonaux.

Comment s’organise cette variabilité zonaldN®s analyses spectrales des précipitations
sahéliennes réveélent trois zones dont I'organisatie la variabilité est cohérente dans le
temps : la cOte atlantique, le Sahel central etnbal. Néanmoins, I'application de la méme
procédure au champ de précipitations met plus antawn contraste entre un Sahel occidental
et oriental. Au cours de la période aride, les Behale variabilité multi-décennale (19-40
ans) et interannuelle (2-8 ans) montrent un affsbment généralisé, bien que plus prononcé
sur la partie occidentale, sur I'ensemble du secf@autre part, la variabilité quasi-décennale
(9-18 ans), également identifiée dans le nombreediéments et lors de la phase sahélienne,
révéle un fonctionnement dipolaiieg. la variabilité se renforce (s’affaiblit) au Saleilental,
tandis qu'elle s’affaiblit (se renforce) au Sahelcidental au cours de la période aride
(humide).

Organisation zonale des téléconnexions avec les SA&flantique

Peu d'études discutent du réle éventuel de I'od&tantique dans la climatologie zonale du
Sahel ouest-africaine(g. Ward, 1998), et cela, malgré que son importances des flux
d’humidité. Notre analyse montre, premiérement, lguehamp composite moyen des SSTs
Atlantique s’organise differemment de [I'échelle tadBcennale a interannuelle mais
également, souvent, d’Est en Ouest. Cependantrepesductions d’états moyens dans les
SSTs Atlantigue ne permettent pas de discuter d'témlle concomitance entre les
téléconnexions observées avec I'Atlantique Nor8uet.

Que nous apprend I'examen individuel des télécaonexavec I'Atlantique Au cours du
XX® siécle, une relation synchrone avec les deux ggadiu bassin ne s’établit que trés
rarement sur une méme échelle de variabilité aaendme région sahélienne. Toutefois, le
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contraste thermique inter-hémisphérique pourraitdoge des fluctuations multi-décennales
au Sahel oriental sur la premiére partie du®Xkcle, et quasi-décennales au Sahel oriental
dans les années 1970.

Individuellement, les téléconnexions avec les SAflantique Nord sont le plus souvent en
phase (retard compris entre -3 et + 1 an) et sdisent : i) dans le temps, lors des périodes
humides (années 1950) ou plus humides (depuis 1990Jans le domaine fréquentiel, aux
échelles multi- et quasi-décennale. Spatialemesitte ctéléconnexion est assez stable et
orientée selon un plan NW-SE, mais présente unatpeaers le Nord aprés 1990. De ce fait,
lors des années 1950, cette téléconnexion pogoaitibuer au renforcement des fluctuations
multi- et quasi-décennales au Sahel occidentat &woi'ensemble du flanc occidental ouest-
africain). Depuis 1990, en accord avec Mohieoal. (2011b), la téléconnexion multi-
décennale avec 'AMO pourrait partiellement conigb au retour des précipitations
observées au Sahel oriental.

Les téléconnexions avec les SSTs Atlantique Tro@ca sont le plus souvent (exceptée la
période post-1980 a I'échelle interannuelle) agmxcia une structure dipolaire opposant la
région guinéenne (ou la relation est en phased eédion sahélienne (ou la relation est en
opposition de phase). Cependant, sur la bandeisahélcette relation est beaucoup moins
stable puisque dépendante du temps et de I'éateNariabilité.

Pourquoi une relation en phase avec I'AMO ? Quetqmeu en déduire 2Les travaux
antérieurs montrent que les variations de tempkrate I'océan Atlantique Nord, au travers
des phases positive/négative de '’AMO, modulentdatraste thermique méridien de cette
région de mousson et, par la méme occasion, demtéps estivales vers le Nord plus/moins
importantes de la ZCIT ; d’ou I'observation d’'uredation en phase. Notre examen de cette
téléconnexion propose que l'impact individuel d&WO ne soit pas uniformément réparti sur
le plan méridien, mais plutét sur un plan inclim@pant, comme la ZCIT, étre décalé plus au
Nord (cf. années post-1990). En toute logique, la modulatemincursions vers le Nord de la
ZCIT, forcée par les SSTs Nord-Atlantique, sergdlément non uniformeg. a I'Ouest, plus

au Nord et, a 'Est, moins au Nord.

Que signifie la structure dipolaire entre les réggoguinéenne et sahélienne observée dans la
téléconnexion avec les SSTs Atlantique Tropical?SQde peut-on en déduire pour la région
sahélienne ? &on, entre autres, Losadaal. (2009a), cette structure dipolaire est associée a
des fluctuations de la position latitudinale deZalT répondant & une anomalie de SSTs
restreinte a I'Atlantique ; des SSTs plus froidgsaides) dans la région TSA conduisant a un
renforcement (affaiblissement) du flux de mousstimc a une remontée (un blocage) de la
ZCIT vers la région sahélienne (sur les cbtes guinés). Ainsi, l'instabilité spatiale de la
relation (en opposition de phase) sur le Sahel rmapi’en fonction du temps et de I'échelle
de variabilité, le flux de mousson et la remontéelad ZCIT s’effectueront plus au Nord a
'Est ou/puis a I'Ouest.

Comment expliquer l'instabilité spatiale dans ldétdnnexion TSA/SahelCela suggere
logiquement un for¢cage et des mécanismes atmosgpleérmodifiés. En ce sens, nous notons,
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d’Est en Ouest, une modification compléte du chammmposite quasi-décennal des SSTs
dans la région TSA. L'une des explications pouréie l'influence inversée d'un autre
forcage. Par exemple, a I'échelle interannuellguetsi-décennale, I'influence croissante des
SSTs du Pacifigue conduisant a une augmentatida slebsidence sur I'Afrique de I'Ouest,
ce qui a pour effet d’effacer la connexion avedlbAtique Tropical Sud.

