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Résumé

L’excitation du mouvement du pôle provient principalement du transport de masse dans

l’atmosphère et les océans. A présent le mouvement observé n’est pas parfaitement expli

qué, que ce soit dans le domaine saisonnier ou à l’échelle diurne. Notre effort s’est porté

sur l’oscillation de Chandler ainsi que sur les variations de période inférieure à 50 jours

et diurnes, pour lesquelles subsistent de nombreuses zones d’ombre. Les redistributions de

masse atmosphérique et océanique expliquent bien l’irrégularité du terme de Chandler et le

mouvement rapide de périodes comprises entre 3 et 50 jours. Cependant, des divergences

importantes persistent à l’échelle diurne. Par ailleurs, les redistributions d’eau douce jouent

un rôle important mais, la complexité et le manque d’observations des processus hydrolo

giques rendent leur modélisation imprécise. Les modèles actuels doivent donc être validés et

confrontés au mouvement du pôle observé. Nous montrons que la prise en compte des modèles

hydrologiques, ajoutés aux effets atmosphérique et océanique, améliore le bilan saisonnier

et à l’échelle de quelques années. Le problème reçoit depuis quelques années un éclairage

nouveau grâce à la mission Gravity Recovery and Climate Experiment (GRACE). Quatre

centres d’analyse fournissent des séries de variations temporelles des harmoniques sphériques

C2O1 C21 et S21 du champ de gravité qui sont proportionnelles aux excitations de la longueur

du jour et du mouvement du pôle causées par les fluctuations de masse en surface. Nous

avons analysé les dernières mises à jour. Malgré un niveau de bruit important, leur résidu

hydrologique s’accorde bien avec le mouvement du pôle observé.
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Summary

The polar motion excitation is mainly due to the mass transport of the atmosphère and

the océans. So far, the observed motion is not fully explained from seasonal to diurnal scales.

Our effort has focused on the Chandler wobble as well as fluctuations with period smaller

than 50 days and diurnal variations, which remain still partially unexplained. We show that

the atmospheric and oceanic mass redistributions are the principal causes of the Chandler

wobble irregularities and the rapid polar motion of periods between 3 and 50 days. However,

major différences persist at diurnal scales. Moreover, the redistributions of the continental

water are important but, modelling those processes is imprécise due to the complexity and

lack of observations of terrestrial hydrology. Current models must be then validated and

compared to the observed polar motion. We show that the hydrological models, coupled

with oceanic and atmospheric effects, improve the seasonal and long term mass balance.

Thanks to space mission Gravity Recovery and Climate Experiment (GRACE), the total

mass redistribution on the Earth can be determined with a different approach. Four analysis

centers provide temporal variations of spherical harmonies C20, C21 and S21 of the gravity

field that are proportional to the length of day and polar motion excitations caused by surface

mass changes. We hâve analyzed the latest updates of these sériés. Despite a significant level

of noise, their hydrological residual matches reasonably well the observed polar motion.
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Introduction

Cadre de la thèse

Jusqu’à la fin du dix-neuvième siècle l’étude de la rotation terrestre fut essentiellement

l’apanage des astronomes. La découverte de l’oscillation du pôle de rotation sur la croûte

terrestre - le mouvement du pôle - à la fin du dix-neuvième siècle, changea cette situa

tion. Remontons cent cinquante ans plus tôt : vers 1750, Euler avait démontré que, si l’on

considère la Terre comme un ellipsoïde de révolution rigide aplati aux pôles (comme l’exige

la mécanique newtonienne, mais ce qui n’avait pas encore été mesuré) présentant donc un

moment d’inertie axial C plus grand que le moment d’inertie équatorial A alors le pôle de

rotation pouvait avoir un mouvement par rapport à la surface terrestre avec une période de

305 jours (inversement proportionnelle à la différence relative des moments d’inertie C et A),

ceci pour peu que l’axe de rotation ne soit pas confondu initialement avec l’axe d’inertie po

laire. Ce mouvement, recherché tout au long du dix-neuvième siècle, ne fut découvert qu’en

1891 par l’astronome américain Chandler, non pas à la période d’Euler de 305 jours mais à

433 jours. Dès 1892, Newcomb, interprétait cet allongement comme l’effet de la non-rigidité

de la Terre. Très rapidement, Chandler s’aperçut que cette oscillation se doublait d’un signal

annuel d’une amplitude environ deux fois moins grande. Chandler et Newcomb l’attribuèrent

à l’effet de l’atmosphère, amplement confirmé il y a une trentaine d’année. La géophysique

s’immisçait dans la rotation terrestre.

Le mouvement du pôle a pour conséquence une variation diurne apparente de la latitude

astronomique de tout point sur la Terre. C’est par ce biais qu’on le découvrit et qu’on le

détermina jusque dans les années 1970, avec une précision moyenne de 30 millisecondes de

degré. Son intérêt grandissant, le mouvement du pôle suscita la création de l’ILS ou " Inter

national Latitude Service " vers 1900, coordonnant un ensemble d’observatoires à travers le

monde, chargés d’observer les variations de latitude des étoiles. A partir du moment où la

vitesse rotation de la Terre ne fournissait plus la référence de temps, parce qu’on en mesurait

les variations par rapport au temps atomique international, l’ILS devenu entre-temps l’IPMS

(International Polar motion Service) dans les années 1960, s’est fondu avec le Bureau Inter-

13
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national de l'Heure, pour donner naissance en 1988 à l’International Earth Rotation Service

(1ER,S). Une restructuration en 2000 conférera à TIERS la charge de réaliser et de maintenir

les systèmes de référence céleste et terrestre. C’est pourquoi on Ta renommé International

Earth Rotation and Reference Frame Service, tout en gardant son acronyme.

Avec le développement des techniques d’astro-géodésie spatiale, d’abord le VLBI et le SLR

(télémétrie laser sur satellite) à partir de 1970, puis le GPS à partir de 1990, la détermination

des coordonnées terrestres du pôle a évolué, sa précision tombant à moins de 0.1 milliseconde

de degré à l’heure actuelle.

Parallèlement la modélisation géophysique progressait non seulement en raison de la couver

ture toujours plus grande des observations, mais aussi des capacité de calcul et de stockage

des ordinateurs. A partir des années 1970 on commença à déterminer précisément le moment

cinétique atmosphérique (Eubanks 1993). Toute variation de cette quantité traduit un cou

plage avec la Terre solide et un effet sur la rotation terrestre, en norme et en direction. Sa

détermination est donc précieuse pour interpréter les irrégularités de la rotation terrestre.

Dès les années 1970, les variations du terme axial, essentiellement dues aux vents zonaux,

s’avéra expliquer presque intégralement les variations de la vitesse de rotation aux échelles

de temps saisonnières et inférieures. Mais les variations du moment cinétique atmosphérique

équatorial n’expliquent que partiellement le mouvement du pôle. Dans les années 1990, on

avait modélisé l’influence des marées océaniques sur le mouvement du pôle, se manifestant

sous la forme d’oscillations diurnes et semi-diurnes dont l’amplitude est de Tordre 1 millise

conde de degré, et mesurées par VLBI (Herring et Dong 1994). Mais les océans présentent

des transferts de masse indépendants des marées, résultant d’une multitude de facteurs dont

les vents, les variations de pression en surface, les changements de température et de salinité.

Cela donne un moment cinétique océanique additif, appelé abusivement moment cinétique

océanique, dont la modélisation est devenue satisfaisante dans les années 2000 (Ponte et

Stammer 1999, Nastula et al. 2000). L’excitation océanique/atmosphérique combinée rend

alors mieux compte de l’excitation équatoriale, sauf à la période annuelle où Ton observe un

résidu important attribuée aux processus hydrologiques.

Ainsi, en l’état actuel de nos connaissances, le mouvement du pôle est essentiellement causé

par les redistributions de masse des couches fluides superficielles de la Terre. Son interpré

tation nécessite une approche multidisciplinaire, faisant appel à la météorologie, l’océano

graphie et l’hydrologie. Cette approche doit être poursuivie pour dissiper certaines zones

d’ombre. Notre thèse s’inscrit dans cette optique.



15

En premier lieu la composante principale, terme de Chandler, n’est pas totalement expliquée.

Si sa puissance moyenne provient de l’excitation combinée de l’atmosphère et des océans,

l’origine de ses irrégularités est toujours inconnue.

Les variations rapides, entre 2 et 30 jours, peuvent être caractérisées grâce des séries at

mosphériques et océaniques récentes. Ce domaine de fréquence est intéressant à plus d’un

titre. Il correspond au comportement transitoire des océans face aux variations de pression

atmosphérique, contient l’effet de la marée océanique lunaire semi-mensuelle et du mode

normal atmosphérique vers 10 jours. Pour les périodes proches de deux jours se pose le pro

blème de la qualité des coordonnées journalières du pôle.

Enfin, les fluctuations du contenu hydrologique des continents (humidité du sol, eaux sou

terraines, neige et glace) induisent des effets mal quantifiés : c’est essentiellement un effet

saisonnier, et des variations sur plusieurs années. Cette influence, mal connue, diffère d’un

modèle à l’autre ou du mouvement résiduel du pôle après retrait des effets atmosphérique et

océanique (Kuehne et Wilson 1991 ; Chen et al. 2000 ; Chen et Wilson 2005). La raison en est

le manque d’observations hydrologiques, ainsi que la complexité de leur modélisation. Ces

dernières années, le développement des modèles hydrologiques contraints par des observations

au sol et spatiales permet d’espérer une meilleure détermination de l’excitation hydrologique.

Ces effets hydrologiques reçoivent un éclairage nouveau avec la mission Gravity Recovery

and Climate Experiment (GRACE) lancée en 2002. Elle permet de déterminer le champ de

gravité terrestre et ses variations temporelles, avec une précision sans précédent. Ces va

riations reflètent la redistribution de masse à la surface et dans la Terre, en particulier les

phénomènes hydrologiques. Les centres d’analyse de GRACE fournissent les solutions sous

la forme d’harmoniques sphériques; les coefficients de degré 2 (C20, C21 et 621) sont liées

directement à longueur du jour et au mouvement du pôle. Malgré les problèmes subsistants

dans l’obtention de ces coefficients, on dispose d’une nouvelle façon d’étudier les influences

géophysiques sur la rotation terrestre (Chen et al. 2004 ; Nastula et al. 2007 ; Chen et Wilson

2008). La comparaison des coefficients de degré 2 aux observations de la rotation terrestre

fournit aussi un moyen efficace de les valider.

Plan de la thèse

L’interprétation du mouvement du pôle nécessite quelques raffinements, et nous avons

vu quelles pistes nous sont offertes. C’est ce à quoi nous nous sommes consacrée. Notre dé-
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marche, et les résultats auxquelles elle a abouti, sont synthétisés dans quatre chapitres.

Dans un premier chapitre, nous exposons le traitement dynamique de l’influence d’une couche

fluide sur la rotation terrestre, permettant de balayer l’ensemble des irrégularités de la rota

tion terrestre et d’introduire l’ensemble du formalisme dont nous faisons usage tout au long

de cette dissertation.

Le second chapitre est consacré aux effets atmosphérique et océanique sur le mouvement

du pôle avec les données les plus récentes : modèles atmosphérique NCEP/NCAR (National

Center for Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Research) et océa

nique ECCO (Estimating the Circulation and Climate of the Océan). Nous poursuivons

essentiellement quatre buts : i) caractériser précisément les effets atmosphérique et océa

nique aux échelles de temps saisonnières et à plus longue période (entre 2 et 8 ans), avant

de se consacrer à l’excitation hydrologique ii) expliquer l’irrégularité du terme de Chandler

iii) interpréter les variations rapides du pôle iv) ré-estimer la perturbation "fluide" sur la

nutation, toujours problématique (la nutation est, par extension, un mouvement du pôle à

la fréquence rétrograde diurne).

Le troisième chapitre est consacré aux observations gravimétriques de la mission GRACE.

Nous y comparons les coefficients harmoniques de degré 2 avec les observations de la rota

tion terrestre (coordonnées du pôle et longeur du jour) et les moments cinétiques des couches

fluides. En plus des solutions gravimétriques "classiques" déjà confrontées à la rotation ter

restre, à savoir celles du CSR (Center for Space Research), du GFZ (GeoForschungsZentrum)

et du JPL (Jet Propulsion Laboratory), nous analysons la solution réalisée par le GRGS

(Groupe de Recherche en Géodésie Spatiale).

Le quatrième et dernier chapitre traite des effets de l’hydrologie continentale sur le mou

vement du pôle. A cette fin nous utilisons deux modèles différents avec une résolution tem

porelle mensuelle : le CPC (Climate Prédiction Center) et le GLDAS (Global Land Data

Assimilation System) ainsi que les données de GRACE.

Comme on l’aura déjà constaté, nous nous intéressons aussi à la longueur du jour. La varia

tion axiale de la rotation terrestre présente ici un rôle périphérique, elle est essentiellement

considérée pour valider le coefficient C20 des solutions gravimétriques.



Chapitre 1

Dynamique de la rotation terrestre

1.1 Introduction

Ce chapitre est dédié à l’introduction du modèle dynamique, fondé sur le théorème de

conservation du moment cinétique, par lequel il est possible d’étudier les effets des fluides

géophysiques superficiels sur la rotation de la Terre. On décrira brièvement les observations

de l’orientation de la Terre effectuées par le Service International de la Rotation Terrestre et

Systèmes de référence (IERS) à partir de la combinaison des techniques astro-géodésiques,

ainsi que les modèles et mesures disponibles des processus géophysiques permettant d’estimer

leur impact sur la variabilité de la rotation terrestre.

1.2 Principales variations de la rotation de la Terre.

Précession-nutation

L’action des forces gravitationnelles luni-solaires et planétaires sur le bourrelet de la Terre

produit le phénomène de précession-nutation.

La précession des équinoxes a été découverte par Hipparque au deuxième siècle avant J.C. Il

s’agit du mouvement séculaire rétrograde des noeuds d’équinoxes ym, par exemple, dans le

plan d’écliptique par rapport aux étoiles. En raison de la précession, l’axe de rotation décrit

un cône autour de l’axe de l’écliptique de demi-ouverture 23°26' avec la vitesse angulaire de

50" par an dans le sens rétrograde.

Des oscillations périodiques, appelées nutations, se superposent à la précession et produisent

des ondulations autour du cône de précession. Les nutations les plus importantes ont des

périodes comprises entre 9 jours et 18.6 ans.
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Mouvement du pôle

Dans un corps rigide assimilable à un ellipsoïde de révolution rigide, l’axe de rotation

oscille librement (par rapport au référentiel du corps) du fait que l’axe de rotation n’est pas

confondu initialement avec l’un des axes principaux d’inertie (Euler 1752). Si l’on confère

le caractère d’homogénéité et de rigidité à la Terre, on conclut que le pôle de rotation

devrait accomplir une oscillation circulaire en 305 jours. Mais en 1891, Chandler observe une

oscillation de 433 jours, avec une amplitude de 200 mas environ, que Newcomb interprète en

1892 comme un allongement de la période d’Euler, en raison de la non-rigidité de la Terre.

Le mouvement du pôle comprend aussi un terme annuel d’amplitude de 100 mas environ,

principalement dû au déplacement de masses d’air et d’eau, des termes diurnes et semidiurnes

dus aux marées océaniques, ainsi qu’une dérive séculaire de 4 mas/an attribuée au rebond

post-glaciaire.

Variation de la vitesse de rotation de la Terre et de la longueur du jour

La vitesse angulaire de rotation, lj, de la Terre varie autour de sa valeur moyenne D =

7.292115 x 1CT5 rad/s. La longueur ou durée du jour (LOD, Length of Day) est associée

à la vitesse de rotation selon LOD = k— où k = 1.00273811 (IERS conventions 2003)

est le rapport entre la durée du jour solaire moyen nominal et la durée du jour stellaire

conventionnel.

Le LOD varie de quelques millisecondes autour de la valeur de la durée du jour solaire moyen

conventionnel (LODo = k^) de 86400 s TAI (Temps Atomique International).
Les variations du LOD sont principalement composées d’un effet décennal (~ 5 ms) dû au

couplage entre le noyau et le manteau de la Terre, de variations zonales (Defraigne et Smits

1999) dues aux déformations de la Terre solide engendrées par les marées luni-solaires (æ 1

ms), de variations saisonnières et intra-saisonnières (~ 1 ms) dues aux déplacements des

niasses atmosphériques.

1.3 Equations dynamiques de la rotation terrestre

1.3.1 Théorème de conservation du moment cinétique. Equations

d’Euler-Liouville

La dynamique d’un corps en rotation est fondée sur le théorème du moment cinétique :

si on note H le moment cinétique de la Terre dans un repère géocentrique non-tournant, sa

dérivée temporelle est égale au moment des forces extérieures T s’appliquant sur ce corps :

dH

dt
f (î.i)



où r est le moment des forces extérieures.

Le moment cinétique de la Terre est donné par :

19

H = r Av dm

Me

(1.2)

où Me est la masse terrestre, v est le rayon vecteur de l’élément de masse dm depuis le

géocentre, v sa vitesse dans le repère céleste :

v — üj A r + v, (1.3)

avec üj le vecteur instantané de rotation du repère terrestre par rapport au repère céleste et

vr est la vitesse relative de l’élément de masse dm par rapport au repère terrestre.

En remplaçant l’équation 1.3 dans l’équation 1.2 l’expression du moment cinétique devient :

H = / r A (üj Ar) dm + (f A vr) dm

Me Me

(1.4)

où la première intégrale est le terme associé à la distribution de matière et la deuxième est

le moment cinétique relatif que l’on notera h et qui représente l’effet des vents ou courants.

En développant la partie “matière” du moment cinétique on obtient :

Hrnat — J fA (üj A r) dm — J [r2ÜJ — (r üj)v] dm, (1.5)

Me Me

On fait ici apparaître la matrice d’inertie [/], puisque dans un repère géocéntrique non-

tournant quelconque, cette intégrale s’exprime par :

l / [r2ujx - (xujx + yujy + Z(jjz)x\ ^
Me

/ \r2ujy - (xlux + yuy + zujz)y]
Me

J [r2ujz - (xujx + yujy + zujz)z\
Me\

( i

dm

(y2 + z2) dm — xy dm — xz dm \

Me Me Me

-JXVdm /(X2 + Z2)dm -J
Me Me Me

— J xz dm
Me Me M,

yz dm

J yz dm /(æ2 +

^ ^X'

(jjy

V “z J
miü\

(1.6)
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où [ic] sont les composantes de cj dans le repère considéré.

La Terre n’étant pas rigide, il est impossible de connaître à tout instant la position des axes

principaux d’inertie par rapport à la croûte. Dans le repère terrestre, dont les axes sont

proches des axes principaux d’inertie moyens, la matrice d’inertie est quasi diagonale :

I

/ A + Cn

Cl2

Cl3

Cl2 C13

B + C22 C23

C23 C + C33 /

(1.7)

où (A.B,C) sont les moments principaux d’inertie moyens et c^ les incréments d’inertie, qui

représentent au plus un dix millionième des moments principaux d’inertie. On considère ici

la Terre comme un corps bi-axial (A=B). On néglige l’écart relatif entre les moment d’inertie

équatoriaux A et B (de l’ordre de 10~5) car les modifications induites par la triaxialité sont

négligeables par rapport aux erreurs des observations. Donc :

I =

' A + Cil C12 C13

C12 A + C22 C23

\ c13 023 C + C33

(1.8)

En transcrivant l’Eq. 1.1 dans le repère terrestre tournant à la vitesse angulaire uj on obtient :

d[H]
dt

+ M A [H]

d

dt
[Iuj T h\ T [ce] A [Iuj + /?.]

[L]

[L] (1.9)

Ces sont les équations dynamiques d’Euler-Liouville.

Comme la rotation terrestre est quasi-uniforme, le vecteur instantané de rotation peut

s’écrire :

M - fl

m 1 \

m2

\ i+m3 y
(1.10)

où fl = 7.2925 1CT5 rad/s est la vitesse moyenne et mi, m2 et 777,3 de petites perturbations

rendant compte des irrégularités de la rotation terrestre (777,^ < 10“6D). Les quantités 777,1 et

777,2 sont les coordonnées angulaires du pôle de rotation dans le plan tangent au pôle Nord

géographique.

O11 peut linéariser l’équation 1.9 par rapport aux incréments d’inertie Cÿ et aux perturbations

hi du moment cinétique relatif en éliminant les termes du second ordre, autrement dit, on

néglige des variations de plus de 2 /ras bien inférieures à la précision actuelles des observations



(100 fias). On obtient alors les équations d’Euler-Liouville linéarisées :
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A . ^Ci3 + h\ t OC23 + h,2 L/2
(c -A)üm'2 = n(c - A) + n2(c - a) ~ n2(c - a)

A ^ ÇÏC22, + h-2 ^Ci3 + h\ | L\
(c-ytia”1 = n(c - a) ~ )+ »2(c-/i)

C33 _ h>3 L3
c ne ne

(1.11)

Soit tr — 7711 + i 777,2 5 en regroupant les deux premières composantes des équations d’Euler-

Liouville sous la forme complexe on obtient :

m

m + i— =

rh3 = -
C33

C

ne — ic nh — ih

Aue An<Te

ne + ne

L

+ l—rpr
Anae

(1.12)

(1.13)

où Ge — —-—n est la fréquence d’Euler, c — C\3 + 7023, h = h\ + ifi2 et L — L\ + iL2.
il

Nous définissons les fonctions d’excitation équatoriale ip et axiale ip3 par les seconds

membres des équations 1.12 et 1.13, respectivement :

ne — ic

AaP

: c33

^ = -c ~

^ nh — ih L
Anoe Anae

^3 L3
nc + nc

(1.14)

(1.15)

En considérant que l’excitation est nulle, l'équation 1.11 montre que l’axe de rotation présente
2n

un mouvement d’oscillation libre associé à l’ellipticité terrestre de période = 305

jours.

Ces équations sont déduites dans le cas idéal d’une Terre rigide. Dans le cas d’un modèle

de Terre bi-axial non rigide, la fonction d’excitation équatoriale (Eq. 1.14) comporte le

terme d’origine centrifuge xpc = Ie/(C — A) — j*(C — A)m (Munk et McDonald 1960),
fonction du mouvement du pôle. Le coefficient ks est le nombre de Love séculaire de valeur

ks = ~ 0.942 avec Re le rayon terrestre (Barnes et al. 1983). L’effet centrifuge

séculaire sur le géopotentiel est ks fois le potentiel centrifuge constant de degré 2. D’autre

part &2 est le nombre de Love de degré 2 : si la Terre est soumise à un potentiel de force externe

W2 variable, ayant la forme d’une fonction harmonique de degré 2, alors les déformations

induites provoquent un incrément du géopotentiel donné par SU = (Re/r)3k2W2 où r est

la distance du centre de masses à un point situé à l’extérieur ou à la surface de la Terre.
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Le coefficient k2 est constant à la surface terrestre et est égal à 0.3 (Barnes et al. 1983).

L'équation régissant le mouvement du pôle s’exprime alors par :

m = Vure (1.16)

où i\)pure est la fonction d’excitation affranchie de l’effet centrifuge. L’équation précédente

s’écrit encore :

(1.17)

1 _ ki
-1- u

Il faut remarquer que la non rigidité joue de manière négligeable dans m3. En fait la fonction

jours) telle qu’elle est déduite des observations du mouvement du pôle (Munk et McDonald

1960).

Il existe des dissipations lors des processus de déformation de la Terre. La déformation

n’est donc pas purement élastique et se fait avec un certain retard. Cela se traduit par

l’introduction d’un petit terme complexe dans la fréquence de Chandler :

où Q est le facteur de qualité associé au processus dissipatif (50 < Q < 200), et Tc — 433

jours (Munk et McDonald 1960).

Le système mécanique envisagé inclut la Terre dans sa globalité. Autrement dit tout processus

associé à un mouvement de masse, qu’il soit hydrologique, atmosphérique, océanique ou

d’excitation "pure" voit sa valeur diminuée de 0.15% ce qui est négligeable au regard de

la précision (supérieure à 1%) avec laquelle on détermine ou modélise les composantes de

l’excitation axiale.

La période d’Euler est alors allongée de 140 jours pour devenir la période de Chandler (433

(1.18)

d’autre nature apparaîtra sous la forme d’un incrément c ou h. Les équations 1.17 et 1.13

étant linéaires, on peut ignorer le moment de forces extérieures (essentiellement dû aux forces

de marée luni-solaire) et formaliser l’impact des processus géophysiques par :

m + i— = ip = — (-
crc Aoc

.m fie — ic flh — ih
(1.19)

Afla.

(1.20)
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1.3.2 Lien entre les paramètres d’orientation de la Terre et le vec

teur instantané de rotation.

Pôle de rotation instantané et pôle céleste intermédiaire (CIP)

Les observations de géodésie spatiale ne donnent pas accès au pôle instantané de rotation

à proprement parler, mais à un pôle avoisinant, sorte de moyenne diurne du pôle instantané,

et que l’on appelle pôle céleste intermédiaire “Celestial Intermediate Pôle”, CIP (voir Annexe

C). Pratiquement, il faut donc rapporter les équations d’Euler-Liouville à la position du CIP

(p = x — i y) dans le repère terrestre (x, y sont deux des paramètres d’orientation de la Terre

déterminés par l’observation). Nous pouvons exprimer la position du pôle de rotation m en

fonction de la position du pôle céleste intermédiaire p de la manière suivante (Brzezinski et

Capitaine 1993) :

m — p — i(1-21)

On remarque que m « p pour des périodes bien supérieures à 1 jour et que m et p diffèrent

d’autant plus qu’on se rapproche de la bande diurne.

En substituant l’expression 1.21 dans la partie équatoriale du système (Eq. 1.19) nous obte

nons :

P

On obtient par identification :

• p l

2 fl o(

. p P
— 9Z

Oc fl

P_ _ i d

(7c fl dt

P

,2 P

-P

ln
fie + h .flc + fi

Aor %

CT, .fi

fie T h

Aoc

i d

fl dt

Aocfl

fie + h

Aar

'P
p +1—

Oc

fie -f- h i d fie T h

Aoc fl dt Aoc

, -P
p + i— =

Or

fie T h

Aoc
(1.22)

L’équation décrivant le mouvement terrestre du CIP présente une forme plus simple puisque

les dérivées temporelles des excitations géophysiques n’y figurent plus.

Variation de la longueur du jour

En négligeant les termes de second ordre, la vitesse de rotation est égale à eu = fl(1 +7723),

ra3 reflète les variations de cette vitesse. La longueur du jour est donnée par :

27F

LOD = k— = LOD0 + ALOD (1.23)
fl(l + 777.3)

En négligeant les termes du second ordre, nous obtenons l’écart de la longueur du jour au

jour du TAI : A LOD=
(1.24)



ALOD
(1.25)
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soit :

ms

D’après l’équation 1.19 la variation relative de la longueur du jour se traduit par :

ALOD _ C33 hs
LODq ~~C+QC (1.26)

Précession-nutation

On relie la position du CIP dans le repère céleste, décrite par les angles d’Euler O et aux

variations terrestres du vecteur instantané de rotation au moyen des relations cinématiques

d’Euler (voir Annexe C, Fig. C.l) :

Ô + f'î' sin O = — (1-27)

6 + ff'cosO = D(1 + ra3) (1-28)

Par intégration, on détermine les angles de nutation : A-^sine = — A4t sin O et Ae = AO.

1.3.3 Fonctions d’excitation des couches fluides

L’effet d’une couche superficielle se calcule grâce aux équations 1.22 et 1.26. Nous pouvons

introduire la formulation suivante (Barnes et al. 1983) :

. -P X
p +1 = .
1 CT ^ — hl

Gc 1 ks
(1.29)

ALOD
(1.30)LOD0 ~Xs

avec

c h

c- Â + (A
C33 h

c en

(1.31)

(1.32)

Ces fonctions d’excitation peuvent être séparées en deux parties, l’une dite de matière (xmat

résultant de la répartition des masses) et l’autre dite de mouvement (ymouv résultant des

mouvements de la matière par rapport à la croûte terrestre). Dans le cas de l'atmosphère,

Xmat est associée aux variations de pression atmosphérique en surface, et xmouv à la vitesse

des vents. Pour les océans, xmat traduit les variations de hauteur d’eau et xmouv les courants.

O11 a :

X
mat

C

C -A'
^ rnat
A3

Ç33
C

X
mouv

h
mouv

A3

h3_
en

(1.33)

Q(C-A)'
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En fait le problème est plus complexe : sous la charge atmosphérique et océanique la Terre

se déforme. Love a montré que la déformation induite produit un incrément du moment

d’inertie ccharge = k2c, où c est le moment d’inertie hors diagonal du fluide considéré et k2

(æ —0.3) s’appelle le nombre de Love de déformation de degré 2. Il en résulte que l’excitation

équatoriale matière prend la forme effective :

xeff = + —h_(l + (1.34)
s 1^2 ^s ^2

De façon analogue on obtient l’expression suivante pour l’excitation axiale :

X3// = ^ + (l + 4)- (1.35)
En considérant un modèle Terre élastique possédant un noyau fluide découplé du manteau,

nous utilisons la formulation proposée par Eubanks (1993) :

xeff

eff
Xs

1.5913

(c-A)n

, 1.098
h+C^AC

0.998, 0.753
h3 + ——c33

CmQ Cr

(1.36)

où Cm est le moment d’inertie axial du manteau. Les facteurs incluent les effets de déforma

tions centrifugo-élastiques et de charges.

A partir de maintenant, quand on fera référence aux fonctions d’excitation, on les considérera

toujours sous leur forme effective, donc :

P + i— = Xe{f
Oc

ALOD ...

LODq ~ Xs

(1.37)

(1.38)

Moment cinétique atmosphérique

Dans le cas de l’atmosphère, le moment cinétique H est estimé à partir de la pression de

l’air au sol (Ps) et des vitesses des vents dans les directions nord-sud (vq) et est-ouest (v\).

En considérant l’hypothèse d’équilibre hydrostatique (dP = —pgdr) et l’approximation de

couche mince (l’épaisseur de la couche fluide est très inférieure au rayon de la Terre), on

obtient les relations suivantes (Eubanks 1993 ; Salstein et al. 1993) :

H
pression

-^Q
9

'27T
/ cos A \

Hvent

g
CW

Pq sin 0 cos2 0 sin A d6d\

y cos 9 J

( —vq sin A + v\ cos 6 cos A \
—ve cos A — v\ cos 9 sin A

V\ cos 9

cos#

)

(1.39)

dOdXdP (1.40)
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où Re est le rayon équatorial terrestre, la vitesse angulaire moyenne, g l’accélération de la

pesanteur équatoriale moyenne, À la longitude et 9 la latitude.

On rappelle (jue les fonctions d’excitation effectives (Eq. 1.36) sont reliées au moment ciné

tique par :

vmat
A. 1

~.mat

A2

-yTTiat
A3

1.098

(C -A)ü

1.098

(C-A)ü

W TT) U L

jjpression ^m

y-pression

A/mouv
a.3

1.5913

(C -A)ü

1.5913

(C-A)fi

vents

j^vents

0-998 Tjvents
3

(1.41)

Moment cinétique océanique

Pour les océans on peut évaluer le moment cinétique de façon analogue. En plus, en

supposant la densité constante on exprime la pression de l’eau sur le fond océanique par

Ps — pwgh où pw est la densité de l’eau et h la hauteur d’eau. La hauteur d’eau est une

quantité mesurée par différentes techniques comme par exemple l’altimétrie par satellite.

Pour les océans, nous obtenons donc les expressions (Bizouard et al. 1999) :

H
pression

H,couvrants

-2tt

P* sin 9 cos2 9

I cos A \
sin À

y cos 9 J

d9d\ (1.42)

pwRi r
J0 J 0

—vq sin A + v\ cos 9 cos A \

—vq cos A — v\ cos 9 sin A

v\ cos 9 J

d9d\dh (1.43)

où hs est la hauteur de la colonne d’eau.

Pour les modèles plus réalistes la densité est variable, par suite l’estimation du moment an

gulaire devient plus compliquée (voir par exemple Gross et al. 2003).

D’autre part, la réponse des océans à la pression atmosphérique doit être prise en compte.

Pour des périodes supérieures à 10 jours cette réponse est modélisée comme un processus

baromètre inversé (Inverted Barometer, IB), c’est-à-dire que la réponse des océans est sta

tique. Etant donné p'a(9, A, t) la variation de pression atmosphérique sur les océans rapportée

à chaque instant t à la pression moyenne sur les océans, la variation de hauteur d’eau h{9, A, t)

est estimée à partir de l’expression suivante :

Pq(M,*)

PwQ
h{9. A, t) = (1.44)
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La pression sur le plancher océanique demeurant inchangée, la Terre solide recouverte par

les océans n’est pas affectée par des changements locaux de pression atmosphérique.

Moment cinétique hydrologique

Dans le cas de l’influence des processus hydrologiques (neige, pluie, fleuves,...), une ap

proche similaire nous permettra d’estimer les fonctions d’excitation restreintes à la partie

matière, les vitesses de transport étant trop faibles pour donner un moment cinétique relatif

conséquent. La formulation du moment cinétique hydrologique est donc :

H = -Rtn
••2tt

Aq sin(0) cos2(0)
-ï Jo

f cos À

sin À

y cos 6

d.OdX (1.45)

où Aq — pwh exprime les variations du stockage d’eau à la surface de la Terre en kg/m2

(Chen et Wilson 2005). Une première méthode pour estimer Aq est d’utiliser l’équation de

conservation suivante qui est fondée sur le bilan "le transport de l’eau" (Eubanks 1993) :

Aq = P — E — R (1.46)

où P est la précipitation, E l’évaporation et R le ruissellement (Fig. 1.1). Ces quantités

sont normalement calculées à partir des observations météorologiques ou des modèles, et

représentent les variations d’eau dans le sol, les réservoirs hydrologiques (lacs, fleuves), les

couches de neige et glace. Dans la seconde méthode, Aq est déterminée à partir de l’estimation

directe de la quantité d’eau en surface (sous forme de neige et de glace le cas échéant) et

jusqu’à une profondeur donnée par le modèle ou les observations.

1.3.4 Fonctions d’excitation géodésique

Dans l’équation (1.29), le membre de gauche représente l’excitation totale déduite des

coordonnées du pôle. On appelle excitation géodésique équatoriale le terme :

Xg = Xi+*X2 =p + i— (1.47)

où p = x — iy est le mouvement du pôle et ac est la pulsation complexe de Chandler (Eq.

1.18) avec un facteur de qualité Q (Eq. 1.18) de 175 (Wilson & Vicente, 1990). Pour estimer

l’excitation géodésique yG à partir du mouvement du pôle p, on utilise la discrétisation

donnée par Wilson (1985) :

XgW = 1 eX— - l^FcT^ W + T/2) - exp{iacT)p(t - T/2)]
aci

(1.48)
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Fig. 1.1 - Processus hydrologiques [Source : Spécial Bureau for Hydrology, SBH,

http ://www.csr.utexas.edu/research/ggfc].

où T est le pas d’échantillonnage et Fc = — = 0.843 cycles par année (cpa).

La fonction d’excitation géodésique axiale est reliée au LOD par l’Eq. 1.30 :

ALOD = XzLODq (1.49)

Cette formulation nous permet de comparer les excitations estimées par les modèles atmo

sphériques, océaniques, et hydrologiques à celles obtenues par l’observation du mouvement

du pôle et du LOD.

1.4 Observations astro-géodésiques et modèles géophy

siques

1.4.1 Service International de la Rotation Terrestre et des Systèmes

de Référence (IERS)

L’IERS (International Earth Rotation and Reference Systems Service) a été fondé en

1987 par l’Union Astronomique Internationale (UAI) et l’Union Géodésique et Géophysique

Internationale (UGGI) ; Il est opérationnel depuis 1988. La tâche principale de TIERS est de

réaliser et maintenir le repère céleste international ICRF (voir Annexe B), le repère terrestre

international ITRF (voir Annexe B) et de fournir avec exactitude leur orientation relative.

L’IERS est aussi chargé de fixer les conventions et modèles permettant la détermination des
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• Product Centres

Sèvies

Conventions Centre

Paris

Earth Orientation Centre

IC RS Centre

Mai ne la Vallée

ITRS Centre

Washington. DC

• Rapid Service / Prédiction Centre

Conventions Centre

• ICRS Centre

Walfei (lange

Global Geophyslcal Fluids Centre

Fig. 1.2 - Composantes de TIERS et leur différentes activités [Source : IERS,

http ://www.iers.org].

EOP (EOP, Earth’s Orientation Parameters) et la réalisation des repères à partir des obser

vations géodésiques. Enfin, TIERS a réuni différents organismes au sein du GGFC (Global

Geophysical Fluids Centre) pour collecter les séries du moment cinétique obtenues à partir

des modèles actuels et comprendre les effets des redistributions des masses sur les variations

des EOP. Dans les chapitres suivants, nous ferons largement usage des données du GGFC et

des séries des EOP réalisées ou validées par TEarth Orientation Center de TIERS.

Dans la figure 1.2, on peut voir les différents centres et leurs activités correspondantes.

1.4.2 Série combinée des paramètres d’orientation terrestre

Nous utilisons la série temporelle des EOP de réferénce internationale, à savoir la série

C04 (Gambis 2004; Bizouard et Gambis 2009), réalisée par le Service de la Rotation Ter

restre de l’Observatoire de Paris. Couvrant la période de 1962 à la semaine en cours, avec

un point par jour à Oh UT, elle est obtenue par combinaison des observations de différentes

techniques géodésiques, Lunar Laser Ranging (LLR), Satellite Laser Ranging (SLR), Glo

bal Positioning System (GPS), Détermination d’Orbite et Radiopositionnernent Intégré par

Satellite (DORIS) et Very Large Baseline Interferometry (VLBI).
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1.4.3 Modélisation géophysique

En vue d’estimer l’impact des couches fluides sur la rotation terrestre, leurs moments

cinétiques sont obtenus à partir des modèles variés, sous l’égide du GGFC de TIERS. On

constitue ainsi des séries temporelles que nous listons ci-dessous :

les séries de moment cinétique atmosphérique sont déduites à partir des données

météorologiques de différents centres 1) National Centers for Environmental Prédiction

/ National Center of Atmospherical Research (NCEP/NCAR), 2) Japan Meteorological

Agency (JMA), 3) United Kingdom Meteorological Office (UKMO) et 4) European

Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF).

les séries de moment cinétique océanique sont calculées à l’aide des différents

modèles de circulation globale océanique 1) "Estimating the Circulation and Climate of

the Océan", ECCO (Gross 2009), modèle fondé sur le modèle océanique "Massachusetts

Institute of Technology" (MIT) et 2) "Océan Model for Circulation and Tides", OMCT

(Thomas 2002).

les séries de moment cinétique hydrologique (neige, fleuves, pluie,...) sont esti

mées à partir des grilles de stockage d’eau à la surface de la Terre calculées à partir

des modèles suivants : 1) "Global Land Data Assimilation System", GLDAS (Rodell et

al. 2004) et 2) "Land Data Assimilation System" du Climate Prédiction Center, CPC

(Fan et al. 2003).

1.5 Résumé

Les équations dynamiques de la rotation terrestre, présentées dans cette première partie,

permettent d’étudier les excitations du mouvement du pôle et de la longueur du jour causées

principalement par les couches fluides superficielles de la Terre : l’atmosphère, les océans et

les eaux continentales. Au cours de ces dernières années des efforts ont été consacrés à la

modélisation de la circulation des fluides superficiels. En conséquence, plusieurs modèles ont

été mis à la disposition de la communauté scientifique à travers le GGFC de TIERS. Par

ailleurs, les observations astro-géodésiques des paramètres d’orientation terrestre, de haute

précision, permettent d’évaluer ces modèles et de détecter des effets non modélisés. Diverses

analyses ont montré l’évolution des modèles géophysiques (Ponte et Stammer 2000 ; Gross et

al. 2003, 2004 ; Zhou et al. 2005 ; Chen et Wilson 2005), cependant les irrégularités de la ro

tation terrestre ne sont pas encore totalement expliquées. Pour une meilleure compréhension

des processus dynamiques à la surface de la Terre, l’étude des influences des redistributions

des niasses superficielles sur la rotation terrestre doit être poursuivie à l’aide des modèles

les plus récents et des nouvelles observations, en particulier, celles de la mission Gravity

Recovery and Climate Experiment (GRACE).



Chapitre 2

Excitations atmosphérique et océanique

2.1 Introduction

L’atmosphère et les océans jouent un rôle prépondérant dans l’excitation du mouvement

du pôle de quelques heures à une dizaine d’années. Leurs effets sont schématisés dans le

Spectre du mouvement du pôle

Variations

séculaires et de

décennales

Rétrograde Pr°9rade
Fréquence en cycles par jour

solaire

Fig. 2.1 - Spectre du mouvement du pôle (en cycles par jour) selon Eubanks 1993.
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domaine des fréquences sur la Fig. 2.1. Le mode libre de Chandler reste cependant mal com

pris. L’effet combinée de l’atmosphère et les océans est suffisant pour l’exciter, mais on n’a

jamais pu reproduire l’oscillation et sa variabilité telles qu’elles sont observées. Le deuxième

problème, c’est l’origine des variations décennales du mouvement du pôle, lesquelles pour

raient être associées à des cycles climatiques. Enfin restent à mieux caractériser l’ensemble

des variations à courtes périodes, c’est-à-dire de quelques heures à quelques mois. C’est un

domaine de fréquence très délicat à traiter essentiellement pour deux raisons :

- en dessous de 10 jours, les océans se comportent de manière dynamique face aux va

riations de pression atmosphérique, et l’approximation de rééquilibrage hydrostatique

des océans sous l’effet des variations de pression atmosphérique connu sur le nom de

"baromètre inversé" (IB) ne peut pas être appliquée.

les séries atmosphériques et océaniques sont mal estimées pour les échelles de temps

diurnes.