Une visualisation des anomalies quasi-décennalessia mousson

Difféerentes hypothéses ont ensuite pu étre fornsul@één de mieux comprendre les
mécanismes impliqués dans la structuration zonale téléconnexions avec les SSTs.
Néanmoins, il conviendrait de considérer aussi tdgu signaux que ceux issus de
I'Atlantique (e.g.Méditerranée, océan Indien...) et d’autres proced3o8r cela, nous avons
choisi d’examiner I'échelle quasi-décennale.(9-18 ans), dont la principale caractéristique
est la présence de deux périodes de haute ampéitu@ahel ouest-africain décalées dans le
temps et I'espace: dans les années 1950/60 suahel $ccidental et 1970/80 sur le Sahel
oriental.

Dans les années 1950/60, des anomalies quasi-adesrsont localisées au Sahel occidental
et, méme si celles-ci sont moins comprises, a kdtstac Tchad. Cependant, I'intégration de
ces anomalies a la variabilité connue de la MOAligstée puisque seule une téléconnexion
avec les SSTs Nord-Atlantique serait significatildais cette téléconnexion pourrait
probablement étre exacerbée par les contrastasithers avec les bassins méditerranéen et
indien. A cette période, sur le Sahel occidentd, principales composantes d’'une anomalie
positive de la QDV sont: i) un renforcement duxfldHarmattan et un décalage vers le
Sud/Nord du FIT ; ii) une augmentation des mouvemascendants au-dela de 900 hPa ; iii)
une diminution (augmentation) des mouvements seh&sddans la région subtropicale sud
(nord). Cependant, au vu de ces observations|lde tmomalies devraient systématiquement
intégrer des interactions d’échelles synoptiquenuatie ou interannuelle puisque,
physiquement, la majeure partie des flux d’humidgécontenue dans les flux de mousson.

Lors d’'une anomalie positive de la QDV dans leséasn1970/80, un renforcement du
gradient inter-némisphérique de pression et de deatyre pourrait étre en relation avec un
renforcement/affaiblissement du flux de moussomyiss la moyenne troposphere et de la
convergence d’humidité sur la région sahélienndrekoent dit, il y aurait un décalage vers le
Nord du FIT et de la ZCIT. De plus, bien que laniation et le maintien du JEA soient
principalement contrélés par le gradient d’humiditésol (Cook, 1999) et les mécanismes de
feedback liés au couvert végétal (incluant I'albéddu et al, 2009), 'anomalie humide des
années 1970/80 pourraient également étre favopaéaine baisse de la vitesse du JEA.
D’autre part, et probablement en raison de linficee croissante des SSTs Pacifique, la
circulation zonale entre le continent maritime (8&e ou région du « Warm Pool ») et
I'Atlantique s’intensifie et se décale vers I'EBe ce fait, cette anomalie de la circulation de
Walker pourrait moduler les signaux quasi-décenrdans les précipitations sahéliennes au
travers de la génération d’anomalies subsidentssef@antes) sur le flanc occidental
(oriental).
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Par ailleurs, dans les années 1970/80, un affadstient global de la circulation de Walker
entre I'Afrique de I'Ouest et I'océan Indien, dadesguel s’integre sur le continent la baisse
d’intensité du JEA, pourrait également étre assaai@e baisse de la vitesse du JET. Or, cela
suggere une réduction des processus de conveatidonde dans les régions de mousson
indienne et/ou africaine (Sathiyamoorttyal, 2007), bien que cela ne soit pas démontré ici.

Perspectives

Vers des analyses de sensibilité

Nos prochaines études auront principalement comjectif d'analyser le réle combiné ou
individuel de différents bassins océaniques owedsffits forcages sur la variabilité régionale
du climat de nos deux régions d’études. Ainsi, analyse de sensibilité permettra d’évaluer
la contribution de différentes variables a la Mailig¢ de la réponse d’'un modéle, mais
egalement de savoir quelles variables interagissest quelles autres. Ce type d’expérience
sera conduit avec differents modeles de circulagiipmosphérique générale, tels que ceux du
projet CMIP5/AR5, ARPEGE-Climat, etc...

Sur le NW de I'Europe, ce type danalyse pourgagrmettre d’examiner linfluence
combinée de 'AMO et de la NAO. Certains travauxntnent que l'alternance des régimes
NAO (NAO+/NAO-) impliqgue des déplacements latitualiix (vers le Nord/Sud) du Gulf
Stream (e.g. Frankignowdt al, 2001 ;Chauduriet al, 2011). En d’autres mots, ce type
d’interaction, qui s’accorde avec les observatidasvan der Schrier & Weber (2009) entre
1790 et 1825, pourrait bien expliquer le changendenphase observé entre le XVt XX°
siecle dans la relation AMO/température.

» Sur I'Afrique de I'QOuest, ces analyses pourraieabdrd étre appliquées afin de dissocier
linfluence respective des différents bassins oitgees. Pour cela, les modéles choisis
devraient nécessairement étre guidés par les S3@st le cas notamment des modeles
utilisés dans la seconde phase du projet d’évaluati modélisation de la mousson ouest-
africaine (WAMME-2 :West African Monsoon Modeling and Evaluation PrbjeXue et
al., 2012). D’autres part, le forcage des SSTs mpast 'unique facteur impactant cette
région de mousson, par exemple: i) Caminade & aler2010) montrent que la
variabilité interne de I'atmosphére peut modulefaimn importante la variabilité simulée
de la MOA de I'échelle décennale a multi-décenndilele couplage avec la végétation
continentale est nécessaire pour reproduire laabiité interannuelle a décennale au
Sahel (Zenget al, 1999) en raison de son réle amplificateur gabsérve également avec
les aérosols (Biassutdit al., 2008) ; iii) le réchauffement global touche a tasfla
variabilité multi-décennale des SSTs et la cir¢atatie mousson (Paeth & Hense, 2004).