2.2 Les séries des moments cinétiques atmosphérique et

océanique

Les centres d’analyse comme le NCEP/NCAR, UKMO, JMA et ECMWF fournissent des

séries de moment cinétique atmosphérique et permettent l’analyse des influences atmosphé

riques sur la rotation terrestre.

Plusieurs séries sont fournies par l’ECMWF, nous utiliserons celles fondées sur le modèle

ER A40 qui sont données pour un plus longue période de temps (de 1961 au 2001).

La figure 2.2 montre l’excitation équatoriale estimée à partir des différentes séries atmo

sphériques, sous l’hypothèse IB, et avec une résolution temporelle de 6 h. On remarque les

variations annuelles et des fluctuations significatives à plus courtes périodes. Les données

d’UKMO sont exclues de notre étude car elles n’appliquent pas la correction du baromètre

inversé et possèdent une résolution temporelle de 12 h.

De façon analogue, les séries de moment cinétique océanique sont obtenues à partir de plu

sieurs modèles océaniques. Les séries utilisées sont celles d’ECCO (Estimating the Circulation

and Climate of the Océan) et d’OMCT (Océan Model for Circulation and Tides). Le modèle

ECCO est fondé sur le modèle de circulation océanique du MIT (Gross 2009) forcé par les

vents du modèle global atmosphérique NCEP/NCAR. Il possède une résolution temporelle

de 1 jour. Les simulations du modèle OMCT (Thomas 2002) sont forcées par les champs

des vents atmosphériques donnés par l’ECMWF (Thomas, communication privé 2007). Sa

résolution temporelle est de 6h, ce que permet d’étudier les variations diurnes. La figure

2.3 montre l’excitation équatoriale océanique. Le modèle OMCT propose deux options de

sorties. La première considère l’hypothèse du baromètre inversé (IB) comme pour ECCO. La
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FiG. 2.2 - Fonctions d’excitation équatoriales (termes de pression et de vents en mas) es

timées à partir des données atmosphériques du NCEP/NCAR reanalyses, du ,JMA et de

l’ECMWF sous l’hypothèse du baromètre inversé. Des décalages de valeur ±300mas sont

appliquées pour séparer ces séries et les visualiser.
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FiG. 2.3 - Fonctions d’excitation équatoriales estimées à partir des modèles océaniques

ECCO et OMCT. Des décalages de valeur ±50mas sont appliquées pour visualiser les séries.
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Fig. 2.4 - Excitation géodésique (OBS) et excitation due à l’atmosphère et aux océans

(modèles NCEP/NCAR + ECCO et ECMWF + OMCT). La correction IB est considérée

dans les deux cas. Des décalages de valeur ±300mas sont appliquées pour distinguer les

séries.

deuxième n’impose aucune hypothèse sur la réponse des océans à la pression atmosphérique.

Cette dernière est particulièrement intéressante pour estimer l’effet des fluctuations diurnes

et subdiurnes sur le mouvement du pôle ou de la nutation. La figure 2.4 montre l'excitation

géodésique calculée à partir des observations du mouvement du pôle (voir Eq. 1.48) et les

excitations géophysiques issues des modèles combinés NCEP/NCAR -f- ECCO et ECMWF

-I- OMCT. Dans les deux cas on obtient des corrélations supérieures à 0.7, les meilleures va

leurs étant obtenues pour NCEP/NCAR + ECCO, ce que confirment les résultats obtenus

par Korbacz et al. (2007).
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Les redistributions de masse atmosphérique et océanique sont les plus importantes sources

d’excitation saisonnière du mouvement du pôle (annuelle, semi-annuelle et ter-annuelle).

Nous allons comparer les contributions saisonnières atmosphériques et océaniques (modèles :

NCEP/NCAR et ECCO) pour la période 1993 - 2008 aux fluctuations contenues dans l’ex

citation géodésique. On modélise chaque série selon :

3

x(t) = Xi(t) + iXï(t) =a + 6(t-i„) + ^(cprV^"'°ei2,r"(‘-t“) + crefrV<i'”‘”e-i2’r"(t-t'>)) (2.1)
71=1

où tQ est la date de référence du 1 janvier 2004, n = 1, 2 et 3 représente respectivement

les fréquences annuelle, semi-annuelle et ter-annuelle et a -f b(t — tQ) une dérive linéaire. On

distingue pour chaque fréquence le terme circulaire prograde (pro) et rétrograde (rétro). Les

coefficients du modèle sont éstimés par moindres carrés et sont reportés dans la Tab. 2.1. Le

terme annuel est dominant (amplitude de 16 mas), la contribution atmosphérique étant 2 à 3

fois plus grande que celle des océans. Mais ces derniers s’opposent à l’action de l’atmosphère

(opposition de phase). Pour le terme semi-annuel, les amplitudes sont moins grandes, et

on remarque que les océans jouent un rôle aussi essentiel que l’atmosphère. Les variations

Terme Excitation

Prograde Rétrograde

Amplitude

mas

Phase

degré

Amplitude

mas

Phase

degré

Annuel Géodésique 16.0 ± 1.6 300 ±6 8.7 ± 1.7 227 ± 11

Atmosphère IB 15.6 ±0.8 267 ±3 14.9 ± 1.0 246 ±4

Océans 5.9 ±0.9 53 ±9 3.3 ± 0.9 52 ± 16

Atmosphère IB ± Océans 11.1 ± 1.2 284 ±6 11.7 ± 1.2 250 ±6

Semi-annuel Géodésique 3.2 ± 1.5 111 ± 28 5.5 ± 1.7 130 ± 17

Atmosphère IB 2.8 ±0.9 19 ± 19 4.7 ± 1.5 116 ± 12

Océans 3.0 ±0.3 173 ± 14 2.3 ±0.9 246 ± 22

Atmosphère IB 1 Océans 1.3 ± 1.2 104 ± 50 3.6 ± 1.4 144 ±21

Ter-annuel Géodésique 1.7 ± 1.6 29 ±54 2.9 ± 1.5 285 ± 29

Atmosphère IB 0.8 ± 1.0 225 ± 76 1.5 ± 1.0 116 ± 12

Océans 1.3 ±0.8 73 ±37 1.3 ±0.9 239 ± 40

Atmosphère IB ; Océans 0.7± 1.2 103 ± 93 2.4 ± 1.0 273 ± 24

Tab. 2.1 - Excitations saisonnières du mouvement du pôle pour la période 1993-2008. Modèle

atmosphérique NCEP/NCAR et océanique ECCO. IB signifie que l’hypothèse du baromètre

inverse est considérée.
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Fig. 2.5 - Spectres de Fonder des excitations atmosphérique (graphique de gauche) et océa

nique (graphique de droite). On représente séparément les termes "matière" et "mouvement".

Fig. 2.6 - Spectres de Fourier de l’excitation atmosphérique et océanique (AO) et l’excita

tion géodésique observée (G). Modèle atmosphérique NCEP/NCAR et océanique ECCO. La

correction IB est considérée.
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ter-annuelles atteignent au plus 3 mas (partie rétrograde). L'estimation du terme prograde

n’est pas très pertinente au regard des erreurs formelles. Les phases sont généralement en

accord. Les spectres des excitations atmosphériques et océaniques (Fig. 2.5) confirment le

rôle prépondérant de la pression atmosphérique, connu depuis 1980. La comparaison avec

le spectre de l’excitation géodésique (Fig. 2.6) met cependant en évidence l’insuffisance ou

l’inadéquation des mouvements massiques dans l’atmosphère et les océans pour expliquer les

oscillations saisonnières. Comme on le verra dans le dernier chapitre, l’ajout de l'hydrologie

continentale permet de bien mieux rendre compte de l’excitation saisonnière observée.

2.4 Excitation de Chandler

Avec l’oscillation annuelle prograde, l’oscillation de Chandler de période 433 jours est

Lune des principales variations du mouvement du pôle. Due à la dissipation d’énergie, l’os

cillation de Chandler devrait s’atténuer. Or les observations montrent qu’elle est perma

nente. Des mécanismes doivent donc exister pour compenser cette dissipation. En analysant

le spectre de puissance des excitations, on conclut que les séries d’excitation atmosphérique

et océanique possèdent une puissance dans la bande de fréquence de Chandler (0.8 - 0.9

cycles par an) comparable à celle contenue dans l’excitation géodésique (Gross et al. 2003 ;

Brzezinski et Nastula 2002). Mais par cette méthode, l’oscillation de Chandler est réduite

au niveau de 1 mas et se retrouve noyée dans le bruit excitateur. De plus, il existe des di

vergences entre les études réalisées. Le terme "vents" explique 50% de l’excitation observée

selon Liao et al. (2007) contre 15% d’après Gross et al. (2003).

Bien que l’oscillation de Chandler est supposée être excitée par l’atmosphère et les océans,

on ne sait pas exactement dans quelle proportion. Au vu des études antérieures, atmosphère

et océans semblent jouer des rôles intermittents. Nous nous proposons de lever l’ambiguité

actuelle en nous attachant à la variabilité en amplitude et en phase de la composante chandlé-

rienne. Si nous pouvons l’expliquer par les fonctions d’excitation atmosphérique et océanique,

nous aurons alors prouvé que ces couches fluides en constituent le forçage principal.

Pour cela nous faisons une analyse sur le mouvement du pôle et non sur les fonctions d’excita

tion. On applique la solution générale de l’équation d’Euler-Liouville (Eq. 1.37) pour obtenir

l’influence de l’atmosphère et les océans sur le mouvement du pôle à partir des excitations :

p(t) = poe"^-^ - f xWe^Vr (2.2)

où p0 et tQ sont respectivement la condition initiale et la date initiale et ac la pulsation de

Chandler (pour plus de détails voir section 1.3.1) :

2tt / J_\
c ~ 433 V + 2QJ (2.3)
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avec le facteur de qualité Q compris entre 50 et 200. Ainsi, on compare les contributions des

modèles atmosphérique NCEP/NCAR et océanique ECCO, calculées à partir de l’équation

2.2, aux observations très précises du mouvement du pôle. La séparation des oscillations de

Chandler et du terme annuel prograde nécessite un minimum de 6 ans d’observations. Pour

cette raison, nous avons utilisé les plus longues séries disponibles : EOP C01 [1900-2008]

couplée avec les séries d’excitation atmosphérique NCEP/NCAR [1948-2008] et océanique

ECCO [1993-2008] d’un point par jour complété avec la série ECCO estimée tous les 10

jours [1959-1993] (Gross et al. 2005). Le pôle est soumis à une variation séculaire due au

rebond post-glaciaire qui doit être éliminée au préalable. Les amplitudes et phases moyennes

montrées dans la Fig. 2.7 sont estimées par la méthode des moindres carrés sur l’intervalle de

temps [io-2008], où tQ balaie la période [1950-2000], ce qui permet d’estimer l’influence de la

condition initiale pQ = p(t0). On teste également différentes valeurs de Q. On remarque que

les différences en amplitude en fonction de Q et tQ peuvent atteindre 150 mas par rapport

à l'amplitude moyenne observée. La dispersion d’amplitude de la solution géophysique est

minimale pour Q æ 100. La phase est très peu sensible à la condition initiale et au facteur

de qualité.
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Fig. 2.7 - Dépendance des amplitudes et phases modélisées (Atmosphère + Océans; AO)

à la condition initiale et au facteur de qualité. Modèles utilisés : NCEP/NCAR et ECCO.

Amplitudes et phases moyennes de l’oscillation de Chandler estimées par la méthode des

moindres carrés sur différents intervalles [date initiale - 2008]. Les amplitudes et phases de

l’oscillation de Chandler observée (série IERS C01) sont aussi présentées.
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Une fois la série temporelle correspondant à l’expression 2.2 calculée (avec Q — 100 et

Po — p(t0)), nous appliquons le filtre XI1 (Shiskin et al. 1965) pour isoler le terme de

Chandler. Cette méthode répose sur un principe itératif d’estimation des différentes compo

santes du signal (tendance, saisonnalité et partie irrégulière), en appliquant à chaque étape

des moyennes mobiles adéquates. Pour les coordonnées du pôle observées, le spectre du si

gnal filtré (Fig. 2.8) illustre la performance de cette méthode. D’après la Fig. 2.9 ce signal

s’accorde très bien avec la contribution géophysique correspondante et filtrée par la même

méthode. De plus, les variations d’amplitude du terme de Chandler (Fig. 2.10) obtenues par

le module x1 + y2, où x et y sont les composantes du mouvement du pôle après application

de la méthode XI1, sont très bien corrélées sur tout l’intervalle d’étude, à l’exception de la

période autour de 1970. Les fluctuations d’amplitude semblent être la conséquence d’effets

climatiques à longues périodes dans l’atmosphère et dans les océans. L’origine de ces effets

reste pour le moment inconnue et des études complémentaires doivent donc être réalisées

pour déterminer ses causes. Les variations de phase (Fig. 2.10) obtenues à partir de la fonc

tion arctan(2:) où z — (x + iy)e~iact sont également très bien corrélées.

La Fig. 2.11 montre une analyse similaire pour la période 1993-2008 où l’on inclut les don-

FlG. 2.8 - Spectre de la composante de Chandler obtenue par application du filtre XI1 sur

la série EOP C01. Le trait verticale indique l’oscillation de Chandler.
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Fig. 2.9 - Oscillation de Chandler pour les

observées et modélisées.
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Fig. 2.10 - Variations d’amplitude (|p| = x1 + y2) et de phase (arctanfz) avec z —

(.x + iy)e~lUct) de l’oscillation de Chandler. Les oscillations mineures sont dues aux signaux

résiduels après application de la méthode XI1.
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Phase

Fig. 2.11 - Variations d’amplitude (\p\ = y/x2 + y2) et de phase (arctan(z) avec z = (x +

iy)e~l(Jct) de l’oscillation de Chandler pour la période [1993-2008]. L’étude inclut les données

atmosphériques du JMA. Les oscillations mineures sont dues aux signaux résiduels après

application de la méthode XI1.

nées atmosphériques du JMA. On observe que les phases sont similaires entre les séries

atmosphériques (NCEP/NCAR et JMA) et la combinaison atmosphère et océans. La série

NCEP/NCAR + ECCO représente mieux la variabilité en amplitude observée que celle du

JMA. Même si la série du JMA a la puissance suffisante pour exciter le terme de Chandler,

elle ne semble pas représenter correctement sa variabilité temporelle.

2.5 Effets à longues périodes (de 2 ans à 1 siècle)

La dérive séculaire du pôle de l’ordre de 0.351" ± 0.003" par an dans la direction 79.2°

Ouest (Gross et Vondrak 1999) est causée principalement par le rebond post-glaciaire (Pel-

tier et Jiang 1996). Elle a été observée à partir des années 1950 grâce à la compilation

d’observations astrométriques remontant au milieu du XIXème siècle. Superposée à cette

dérive, il existe une fluctuation de période 24 ans et d’amplitude 22 mas appelée oscillation

de Markowitz (Markowitz 1960, 1961). D’après Gross et al. (2005) cette oscillation ne semble

pas d’origine atmosphérique et océanique et sa cause reste inconnue à l’heure actuelle.

Des variations d’environ 10 ans ont aussi été observées et seraient associées au couplage du

noyau-manteau (Hide et al. 1993).

Nous réexaminons l’origine des fluctuations entre 2 et 8 ans grâce aux séries de moment

cinétique atmosphérique (NCEP NCAR) et océanique (ECCO), remontant aux années 50.

A cette fin, ces séries sont lissées à l’aide d’un filtre numérique de bande passante 1/2-1/8

cpa, au même titre que l’excitation géodésique calculée à partir de la série combinée C01.

L’ensemble est représenté sur la Fig. 2.12. Les années antérieures à 1962, où les observations

sont moins précises (10-20 mas) sont exclues de nos analyses statistiques, les trop fortes
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*2

Fig. 2.12 - Excitations équatoriales à longues périodes observées et modélisées (2-8 ans).

G : excitation géodésique ; A : excitation atmosphérique ; O : excitation océanique ; AO :

excitation atmosphérique -f- océanique.

Pourcentage de variance

expliquée de l’excitation géodésique

Corrélation avec

l’excitation géodésique

Xl + *X2

Xl X2 Xi X2 Amplitude Phase

degré

Atmosphère

Pression -14 14 -0.1 0.4 0.3 -26

Vents -12 -1 -0.1 0.1 0.2 67

Pression + Vents -18 12 -0.1 0.3 0.2 10

Océans

Pression 3 21 0.2 0.5 0.4 0

Courants -6 16 0.0 0.5 0.4 24

Pression + Courants -4 25 0.1 0.5 0.4 8

Atmosphère + Océans -19 41 0.0 0.6 0.5 8

Tab. 2.2 - Pourcentage de variance expliquée et coefficients de corrélation pour les variations

à long terme d’origine atmosphérique et océanique sur la période [1962-2008].
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oscillations du mouvement du pôle de l’ordre de 30 mas au cours de la période 1950-1962

semblant irréalistes. Dans la Fig. 2.12, on note la prédominance du forçage océanique. Cela

est confirmé par la Table 2.2 où l’on note que les termes de pression et de courant océaniques

sont beaucoup mieux corrélés avec l’excitation observée que les composantes atmosphériques,

en particulier pour \2 où 25% du signal est expliquée par la pression océanique. Par contre,

les effets atmosphériques et océaniques n’expliquent pas les variations contenues dans \\

(variance expliquée de -19%; 0 de corrélation), lesquelles sont deux fois plus petites que

pour X2-

D’autres effets peuvent contribuer de façon significative à l’excitation du pôle à long terme,

comme par exemple l’hydrologie continentale, comme nous le verrons dans le chapitre 4.

2.6 Effets à courtes périodes

2.6.1 Variations de 2 à 50 jours

Les oscillations rapides du pôle de rotation, c’est-à-dire, entre 2 et 50 jours, ont une

amplitude inférieure à 2 mas. Depuis les années 1980, les observations des coordonnées du

pôle (50 //as de précision) permettent de déceler ces faibles variations. Tel fut le cas des

variations hebdomadaires apparues pendant l’hiver 2005-2006 causées par des processus at

mosphériques de cette époque (Lambert et al. 2006).

L’atmosphère et les océans sont présentés comme les principaux mécanismes d’excitation à

hautes fréquences. Avec le développement de la technique VLBI, l'influence atmosphérique a

été mise en évidence dès les années 1980 (Eubanks et al. 1986 ; Eubanks et al. 1988 ; Nastula

et al. 1990), puis confirmée après 1990, les observations du pôle ayant alors une précision

inférieure à 0.2 mas avec l’introduction du GPS (Gross et Lindqwister 1992 ; Nastula et al.

1997). A partir des années 2000, l’amélioration des modèles océaniques a permis de montrer

le rôle des océans (Nastula et Ponte 1999; Ponte et Ali 2002).

Nous réanalysons l’excitation rapide du mouvement du pôle en utilisant les observations

récentes, plus précises, et les modèles géophysiques actuels. Il faut tenir compte des points

suivants : en dessous de 10 jours, les océans ne réagissent pas exactement aux variations de

pression atmosphérique comme un baromètre inversé (Salstein et Rosen 1989). Il est donc né

cessaire de tester les modèles atmosphériques et océaniques, dans notre cas NCEP/NCAR et

ECCO, dont les estimations pour les fréquences diurnes ou proches sont imprécises. D’autre

part, les observations sont dégradées pour les périodes proches de 2 jours (période de Nyquist

des séries diurnes des coordonnées du pôle estimées dans l’analyse des observations GPS,

VLBI et SLR).

De plus, dans cette bande de fréquences, il existe d'importantes variations dues aux marées

océaniques (Dickman 1993 ; Gross et al. 1997) dont les amplitudes et phases ont été rées-
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timées dernièrement par Gross (2009). Elles s’additionnent aux variations atmosphériques

et océaniques. Ces marées sont : mtm (période 9.12 jours), Mtm (période 9.13 jours), mf

(période 13.63 jours), Mf (période 13.66 jours) et Mm (période 27.56). Leurs effets sur le

mouvement du pôle sont formalisés comme suit :

pÿ'j — aPrc>ei(t)proeia(t) _|_ Qretroei<j)retro e~ia{t) (2.4)

où a et (j) sont l’amplitude et la phase des termes progrades et rétrogrades. L’angle a est

l’argument de marée, combinaison linéaire des arguments de Delaunay 1, 1’, F, D, et fl (les

valeurs recommandées par TIERS sont celles de Simon et al. 1994) caractérisant les positions

de la Lune et du Soleil. Cette étude est menée sur l’intervalle 2005-2008, représentatif des

données astrométriques et géophysiques depuis 2000 et pour lequel la précision des coordon

nées du pôle est inférieure à 0.1 mas.