De ce fait, une analyse de sensibilité pourraitleggant permettre d’évaluer leurs
contributions aux différentes échelles de varitbilies précipitations au Sahel ouest-africain.
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Les changements d’aspect saisonnier des télécororexiAtlantique/NW Europe

Notre étude montre qu’'une téléconnexion entre degperatures et ’AMO ne s’établit que
lorsque la relation avec la dynamique atmosphérigstefaible, ou plus simplement non
organisée. Ainsi, apres le LIA, la téleconnexionret’AMO et la température glisse de
I'hiver a I'été, tandis que les précipitations &’&i augmentent en réponse au renforcement du
lien avec la NAO. Ce constat frappant reste, taigefencore partiellement compris et sa
description reste limitée. Premiérement, le chamgomstruit des SLPs Nord-Atlantique
souffre d'un manque de représentativité sur laosaisstivale (Luterbachest al, 2002).
Deuxiémement, tres peu de reconstructions spatthleshamp de SSTs sur la période pre-
1856 ont été effectuées, et elles ne sont poustéimt pas disponiblesf( Diesbergen, 2003 ou
le projet PACLIVA : PAtterns of CLimate Variabilityn the north Atlantic). Cependant, ces
changements d’aspect saisonnier semblent étre négaledétectés dans les simulations
futures du climat européen. Par exemple, sur ledéWEurope, les simulations CMIP3/AR4
montrent au XX siécle une augmentation des précipitations etaderhpérature en hiver
(Christenseret al, 2007). Il serait donc envisageable d’étudier @lles modifications dans
les téleconnexions futures.d’ailleurs, au vu de nos résultats, de tels cleangnts du cycle
annuel sont-ils réellement attribuables au changancématique ? Serait-il plus précoce en
Europe ? —

La variabilité quasi-décennale de la MOA

Notre premiere description de la variabilité quaétennale dans la MOA peut encore étre
ameliorée, notamment dans sa chronologie. Prem@&regnun traitement de la phase par
ondelettes pourrait dissocier les anomalies atmérgpes générées entre 0-1, 1-2, 2-3, 3-4,
4-5ans avant l'enregistrement de la variabilité sincennale des précipitations.
Deuxiémement, une approche basée sur les EEORm@edd=mpirical Orthogonal Function),
telle qu'utilisée par Wheeler & Hendon (2004), paitr également permettre d’étudier le
développement de la variabilité quasi-décennaldemsus de I'Afrique de I'Ouest. D’autres
part, il serait intéressant d’évaluer la reprodilité de cette variabilité dans les modeles de
circulation atmosphérique générale existant, am dméliorer la reproductibilite.

Etude comparative du contenu spectral des précijpaias observées et simulées par les

modéles climatiques régionaux (RCM)

Avant de proposer de nouvelles procédures pourélianation des sorties de RCMs, dans le
secteur sahélien comme NW Européen (Angleterred Mer la France par exemple), il est

nécessaire d’évaluer leur capacité a reproduirelifé&rentes échelles de variabilité dans les
précipitations sur la période historique. Il s’agibrs, tout simplement, de comparer les
échelles de variabilité produites dans les RCMg #&® échelles détectées dans I'observation,
afin d’en évaluer le plus justement possible l&wuslutions et leurs incertitudes futures. Pour
mener cette étude, un certain nombre de sortieRG@Ms, issues par exemple des projets
ENSEMBLES, DEMETER (Development of European Multoeb Ensemble system for
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seasonal to inTERannual prediction) ou encore CORDPEoordinated Regional Climate
Downscaling Experiment), sont disponibles pourrbggions européenne et ouest-africaine a
l'initiative du programme AMMA (Analyse Multidiscimaire de la Mousson Africaine) avec
une résolution de 25 km: Nous ajouterons également le programme WAMMER,atl-
dessus pour le contexte ouest-africain —

Validation et exploration de nouvelles techniquesys 'amélioration des résultats de notre
procédure couplée d’analyse spectrale et de DS

Nous présentons en section V.6 I'apport que pdudanner une décomposition spectrale
aux procédures de DS. Néanmoins, ces résultatentesnhcore a étre consolidés, par
I'utilisation d’'un plus grands nombre de sortiesmdedéles (et dans le secteur ouest-africain
préférentiellement conduites par les SSTs) et ar fdnétres prédictives différentes (par
exemple, nous avons vu que les SSTs du Pacifiquergent avoir un réle non négligeable
dans les contrastes zonaux). Il serait égaleméeétessant d'étudier I'effet de I'intégration,
comme prédicteur, des conditions de surfaces camttites €.g.humidité des sols), ou encore
de l'utilisation de différents scénarios.§. RCP 2.6, 4.5, 6.0, 8.5) sur les différentes éekell
de variabilité des précipitations et la tendanderfude I'évolution des climats régionaux.

Par ailleurs, cette méthode de couplage peut égalieétre améliorée tant dans la procédure
de filtrage que dans la procédure de DS. Premiarerde nouvelles procédures de filtrages
sont en cours d’évaluation et d’intégration auxcgoures de DS, mais restent a ce jour trop
lourdes en calcul. Par exemple, la transformée loéri-Huang (Huanget al, 1998), ainsi
que son extension a 'EEMD (Ensemble Empirical Mdkcomposition ; Flandriet al,
2004; Wu & Huang, 2009 ; Massei & Fournier, 2012), paitrnous permettre d’améliorer
'extraction des modes de variabilité. Brievemengtte procédure permet : i) une
décomposition orthogonale des séries chronologicemesdifférents modes oscillatoires
(IMFs), ii) une détermination des fréquences instaées et des variations temporelles
associées a chaque IMF par transformée d’Hilbiéxrtlei traitement de I'intermittence entre
les modes de variabilité.

Concernant la procédure de DS, la méthode utilE@e notre exemple montre quelques
faiblesses, notamment pour son application a umphspatial. Dans cet objectif, 'analyse
de corrélation canonique (CCA) pourrait étre ergésaafin d’améliorer la reproduction
spatiale des relations entre prédicteurs et prialist €.9. Bouali et al, 2008). Toutefois,
cette méthode reste contrainte a certains incoau&niiés a l'invariance dans le temps des
prédicteurs. Ainsi, pour répondre au probléme desthbilité temporelle, une approche par
réseau de neurones artificia.qg. Coulibaly et al., 2000, 2001) pourrait étre testée puisque
dans ce cas les deux ensembles (prédicteur etctagd) sont liés par des relations non-
linéaires.
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The inter-annual to multi-decadal winter variability (DJFM) of precipitation on the Seine
River watershed (France) was analysed using continuous wavelet transform analysis and
compared to the winter North Atlantic Oscillation Index (NAOI). Nine weather stations
were used over the 1951 to 2004 period and confirmed the homogeneity of inter-annual
fluctuations for all stations but one. Wavelet coherence between SLP over the Icelandic and
Azores regions and precipitation highlighted coherence for different scales of variability
according to the centre of action considered. Segmentation and wavelet analysis and
coherence between precipitation and NAOI over a long period of time (1873-2004)
showed: i) increasing variability across the last century at most time scales, especially for
NAOI,; ii) the existence of change points for the mean and variance of both signals; iii)
overall discontinuity of the coherence whatever the scale considered, especially between
~1910 and ~1955 for inter-decennial to pluri-decennial scales.

© 2012 Académie des sciences. Published by Elsevier Masson SAS. All rights reserved.

RESUME

La variabilité pluriannuelle & multi-décennale des précipitations cumulées sur les mois
d’hiver (DJFM) dans le bassin-versant de la Seine (France) est analysée par ondelettes
continues et comparée a I'indice de I'Oscillation Nord Atlantique (NAOI) en hiver. L’analyse
de neuf stations du bassin sur une période comprise entre 1951 et 2004 a confirmé
I’'homogénéité des fluctuations inter-annuelles sans effet local, sauf pour une station. Une
analyse sur le long terme (NAOI et station de Paris, 1873-2004), par segmentation,
transformée en ondelettes continue et cohérence, a mis en évidence : i) une augmentation
de la variance des signaux au cours du siécle dernier, plus particuliérement pour le NAOI :
ii) la présence de points de discontinuité par rapport a la moyenne et la variance des
séries ; iii) une discontinuité de la cohérence pour pratiquement tous les niveaux d’échelle
caractéristiques, plus particuliérement entre ~1910 et 1955 et pour les échelles inter- a
pluri-décennales.

© 2012 Académie des sciences. Publié par Elsevier Masson SAS. Tous droits réservés.

E-mail address: nicolas.fritier@etu.univ-rouen.fr (N. Fritier).

1631-0713/$ - see front matter © 2012 Académie des sciences. Published by Elsevier Masson SAS. All rights reserved.

http://dx.doi.org/10.1016/j.crte.2012.07.004

I


http://dx.doi.org/10.1016/j.crte.2012.07.004
mailto:nicolas.fritier@etu.univ-rouen.fr
http://www.sciencedirect.com/science/journal/16310713
http://dx.doi.org/10.1016/j.crte.2012.07.004
bastien
Machine à écrire
II


N. Fritier et al./C. R. Geoscience 344 (2012) 396-405 397

1. Introduction

Improving knowledge on the factors controlling the
variability of water resources on inter-annual to multi-
decadal time scales is of major importance in a context of
global climate and environmental change. This may help
explain  observed  hydrometeorological/hydrological
events such as floods, exceptional storms and sustained
droughts (Hurrell, 1995); many studies are currently
underway in this field (Chaouche et al., 2010; Jhajharia
et al., 2012).

In Europe, approximately 50% of winter climatic
variability is explained by the North Atlantic Oscillation
(NAO) (Cassou et al., 2003; Hurrell and Deser, 2009;
Hurrell and Van Loon, 1997). Several studies have
investigated the variability of the NAO either with Fourier
spectral analysis (Fernandez et al., 2003; Pozo-Vasquez
et al, 2000) or continuous wavelet transform (CWT)
analysis (Appelenzeller et al., 1998; Higuchi et al., 1999;
Labat et al., 2005; Loboda et al., 2006; Massei et al., 2007).
In the latter, the different modes of variability defining the
time-varying structure of the NAO signal were delineated.
The NAO corresponds to a north-south oscillation, formed
by the interaction of the Icelandic low and Azores high. The
NAO index (NAOI) is calculated from the difference of
standardized sea level pressure (SLP) between these two
atmospheric centres of action. In this study, we used NAOI
data defined by Li and Wang (2003) as “the differences of
normalized SLP regionally zonal-averaged over a broad
range of longitudes 80°W-30°E”. In previous studies
(Massei et al., 2007), we investigated long-term variations
in the Seine River flow and precipitation at a daily time step
and attempted to relate these to large-scale climate
fluctuations, taking the annual NAO as a reference. The
results showed that inter-annual spectral components
common to river flow, precipitation and NAO may relate
this large-scale climate pattern to hydrological variability.
However, bivariate analysis (using wavelet coherence or
cross-spectral analysis) was not possible because of
different time step. Although a daily NAOI is available,
this indicator of North Atlantic climate is associated with
much more complex patterns than the annual winter-
months (December-March/DJFM) NAOI time series, which
more clearly captures the Icelandic low/Azores high
oscillations on inter-annual time scales. We then prefer-
entially focused on the winter NAO to investigate the
origin of the inter-annual variability of precipitation. Here,
we focus on the annual time steps in order to conduct
continuous wavelet bivariate analyses between precipita-
tion on the Seine River watershed and the annual winter-
months NAO.

In this article, we investigate the winter-months
precipitation inter-annual to pluri-decennial variability
in the Seine River watershed and its relationships with the
North Atlantic climate variations, using the NAOI as a
reference. We first briefly analyse nine selected station-
based precipitation records on the Seine watershed,
focusing on the 1951 to 2004 period: this time period is
also the same as that of the Seine River flow measurements
at the most downstream station on the watershed before
the estuary. Several weather stations in the area are used in

order to check whether large-scale temporal variations are
well recorded on the whole watershed, which might not be
as straightforward, especially when comparing the most
eastern and western stations of the basin. Taking the
example of the Paris station, we then investigate the
linkages between the two centres of action upon which the
NAO index is determined, so as to obtain slightly more
physical insight into the links between precipitation and
climate oscillations. Finally, we use one long-term
precipitation time series (Paris, 1873-2004) to investigate
the evolution of precipitation on a secular scale in relation
with the long-term NAO index. This will allow replacing in
the long-term the evolution observed over short-term
periods for precipitation or river discharge on the Seine
watershed, for which long time series (i.e. longer than a
few decades) are most often unavailable.