Comparaison spectrale

Nous effectuons les spectres de Fourier, y(cr), des excitations géophysiques sur l’intervalle

de temps 2005-2008, puis nous en déduisons l’effet correspondant Pf(&) sur le mouvement

du pôle selon l’équation d’Euler-Liouville linéarisée (Eq. 1.37) exprimée dans le domaine des

fréquences :

pF(a) = xM = T(a)x(<r) (2-5)
crc- a

où T(a) est appelée la "fonction de transfert". Les transformées de Fourier sont réalisées

avec un fenêtrage de Hanning pour éviter les lobes associés à la troncature du signal. Cette

transformation est effectuée en parallèle sur les coordonnées observées du pôle, ce qui donne

le spectre p(a). Il ne reste plus qu’à le comparer avec sa reconstruction géophysique Pf{&)-

Comme on peut le voir dans la Fig. 2.13, il existe un très bon accord spectral entre les ob

servations (série C04) et les modèles géophysiques (AO + MAREES=Atmosphère + Océans

+ Marées). Globalement il y a plus de puissance dans la bande rétrograde que dans la pro

grade en raison du mode normal atmosphérique détecté par Brzezinski (1987) dans le

moment cinétique atmosphérique et le mouvement du pôle et apparaisant dans le spectre de

la série C04 (Fig. 2.13) avec une amplitude de 150 /ras. Sa fréquence n’est pas précisément

déterminée et est localisée dans la bande [-0.10,-0.12] cpj. Ce mode est accompagné dans la

partie prograde d’un pic d’environ 80 /ras d’amplitude. Notons que le pic le plus important

est à la fréquence de 0.05 cpj (350 /ras dans la partie rétrograde et 200 /ras dans la partie

prograde) soit environ la moitié de la fréquence du mode normal atmosphérique. Ces pics

sont renforcés par l’influence océanique.

On peut réaliser une estimation du niveau de signification des pics spectraux en calculant la

variance d’Allan des écarts des différents séries du mouvement du pôle (Allan 1987) définie
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Fig. 2.13 - Spectre complexe pour les bandes de fréquences [0.05,0.11] cpj et [0.11,0.2] cpj

ou de périodes [9,20] jours et [5,9] jours (bande rétrograde à droite et bande prograde à

gauche) des observations des coordonnées du pôle (série C04), des effets atmosphériques (A)

et océaniques (O) incluant les effets des marées (AO + MAREES). La période d’étude est

2005-2008. Le bruit spectral (la variance d’Allan) est également représenté.
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Fig. 2.14 - Spectre complexe pour la bande de fréquences [0.2,0.5| ou de périodes [2,5] jours

(bande rétrograde à droite et bande prograde à gauche) des observations des coordonnées du

pôle série C04 et séries ultra rapide de l’IGS, des effets atmosphériques et océaniques (A :

Atmosphère; O : océans; AO : Atmosphère + Océans). La période d’étude est 2005-2008.

Le bruit spectral estimé à partir variance d’Allan est également tracé en tireté.
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par :

ffîW = \ < (2/fc+i - > (2.6)
où t le pas d’échantillonnage, yk+\ et ysont deux échantillons successifs des mesures. En

fonction de r, celle-ci s’apparente à celle d’un bruit de scintillation de variance maximale 101

//as (Bizouard et Seoane 2009). Pour une fréquence donnée / le bruit a une densité spectrale
2

de puissance et donc une amplitude de :

•««-/S
où T est l’intervalle de temps de l’étude. Dans notre cas T=3 ans, et l’on obtient e(f) =

2.6/-0'5 fias. En conclusion, le bruit de scintillation décroît de 12 //as pour la fréquence de

0.05 cpj à 6 yas pour la fréquence de 0.2 cpj. Les pics déjà mentionnés sont bien au dessus

du bruit estimé.

Dans la Fig. 2.13 on remarque aussi une oscillation significative à la fréquence de ± 0.073

cpj (13.6 jours) et d’amplitude, 150 /ras, correspondant aux marées bi-mensuelles. Sur la

même figure nous constatons que l’excitation géophysique seule (atmosphère plus océans)

ne représente pas totalement l’amplitude de ce terme. L’effet de la marée océanique à cette

période en est la raison. L’introduction de cet effet selon le modèle de Gross (2009) réduit

les divergences par rapport aux observations. Le modèle de Gross donne aussi un effet à la

fréquence de 0.11 cpj (9.1 jours) mais d’amplitude inférieure à 10 /ras, c’est-à-dire au bruit

et donc trop faible pour être décelée. A cette fréquence le principal mécanisme d’excitation

est associé au mode normal atmosphérique 4/3.

Ainsi, les oscillations de 13.6 jours et 9.1 jours sont en grande partie d’origine atmosphérique

et océanique, la marée y jouant un rôle secondaire. Selon Kouba (2005) la variation à 13.6

jours qui n’est pas associée aux marées est un artefact du traitement GPS car elle n’est pas

déterminée par le VLBI pour des observations antérieures à 2000. Notre analyse fondée sur

des observations plus récentes montre que les séries VLBI contiennent aussi ce terme. Nous

concluons donc qu’il existe bien une oscillation à 13.6 jours dans l’atmosphère et les océans.

Elle tire probablement son origine de l’effet de marée barométrique lunaire bi-mensuelle. Cet

effet est mal connu même s’il est observé dans la pression de surface (Arabelos et al. 1997,

2004) et dans les vents zonaux (Li 2005). D’après les mesures d’Arabelos et al. (2004) dans

la région de Thessaloniki, les oscillations de pression dues à la marée lunaire à 13.6 jours

atteignent 25 Pa, soit 1/4 de la fluctuation diurne, laquelle cause un mouvement du pôle

prograde de 10 /ras (Brzezinski et al. 2002). Pour le terme de matière la fonction de transfert

(Eq. 2.5) est 10 fois plus puissante à ±0.073 cpj qu’à ±1 cpj. Si l’estimation de la marée

Mf de Thessaloniki est correcte, on prédit que l’effet de la marée lunaire barométrique peut

atteindre 10 x 10 / 4 = 25 //as, valeur typiquement observée dans le terme de pression des
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Bande de

fréquences

Contribution Pourcentage de variance

expliquée

Corrélation

Xi X2 Xi X2

2-5 jours Géod. IGS/Atmos.-fOcé. -28 -28 0.5 0.5

Géod. IGS Atmos. -24 -48 0.3 0.3

Géod. C04 Atmos.+Océ. -47 -61 0.4 0.4

Géod. C04 Atmos. -16 -43 0.4 0.3

5-20 jours Géod. C04/Atmos.+Océ.-(-Marées 68 69 0.8 0.8

Géod. C04 Atmos. 57 53 0.7 0.7

20-50 jours Géod. C04 Atmos.-fOcé.-f-Marées 72 82 0.8 0.9

Géod. C04/Atmos. 49 55 0.7 0.7

Tab. 2.3 - Corrélation entre l’excitation géodésique (séries C04 ou IGS) et l’excitation

géophysique incluant ou non les marées océaniques. L’analyse est réalisée sur la période

2005-2008. Les corrélations associées à la série de l’IGS pour les périodes entre 5 et 50 jours

ne différant pas de celles de la série C04, ne sont pas montrées.

séries du moment cinétique atmosphérique. La complexité de la réponse de l’atmosphère à

la marée lunaire pourrait aussi expliquer la présence des secondes harmoniques à 0.145 cpj

(6.8 jours) et 0.21-0.22 cpj (Fig.2.13).

A partir de la différence spectrale (atmosphère + océans + marées - observations), on peut

obtenir une estimation de la précision de la combinaison des excitations atmosphérique et

océanique, en supposant que les autres effets géophysiques sont négligeables. La divergence

maximale, de l’ordre de 40 fias en terme de coordonnées du pôle, et 20 /ras en terme d’exci

tation, est localisée à la fréquence de -0.1 cpj. Ces divergences peuvent être attribuées aux

défauts des séries d’excitations atmosphériques et océaniques.

La Fig. 2.14 montre les variations entre 2 et 5 jours. Nous trouvons des amplitudes supérieures

à 20 /ras donc significatives aux fréquences entre 0.2 cpj et 0.25 cpj. Nous remarquons aussi

que la série C04, en raison de son échantillonnage diurne, est atténuée pour des fréquences

proches de 0.5 cpj : les fréquences supérieures à 0.3 cpj montrent moins de puissance que

dans le forçage géophysique. Par contre, cet amortissement n’existe pas dans la série ultra

rapide de l’International GNSS Service (IGS) échantillonnée à 0 et 12 h UTC, comme on le

constate dans la Fig. 2.14. Une étude de corrélation entre l’excitation géodésique et l’excita

tion géophysique montrent une amélioration de la corrélation et du pourcentage des variance

expliquée (Tab. 2.3) pour des périodes entre 2 et 5 jours, isolées à l’aide d’un filtre numérique,

lorsqu’on considère la série ultra rapide de l'IGS plutôt que la série C04. Les divergences

restent significatives (corrélation de 0.5 et variance expliquée -28%) dues probablement aux

erreurs ou imprécisions des données atmosphériques et océaniques pour ces périodes. En
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effet, pour des périodes inférieures à 2-3 jours, le moment cinétique atmosphérique n’est pas

bien déterminé. De plus, les modèles dynamiques où l’on ne fait aucune hypothèse sur la

réponse des océans au forçage atmosphérique doivent être testés : ils pourront améliorer les

résultats dans cette bande de fréquence.

Nous constatons des amplitudes significatives par rapport au bruit estimé par l’écart type

d’Allan (Fig. 2.14) aux fréquences de ±0.29, -0.34 et -0.4 cpj et principalement d’origine

atmosphérique.

La Tab. 2.3 montre un bon accord entre les observations et les modèles géophysiques pour

les périodes de 5 à 50 jours avec environ 70% de variance expliquée et des corrélations

supérieures à 0.7.

Variabilité temporelle des excitations

L’analyse spectrale précédente ne permet pas d’étudier la variabilité temporelle des exci

tations. Pour cette raison on réalise une analyse en ondelettes fondée sur la transformée de

Morlet sur l’intervalle 2005-2008. Une transformée en ondelettes est définie par (Grossmann

et Morlet 1984) :

w^n’ ^ = W\ X x(t)i/>* dt (2-8)
où x(t) est l’excitation dans sa forme complexe, n le facteur de translation, s le facteur de

dilatation, t/j est la fonction de Morlet (voir Torrence et Compo 1998) :

4>(t) = 7r1/ieiw°te~t2/2 (2.9)

et le symbole ’*’ signifie le conjugué. Dans la définition 2.9 wq — 2tt, le facteur a de dilatation

est donc égal à la période T — —. L’amplitude de la transformée en ondelettes des excitations

EXCITATION GEODESIQUE ATMOSPHERE + OCEANS + MAREES

Fig. 2.15 - Analyse en ondelettes des excitations géodésique (C04) et géophysique (atmo

sphère ± océans ± marées) pour les périodes entre 5 et 20 jours. Amplitude en mas.
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EXCITATION GEODESIQUE ATMOSPHERE + OCEANS

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008 2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

Fig. 2.16 - Analyse en ondelettes des excitations géodésique (IGS) et géophysique (atmo

sphère + océans) pour les périodes entre 2 et 5 jours. Amplitude en mas.

est représentée dans les Fig. 2.15 et 2.16. L’excitation géodésique possède des amplitudes

allant jusqu’à 35 mas. On observe que les variations de l’excitation géodésique sont bien

reproduites par les excitations atmosphériques et océaniques mais avec une puissance plus

faible, surtout dans la bande rétrograde. Pour la bande prograde les oscillations à 13-14 jours

sont dominantes et généralement excitées en concordance avec les variations de 10 et 20 jours.

Pour les composantes rétrogrades, les amplitudes atteignent des valeurs plus importantes.

On distingue le mode atmosphérique normal autour 10 jours.

Pour les périodes inférieures à 5 jours (Fig. 2.16), l'amplitude de l’excitation atteint un

maximum de 10 mas. Dans l’analyse en ondelettes les variations rétrogrades entre 3 et 4

jours sont les plus importantes si l’on considère les observations de l’IGS.

La variabilité à certaines fréquences peut être déterminée par un ajustement par moindres

carrés avec une fenêtre glissante de 0.3 ans. La résolution en fréquences de 0.01 cpj est

suffisante pour distinguer les termes de fréquences fk = 0.05, 0.07, 0.10, 0.14, 0.21, 0.24,

0.29, 0.34 cpj. Pour chaque harmonique, nous calculons la corrélation complexe entre le

signal observé et celui de l’atmosphère ou de la combinaison atmosphère et océans ainsi

que le pourcentage de variance expliquée par la variabilité des modèles géophysiques. Les

résultats sont présentés dans la Tab. 2.4. Les signaux atmosphériques et océaniques combinés

sont généralement très bien corrélés avec les observations, avec des valeurs d’environ 90% sur

la période 2005-2008. Les valeurs des corrélations et le pourcentage de variance expliquée

chutent sous 5 jours.

Sur la Fig. 2.17 nous présentons la variabilité à la période de la marée de 13.6 jours déterminée

dans les observations et dans les séries atmosphériques et océaniques. Ces variations sont

aussi importantes que la valeur moyenne de l’effet de marée. Les marées barométriques

lunaires Mf/mf (Arabelos et al. 2004) sont donc modulées par un phénomène subsaisonnier
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inconnu et cette modulation s’imprégne dans le mouvement du pôle ainsi que l’indiquent les

excellentes corrélations de la Tab. 2.4. Une conclusion similaire peut être formulée dans le

cas de la deuxième harmonique de fréquence 0.14 cpj.

La modulation sub-saisonnière de la fluctuation à 13.6 jours est au même niveau que l’effet

de marée (100 fias). C’est la raison pour laquelle il est difficile de déterminer précisément

la composante de l’effet de marée bi-mensuelle sensé être constant dans son amplitude et sa

phase. Cependant, si l’oscillation est estimée sur plusieurs années en éliminant les excitations

atmosphérique et océanique, il est possible d’obtenir l’effet des marées. Il n’est donc pas

étonnant que Gross (2009) remarque la convergence en amplitude et en phase des marées

Mf et mf pour des intervalles de temps plus longs que 10 ans pour lesquelles l’effet de 1a,

modulation subsaisonnière résiduelle disparaît. Dans la Fig. 2.17 on montre aussi la variabilité

du mode à 10 jours dominée principalement par l’atmosphère avec 90% de corrélation. Pour

les fréquences rétrogrades -0.05 cpj et -0.10 cpj le meilleur accord avec les observations est

obtenu en considérant la combinaison atmosphère et océans. Le rôle des océans est clairement

plus important pour les oscillations de périodes supérieures à 10 jours.

En qui concerne la variabilité temporelle des harmoniques sous 5 jours, nous remarquons

une légère amélioration de la corrélation pour la fréquence 0.34 cpj (pour la contribution

atmosphère + océans corrélation de 67% et variance expliquée de 11%) lorqu’on considère

la série IGS plutôt que la série C04 (Tab. 2.4).

Fréq.

Obs/Atmos

Corrélation

Obs/Atmos + Océ + Marées

Variance expliquée

Obs/Atmos Obs/Atmos + Océ + Marées

Période

cpj r (/>(deg) r 4>{deg) % % jours

+0.05 0.79 -5 0.89 -13 63 75 20

-0.05 0.88 2 0.98 9 71 90 -20

+0.07 0.82 -31 0.92 4 46 86 14

-0.07 0.81 7 0.90 3 63 81 -14

+0.10 0.80 -12 0.87 -6 56 76 10

-0.10 0.93 5 0.96 8 80 90 -10

+0.14 0.84 7 0.90 1 65 83 7

-0.14 0.87 3 0.91 7 70 82 -7

+0.21 0.72 10 0.80 -2 51 64 4.7

-0.21 0.48 -2 0.66 12 22 41 -4.7

+0.24 0.51 2 0.69 -4 21 44 4.2

-0.24 0.74 13 0.66 10 43 22 -4.2

-0.29 0.70 -5 0.73 -9 28 28 3.5

-0.34 0.56 12 0.63 12 7 5 2.9

Tab. 2.4 - Corrélation et pourcentage de variance expliquée entre la variabilité temporelle

des harmoniques contenues dans les observations (C04) et dans l’atmosphère/océans.
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Observations C04 Atmos + oce + marees Atmos

+0.073 cpj Amplitude

0i , , 1 1
2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

-0.073 cpj Amplitude

0i . .
2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

+0.10 cpj Amplitude

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

-0.10 cpj Amplitude

0i —
2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

+0.073 cpj phase
200

0
j

’ k 1 \!l il /V'vx

-?nn

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

-0.073 cpj phase

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

+0.10 cpj phase

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

-0.10 cpj phase

2005 2005.5 2006 2006.5 2007 2007.5 2008

Fig. 2.17 - Variabilité temporelle des amplitudes (graphiques à gauche) et phases (gra

phiques à droite) estimées pour les harmoniques ±0.073 et ±0.1 cpj contenues, i) dans les

observations (C04), ii) dans l’effet atmosphérique, iii) dans l’effet total atmosphère ± océans

± marées. L’estimation est réalisée par moindres carrés avec une fenêtre glissante de 0.3 ans.

2.6.2 Incidence sur la nutation

Le cycle diurne de réchauffement solaire, appelé marée thermique et noté Si est respon

sable des principales variations diurnes dans l’atmosphère et les océans. Même si le mou

vement spatial du CIP (précession-nutation) est principalement dû aux effets lunisolaires

bien modélisés (Annexe C, Fig. C.2) avec une précision de 1 mas, les variations diurnes des

couches fluides superficielles peuvent aussi influencer la nutation (Bizouard et al. 1998 ; de

Viron et al. 2001 ; Brzezinski et al. 2002, 2004) aux fréquences de la bande diurne rétrograde

dans le système terrestre. En effet la nutation est par extension un mouvement du pôle dans

la bande rétrograde diurne.

Dans ce paragraphe, nous introduisons la méthodologie et les bases théoriques qui permettent

d’étudier les effets géophysiques sur la nutation en particulier ceux atmosphériques obtenus

à partir des différents modèles (NCEP/NCAR, ECMWF, JMA). Nous évaluerons aussi l’ap

port des océans en utilisant le modèle OMCT, possédant une résolution temporelle de 6

heures, ainsi que sa combinaison avec l’atmosphère (ECMWF ± OMCT). Afin de tester

l’influence sur nos résultats de la considération de l’hypothèse du baromètre inversé, peu
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fiable pour ces périodes, nous réalisons cette analyse dans deux cas : i) la réponse des océans

à la pression atmosphérique est statique (cas IB) ; ii) Aucune hypothèse sur la réponse des

océans à la pression atmosphérique est supposée, le modèle océanique est donc forcé par les

champs des pressions et des vents atmosphériques. Les estimations obtenues dans le second

cas sont plus réalistes et adéquates à l’échelle diurne (de Viron et Dehant 1999).

Théorie

Lorsqu’on traite des oscillations dont la fréquence est proche de —fl (bande rétrograde

diurne), une seconde résonance s’introduit dans le mouvement du pôle, celle associée à la

nutation libre du noyau. Les équations d’Euler-Liouville régissant le mouvement du pôle

sous l’action des couche fluides (Eq. 1.37) sont alors modifiées, et le domaine des fréquences

prennent la forme suivante, proposée par Brzezinski (1994) :

p(°) = {xmat(v) + xm“»] + + <W„Xm£>“»] (2.10)
<7C — (7 <7f — (7

avec p = x—iy les coordonnées du pôle, amat = 9.2 x 10“2 et amouv = 5.5 x 10“4 les coefficients

de transfert, a la fréquence angulaire , crc la fréquence de Chandler et gj celle de la "FCN"

(Frequency Core Nutation) respectivement données par :

vc =

<7f= -

Tc V + 2Qc
fl / i

Tf\ 2Qf

(2.11)

(2.12)

Dans ces équations, fl est la fréquence de rotation de la Terre exprimée en cycles par jour

sidéral (D = +1 cpj), Qc — 175 , Qf = 30000, Tc et Tf les périodes de résonance (Tc = 434

jours sidéraux et Tf = 1 — 1/431 jour sidéral).

On observe que si on est proche de ac alors ||cr|| «C fl et le second membre à droite de

l’équation 2.10 est négligeable par rapport au premier membre. Dans la bande rétrograde

diurne (a ~ —fl) qui correspond à la nutation, c’est le contraire. En effet, le second terme

devient alors dominant pour ^mat. La contribution de la partie mouvement (xrnouv) est, moins

flagrante dans la mesure où le facteur amouv est environ 200 fois plus petit que celle de la

partie matière amat.

Toute oscillation rétrograde diurne p dans la Terre s’exprime conventionnellement sous la

forme d’une perturbation P de la nutation dans le repère céleste selon :

P = —pel<t) (2.13)

où (f) est Ie temps sidéral à Greenwich et le vecteur P peut s’écrire comme la combinaison

complexe des angles de nutation Aï/j et Ae (voir Annexe C) P = Aip sin e0 + iAe avec êq
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l’obliquité de l’écliptique à l’époque de référence (habituellement J2000, voir Annexe C). Par

analogie Brzezinski (1994) introduit la notion de fonction d’excitation céleste x' (Celestial

Effective Angular Momentum, CEAM) définie par :

x'= (2.14)

Pour que x' soit cohérent avec la définition de la nutation selon les Conventions de TIERS

2003 le CEAM doit être filtré pour éliminer toute variation de période inférieure à 2 jours.

Les variations rétrogrades diurnes de x deviennent des fluctuations à longues périodes pour

X' (Tab. 2.5). En appliquant les expressions 2.13 et 2.14 l’équation 2.10 devient :

JV) = -^-;lx,mat^) + x'mou>')] + -T^—,\amatX,mat(°) + amouvX,rnouv (</)] (2-15)
<7(. — <7 <7j- — G

avec a'c = ac + 12 et a'j la fréquence de Chandler et le FCN dans le repère céleste. Ainsi on
obtient l'expression qui relie l’excitation géophysique céleste à son effet sur la nutation.