2. Data and methods

The climate in the area studied is of the oceanic type
(Champeaux and Tamburini, 1995). The winter monthly
average range of precipitation data is relatively homoge-
neous, corresponding to a winter average ranging between
184.3 mm (Chartres) and 264.1 mm (Chatillon-sur-Seine),
and with a standard deviation ranging between 57.4 mm
(Bretigny-sur-Orge) and 90.6 mm (Chatillon-sur-Seine).

Nine precipitation time series on the Seine watershed
are used in this study (Fig. 1). Data were obtained from the
database compiled for the European Climate Assessment
(ECA) as presented in Klein Tank et al. (2002), who
demonstrated in this paper the quality of the ECA data sets.
The maximum variability of NAO occurs in winter (Hurrell
et al., 2003), which is why we used cumulated winter-
months (DJFM) precipitation data to evaluate the covaria-
tion between NAOI and NW European rainfall. The NAOI
data used in this study were defined by Li and Wang (2003)
for the 1873 to 2004 period.

As afirst step, in order to identify the trend in the short-
term 1951 to 2004 precipitation time series, a LOESS local
polynomial regression was used, as proposed by Cleveland
(1979) and developed by Cleveland and Devlin (1988).
LOESS combines much of the simplicity of linear least
squares regression with the flexibility of non-linear
regression. At each point in the data set, a low-order
polynomial is fit to a subset of the data, with explanatory
variable values taken near the point whose response is
being estimated. The polynomial is fit using weighted least
squares, giving more weight to points near the point whose
response is being estimated and less weight to points
further away. The value of the regression function for the
point is then obtained by evaluating the local polynomial
using the explanatory variable values for that data point. A
user-specified input to the procedure called the “smooth-
ing parameter” determines how much of the data is used to
fit each local polynomial. In this study, the smoothing
parameter was set to 100%, which allows the lowest
frequencies in the data to be detected.

In addition, segmentation was also undertaken
to identify change points in terms of mean and/or
variance that may be present in the data. In short-term
series, classical binary segmentation is applied to the
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Fig. 1. Seine River watershed identification and stations of precipitation identification. a: Beauvais-Tille; b: Brétigny-sur-Orge; c: Chartres; d: Chatillon-

Colligny; e: Chatillon-sur-Seine; f: Paris; g: Reims; h: Trappes; i: Vouziers.

Fig. 1. Délimitation du bassin-versant de la Seine et emplacement des stations de précipitations utilisées. a : Beauvais-Tille ; b : Brétigny-sur-Orge ; c :
Chartres ; d : Chatillon-Colligny ; e : Chatillon-sur-Seine ; f : Paris ; g : Reims ; h : Trappes ; i : Vouziers.

characterization of potential changes in the mean from
1951 to 2004, and compared to the variations that can be
shown by LOESS smoothing. As for the long-term series,
segmentation was undertaken as well to detect change
points in the mean and variance, to be compared to the
analysis by CWT. Here, the Pruned Exact Linear Time
(PELT) method developed by Killick et al. (2011) based
on the algorithm of Jackson et al. (2005) was used to
detect the changes in the mean and variance through
time.

CWT analysis is designed to identify the spectral
structure of transient signals. It is particularly appropriate
for assessing the dominant modes of variability, potential-
ly changing through time, that characterize natural
geophysical signals. Detailed explanations of the CWT
methodology and its application to hydrometeorological or
climatic time series are now widely documented in the
literature (Anctil and Coulibaly, 2004; Labat et al., 2005;
Torrence and Compo, 1998). The analysis of NAO and
precipitation time series by CWT was used to compute the
wavelet coherence (WCO) and phase, to highlight the
relationships between the two signals using the Sowas R
package by Maraun and Kurths (2004). Component
extraction and reconstruction were also performed in R
by wavelet multi-resolution analysis using order 18
Daubechies wavelets (Labat et al., 2000, 2002).

3. Changes in the evolution of precipitation on the Seine
watershed and relation with the North Atlantic
Oscillation pattern from 1951 to 2004

In the first part of this section, nine weather stations in
the Seine watershed are briefly analysed in order to assess
the influence of large-scale climate oscillations on the
inter-annual variability of precipitation and to ensure that
no local effects alter this variability.

3.1. Characteristic time scales of the North Atlantic
Oscillation index/precipitation relationship

The study of short-term precipitation data highlighted
two main periods that can be distinguished by a significant
change in the mean with a change point located in the mid-
1970s. Indeed, binary segmentation identified one change
point in most precipitation series, emphasizing the
existence of a period of higher winter precipitation after
the mid-1970s (Fig. 2). On the other hand, LOESS
smoothing also identified the existence of such a change
point, but instead indicated that this corresponded to a
longer-term trend involving a decrease in precipitation
until the end of the study period (2004). Both segmenta-
tion and LOESS also revealed a different pattern for one
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Fig. 2. Winter-months (December to March) precipitation data (grey dotted line). a: Beauvais-Tille; b: Brétigny-sur-Orge; c: Chartres; d: Chatillon-Colligny;
e: Chatillon-sur-Seine; f: Paris; g: Reims; h: Trappes; i: Vouziers. LOESS smoothing (grey long-dashed line) and segmentation (black line) for the 1951 to

2004 period.