Marées Période terrestre Période céleste

FCN -fi(l - 1/431) 12/431

Sx -Q(l - 1/366.26) 12/366.26

Ki -n 0

-9(1 + 1/366.26) -12/366.26

Pi -9(1 - 2/366.26) 212/366.26

7Tl -12(1 - 3/366.26) 312/366.26

Tab. 2.5 - Périodes dans les systèmes terrestre et céleste, de la FCN, de la marée diurne

thermique Si et des ondes provoquées par ses modulations annuelles et serni-annuelles (/\i,

^1, Pi, TTl)-

Nutation atmosphérique

Pour obtenir la perturbation de l’atmosphère sur les termes de la nutation, nous trans

formons le moment cinétique atmosphérique (AAM) en moment cinétique atmosphérique

céleste (CAAM, Celestial Atmospheric Angular Momentum) via l’équation 2.14. La figure

2.18 montre le spectre de puissance pour le CAAM estimé à partir des séries du moment

cinétique fournies par le NCEP/NCAR et le ECMWF. Nous remarquons les pics dans la

bande annuelle prograde (Si), semi-annuelle prograde (P\), ter-annuelle prograde (7Ti), à la

fréquence nulle (K\) et annuelle rétrograde ('ipi). Ces termes sont ajustés par la méthode de

moindres carrés selon le modèle harmonique :

V = £ (x'ip + + x'0 + x’s,t (2.16)
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PSD ECMWF PSD NCEP

Fig. 2.18 - Spectre de puissance des CAAM pression et vent du ECMWF (gauche) et du

NCEP/NCAR (droite). Période 1980-2001.

où

W — sj@j + n/2 — Sj(Xjt + 0°) + 7t/2 (2-17)

est l’argument de la nutation lunaire-solaire de même fréquence avec 6° est une phase quasi

constante de l’argument de nutation. Sa variation ne dépasse pas 3' sur 30 ans et sera

traitée comme une constante dans notre analyse (Bizouard et al. 1998). Le temps t est

compté à partir de l’époque de référence J2000, Sj prend les valeurs 1 ou —1 de façon que

SjXjt représente la fréquence angulaire de nutation, positive pour le mouvement prograde

et négative pour le rétrograde. Si l’effet atmosphérique était en phase avec la nutation luni-

solaire Si, le CAAM se limiterait au terme en phase x'ip Comme le phénomène thermique

(maximum vers 17 h) est décalé dans le temps par rapport à la marée gravimétrique S\

(maximum à 12 h), on s’attend à un terme en quadrature de phase x'°p• H en va de même

pour les oscillations complémentaires à savoir (Pi, K\) résultant de la modulation annuelle de

l’effet diurne et (7Ti, ipi) résultant de la modulation semi-annuelle. Finalement pour obtenir

l’effet sur la nutation on applique l’équation 2.15 aux amplitudes xnp + ix'°p Dans le domaine

spectrale, la partie linéaire x'co + Xslt correspond à la fréquence nulle. Pour en connaître la

contribution, il est nécessaire d’appliquer la transformation suivante (Bizouard et al. 1998) :

où

P — b 1 [Xco + XsA + ^2 Xsl

(Jr

h = (aa'c + a'f)

, _ i(?c i ,
b2 — ——j 1 + a

'cuf

(aa'c + a'f)(cr'c + cr'f)

G'cG)

(2.18)

(2.19)

(2.20)
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Fig. 2.19 - Contribution du CAAM aux perturbations de la nutation. Période 1993-2001.

avec a = ap ou a = aw. La Fig. 2.19 donne la contribution sur la nutation issue de l’ajus

tement des termes en phase et en quadrature de phase pour les quatre séries du CAAM i)

NCEP/NCAR, ii) ECMWF, iii) JMA et iv) la combinaison des séries précédentes fondée sur

la méthode du tricorne (Annexe F) qui permet d’estimer la variance du bruit de chacune

des séries et d’appliquer un ajustement pondéré. En général, pour une fréquence de marée

donnée, les valeurs estimées sont en accord d’une série à l’autre sauf pour les termes vents

S\ et P\ en quadrature de phase, cas où la série JMA se distingue nettement des autres don

nées atmosphériques. Pour le terme annuel rétrograde 'ip\ le terme de pression du ECMWF

a une différence de 30 /ras en amplitude par rapport aux autres centres. Les estimations

des nutations atmosphériques dépendent donc de la série atmosphérique considérée comme

l’avait déjà noté Yseboot et al. (2002). Ces divergences tiennent au fait que les fluctuations

diurnes de pression et de vent ne font pas l’objet d’une estimation précise dans les modèles

de circulation atmosphériques (de Viron et Dehant 1999). En effet, ceux-ci sont davantage

axés sur une prévision supérieure à 1 jour de l’état de l’atmosphère.

De plus, nous montrons le diagramme de phases contribution atmosphérique totale pour

chaque marée (Fig. 2.20) en incluant les résultats obtenus à partir des corrections VLBI par

rapport au modèle de nutation MHB2000 (Mathews et al. 2002). Pour SJ, la contribution

représentée sur la figure est celle estimée par Mathews et al. (2002) laquelle est inclue dans le
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Fig. 2.20 - Diagramme de phases de la contribution du CAAM aux perturbations de la nu

tation et résultats obtenues à partir des corrections VLBI par rapport au modèle MHB2000.

modèle. Avec les séries atmosphériques actuelles nous notons une meilleure convergence des

résultats mais on remarque que la divergence par rapport aux observations reste présente.

Nutation océanique

Les modèles océaniques sont forcés par le champ des vents atmosphériques et sous l’hy

pothèse du baromètre inversé (cas OMCT IB) ou pour les champ de pression et vents atmo

sphériques (cas OMCT). Il existe donc une influence des océans sur la nutation résultant du

forçage atmosphérique. De façon analogue au cas de l’atmosphère, il est possible de calculer

le moment cinétique océanique céleste (COAM, Celestial Oceanic Angular Momentum) en

appliquant la transformation 2.14. Le calcul est limité aux modèles OMCT IB et OMCT

mentionnés ci-dessous, les autres séries océaniques comme ECCO n’ayant pas la résolution

temporelle suffisante. Dans le spectre de puissance du COAM (Fig. 2.21) apparaissent les pics

aux fréquences de +1, +2 et +3 cpa. Nous y notons les différences entre les modèles OMCT

IB et OMCT. Le modèle OMCT, plus réaliste, donne des amplitudes plus importantes que

dans le cas de la réponse hydrostatique des océans (IB). Nous estimons alors par moindres

carrés les pics notés selon le modèle 2.16, et nous en déduisons les pertubations océaniques

sur les termes suivants de la nutation : ter-annuel prograde, semi-annuel prograde, annuel
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Période contribution en phase en quad. de Amp. phase

années pas pas pas deg

+1/3 Atmosphère

ECMWF IB 0.1 ± 0.6 -1.1 ± 0.6 1.1 ± 0.6 5.6 ± 31.0

ECMWF 1.1 ± 0.6 -3.4 ± 0.6 3.5 ± 0.7 17.6 ± 11.8

Atmosphère + Océans

ECMWF + OMCT IB 0.6 ± 0.7 -1.4 ± 0.7 1.5 ± 1.0 23.3 ± 37.2

ECMWF + OMCT 1.5 ± 1.1 -4.8 ± 1.1 5.0 ± 1.3 17.6 ± 15.3

VLBI -2.3 -4.6

+1/2 Atmosphère

ECMWF IB 0.6 ± 0.6 -57.4 ± 0.6 57.4 ± 0.6 1.0 ± 0.6

ECMWF 10.3 ± 0.7 -44.1 ± 0.7 45.3 ± 0.8 13.1 ± 1.0

Atmosphère + Océans

ECMWF + OMCT IB 1.1 ± 0.9 -58.9 ± 0.9 58.9 ± 0.9 1.0 ± 0.9

ECMWF + OMCT 25.5 ± 1.3 -53.8 ± 1.3 59.5 ± 1.8 25.4 ± 1.7

VLBI -15.4 23.9

+1 Atmosphère

ECMWF IB 34.2 ± 0.8 -72.7 ± 0.8 80.3 ± 1.1 25.2 ± 0.8

ECMWF 58.8 ± 0.9 -48.0 ± 0.9 75.9 ± 1.2 50.8 ± 1.0

Atmosphère + Océans

ECMWF + OMCT IB 39.2 ± 1.2 -75.0 ± 1.2 84.7 ± 1.6 27.6 ± 1.1

ECMWF + OMCT 107.6 ± 1.8 -90.9 ± 1.9 140.8 ± 2.7 49.8 ± 1.1

VLBI 10.4 -108.2

-1 Atmosphère

ECMWF IB 70.7 ± 7.9 -22.1 ± 7.9 74.0 ± 9.9 72.6 ± 7.7

ECMWF 94.3 ± 8.6 -33.7 ± 8.6 100.2 ± 11.0 70.3 ± 6.3

Atmosphère + Océans

ECMWF + OMCT IB 58.7 ± 12.3 -17.3 ± 12.3 61.2 ± 15.3 73.6 ± 14.3

ECMWF + OMCT 47.0 ± 20.9 -33.3 ± 20.9 57.7 ± 29.2 54.7 ± 29.0

VLBI 4.5 -21.6

Tab. 2.6 - Perturbations périodiques de l’atmosphère et des océans sur la nutation. Mo

dèle atmosphérique ECMWF. Modèle océanique OMCT. Période de l’étude : 1984-2001. La

contribution des observations VLBI pour S\ est celle estimée par Mathews et al. (2002)
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Fig. 2.21 - Spectre de puissance pour le COAM associée aux excitations océaniques des

modèles OMCT IB (gauche) et OMCT (droite).

contribution Æ^sineo

/ras

6e 'î/’sineo e

/ras /ras/an /ras/an

Atmosphère

ECMWF IB -104.7 ± 2.6 -24.4 ± 2.6 0.0 ± 0.2 1.2 ± 0.2

ECMWF -87.8 ± 3.1 -65.4 ± 3.1 -0.5 ± 0.3 1.2 ± 0.3

Atmosphère + Océans

ECMWF + OMCT IB -102.5 ± 4.0 -29.4 ± 4.0 0.1 ± 0.3 1.2 ± 0.3

ECMWF + OMCT -113.5 ± 7.4 -90.2 ± 7.4 -1.2 ± 0.6 2.6 ± 0.6

Tab. 2.7 - Perturbations de l’atmosphère et les océans sur les écarts constants au pôle cé

leste et ses variations séculaires. Modèle atmosphérique ECMWF. Modèle océanique OMCT.

Période de l’étude : 1984-2001.

prograde et annuel rétrograde. L’ensemble des résultats combinés avec le modèle de forçage

atmosphérique ECMWF est présenté dans la Tab. 2.6. On remarque que le modèle dyna

mique ECMWF + OMCT donne des amplitudes plus importantes et explique bien le résidu

observé de la nutation annuelle prograde en quadrature de phase par rapport au modèle

MHB2000 (Mathews et al. (2002), -108 /ras). D’autres études réalisées sur l’excitation atmo

sphérique et océanique de la nutation comme par exemple dans Brzezinski et al. (2004) et

Vondrâk et Ron (2007) confortent notre conclusion, à savoir que les contributions océaniques

sur la nutation ne sont pas négligeables. Un résultat similaire est obtenu par Brzezinski et

al. (2004) en utilisant la série atmosphérique du NCEP et un modèle océanique de densité

constante (Ponte 1997). Ils obtiennent des amplitudes en opposition de phase de -96.1 /ras
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et en phase de -113.1 //as. Le désaccord pour le terme annuel prograde en phase subsiste,

109 //as contre 10.4 //as observés (Mathews et al. 2002). Cette divergence peut donc avoir

deux origines selon Brzezinski et al. (2004) : 1) le calcul erroné de l'effet de marée Si dans

les modèles ; 2) l’existence d’une harmonique artificielle de la marée Si due à réchauffement

diurne des antennes VLBI, ce qui donne une estimation erronée du terme résiduel de la

nutation annuelle.

L’atmosphère et les océans produisent aussi un écart constant sur la position du CIP

donné dans la Tab. 2.7. Il peut atteindre 100 //as. La variation séculaire n’est pas négli

geable (3//as/an) au regard de l’erreur sur la précession et la variation séculaire en obliquité

(1/zas/an).

Variabilité temporelle et observations de la nutation

Selon Bizouard et al. (1998) il existe une variabilité temporelle importante de la nuta

tion annuelle (prograde et rétrograde) de l’ordre de 50 //as laquelle pourrait résulter de la

perturbation atmosphérique et océanique de nature irrégulière. Nous avons réanalysé cette

variabilité en considérant les corrections VLBI par rapport au modèle MHB2000, les sé

ries atmosphériques du NCEP et de l’ECMWF en plus de la combinaison atmosphérique-

océanique ECMWF + OMCT. L’étude est réalisée par ajustement par moindres carrés des

ternies annuels, semi-annuels et ter-annuels avec une fenêtre glissante de 6 ans. Pour déter

miner correctement ces oscillations à partir des observations VLBI, elles doivent être tout

d’abord "nettoyées" des 15 principaux constituants de la nutation (voir Bizouard et al. 1998),

estimés par moindres carrés, en plus de la FCN avec une période et une amplitude supposées

constantes.

Le résultat est donné sur la Fig. 2.22 pour le terme annuel. La variabilité temporelle ob

servée par VLBI est plus importante pour le terme rétrograde (150 //as) que pour le terme

prograde (40 //as). Les deux termes en phase et en quadrature de phase semblent soumis à

une modulation en amplitude d’une période d’environ 8 ans. Dans le futur, des analyses de

séries plus longues pourraient confirmer ce fait.

Il existe un net désaccord entre les observations et les modèles géophysiques dû aux erreurs

des modèles ainsi que à la possible influence d’autres phénomènes non modélisées.

2.7 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons analysé l’influence des déplacements des masses atmosphé

riques et océaniques sur le mouvement du pôle. La modélisation actuelle de ces processus

géophysiques, étayée par les observations météorologiques et océaniques permet d’expliquer

une grande partie du mouvement du pôle déterminé par les techniques spatiales. D’autre
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1 an prograde
en quadrature de phase

1 an prograde 1 an rétrogradé
en phase en phase

Fig. 2.22 - Variabilité des oscillations annuelles prograde et rétrograde de la nutation es

timées selon les modèles géophysiques ECMWF, NCEP/NCAR, ECMWF — OMCT et les

écarts au pôle céleste déterminés par VLBI.

part, la comparaison de ces modèles aux coordonnées du pôle permet leur validation ainsi

que l’identification de possibles effets occasionnés par des phénomènes non pris en compte,

comme l’hydrologie continentale.

Il est bien connu que les modèles sont en très bon accord avec les observations pour les

fluctuations saisonnières (annuelles, semi-annuelles et ter-annuelles) même si les effets hy

drologiques sont importants comme on le verra au chapitre 4.

Dans le cas de l’excitation de l’oscillation de Chandler nous proposons une nouvelle étude

fondée sur la solution de l’équation d’Euler-Liouville. Après le choix d’une condition initiale

et d’un facteur de qualité cohérents, on trouve que la variabilité temporelle observée du terme

de Chandler est bien représentée par les modèles NCEP/NCAR -F ECCO, ce que confirme

l’atmosphère et les océans comme principale cause d’excitation. Cette variabilité temporelle

présente des oscillations à longues périodes dues aux effets climatiques non déterminées. Des

analyses complémentaires doivent être réalisées pour déterminer son origine.

Pour les périodes supérieures à 2 ans, les océans jouent un rôle crucial mais l’ensemble atmo

sphère plus océans n’expliquent pas de manière satisfasante les fluctuations observées (-19%

et 41% de variance expliquée pour et y2 respectivement). Il semble que l’accord entre les
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modèles et les observations s’améliore nettement à partir de 1962. Les observations montrent

une variabilité plus forte que celle des modèles pour les années antérieures.

En considérant les périodes comprises entre 5 et 20 jours, on trouve que le mouvement rapide

du pôle est dominé par les cycles en 10, 13.6 jours (marées Mf ou mf) et 20 jours accom

pagné d’une seconde oscillation à 6.8 jours. Une étude spectrale montre que les modèles

de circulation atmosphérique et océanique reflètent bien les amplitudes et les phases de ces

cycles tout comme leur grande variabilité temporelle. Pour des périodes inférieures à 5 jours

les variations observées deviennent imprécises et atténuées en raison de la proximité avec la

période de Nyquist (2 jours) des séries des coordonnées du pôle. Nous relevons cependant

des fluctuations significatives dans la bande 3-4 jours (amplitude supérieure au bruit estimé

12 fias), bien présentes dans l'excitation totale atmosphérique et océanique.

Nous avons aussi réanalysé les perturbations de la nutation causées par les fluctuations

diurnes dans l’atmosphère et les océans. Les divergences entre les différentes estimations

atmosphériques montrent la sensibilité des résultats au choix des séries. Une bonne modéli

sation des variations diurnes atmosphériques manque encore pour une analyse correcte des

nutations (Yseboot et al. 2002). Mais, avec les séries actuelles, nous notons une meilleure

convergence des résultats. Nous obtenons l’effet total de l’atmosphère et des océans en uti

lisant les modèles atmosphérique de l’ECMWF et océanique OMCT avec une résolution

temporelle de 6h. L’effet des océans est significatif et notre étude est en accord avec les

analyses antérieures (Brzezinski et al. 2004). Les résultats obtenus présentent cependant des

divergences importantes avec les observations de la nutation.



Chapitre 3

Rotation terrestre et champ de gravité

3.1 Introduction

Dans ce chapitre nous introduisons les observations gravimétriques réalisées par la mis

sion GRACE (Gravimétrie Recovery and Climatic Experiment) et leur apport à l’étude des

irrégularités de la rotation terrestre.

La mission GRACE, toujours en cours, a débuté en mars 2002. Elle a pour objectif la dé

termination ultra précise du champ de gravité terrestre, et en particulier de ses variations

temporelles.

Différents centres d’analyses dans le monde participent au traitement des observations de

GRACE et déterminent des solutions du champ de gravité terrestre sous la forme d’un dé

veloppement en harmoniques sphériques. Ces solutions s’étendent actuellement sur 6 ans

grâce au traitement des observations les plus récentes. Les centres sont : le CSR (Center for

Space Research, Austin, Etats-Unis), le GFZ (GeoForschungsZentrum, Postdam, Germany),

le GRGS (Groupe de Recherche en Géodésie Spatiale, Toulouse, France) et le JPL (Jet Pro

pulsion Laboratory, Californie, Etats-Unis).

Comme il existe des relations entre les harmoniques sphériques de degré 2 du géopotentiel et

les moments d’inertie de la Terre, cela nous fournit une détermination du terme de matière

de l’excitation géodésique indépendante des modèles géophysiques. L’analyse des solutions

du champ de gravité obtenues pour les centres CSR, GFZ et JPL concernant la rotation

terrestre a été faite par différents auteurs : Chen et al. (2004) ; Nastula et al. (2007) ; Chen

et Wilson (2008). Nous poursuivons cette analyse en incluant la solution du GRGS, laquelle

est déterminée à partir d’une combinaison des observations de GRACE et de LAser GEO-

dynamics Satellites (LAGEOS).

Le but de l'étude est tout d’abord de valider les solutions gravimétriques que l’on peut alors

comparer à l’excitation géodésique. Une fois leur qualité estimée, nous verrons quel est leur

apport sur le mouvement du pôle.

63
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Nous commençons par rappeler comment le terme de matière de l’excitation se déduit théo

riquement des harmoniques sphériques de degré 2 du géopotentiel.

3.2 Excitation "gravimétrique" de la rotation terrestre

3.2.1 Potentiel gravitationnel terrestre

La force de pesanteur 7 dérive du potentiel de gravité terrestre U :

7 = VU (3.1)

On démontre que U peut être développé en harmoniques sphériques (voir Annexe D) :

PM, A) =
GMe

r

"Toc l / D

EE 7
1—0 m=Q '

Pim(sin </>)(Cim cos m\ + Slm sin mA) (3.2)

où Re est le rayon équatorial, 0 et A la latitude et longitude du lieu considéré, Pim les

fonctions de Legendre de première espèce associées, C/m et S)m les coefficients harmoniques

décrivant le potentiel terrestre et recevant l’expression :

{ Clm

Pim

1

MeR£
(2 - ômo)

J Terre

(I — m)\

(/ + m)\
r"Pim(sin 0')

cos m\'

sin m\'
dm (3.3)

où r', <//, A' les coordonnées sphériques géocentriques de l’élément dm dans un repère fixe par

rapport à la Terre et Sm0 est la fonction de Kronecker et P/m(sin (/>') les fonctions de Legendre

de première espèce données par :

Plm(x) =(1 - X2)"*/2
dmPi(x)

dxm

pour x G [-1,1], l > m > 0 et avec Pi{x) les polynômes de Legendre :

(3.4)

Pi(x)
1 dl(x2 - l)1

2ll\ dxl

On notera Pi(x) = Pio(x).