Fig. 2. Précipitations cumulées sur les mois d’hiver (décembre a mars) (en lignes grises pointillées). a : Beauvais-Tille ; b : Brétigny-sur-Orge ; c : Chartres ;
d : Chatillon-Colligny ; e : Chatillon-sur-Seine ; f : Paris ; g : Reims ; h : Trappes ; i : Vouziers. Leur lissage par LOESS (en ligne tirets longs gris) et les résultats
de la segmentation (en ligne continue noire) pour la période 1951 a 2004.

weather station (Fig. 2d), emphasizing a change point in
the late 1980s instead of the mid-1970s, which might be
due to local effects. However, this last change point was
also found in the daily precipitation data of the study area
(Massei et al., 2007) as well as in the Seine flow series
(Massei et al., 2009). In these studies, it was suggested that
both the mid-1970s and late 1980s change points were
related to changes in the time/scale variability of the NAO
pattern: ~18-year and ~ 6-year inter-annual to pluri-
decennial scales of variability were found to characterize
periods covering the mid-1970s to early 2000s and late
1980s to early 2000s, respectively. It then seems useful to
compare the evolution of the NAOI and changes in
precipitation through wavelet coherence analysis in an
attempt to better identify their degree of correlation.
The correlations between NAOI and precipitation by
wavelet coherence analysis (Fig. 3) point out that most
stations were characterized by three time periods of inter-
annual variability, i.e. before the mid-1970s, from 1970 to
1990 and after 1990. These periods can be distinguished by
the presence or absence of significant correlations on the
~6-year variability scale. For most stations, the periods
before the mid-1970s and after 1990 are characterized by a
statistically significant correlation between NAOI and

winter precipitation for the ~6-year variability scale.
However, no such correlation is observed at this scale for
the period between the mid-1970s and 1990. These
observations are similar to the results obtained by CWT
and reinforce the presence of a NAOI/precipitation
relationship for these scales of variability. We also note
the presence, for all these periods, of a statistically
significant correlation between NAOI and winter precipi-
tation for the ~18-year variability scale for most stations.
For the time period considered, however, this low-
frequency scale of variability must be interpreted with
caution, more specifically in terms of variance estimation,
and it falls into the cone of influence of the continuous
wavelet spectrum. Nevertheless, results from the long-
term analysis provided hereafter still validate at least the
existence of this ~18-year component. The phase diagram
of the wavelet coherence analysis gives more information
on the NAOI/precipitation relationship (Fig. 4). It appears
that the two signals are out of phase over the ~18-year
variability scale. For the ~6-year variability scale, we show
a quadrature phase before the mid-1970s and since 1990.
These dissimilar phase lags suggest that the NAOI/
precipitation relation is more complex than a simple
and stationary correlation at these scales.
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Fig. 3. Winter-months North Atlantic Oscillation Index/winter-months precipitation wavelet coherence analysis diagrams for: a: Beauvais-Tille; b:
Brétigny-sur-Orge; c: Chartres; d: Chatillon-Colligny; e: Chatillon-sur-Seine; f: Paris; g: Reims; h: Trappes; i: Vouziers for the 1951 to 2004 period. Solid

black lines represent the 95% confidence limit.

Fig. 3. Analyses des cohérences par ondelettes entre I'indice de I'Oscillation Nord Atlantique et les précipitations en hiver pour les stations : a : Beauvais-
Tille ; b : Brétigny-sur-Orge ; ¢ : Chartres ; d : Chatillon-Colligny ; e : Chatillon-sur-Seine ; f : Paris ; g : Reims ; h : Trappes ; i : Vouziers pour la période 1951 a

2004. Les lignes noires continues représentent une limite de confiance a 95 %.

3.2. Relationships between precipitation, Azores high and
Icelandic low

The observation of dissimilar phase lags depending on
the variability time scale previously identified led to the
investigation of the relationships between precipitation
and the climatic variables upon which the calculation of
the NAOI is based. To some extent, it is an attempt to
provide a more physical understanding of the correspond-
ing climate-hydrology relationships.

The Icelandic low, represented by the Reykjavik SLP/
Precipitation relationship, can be essentially characterized
by the ~18-year variability scale (Fig. 5A). The phase
diagram of Icelandic low/precipitation wavelet coherence
points out that the two signals are in phase (Fig. 5C). This
result shows the presence of a good relationship (the two
signals are in phase) between precipitation and the
Icelandic low for the ~18-year variability scale, and a
weaker relationship (quadrature phase) between these
signals for the ~6-year and ~11-year scales.

The Azores high, represented by the Ponta Delgada SLP/
Precipitation relationship, can be described by two
variability scales: the ~8- to 15-year scale, statistically
significant for the period between 1960 and 1990, and the
~6-year scale, the latter also characteristic of the NAOI/

Precipitation relationship (Fig. 5 B). On this ~6-year scale,
the phase diagram of the Azores high/precipitation
wavelet coherence indicates a close to quadrature phase
since 1990 (Fig. 5 D).

On the ~6-year variability scale, precipitation and NAOI
indicate a close to quadrature phase. Since 1990, this
variability scale seems to be related to the Azores high but
with a 6-year lag. It is interesting to note here that the ~6-
year scale expressed since the beginning of the 1990s could
be related to warming of the North Atlantic Ocean, also
affecting the Atlantic Multi-decadal Oscillation (AMO), as
mentioned by Delworth and Mann (2000).

On the ~18-year variability scale, precipitation and
NAOI are out of phase. This variability scale seems to be
mainly related to the Icelandic low. According to these
results, the precipitation trend over the last six decades
appears to be strongly related to Icelandic low variability.

4. Long-term evolution of precipitation and of the North
Atlantic Oscillation/precipitation relationship: 1873 to
2004

In order to explore the long-term evolution of
precipitation variability and compare it to that of NAO,
we used one long-term precipitation station (Paris) for the
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Fig. 4. Winter-months North Atlantic Oscillation Index/winter-months precipitation wavelet coherence phase analysis diagrams for: a: Beauvais-Tille; b:
Brétigny-sur-Orge; c: Chartres; d: Chatillon-Colligny; e: Chatillon-sur-Seine; f: Paris; g: Reims; h: Trappes; i: Vouziers for the 1951 to 2004 period. Solid

black lines represent the 95% confidence limit.

Fig. 4. Analyses des phases des cohérences par ondelettes entre I'indice de I'Oscillation Nord Atlantique et les précipitations en hiver pour les stations : a :
Beauvais-Tille ; b : Brétigny-sur-Orge ; c : Chartres ; d : Chatillon-Colligny ; e : Chatillon-sur-Seine ; f : Paris ; g : Reims ; h : Trappes ; i : Vouziers pour la
période 1951 a 2004. Les lignes noires continues représentent une limite de confiance a 95 %.

1873 to 2004 period. In view of previous results, which
indicate the same evolution for all the precipitation
stations studied at inter-annual scales, these results are
expandable to the entire Seine River watershed.

The long-term NAOI analysis by the PELT segmentation
method (Fig. 6A) shows three major change points during
the 1910s, the late 1930s and from the early 1960s,
separating periods with a significantly different mean and
variance. The main result emphasized by the PELT
segmentation is that the period starting in the early
1960s is characterized by high variability of the NAOI
signal. Well-known abnormally positive NAO phases
during the 1990s are recovered. On the other hand, the
PELT segmentation of long-term precipitation (Fig. 6B)
shows two major change points (around the late 1910s and
in the late 1970s). Although precipitation after 1980 is
generally higher than the mean precipitation over the
entire 1873 to 2004 period (significantly during the 1980s),
it is not clear whether a relation can be established
between NAO phases and precipitation anomalies (taking
the 1873-2004 mean as a reference). The 1930s change
point was only detected in the long-term NAOI and has also
been reported in the SLP-SST Atlantic data (Tourré et al.,
1999).

The long-term NAOI analysis by CWT (Fig. 7A) shows
enhanced amplitudes for most inter-annual scales since
1960 (~4- to 5-year, ~8-year, ~20-year, ~40-year and ~
84-year). The NAOI spectrum also emphasizes a clear lack
of energy before 1910. These results seem consistent with
those obtained by the PELT segmentation. Only the ~8-
year peak, spanning the 1970 to 2000 period, appeared
statistically significant between ~1975 and 1985, although
the spectrum highlights the presence of energy peaks
between the ~4- to 5-year scale and slightly higher than
the 8-year scale; however, the high intermittence of
energy within this scale range results in the presence on
the global wavelet spectrum of a peak at ~8 years, which is
barely distinguished from the rest of the spectrum in the
~4- to 5-year scale range. The long-term precipitation
analysis by CWT (Fig. 7 B) highlights two time periods,
before and after 1910, characterized by different scales of
variability. The period after 1910 is clearly associated with
an increase in the energy at most scales. Peaks around ~4-
to 7-year and ~11-year are the highest in energy and
statistically significant and are very localized in time,
although energy is also present between the ~21-year,
~35-year and ~62-year scales. In sum, continuous wavelet
analysis of NAOI and precipitation for both signals
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Fig. 5. Wavelet coherence analysis diagrams with the Paris winter-months precipitation and winter-months Sea Level Pressure (SLP) in Reykjavik (A and C)
or winter-months SLP in Ponta Delgada (B and D) for the 1951 to 2004 period. Solid black lines represent the 95% confidence limit.

Fig. 5. Analyses des cohérences par ondelettes entre les précipitations de Paris et la pression au niveau de la mer (SLP) a Reykjavik (A et C) ou a Ponta
Delgada (B et D) en hiver pour la période 1951 a 2004. Les lignes noires continues représentent une limite de confiance a 95 %.

highlighted a general increase in amplitude of most of their
characteristic time scales, but delineating any obvious
common oscillations between the two signals is not
straightforward.

Wavelet coherence analysis between long-term NAOI
and precipitation series was then undertaken in order to

investigate the time evolution of their relationship more
accurately. The coherence spectrum between NAOI and
Paris precipitation (Fig. 8) displays coherent structures
with peaks around ~4.5, ~12, ~21 and ~55 years, as
summarized by the global wavelet coherence spectrum. A
clear lack of coherence shows up for scales higher than 8

T
1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000

T T
1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000

Fig. 6. Winter-months North Atlantic Oscillation Index (A) and Paris precipitation data (B) (grey dotted line) and segmentation (black line) for 1873 to 2004
period.

Fig. 6. Indice de I'Oscillation Nord Atlantique (A) et précipitations de Paris (B) en hiver (décembre & mars) (en lignes grises pointillées) et résultat de la
segmentation (en ligne continue noire) pour la période 1873 a 2004.
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Fig. 7. Winter-months Paris precipitation (A) and winter-months North
Atlantic Oscillation Index (B) continuous wavelet transform (CWT)
analysis diagrams and global spectrum for the 1873 to 2004 period. Solid
black lines represent the 90% confidence limit by Monte-Carlo test.

Fig. 7. Analyse en ondelettes continue (CWT) et spectres globaux des
précipitations de Paris en hiver (A) et de la NAOI en hiver (B) pour la
période 1873 a 2004. Les lignes noires continues représentent une limite
de confiance a 90 % par test de Monte-Carlo.

years, emphasizing the intermittence of the NAOI/precipi-
tation relationship at these scales. For the smallest scales
less than 8 years, coherence appears much more sporadic,
displaying coherent structures before ~1895, between
~1935 and ~1955, and after 1990. Obviously, the same
time evolution as for the 1950 to 2004 period (Fig. 4) is
recovered, and the ~18-year scale of variability that
previously fell into the cone of influence in short-term
series is now interpretable, corresponding to the ~21-year
peak in the coherence spectrum. Our results join those of
Labat et al. (2005), who reported the same scales of
variability in the long-term oscillation of river discharge at
the pan-European scale over the last century. Hence, our
results confirm the consistency of a large-scale climatic
control on hydrology. According to our analysis, the NAOI/
precipitation relationship seems to have undergone a
weakening between ~1910 and ~1950, especially on the
21-year scale, while during this period a strengthening of
the 4.5-year oscillation was observed.

Precipitation components coherent with NAO can then
be extracted and reconstructed from the long-term
precipitation time series based on NAOI/precipitation
wavelet coherence analysis (Fig. 9), which provides a
time-domain visualization of the different modes of
precipitation variations. Here, wavelet multi-resolution
analysis was used to separate the signal into constitutive
components according to the wavelet scales. Details from
the multi-resolution analysis can be compared to the
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Fig. 8. Winter-months North Atlantic Oscillation Index/winter-months
precipitation wavelet coherence analysis diagrams and global spectrum

for the Paris station for the 1873 to 2004 period. Solid black lines
represent the 95% confidence limit.