En pratique, nous utiliserons pour les calculer les formules de récurrence suivantes :

(3.5)

Pm(x) = 1 (3.6)

Pw{x) =x (3.7)

IPia(x) - (21 - 1)iPm,o(i) + (l- 1 )Pi-2,a(x) = 0 (3.8)

Pu(x) = (21 - 1)(1 - x2)1/2^-!, i-!(x) (3.9)

(l - m)Plm(x) - (21 - l)xP,_i,m(x) + (l + m- 1 )P(-2,m(x) = 0 (3.10)
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Les coefficients harmoniques sphériques sont donnés sous la forme normalisée définie de la

manière suivante :

_ Cim
^ lm

film

slm

(3.11)

Slm
Ar

où 1 et m sont les degrés et ordres des coefficients et où Am est défini de la manière suivante :

(/ — m)!(2/ + 1)(2 — ùom)
Am

(/ + m)\

(In I\2 hz ( A + cn c12 Cl3 \

I = I12 122 I23 = C12 A + c22 ^23

\ lu h3 A3 J \ Ci3 C23 C + c33 )

avec ôim le symbole de Kronecker, égal à 1 si l = m et 0 sinon.

Par la suite on utilise foi = y§ et foo = \/5.

3.2.2 Relations entre les coefficients du géopotentiel et les moments

d’inertie

Dans le repère terrestre, Oxyz et en supposant la Terre comme un corps bi-axial, la matrice

d’inertie est donnée par l’expression suivante :

(3.12)

où A et C sont les moments principaux d’inertie moyens et constants dans le temps et

avec i, j = 1,2,3 les incréments du moment d’inertie. Les moments d’inertie sont donnés

par :

Ai = J{y2 + z2) dm,, /i2 = - J xy dm
h2 = J (x2 + z2) dm, /23 = - J yz dm (3.13)
/33 = J(x2 + y2) dm, Iis ~ ~ j xz ^m

Les coefficients qui nous intéressent sont /13, /23 et /33 ou leur incréments.

Par ailleurs, les coefficients de Stokes de degré 2 du géopotentiel s’expriment (voir Eq. 3.3) :

C20 —

C21 =

A21 —

2 Me

1

MeRl
1

MPRl

- / r2(3 sin2 cf) — l)dm (3.14)
S jMe

/ r2 sin (j) cos 0 cos A dm (3.15)
J Me

/ r2 sin 4> cos (p sin À dm (3.16)
JMe
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où r est la distance géocentrique, <p la latitude et À la longitude ; Re est le rayon équatorial

et Me la masse de la Terre. Les coordonnées cartésiennes de l’élément de masse dm sont :

x — r cos <p> cos A, y = r cos 0 sin À, z = r sin</>, et donc, r2 = x2 + y2 + z2 (voir Fig. 3.1). On

peut donc écrire les expressions 3.14, 3.15 et 3.16 de la manière suivante :

C20 —
2MeR2e

2MeR2e j M{

2MeR2e

1

MPR2

/ (3(rsin0)2 — r2)dm
J Me

f (3z2 — r2)dm
J Me

I (2z2 — x2 — y2)dm
JMe

[ r 2 x<1 + v2\^
f {z —)dm

e1Le J Me ^

1 r r . h\ + -^22
-'33 H X

Coa —

MeRl

MeRl

MeR?e
As

MeR\

So\ —
MeR2e

MeR2

^23

(r cos (j) cos À) (r sin (p) dm

xz dm

(r cos <p sin À) (r sin (p) dm

yz dm

MeR2e

(3.17)

(3.18)

(3.19)

Nous pouvons donc exprimer linéairement les incréments C13 et C23 de la matrice d’inertie en

fonction des variations des coefficients harmoniques sphériques AC21 et AS21 du géopoten

tiel :

C13 = -MeR2cAC2l (3.20)

c23 = -MeR2eAS2i (3.21)

De la même façon /33 est une fonction linéaire des coefficients de Stokes de degré 2 :

/ss = \Tr(I) - 2-MeRlCw (3.22)
où Tr(I) = lu + /22 + h's- Dans l’hypothèse raisonnable où le système mécanique voit sa

masse conservée on démontre que la trace Tr(I) demeure constante (Rochester et Smylie

1974). Ainsi, une redistribution de masse causant une variation AC20 du coefficient C20 du
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Fig. 3.1 - Coordonnées sphériques du point S dans le repère (x,y,z).

géopotentiel induit aussi l’incrément :

C33 — MeR2eAC20 (3.23)

3.2.3 Excitation associée au champ de gravité

Comme on l’a vu dans le paragraphe §1.3.3, les fonctions d’excitation équatoriale et axiale

effectives dues à des redistributions de masses dans la couche fluide peuvent s’écrire :

mat

X

mat

A3

— (1 + ^i)

ALOD

k. cf3 + ic[3
K-ko C-A

r.F

(3.24)

(3.25)

où c(3 + ic23 et c33 représentent les variations d’inertie associées à une redistribution de masse

fluide superficielle. Les fonctions d’excitation prennent en compte les effets de surcharge via
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le nombre de Love k'2 de charge.

Si on considère que les variations des coefficients de degré 2 du géopotentiel sont induites

par une redistribution superficielle, celles-ci sont accompagnées par des déformations du

manteau résultant de la modification de charge et des variations du moment d’inertie (voir

aussi Chen et al. 2005). Les relations linéaires 3.20, 3.21 et 3.23 doivent tenir compte de

cette modification induite par l’effet de charge :

rF -
c13 —

M A°2i
Mene 1 (3.26)

C23 =
A,T o2 A521
MeRe 1 + k’2 (3.27)

4 = 2 U R2 A°20
3MeRel + k'2 (3.28)

En introduisant ces expressions en 3.24, on obtient les fonctions d’excitation en fonction des

variations temporelles des coefficients de degré 2 :

X
grav

ALODgTav =

K MeR\
ks — k2 C — A

(AC21 + ÏAS21)

--LOLo—^Ad20

(3.29)

(3.30)

Nous les appelons excitations gravimétriques. Si on considère les expressions normalisées

(C21, 52i et C20, Eq. 3.11), les expressions deviennent :

X
grav

ALODgrav

/5 ks MeR2e
V 3 ks- k2C - A (AC21 + zA52i)

-Vë-LOA,!—ac20
O

(3.31)

(3.32)

3.3 Nouvelles données gravimétriques obtenues par sa

tellite

3.3.1 La mission GRACE

La mission GRACE a pour finalité la détermination du champ de gravité terrestre en

particulier de ses variations à l’échelle de quelques semaines, avec une résolution spatiale de

quelques centaines de kilomètres. GRACE consiste en deux satellites (GRACE-A et GRACE-

B) séparés d’environ 220 km suivant la même orbite quasi-circulaire et polaire à l’altitude de

500 km (Bettadpur 2007). Les variations de distance et de vitesse inter-satellitaire permettent

d’estimer les champs de gravité terrestre variable et statique. Ces variations de distance sont
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Fig. 3.2 - Schéma de la mission GRACE (http ://www.csr.utexgis.edu/).

mesurées au moyen de micro-ondes envoyées à partir d’une antenne de GRACE-A à GRACE-

B et vice versa.

Les orbites des satellites sont soumises non seulement aux forces gravitationnelles du po

tentiel terrestre et à l’attraction des corps du système solaire, mais aussi aux forces non

gravitationnelles (freinage atmosphérique, pression de radiation solaire, pression de radia

tion terrestre rediffusée...). Ces dernières sont mésurées par un accéléromètre installé dans

chacun des satellites, ce qui permet d’isoler l’effet purement gravitationnel.

Le positionnement précis de chaque satellite est fait grâce à un récepteur GPS et un réflec

teur laser. Leur orientation dans l’espace est déterminé par un gyroscope stellaire.

On peut voir le schéma de la mission fournie par le CSR sur la figure 3.2.
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Fig. 3.3 - Satellites LAGEOS.

3.3.2 Les satellites LAGEOS

Lancés respectivement en 1976 et 1992, les satellites LAGEOS-1 et LAGEOS-2 (Fig. 3.3),

sont en orbite régulière autour de la Terre à une altitude d’environ 5900 km. Grâce à leur

forme sphérique (diamètre de 60 cm) et aux matériaux choisis pour leur construction (une

boule de laiton recouverte d’aluminium) ils ont une grande densité qui minimise les effets des

accélérations non gravitationnelles. Les observations des satellites LAGEOS sont données par

la mesure du temps d’aller-retour d’une impulsion laser, émise depuis une station, et réfléchie

par des réflecteurs situés sur la surface de chaque satellite. L’analyse de différences de temps

permet d’obtenir la distance entre le satellite et la station. A partir de ces observations,

on estime le champ de gravité terrestre et notamment les coefficients de Stokes (Gégout et

Cazenave 1993).
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3.3.3 Différentes solutions du champ de gravité

Chaque centre d’analyse (CSR, GFZ, GRGS et JPL) fournit ses solutions du champ de

gravité par traitements des observations GRACE.

Tout en allongeant les séries temporelles des coefficients du champ de gravité, les centres

ont effectué des améliorations dans le traitement des observations au cours des 4 dernières

années. Ainsi le CSR, GFZ et JPL ont effectué 4 mises à jour ou "releases" (RL01, RL02,

RL03, RL04) tandis que le GRGS en a réalisé deux (RL01, RL02). Ces mises à jour impliquent

d’importantes modifications dans les modèles utilisés dans le logiciel d’orbitographie, lesquels

sont explicités ci-après. Bien que nous ayons traité l’ensemble de solutions proposées depuis

2002, nous ne présentons que les analyses fondées sur les dernières mises à jour, donnant en

principe les résultats les plus précis et aussi sur des intervalles de temps les plus longs.

Détermination du géopotentiel à partir des observations satellitaires

Dans un premier temps on considère les équations du mouvement des satellites GRACE-A

et GRACE-B (Bettadpur 2007) :

dt2

d2fB

dt2
(3.33)

où ta et rB sont les vecteurs position de chaque satellite GRACE-A et GRACE-B respec

tivement dans le système inertiel géocentrique, et /a et fB sont les accélérations subies par

chacun des satellites. Ces équations différentielles sont résolues par des méthodes d’intégra

tion numérique afin d’obtenir une orbite de référence à partir de modèles considérés a priori

(Tab. 3.1) qui permettent d’estimer les effets du potentiel sur le mouvement des satellites.

En incluant aussi les mesures obtenues par l’accéléromètre, on obtient une estimation précise

des accélérations non gravitationnelles qui perturbent l’orbite.

La minimisation de la différence entre les valeurs observées par GRACE et les valeurs pré

dites par l’orbite de référence, dans le sens des moindres carrés (voir annexe E) pour un

certain intervalle de temps (30 jours pour assurer une couverture globale), permet d’obtenir

les corrections des coefficients du champ de gravité.

Solution combinée du GRGS

Le traitement des observations GRACE du GRGS se singularise de celui des autres centres

par les points suivants :

- Les observations de GRACE sont combinées avec celles des satellites LAGEOS. En

conséquence, le coefficient C20 du géopotentiel est à 90% déterminé par LAGEOS mais
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Modèle Description

Champ de gravité statique Modèle GIF22a (CSR,JPL)

Modèle EIGENGL04C (GFZ, G RG S RL01)

Modèle EIGEN-GRGS.RL02 (GRGS RL02)

Variations séculaires IERS Conventions 2003

des coefficents C2o,

C*2i et 5*21

-

Marées terrestres IERS Conventions 2003

Marées océaniques Modèle FES2004 (Lyard et al. 2006)

Marée polaire IERS Conventions 2003

Marée polaire océanique Desai (2002)

Pression atmosphérique Données atmosphériques ECMWF

Hauteur d’eau océanique Modèle océanique baroclinique OMCT

utilisé par le CSR, JPL et GFZ

Modèle océanique barotropique MOG2D

utilisé par le GRGS

Perturbations Luni-solaires et planétaires DE-405

Forces non-gravitationnelles Données de l’accéléromètre

Perturbations relativistes IERS Conventions 2003

Tab. 3.1 - Modèles utilisées a priori dans le traitement des observations GRACE.

les autres coefficients harmoniques proviennent presque exclusivement des observations

de GRACE (Biancale et al. 2009).

- Le modèle océanique utilisé est le modèle barotropique1 Modèle 2D d’Ondes de Gravité

(MOG2D) du Laboratoire d’Etudes Géophysiques et Océanographie Spatiales (Tou

louse). Les autres centres utilisent le modèle baroclinique2 OMCT.

- Au lieu d’être échantillonnées avec un pas de 1 mois, les séries temporelles des harmo

niques sphériques sont données tous les 10 jours. La première solution (RL01) résulte

de la moyennisation de 3 équations normales se succédant à 10 jours d’intervalle selon

l’algorithme :

s(n : n + 29) = 0.bNEioj(n : n + 9)

+ l.0NEioj(n + 10 : n + 19)

+ 0.5NEioj(n + 20 : n + 29) (3.34)

modèle océanique est dit barotropique s’il ne tient pas en compte les variations verticales de densité.

2Un modèle océanique est dit baroclinique s’il inclut les variations verticales de densité. Des forçages

additionnels sont nêcéssaires pour traiter les effets thermodynamiques
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Dans la dernière mise à jour du GRGS (RL02), les harmoniques sphériques sont déter

minées uniquement sur 10 jours de données.

- Application de contraintes sur les harmoniques sphériques de degré élevé (Z > 30) pour

obtenir des estimations plus correctes du champ de gravité (Lemoine et al. 2007).

3.4 Comparaison entre les données GRACE, les observa

tions géodésiques et les modèles géophysiques.

Alors que l’excitation de la longueur du jour, pour des échelles de 2 jours à quelques années

est bien interprétée par les effets des vents s’ajoutant aux marées solides luni-solaires, celle

du pôle n’est pas totalement expliqué par l’influence de couches fluides superficielles.

Entre un mois et quelques années, les données gravimétriques de GRACE peuvent aider à

mieux décrire l’excitation équatoriale. C’est pourquoi nous allons comparer les variations de

la rotation terrestre déduites des mesures du champ de gravité terrestre à celles observées

par les techniques astro-géodésiques et modélisées.

3.4.1 Données et méthodologie

Excitation gravimétrique

A partir des coefficients du champ de gravité obtenus par le traitement des observations

GRACE, nous déduisons les fonctions d’excitation "gravimétrique" due en principe à toute

redistribution de masse au sein de la Terre (voir paragraphe §3.2.3). Ces coefficients sont

corrigés de tous les effets de marées solides et océaniques mais aussi des variations gravita

tionnelles dues à la pression atmosphérique et océanique (voir Tab. 3.1). L’excitation calculée

est donc due à tout processus non modélisé comme les variations hydrologiques, les séismes

ou le rebond post-glaciaire. Pour obtenir les variations totales hormis celles des marées (at

mosphère + océans + hydrologie + autres processus), il faut donc inclure les modèles de

pression atmosphérique et océanique retirés dans le traitement des observations GRACE et

qui sont fournis pour chaque centre d’analyse.

La table 3.2 résume les données utilisées pour l’excitation gravimétrique.

Partie pression de l’excitation géodésique

Pour comparer l’excitation géodésique (Eqs. 1.48 et 1.49) aux excitations gravimétriques

représentant le terme de matière dans son intégralité, on doit retirer la partie "mouvement"

de l’excitation, c’est-à-dire les contributions des vents atmosphériques et courants océaniques.
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Données Description

Solution GRACE

du champ de gravité

Séries du CSR, GFZ et JPL des variations

des coefficients de degré 2 (RL04, dernière mise à jour).

Solution combinée

GRACE/LAGEOS

Séries du GRGS (RL01 et RL02) des variations

des coefficients de degré 2.

AOD1B "product" Séries des variations de coefficients de degré 2

produites par le CSR, GFZ et JPL formées à partir

des modèles ECMWF et OMCT (Flechtner 2007).

"Dealiasing product" Séries des variations de coefficients de degré 2 estimées à

partir des modèles ECMWF et MOG2D (Biancale et al. 2009).

Tab. 3.2 Données utilisées pour le calcul de l’excitation gravimétrique.

Données Source

Paramètres x, y et ALOD Earth Rotation Center

série C04 combinée

Excitation atmosphérique Spécial Bureau for the Atmosphère

NCEP/NCAR reanalyses (partie "vents") SBA (Salstein et al. 1993)

Excitation océanique Spécial Bureau for the Océans

ECCO (partie "courants") SBO (Gross 2009)

Tab. 3.3 - Données utilisées pour le calcul de l’excitation géodésique.
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mat

\ = Xa-Xmouv

vents courants
— X g X X (3.35)

ALODrnat = ALOD - ALODmouv

= ALOD - ALODvents - ALODcourants (3.36)

Le LOD inclut aussi des variations dues au couplage noyau manteau aux périodes décennales

et à 5.6 ans (Abarca del Rio et al. 2000), que nous soustrayons du signal à l’aide d’un filtre

numérique.

Les données utilisées pour estimer les excitations géodésiques sont résumées dans la table 3.3.

Excitation modélisée et correction de la conservation de la masse

Comme on l’a vu dans le premier chapitre, divers modèles ont été développés pour l’étude

de la circulation dans les couches fluides. La plupart des modèles atmosphériques et océa

niques donnent directement le moment cinétique de la couche superficielle (ou la fonction

d’excitation) lequel est estimé avec une résolution temporelle de 6 heures ou 1 jour. Pour

les modèles hydrologiques, on ne dispose que des grilles longitude-latitude, et il nous a fallu

calculer nous-mêmes le moment cinétique hydrologique à partir des grilles en appliquant

l’Eq. 1.45. Nous utilisons ici celles du CPC. L’étude approfondie des effets hydrologiques sur

le mouvement du pôle est présentée dans le chapitre suivant. Finalement, nous obtenons une

estimation de la partie matière ou pression de l’excitation à partir des modèles des fluides

géophysiques selon :

Xm0d = X^ + Xoi + XHyiro (3-37)

ALODmod = ALOD^ + ALOD^(3.38)

Les modèles que nous avons utilisés sont indiqués dans la table 3.4. Bien que la masse de

chaque couche fluide varie, celle de l’ensemble (atmosphère + océans -t- eaux continentales)

doit être constante. Les modèles atmosphériques et hydrologiques prennent en considération

cet échange de masses mais ce n’est pas le cas du modèle océanique utilisé, à savoir ECCO,

pour lequel on force la masse des océans à être constante (Gross 2009). Pour palier ce défaut,

nous appliquons une correction de conservation de la masse en superposant aux océans une

couche d’eau uniforme mais d’épaisseur variable avec le temps de façon à ce que la masse du

système atmosphère + océans + eaux continentales soit constante, comme cela est explicité

ci-après. Nous avons :

j^j-total océans _|_ j^j- atmosphère _|_ j^j-eau continentale (3.39)
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Données Description

Excitation atmosphérique

NCEP/NCAR reanalyses (partie pression)

Séries des fonctions d’excitation atmosphérique

fournies par le SBA (Salstein et al. 1993).

Excitation océanique

ECCO (partie pression)

Séries des fonctions d’excitation océanique

fournies par le SBO (Gross 2009).

Variations des eaux

continentales modèle CPC

Grilles de stockage d’eau fournies par

Spécial Bureau for Hydrology

SBH (Fan et al. 2003).

Tab. 3.4 - Données géophysiques utilisées pour le calcul du terme matière (ou pression).

La variation de masse totale est nulle et la variation de masse des océans est donc :

^ jocéans (A]\fatmosphère _|_ j^j-eau continentale^

Le calcul de AMoce<ms exige donc la connaissance des variations des masses atmosphérique

et hydrologique. Nous les calculons en utilisant des grilles de quantité de vapeur d’eau du

NCEP/NCAR et des grilles de stockage d’eau fournies par le CPC.

La couche uniforme à rajouter aux océans est exprimée par la variation de masse par unité

de surface Aqocéans, soit :

Aqocéan
AAP

’ A -
^océans

où Aocéans est l’aire des océans. L’excitation équatoriale associée est donc :

Xi

X2

et l’excitation axiale

1.098i?g
C — A

X3 =
0.753^

^océansSin(S) COS2(0)

AÇoœons Sm(d) COS'l(9)(Wd\

dddX

(3.41)

(3.42)

(3.43)

Les résultats sont représentés sur la Fig. 3.4. La correction équatoriale (1 mas) comme la cor

rection axiale (0.03 ms) sont des termes saisonniers représentant jusqu’à 10% de l’excitation

annuelle totale, et donc loin d’être négligeables.

Filtrage et interpolation

La période d’étude s’étend sur l’intervalle commun à toutes les séries, soit de février 2003

à décembre 2007. On exclut l’année 2002 car sur cette période trop de données sont man

quantes dans les différentes solutions du champ de gravité. Pour l’intervalle de février 2003
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Fig. 3.4 - Correction de conservation de masses des composantes matière de Xii X2 et

ALOD.

à décembre 2007, les estimations du champ de gravité sont absentes en juin 2003 et janvier

2004.