Fig. 8. Analyses des cohérences par ondelettes et spectre global entre
l'indice de I'Oscillation Nord Atlantique et les précipitations de Paris en
hiver pour la période 1873 a 2004. Les lignes noires continues
représentent une limite de confiance a 95 %.
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Fig. 9. Winter-months Paris precipitation component reconstruction by
multi-resolution analysis (order 18 Daubechies wavelet) for the 1873 to
2004 period. Dotted black lines represent winter-months Paris
precipitation.

Fig. 9. Reconstruction des composantes des précipitations de Paris en
hiver (par analyse multirésolution (ondelette Daubechies d’ordre 18)
pour la période 1873 a 2004. Les lignes noires pointillées représentent les
précipitations de Paris en hiver.
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Fig. 10. Winter-months Paris precipitation data (grey dotted line), LOESS
smoothing (grey long-dashed line) and “D5”+“D6” component
reconstruction (solid black line) by multi-resolution analysis (order 18
Daubechies wavelet) for the 1951 to 2004 period.

Fig. 10. Précipitations de Paris cumulées sur les mois d’hiver (décembre &
mars) (en ligne grise pointillée), son lissage par LOESS (en ligne a tirets
longs gris) et somme de la reconstruction des composantes « D5 » et « D6 »
(en ligne continue noire) par analyse multirésolution (ondelette
Daubechies d’ordre 18) pour la période 1951 a 2004.

energy bands (from CWT) and coherent scales of variability
(from WCO) detected previously. Six scale levels of
decomposition were obtained using a maximum level
chosen so as to consider wavelet interior coefficients only
(i.e. those coefficients not subject to circular filter operations
for boundary treatment). Among those six details, D1, D2
and D3 + D4 corresponded to ~4.5-year, ~12-year and ~21-
year scales, respectively, defined previously based on
continuous wavelet analysis. On the other hand, D5 and
D6 correspond to the ~55-year scale of variability. From the
wavelet reconstruction, it seems that the amplitudes of
components D2-D5 increased across the period of study,
more particularly since ~1910 to 1920, which would be in
accordance with the change in mean and variance detected
using the PELT segmentation. Also, some periods seemed
more particularly affected by an increasing variance (e.g.
~1915-1955 and ~1980-2004 for D2). The ~55-year
(D5 + D6) component also closely corresponds to the trend
that was detected using LOESS smoothing in 1951 to 2004
(Paris station, Fig. 2 F and Fig. 10), hence showing that the
trend for this period actually corresponds to this low-
frequency oscillation characterizing both precipitation and
NAOIL Finally, it is worth noting here that the extracted
components are not necessarily associated with a significant
coherence with NAO, which questions the capability of NAO
to capture the climate oscillations that are actually related to
precipitation fluctuations. In other words, although the NAO
seems to remain a good reference for investigating links
between climate oscillations and winter precipitation
fluctuations in the region of interest, it is not the best
climate predictor characterizing hydrological winter pre-
cipitation variations.

5. Conclusion

In this study, we investigated the inter-annual to multi-
decadal variability of winter-months precipitation in the
Seine River watershed (north-western France) and its
potential relationships with the North Atlantic climate
variability using the NAOI. We first demonstrated the
presence of two change points around the mid-1970s and
1990 in the precipitation on the Seine River watershed. The
first change point corresponded to a trend in the 1951 to
2004 period that separated below-average (negative

anomalies) and above-average (positive anomalies) pre-
cipitation amounts compared to the 1951 to 2004 mean.
For all the precipitation time series among the nine series
selected in the watershed, wavelet coherence emphasized
the correlation between precipitation and NAOI for
variability scales of about ~18-year as well as an inter-
annual scale of ~6-year over most of the 1951 to 2004
period, demonstrating a large-scale origin of regional and
local climate variability. It is worth noting here that the
same change points and/or scales of variability were also
identified by many authors in other climatic or hydrologi-
cal processes on a global scale (a quasi-decadal in the NAO
since 1980 (Hurrell and Van Loon, 1997): global scale inter-
decadal (12-year) and 6- to 7-year period fluctuations of
SST and SLP in the North Atlantic and the Intertropical
Convergence Zone (Grotzner et al., 1998; Tourré et al.,
1999; Venegas et al., 1997) and in the Northern Oscillation
Index (Schwing et al., 2002); a noticeable increase in
annual minimum and median daily stream flow around
1970 (Mc Cabe and Wolock, 2002); a pronounced winter
and spring warming over northern continents since about
1970 (Serreze et al., 2000), which have often been related
to the observation of global environmental changes (a
~40% reduction in plankton biomass during 1977 to 1988
relative to 1970 to 1976 in the central Gulf of Alaska
(Alexander et al., 2008); a rather warm period from 1970 to
1985 was characterized by sardine dominance (Alheit and
Niquen, 2004); and a rise in fish productivity after 1970
(Daskalov, 2003). According to our observations, the ~18-
year scale appeared to be related only to the variability of
the Icelandic low, whereas the ~6-year decadal fluctuation
seemed mostly related to the Azores high.

Along-term analysis was made based on the availability
of a 1873 to 2004 time series of both precipitation in Paris
and NAOI winter (DJFM). Change points were identified
during the 1910s for both signals, denoting changes in the
mean and variance. The relationships between NAOI and
precipitation over the long-term seemed to evolve with
time, although present throughout almost the entire period,
according to the scale of the internal fluctuations decom-
posed by multi-resolution analysis. However, the coherence
decreased significantly between 1900 and 1930. The general
trend in precipitation as detected by LOESS smoothing for
the 1950 to 2004 period, which looked like an increasing
trend, could actually be related to a longer-term ~55-year
fluctuation recorded in the longer precipitation and NAOI
series, hence denoting an oscillating, pseudo-periodic
feature. However, in both the NAOI and precipitation
signals, a general increase in variability was determined
for all characteristic time scales across the last century,
which would deserve to be considered in the present
context of climate change. Finally, the lack of coherence
during some periods suggests that although the NAO is a
good reference for characterizing the evolution of the North
Atlantic climate, it is too rough to be the best predictor for
local or regional hydrological variations.
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