Avec les données GRACE comme avec les modèles hydrologiques, la résolution temporelle

est de l’ordre de 30 jours. Pour homogénéiser l’ensemble des données, nous avons appliqué

un lissage de Vondrak (Vondrak 1969, 1977) et une interpolation avec un pas de trente jours.

Dans la suite on estimera les coefficients de corrélation entre nos séries temporelles. Après

filtrage et interpolation nos séries comptent seulement 59 observations. Afin de savoir si une

corrélation est significative, nous appliquons le test de St.udent t. Ainsi pour N = 59 avec

un niveau de confiance de 95% la valeur minimale de corrélation significative est de 0.17.

L’erreur standard de la différence entre deux corrélations est aussi calculée en appliquant la
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formule y/2/(N — 3) (Nastula et al. 2007). Sa valeur est de 0.18.

3.4.2 Analyse et résultats

Mouvement du pôle

Dans ce paragraphe nous comparons l'excitation géodésique affranchie de son terme

"mouvement" (Eq. 3.35), que nous appellerons G-WC (Geodetic - [Winds + CurrentsJ),

aux excitations gravimétriques et modélisées. La comparaison est représentée en Fig. 3.6 et

la méthodologie est récapitulée sur la Fig. 3.5. L’excitation modélisée PAOH (Pressure terni

Atmosphère + Océans -F Hydrology) inclut la correction de masse. Dans le cas où cette

correction n’est pas inclue, les résultats sont similaires.

Dans la Tab. 3.5, nous donnons les coefficients de corrélation entre la partie matière de

l’excitation géodésique et les excitations gravimétriques ou modélisées. Nous y ajoutons le

pourcentage de variance de G-WC qui est expliquée par les excitations gravimétriques ou

modélisées ("variance expliquée"). Les corrélations supérieures à 0.7 sont globalement satis

faisantes. L’accord est plus flagrant pour \2- Les pourcentages de variance expliquée par les

Terme matière

Fig. 3.5 - Procédure de comparaison des excitations gravimétriques, géodésiques et modé

lisées.
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Xi

x2

Fig. 3.6 - Les fonctions parties "matières" des excitations équatoriales estimées à partir :

i) des observations géodésiques en éliminant la partie mouvement (G-WC) ; ii) des solutions

de GRACE (CSR, GFZ, GRGS, JPL); iii) des modèles géophysiques (PAOH). Les barres

représentent les erreurs sur les solutions du champ de gravité données par le GFZ.
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Xi + *X2

Xi X2 Xi X2 Magnitude Phase

G-WC 1 PAOH 57 88 0.7 0.9 0.9 -1

G-WC 1 CSR -9 75 0.7 0.9 0.8 -8

G-WC 1 GFZ -32 79 0.4 0.9 0.8 0

G-WC 1 JPL 10 75 0.7 0.9 0.8 -12

G-WC 1 GRGS RL01 -73 78 0.6 0.9 0.8 -2

G-WC 1 GRGS RL02 -76 67 0.6 0.9 0.9 -6

Tab. 3.5 - Pourcentage de variance expliquée de l’excitation géodésique équatoriale par

l’excitation gravimétrique et l’excitation modélisée, et corrélations correspondantes. La cor

rélation complexe est exprimée par sa magnitude et sa phase (valeur critique de différence

de corrélation 0.18).

solutions gravimétriques renforcent la dissymétrie Xi/Xz '• très satisfaisants pour X2> s’éche

lonnant entre 67 % et 88 %, ils sont faibles pour Xi, même négatifs dans le cas des solutions

du CSR, GFZ et GRGS (augmentation de variance plutôt que réduction). D’autre part l’ex

citation modélisée explique 60% de Xi G-WC. Le coefficient C2i, d’où l’on tire Xi, qui a des

variations plus petites que celles du coefficient S21 (proportionnel à X2^ est donc moins bien

déterminé (voir Fig. 3.6).

Une inter-comparaison entre les excitations gravimétriques montrent une meilleure cohérence

entr’elles que pour les mises à jours antérieures (Natula et al. 2007). Les valeurs de corréla

tion pour toutes les séries gravimétriques sont de 0.6 et 0.9 pour Xi et X2 respectivement.

Une estimation grossière du bruit par le quotient des variances L,J’“x)+var(Y) montre une ré
duction de celui-ci.

Nous complétons cette comparaison globale par l’ajustement des variations saisonnières pour

chaque excitation. Les harmoniques annuelles et semi-annuelles, ajustées par moindres car

rés et rapportées dans la Fig. 3.7, sont globalement en bon accord. Les signaux annuels du

GRGS RL02 ont cependant une trop grande amplitude. Les erreurs formelles des variations

semi-annuelles montrent qu’elles ne peuvent pas être déterminées avec précision, surtout

pour la bande rétrograde.

O11 s’intéresse aussi aux termes résiduels (Fig 3.8) définis comme la différence entre l’excita

tion géodésique (G-WC) et gravimétrique (CSR, GFZ, JPL, GRGS) ou la différence entre les

excitations géodésique et modélisée (PAOH). Si les données gravimétriques représentaient



CSR GRGS RL01 PAOH

81
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Semi-annual Prograde
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Annual Prograde

GRGS RL02 G-WC

Semi-annual Rétrogradé
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Annual Rétrogradé

FlG. 3.7 - Termes saisonniers

correctement toutes les redistributions de masse terrestre, les résidus seraient un signal lisse.

On observe par contre une variabilité mensuelle significative (mesurée par l’écart type a)

plus large pour les résidus estimés à partir des données gravimétriques que pour les résidus

dérivés des modèles. Les causes possibles sont le bruit et les erreurs des modèles utilisés dans

le traitement des observations, malgré l’amélioration significative des solutions de GRACE

au cours de ces dernières années. Pour les résidus fondés sur les données du GRGS RL02, la

variation résiduelle est due à la différence d’amplitude entre les signaux annuels.

D’autre part, les résidus entre les excitations géodésique et modélisée dépendent des modèles

rétirés. Un test (Seoane et al., 2009) montre la sensibilité, en particulier pour le terme yq,

au choix du modèle océanique utilisé.
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Longueur du jour

Il est bien connu qu’en dessous des périodes décennales les variations du LOD sont dues

principalement aux vents atmosphériques zonaux. A eux seuls, ils expliquent au moins 90%

du signal (Eubanks 1993). La pression atmosphérique, les océans et l’hydrologie ont aussi

une influence sur le LOD (Gross et a/., 2004) et permettent d’interpréter l’effet résiduel.

En utilisant la relation entre le LOD et le coefficient du géopotentiel C20 (Eq. 3.32), il est

possible d’évaluer l'effet résiduel de redistribution de masse (partie "pression") à partir des

observations du champ de gravité et de le comparer aux observations astro-géodésiques et

aux modèles géophysiques. Pour cela, comme dans le cas du mouvement du pôle, nous éli

minons préalablement des observations géodésiques les signaux dus aux mouvements relatifs

(partie "vents et courants"). Une étude similaire a été réalisée par Bourda (2004) en utilisant
20 ans d’observations de LAGEOS.

Sur la Fig. 3.9 nous montrons les fonctions d’excitation axiales calculées à partir des ob

servations géodésiques (LOD-WC), des données de GRACE (CSR, GFZ, JPL, GRGS) et
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FiG. 3.9 - Variations du LOD associées à la partie “matière” estimées à partir : i) de la

série C04 en éliminant la partie mouvement (G-WC) ; ii) des observations gravimétriques

(CSR, GFZ, GRGS, JPL) ; iii) des modèles géophysiques avec correction de conservation

de la masse (PAOH) ou sans la correction (PAOH2). Les barres verticales représentent les

erreurs sur les solutions du champ de gravité données par le GFZ.

ALOD

Pourcentage de

variance expliquée

Corrélation

LOD-WC | PAOH 37 0.61

LOD-WC | PAOH2 30 0.56

LOD-WC | CSR -45 0.31

LOD-WC | GFZ -15 0.45

LOD-WC | JPL 35 0.59

LOD-WC | GRGS RL01 34 0.62

LOD-WC | GRGS RL02 32 0.61

Tab. 3.6 - Comparaison du LOD observé (LOD-WC) après retrait des termes “mouvement”

au LOD gravimétrique (CSR, GFZ, JPL, GRGS) et au LOD modélisé (PAOH : avec cor

rections de la masse, PAOH2 : sans la correction de la masse) : pourcentage de variance

expliquée et coefficients de corrélation. Valeur critique de différence de corrélation 0.18.



84
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ALODJPL
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A LOD GRGS

Fig. 3.10 - Spectres des séries de variations du LOD estimées à partir : i) des observations

géodesiques LOD-WC ; ii) des observations gravimétriques CSR, GFZ, JPL et GRGS RL02 ;

iii) des modèles géophysiques PAOH (en ligne pointillée : avec corrections conservation de la

masse appliquée ; en ligne continue : sans correction). La trace horizontale indique la période

de 161 jours.

des modèles géophysiques. Pour ces derniers, nous avons aussi calculé l’excitation avec cor

rection de conservation de la masse (PAOH), décrite dans la section 3.4.1, puis sans cette

correction (PAOH2). Les coefficients de corrélation des résidus géodésiques avec les séries

gravimétriques et modélisées sont donnés dans la Tab. 3.6. Le meilleur accord entre le LOD

observé et le LOD gravimétrique est obtenu par le GRGS (où 90% de l’information sur le

coefficient C20 provient de LAGEOS) et le JPL. La corrélation est du même ordre de gran

deur qu’avec le LOD "géophysique" ou modélisé. Il semble que la correction de conservation

de la masse (PAOH) conduise à un meilleur accord. La différence reste cependant en dessous

du niveau de signification de 0.18 3 rendant ce résultat indicatif.

Pour les excitations gravimétriques données par le CSR et le GFZ, les valeurs des corrélations

3Errcur standard de la différence entre deux corrélations : \J2/(N — 3) N= nombre d’observa-
tions(Nastula et al. 2007)
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Annuels Semi-annuels

Amplitude Phase Amplitude Phase

ms degrés ms degrés

LOD-WC 0.062 ± 0.015 252:± 14 0.036 ± 0.017 234 ± 27

PAOH 0.072 ± 0.005 251 ± 4 0.014 ± 0.004 352 ± 17

PAOH2 0.042 ± 0.004 265 ± 6 0.014 ± 0.005 349 ± 20

CSR 0.070 ± 0.019 234 ± 15 0.015 ± 0.018 238 ± 71

GFZ 0.086 ± 0.014 243 ± 9 0.033 ± 0.013 283 ± 21

JPL 0.057 ± 0.008 235 ± 8 0.009 ± 0.008 235 ± 50

GRGS RL01 0.080 ± 0.009 231 ± 6 0.025 ± 0.007 282 ± 16

GRGS RL02 0.080 ± 0.009 232 ± 6 0.025 ± 0.008 280 ± 16

Tab. 3.7 - Termes annuels et semi-annuels du LOD en ms

sont plus faibles et le pourcentage de variance expliquée devient négatif. En regardant les

spectres de ces séries (Fig. 3.10) on observe un artefact très significatif proche de 161 jours.

Ce signal reflète une erreur commise dans le modèle de marées océaniques utilisé (Ray et al.,

2003), à savoir un effet d’aliasing (ou stroboscopique) de période 161 jours dû à la marée S2

et qui affecte le coefficient C20 (Seo et ai, 2008). Curieusement, pour la solution du JPL,

le pic à 161 jours est clairement réduit. Cette amélioration est probablement due à l’appli

cation du formalisme de convolution proposé par Desai et Yuan (2006). Les autres centres

d’analyses estiment les contributions des marées océaniques sur le géopotentiel d’après les

Conventions 2003 de l’IERS (Chapitre 6).

La table 3.7 montre les variations annuelles et semi-annuelles estimées à partir des diffé

rentes séries. Pour le terme annuel, nous notons un bon accord de LOD-WC avec les séries

gravimétriques GRACE et modélisée, avec une amplitude de l’ordre de 0.07 ms. Comme at

tendu, nous notons le rôle positif de la correction de la masse mettant en accord l’excitation

modélisée avec LOD-WC ou l’excitation gravimétrique.

L’amplitude de l’harmonique semi-annuelle du LOD géodésique (0.04 ms) est beaucoup plus

forte que celle du LOD modélisé ou du LOD gravimétrique (à l’exception du GFZ). L’accord

des signaux semi-annuels pour ces deux quantités implique le terme de vent ou courant sous

trait dans le LOD géodésique est problématique à cette fréquence. C’est d’ailleurs ce que

confirme Chen et Wilson (2008). Autrement dit, les observations de GRACE permettent

d’identifier une déficience dans le terme de mouvement modélisé. Nous avons là un exemple,

certes encore rare, où GRACE qualifie le modèle géophysique et non l’inverse.
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3.5 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons comparé les variations temporelles de l’excitation gravi-

métrique déduite de GRACE à l’excitation géodésique et aux excitations modélisées. Bien

que les centres d’analyse de GRACE ont encore divers problèmes à résoudre, comme l’effet

d’aliasing dû aux erreurs dans les modèles utilisés, nous avons relevé une amélioration dans

la mise à jour des solutions GRACE au cours des 5 dernières années.

Dans le cas de l’excitation équatoriale, la modélisation de la composante est meilleure que

celle du terme Xi apparemment plus sensible aux erreurs. En tout cas, il existe un bon accord

pour l’oscillation annuelle. Les erreurs de modélisation de la marée océanique S2 provoque

un effet d’aliasing sur le LOD à une période de 161 jours. La combinaison avec LAGEOS

réalisée par le GRGS ou l’utilisation d’un formalisme plus performant pour le calcul des

variations du géopotentiel dues aux marées océaniques (cas du JPL) évitent ce problème. Le

bilan géophysique du LOD est amélioré par la correction de conservation de masses.



Chapitre 4

Effets de l’hydrologie terrestre sur le

mouvement du pôle

4.1 Introduction

L’atmosphère et les océans, comme nous l’avons vu dans le chapitre 2 sont les princi

pales causes d’excitation du mouvement du pôle, mais ils ne permettent pas d’interpréter

intégralement le mouvement du pôle. D’après les modèles développés ces dernières années

par divers groupes de recherche, ajouter l’excitation hydrologique pourrait améliorer le bi

lan géophysique du mouvement pôle. Le manque d’observations à l’échelle planétaire des

phénomènes hydrologiques rendent leur modélisation imprécise et incomplète. L’analyse des

modèles devient necéssaire. Ce chapitre est dédié à l’étude des modèles hydrologiques et de

leur contribution à l’excitation équatoriale. L’excitation hydrologique sera estimée à partir

des grilles de variations de stockage d’eau obtenues par deux modèles différents : le CPC et

le GLDAS.

D’autre part, les observations gravimétriques GRACE affranchies des effets atmosphériques

et océaniques permettent de déterminer pour première fois les variations de masses hy

drologiques à une échelle globale et par conséquent les excitations associées. Bien que les

harmoniques sphériques de degré 2 obtenues par GRACE aient un niveau de bruit impor

tant, comme on l’a vu dans le chapitre précédent, nous montrerons que la variation de masse

globales d’eau continentale est bien estimée.

4.2 Modèles hydrologiques

Plusieurs modèles hydrologiques sont disponibles en forme de grilles latitude-longitude

fournissant les variations temporelles de charge d’eau continentale par unité de surface. Pour

nos analyses nous considérons deux modèles qui assimilent les observations hydrologiques.
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Le premier est le Land Data Assimilation System (Fan et al. 2003) développé par le Natio

nal Ocea.nic et Atmospheric Admnistration (NOAA) Climate Prédiction Center (CPC). Ce

modèle est forcé par les précipitations observées par le CPC, le rayonnement solaire inci

dent, l’humidité, la température et la vitesse horizontale du vent estimée par les analyses du

NCEP. Les fluctuations de stockage d’eau Aq sont déterminées avec un pas de 30 jours de

janvier 1948 à décembre 2007 à partir de l’équation de conservation 1.46 (Chen et Wilson

2005). On rappelle que selon cette équation Aq — P — E — R.

Le deuxième modèle considéré est le Global Data Assimilation System (Rodell et al. 2004)

développé conjointement par plusieurs institutions : la NASA, le Goddard Space Flight Cen

ter (GSFC) et la National Oceanic et Atmospheric Administration (NOAA). Les observations

hydrologiques au sol et spatiales sont utilisées pour forcer et contraindre le modèle. Le sto

ckage d’eau Aq résulte de l’accumulation d’eau en surface et dans la neige, mais les variations

d’eau dans les couches souterraines ne sont pas inclues (voir §1.3.3). Les grilles sont données

de janvier 1979 à février 2008 avec un pas de 30 jours.

Il faut remarquer qu’il n’existe pas d’estimation sur le Groenland et l’Antarctique parce que

les modèles ignorent la physique des calottes polaires.

4.3 Excitation équatoriale due à l’hydrologie continen

tale

Nous calculons l’excitation hydrologique équatoriale à partir des grilles mensuelles de

latitude-longitude du CPC et du GLDAS en appliquant les Eqs. 1.41 et 1.45 pour les termes

de matière :

Xi

X2

1.098R4

C-A
Continents

Aqsm(6) cos2(6)
cos À

sin A
dddX (4.1)

Les séries CPC et GLDAS pour la période 1993-2008 sont comparées sur la Fig. 4.1 avec

l’excitation géodésique résiduelle. Celle-ci est obtenue après soustraction des signaux at

mosphérique et océanique (NCEP + ECCO) de l’excitation géodésique. Dans l’excitation

géodésique résiduelle, les effets des périodes supérieures à 8 ans sont éliminés. Ainsi, les

résidus ne tiennent compte ni du rebond postglaciaire ni de l’oscillation de Markowitz ni

des variations d’environ 10 ans éventuellement associées au couplage noyau-manteau. Les

fluctuations de périodes inférieures à 1 mois sont aussi éliminées pour obtenir une cohérence

spectrale avec les modèles hydrologiques. Même si l’excitation géodésique résiduelle est sen

sée valider les modèles hydrologiques n’oublions pas qu’elle contient d’autres effets que ceux

des variations hydrologiques : erreurs des modèles atmosphériques et océaniques, séismes et

fonte des glaces. Cette comparaison permet en tout cas de savoir quel modèle hydrologique
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Fig. 4.1 - Excitation géodésique résiduelle et excitation équatoriale due à l’hydrologie conti

nentale selon les modèles CPC et GLDAS.

est le plus approprié et représente au mieux l’excitation géodésique résiduelle.

D’après la Fig. 4.1, la série du CPC est mieux corrélé (0.4 pour 5 0-5 pour y2) avec

les résidus géodésiques que celle du GLDAS (corrélation : 0 pour Xi ; 0-2 pour y2). Dans

l’excitation hydrologique modélisée, les variations sont essentiellement saisonnières et 11e re

présentent donc pas les fluctuations intra-saisonnières.

Apport de l’excitation hydrologique aux variations saisonnières du

mouvement du pôle

Nous avons vu dans le deuxième chapitre que les variations saisonnières ne sont pas

totalement expliquées par l’atmosphère et les océans. Les études précédentes ont montré que

le forçage hydrologique est significatif (Chen et Wilson 2005). C’est ce que confirme la table

4.1, où nous présentons les amplitudes et phases des signaux annuels et semi-annuels. La

correction de conservation de la masse (Fig. 4.2) est rajoutée à la combinaison atmosphère,

océans et hydrologie (voir chapitre 3, section 3.4.1, pour plus de détails). Cette correction,

de l’ordre du mas, est avant-tout saisonnière, même si l’on note une fluctuation à plus long

terme.

Les résultats présentés Tab. 4.1 montrent que l’ajout de l’effet hydrologique rend mieux



4

X.

90

-2

-4
1940

CPC

GLDAS

I i I I l I I

1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010

*2

Fig. 4.2 - Correction de conservation de niasse pour les modèles CPC et GLDAS.

compte de l’excitation géodésique saisonnière. L’effet est plus net pour le modèle CPC,

surtout dans la bande prograde. En fait, les amplitudes annuelles pour le CPC sont au moins

3 fois plus grandes que pour le GLDAS car celui-ci ne contient pas les variations des couches

profondes (2m de profondeur). Les oscillations semi-annuelles associées aux modèles sont

plus faibles (environ 1 mas). On note un meilleur accord en phase mais pas en amplitude. La

détermination de l’oscillation semi-annuelle est cependant moins précise, au vu des erreurs

formelles.

Variations à longues périodes (de 2 à 8 ans)

Les processus hydrologiques donnent aussi des variations à long terme (Chen et Wilson

2005 ; Fernandez et al. 2007). Pour mettre en évidence ce phénomème, comme dans le cas de

l’atmosphère et des océans (chapitre 2), les excitations hydrologiques et géodésique résiduelle

sont filtrées (Fig. 4.3). Nous étudions les variations existantes entre les périodes de 2 à 8 ans

sur l’intervalle temporelle commun à toutes les séries [1979-2008].

Pour cette période les corrélations du CPC avec l’excitation géodésique résiduelle sont de

57% et 67% pour et X2 respectivement. Concernant les modèles CPC et GLDAS
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Prograde Rétrograde

Terme Excitation Amplitude

mas

Phase

degré

Amplitude

mas

Phase

degré

Annuel Géodésique

Atmosphère ± océans

16.0 ± 1.6

11.1 ± 1.2

300 ±6

284 ±6

8.7 ± 1.7

11.7 ± 1.2

227 ± 11

250 ±6

Hydrologique

CPC

GLDAS

6.1 ±0.3

2 ±0.6

0± 3

213 ± 20

7 ±0.4

1.2 ±0.6

155 ±3

215 ±27

Atmos. + Océans + Hydro.

NCEP ± ECCO ± CPC

NCEP + ECCO + GLDAS

14.3 ± 1.4

12.0 ± 1.2

312 ±6

279 ±6

12.8 ± 1.4

12.0 ± 1.4

215 ±6

245 ± 7

Semi-annuel Géodésique

Atmosphère ± océans

3.2 ± 1.5

1.3 ± 1.2

111 ±28

104 ± 50

5.5 ± 1.7

3.6 ± 1.4

130 ± 17

144 ±21

Hydrologique

CPC

GLDAS

0.5 ±0.4

1.0 ±0.4

146 ± 48

91 ±24

1.1 ±0.3

1.1 ±0.6

4± 15

31 ± 31

Atmos. + Océans + Hydro.

NCEP + ECCO ± CPC

NCEP + ECCO + GLDAS

1.7 ± 1.4

2.4 ± 1.2

118 ±45

102 ± 30

2.8 ± 1.4

3.2 ± 1.5

130 ± 28

128 ± 27

Tab. 4.1 - Excitations saisonnières du mouvement du pôle pour la période 1993-2008. Les

variations estimées par les modèles hydrologiques sont calculées et ajoutées à l’ensemble

atmosphère et océans en considérant la correction de conservation de la masse.

donnent le même niveau de corrélation. Ce n’est pas le cas pour \i où GLDAS présente une

valeur deux fois plus petite (29%).

Finalement, nous caractérisons l’apport global des processus hydrologiques à longues pé

riodes en les ajoutant aux effets atmosphériques et océaniques correspondants. Le bilan de

l’excitation géodésique, comme pour la signal saisonnier, est amélioré par la considération de

l’excitation hydrologique du CPC (Tab. 4.2). Si, pour y2, il est satisfaisant, il est médiocre

pour xi, où le pourcentage de variance expliquée atteint seulement 21% avec une corrélation

de 0.5. Les erreurs dans le modèle océanique ou d’autres effets non-modélisées pourraient

expliquer ces divergences.
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x2

Fig. 4.3 - Excitation hydrologique équatoriale à long terme (2-8 ans).

Pourcentage Corrélation

de variance expliquée de avec l’excitation géodésique

l’excitation géodésique résiduelle résiduelle

Xi X2 Xi X2

Xi + iXï

Magnitude Phase

degré

Atmosphère + Océans

NCEP + ECCO -17 37 0.1 0.6 0.5 18

Atmosphère + Océans + Hydrologie

NCEP + ECCO + CPC 21 66 0.5 0.8 0.8 8

NCEP + ECCO + GLDAS -17 60 0.2 0.8 0.7 12

Tab. 4.2 - Apport des modèles hydrologiques : pourcentage de variance expliquée et cor

rélation avec l’excitation géodésique équatoriale à long terme (2-8 ans). Période d’étude

1979-2008. Correction de conservation de la masse appliquée pour l’ensemble Atmosphère +

Océans + couche hydrologique.



93

4.4 Comparaison aux observations de la mission GRACE

Jusqu’à le présent l’analyse des modèles hydrologiques était l’unique moyen d’estimer

l’excitation hydrologique du mouvement du pôle. On a vu dans les paragraphes précédents

que ces modèles restent encore imprécis. La principale cause est le manque des observa

tions hydrologiques qui permet de déterminer ou ajuster les paramètres néccéssaires pour la

modélisation. Dans cette section, nous allons voir comment GRACE donne une estimation

indépendante des effets de l’hydrologie continentale sur le mouvement du pôle.

On rappelle qu’on peut estimer les effets des couches fluides superficielles sur le mouvement

du pôle à partir des variations temporelles des harmoniques sphériques C21 et S21 détermi

nées par GRACE (chapitre 3). Comme les observations fournies par les centres d’analyse

sont corrigées des signaux atmosphériques et océaniques, elles donnent principalement les

fluctuations hydrologiques. Cependant, les erreurs des modèles atmosphérique et océanique

utilisés sont aussi présentes. D’autre part, à partir des données de GRACE, il est possible

d’obtenir des grilles de latitude-longitude des variations de stockage d’eau (Lemoine et al.

2007 ; Wahr et al. 2004). Nous allons déterminer l’excitation hydrologique, comme pour les

modèles, par l’intégration de ces grilles contraintes sur les continents. Nous verrons par la

suite, que cette méthode permet d’isoler les variations continentales tout en éliminant les

signaux résiduels existant sur les océans, lesquels poluent les résultats. De plus, elle per

met de réaliser une comparaison des apports régionaux avec ceux obtenus par les modèles

hydrologiques.

Excitation hydrologique à partir de grilles de variations d’eau du

GRGS

Le GRGS détermine les solutions du champ de gravité terrestre variable tous les 10 jours

et il a développé une stratégie différente pour le traitement des observations de GR ACE

(voir §3.3.3). La solution est donnée sous la forme de coefficients harmoniques sphériques. Le

GRGS fournit aussi des grilles latitude-longitude des variations de stockage d’eau estimées

à partir de ces coefficients harmoniques. Dans la mesure où les grilles sont affectées par des

erreurs systématiques des coefficients de degrés élèves, les grilles exhibent des "stries" nord

sud (streaking). Pour résoudre le problème, le GRGS aligne progressivement les coefficients

de degrés élevés sur la solution statique (Lemoine et al. 2007). Les autres centres d’analyses

(CSR, GFZ et JPL) utilisent une méthode de filtrage décrite par Swenson et Wahr (2006).

De la même façon que pour les modèles hydrologiques, l’excitation est calculée à partir de

l’Eq. 4.1, en intégrant les grilles du GRGS sur les continents. Dans la Fig. 4.4 nous comparons

l’excitation estimée à partir des grilles (sur les continents) à celle donnée directement par les

harmoniques sphériques (HS) C21 et S21 selon les deux solutions du GRGS (RL01, R.L02).
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On remarque des différences significatives entre les deux signaux de Tordre de 20 mas (Fig.

4.5) associées aux résidus sur les océans. En effet, les harmoniques sphériques contiennent

des variations résiduelles sur les océans qui ne permettent pas une estimation réaliste de

l’excitation hydrologique. Cependant, une partie de ces différences pourraient être associée à

l’erreur provenant de l'intégration numérique. On souhaite avoir une estimation de son ordre

de grandeur. Dans le cas idéal où la méthode d’intégration est parfaite, l’excitation obtenue

par l’intégration des grilles sur toute la surface terrestre (continents et océans) et par les

harmoniques sphériques doivent être égales. La différence nous donne alors une estimation

de Terreur commise par l’intégration numérique. Nous déterminons un RMS de 0.4 mas pour

Xi et 0.05 mas pour qui est beaucoup plus petit que celui des différences XGrüies ~ Xhs-

2003 2004 2005 2006 2007 2008

X2
GRACE RL01

X2
GRACE RL02

2003 2004 2005 2006 2007 2008

Fig. 4.4 - Comparaison des excitations hydrologiques GRACE obtenues par i) l’intégration

des grilles de hauteur d’eau sur les continents et ii) par les harmoniques sphériques (HS)

C21 et S2i du champ de gravité (contenant les signaux sur les continents et les océans). Les

barres représentent les erreurs des harmoniques sphériques données par le GRGS.
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FiG. 4.5 - Différence entre l’excitations hydrologique GRACE à partir des harmoniques

sphériques (HS), contenant les signaux sur les continents et les océans, et celle obtenue par

l’intégration des grilles de variation d’eau Aq sur les continents. Ce signal est attribué aux

résidus océaniques.

Comparaison avec l’excitation géodésique résiduelle et modélisée

L’ensemble des excitations hydrologiques équatoriales, provenant i) de l’excitation géo

désique résiduelle ii) de GRACE (RL01 et RL02 du GRGS) iii) des modèles (CPC, GLDAS)

pour la période de février 2003 à septembre 2007 sont rassemblées sur la Fig. 4.6. fl faut

remarquer que, pour réaliser une comparaison cohérente, les estimations de GRACE sur le

Groenland et l’Antarticque sont exclues, car les modèles hydrologiques ne fournissent pas

de variations sur ces régions. Globalement, il y a un bon accord. Les corrélations par rap

port aux résidus géodésiques (Tab. 4.3) sont supérieures à 0.55 pour les deux composantes,

sauf pour le modèle GLDAS, pour lequel le coefficient de corrélation tombe à 0.24 pour

Xi- Comme constaté précédemment le GLDAS ne représente pas correctement les varia

tions hydrologiques de Xi- Les corrélations entre l’excitation gravimétrique et celle obtenue

par le modèle CPC (Tab. 4.3) atteignent 70%, avec une variance expliquée supérieure à

40 %. Les divergences se sont aménuisées avec l’affinement et l’allongement des solutions
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Fig. 4.6 - Excitation géodésique résiduelle et excitations hydrologiques estimées à partir des

observations de GRACE (RL01 et RL02 du GRGS) et des modèles (CPC, GLDAS).

Pourcentage

de variance expliquée

Corrélation

Xi + ^X2

Xl X2 Xi X2 Magnitude Phase

degré

G-A-0 / GRACE RL01 30 9 0.68 0.49 0.58 -6

G-A-0 / GRACE RL02 5 57 0.55 0.77 0.67 -3

G-A-0 / CPC 37 38 0.65 0.71 0.68 20

G-A-0 / GLDAS 4 35 0.24 0.63 0.48 -10

GRACE RL01/ CPC 38 -7 0.71 0.56 0.68 39

GRACE RL01/ GLDAS 18 11 0.44 0.35 0.44 27

GRACE RL02/ CPC 40 75 0.71 0.89 0.83 21

GRACE RL02/ GLDAS 30 35 0.61 0.61 0.63 15

Tab. 4.3 - Pourcentage de variance expliquée et coefficients de corrélation pour les différentes

séries des excitations hydrologiques. Niveau de signification 0.17 à 95% de confiance.

GRACE, comme nous avons pu le constater pour chaque mise-à-jour depuis 2005. Les écarts

modèle-gravimétrie ou géodésie-gravimétrie sont donc attribuables au bruit des observa-
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FiG. 4.7 - Fluctuations saisonnières pour les différentes séries hydrologiques pour la période

des observations de GRACE (2003-2008). Les cercles donnent l’erreur formelle estimée par

moindres carrés.

tions gravimétriques et aux effets mal modélisés qui les pertubent. Une confrontation des

signaux saisonniers est nécessaire puisque la variation principale est annuelle. L’estimation

par moindres carrés des oscillations annuelles et semi-annuelles est représentée Fig. 4.7. On

constate un bon accord pour le signal annuel entre l’excitation de GRACE et les résidus

géodésiques. Les phases sont presque similaires pour la bande prograde mais il existe des

différences en amplitude d’environ 2 mas.

En ce qui concerne le terme semi-annuel rétrograde, le désaccord de phase entre les résidus

géodésiques (phase 108°) d’une part et les excitations hydrologiques modélisées et gravimé

triques d’autre part (phases entre 330° — 350°) met en evidence un défaut dans les modèles

atmosphérique et océanique soustraits (NCEP/NCAR et ECCO).

Apport régional au cycle annuel

Nous avons procédé à une étude régionale des variations annuelles hydrologiques obtenues

par GRACE et par les modèles. Le Groenland et l’Antarctique sont exclus de l’analyse. Les
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amplitudes et phases estimées par moindres carrés en chaque point sur les continents sont

représentées sur la Fig. 4.8. On aperçoit, comme prévu, que les principales variations pro

viennent des régions soumises à la mousson (Amazonie, Afrique centrale et du sud, Australie

du nord, Inde, Indochine). On observe un excellent accord entre les modèles et les obser

vations gravimétriques pour l’excitation équatoriale. Le signal obtenu est presque exclusi

vement une oscillation annuelle. Les différences proviennent donc des plus hautes latitudes,

supérieures à 30° nord où se trouvent les principales régions enneigées (Fig. 4.9).

X1 (lat > 30° N)

0)

ro

E

X2 (lat > 30e N)

2004 2006 2008

year

year

X2 (lat < 30° N)

Fig. 4.9 - Apports des deux régions, lat>30 N et lat<30 N aux excitations du mouvement

du pôle. Le Groenland et l’Antarticque sont exclus de l’étude.

Variations intra-saisonnières observées par GRACE

Plusieurs études ont montré l’influence de l’atmosphère et les océans sur des échelles

temporelles intra-saisonnières, c’est-à-dire, pour les variations de période inférieure à un an

excluant les oscillations semi-annuelles (Salstein et al. 1993 ; Kolaczek et al. 2000a, 2000b ;

Ponte et al. 1998; Nastula et al. 2000). Comme ces couches n’expliquent pas la totalité



100

de ces oscillations, la considération des eaux continentales s’avère naturelle. Bien que les

modèles hydrologiques ne possèdent pas une puissance suffisante à ces périodes l’analyse

de Fourier (Fig. 4.10), révèle que l’excitation gravimétrique présente autour de 3 cpa une

énergie comparable à celle du résidu géodésique. Par conséquent l’influence hydrologique est

sous-estimée dans la bande intra-saisonnière.

X, + ' X2 FFT
BANDE RETROGRADE

X, + i X2 FFT
BANDE PROGRADE

Fig. 4.10 - Spectre de fourier des variations inférieures à un an des excitations CPC, GLDAS,

GRACE et géodésique résiduelle.

4.5 Conclusion

Nous avons utilisé deux modèles, le CPC et le GLDAS, pour estimer l’influence des

variations des eaux continentales sur le mouvement du pôle. En les ajoutant aux modèles

atmosphérique et océanique, ils améliorent notablement le bilan saisonnier et à long terme

(périodes de 2 à 8 ans). Le modèle CPC est plus performant que le GLDAS. Ce dernier

utilise l’assimilation des observations, mais il ne tient compte que des variations en surface

en excluant celles des couches plus profondes, lesquelles, au vu des résultats, ont un effet

significatif.

Par ailleurs, les observations de GRACE sont un nouveau moyen d’estimer l’effet hydrolo

gique. Des grilles des variations de la hauteur d’eau, affranchies des influences atmosphériques

et océaniques, sont dérivées des solutions du champ de gravité obtenues par le GRGS. Il faut

remarquer que les comparaisons réalisées dans le chapitre précédent montrent que les don

nées de GRACE incluent un niveau de bruit important. Le bilan hydrologique réalisé sur les

continents est cependant relativement cohérent. Nous pouvons conclure qu’une des princi

pales sources de bruit est probablement due au signal résiduel sur les océans.

Il est bien connu que les principales variations sont annuelles et dues aux régions de la

mousson situées à des latitudes inférieures à 30° nord. Une comparaison entre les modèles et
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GRACE montre un bon accord, en amplitude et en phase du bilan annuel dans ces régions.

Les divergences proviennent des régions plus au nord, où la présence de neige est plus im

portante et où les modèles sont moins précis. Le Groenland et l’Antartique sont exclus de

nos analyses.

D’autre part, les variations intra-saisonnières estimées par les modèles n’ont pas assez de

puissance pour influencer l’excitation équatoriale. Or les estimations données par GRACE

ont une puissance équivalente à celle des résidus géodésiques dans la bande de 3 cpa. Les

eaux continentales auraient donc un effet significatif dans cette bande de fréquences ce que

les modèles ne prévoient pas. A l’appui de cette hypothèse, le même type de variation a été

décelé par Bourda (2008) dans le LOD.
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Conclusion et perspectives

Le but du travail de thèse est l’étude des influences géophysiques sur le mouvement du

pôle en utilisant des observations géodésiques (EOP, champ de gravité) et les estimations

des modèles de circulation globale (atmosphériques, océaniques et hydrologiques) récents.

Après l’introduction des bases théoriques qui permettent d’étudier les influences des

couches fluides superficielles sur la rotation terrestre (Chapitre 1), nous avons évalué les

effets atmosphériques et océaniques (Chapitre 2). En dehors des influences saisonnières et

à longues périodes (supérieures à 2 ans), nos analyses se concentrent en particulier sur les

irrégularités du terme de Chandler et des variations rapides du pôle jusqu’alors moins bien

étudiées.

On considère actuellement que l’atmosphère et les océans sont les principales sources

d’excitation du terme de Chandler dont l’analyse est habituellement réalisée par l’approche

utilisant les fonctions d’excitation. Nous appliquons la méthodologie qui consiste à estimer

directement les effets atmosphériques et océaniques sur le mouvement du pôle. Après filtrage

de l’oscillation de Chandler, nous montrons que sa variabilité temporelle en amplitude et en

phase depuis 1950 est bien expliquée par les modèles. De plus, elle est soumise à des varia

tions à longues périodes probablement dues à des effets climatiques qui pourraient être liés

à des variations globales de température.

Concernant les variations rapides, de périodes comprises entre un jour et quelques mois,

nous avons pu montrer que le mouvement du pôle est dominé par 3 cycles de périodes 10,

13.6 (effet de marée Mf ou mf) et à 20 jours auquels se superpose une oscillation de 6.8

jours. Nous observons que les modèles atmosphériques et océaniques reproduisent bien les

amplitudes et les phases moyennes ainsi que leurs variabilités temporelles. Nous remarquons

que ces dernières présentent une modulation sub-saisonnière. La présence d’énergie dans l’at

mosphère aux périodes de l’effet de marées, soit à 13.6 et 9.1 jours suggère l'influence de la

marée lunaire. Cela confirmerait le travail de Sidorenkov (2003) qui soutient que le climat

est forcé par les effets des marées lunaires et par conséquent qu’il pourrait être modélisable.
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D’autre part, l’atmosphère et des océans dans la bande diurne produisent un effet sur

la position céleste du pôle de rotation, c’est-à-dire sur la nutation. Nous avons réévalué l’ef

fet atmosphérique en utilisant différentes séries temporelles. L’estimation varie d’une série à

l’autre, mais on note un meilleur accord que pour les analyses faites antérieurement (Yseboot

et al. 2002).

Avec le développement des modèles océaniques, des séries du moment cinétique ayant une

résolution temporelle de 6 h sont disponibles, ce qui nous permet aussi d’évaluer l'influence

des océans sur la nutation. Nous confirmons que l’effet océanique est significatif et la prise

en compte de combinaison atmosphère + océans améliore significativement l’accord avec

les observations. Cependant, il subsiste des divergences importantes entre les modèles et les

variations de nutation observées.

Les coefficients harmoniques sphériques C21 et S21 obtenus à partir des observations de

GRACE permettent d’estimer la partie "matière" des fonctions d’excitations équatoriales.

On a ainsi une nouvelle évaluation indépendante.

Plusieurs centres d’analyse (CSR, GFZ, JPL) fournissent des séries temporelles des variations

des harmoniques du potentiel. Des analyses antérieures ont montré à partir d’une comparai

son avec les observations de la rotation terrestre et les modèles géophysiques, la difficulté de

déterminer précisément les coefficients de degré 2. Nous analysons dans le troisième chapitre

les données obtenues par la dernière mise à jour du traitement d’observations de GRACE

en incluant la solution obtenue par le GRGS. Pour compléter cette validation nous étudions

aussi le coefficient harmonique C20 qui est relié au LOD. Nous avons montré une nette amé

lioration par rapport aux mises à jour précédentes. Il existe toutefois un niveau de bruit

important. O11 attend de futures mises à jour ; une bonne détermination des harmoniques

de degré 2 pourrait nous aider à mieux comprendre l’excitation du mouvement du pôle et

à améliorer les modèles géophysiques. Un effet d’aliasing existe sur le coefficient C20 à 161

jours qui est dû aux erreurs du modèle de marées océaniques. Pour résoudre ce problème,

deux approches sont possibles : l’utilisation de la combinaison comprenant les données de

LAGEOS comme celle réalisée par le GRGS ou l’application d’un nouveau formalisme plus

performant pour estimer les variations du géopotentiel induites par les marées océaniques,

comme pour le JPL.

Dans le quatrième chapitre, nous évaluons l’effet de l’hydrologie terrestre sur le mou

vement du pôle à partir des modèles CPC et GLDAS. La considération de l’hydrologie en

plus des effets atmosphériques et océaniques améliore significativement les accords avec les

observations des coordonnées du pôle pour les variations saisonnières et à longues périodes.
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Nous remarquons que les variations dans les couches profondes (plus de 2m de profondeur)

ont une influence importante et doivent être inclues dans les modèles qui restent imparfaits

à cause de la complexité des processus hydrologiques. Notamment, ils ne prennent pas en

compte les effets des calottes polaires sur les régions de l’Antarctique et du Groenland. Les

variations de stockage d’eau sur les continents d’origine hydrologique sont obtenues aussi à

partir des observations réalisées par GRACE. Même si la validation des données de GRACE

montre l’existence d’un bruit important, le bilan hydrologique semble cohérent en particulier

aux échelles saisonnières. Nous avons utilisé les grilles fournies pour le GRGS pour réaliser

une comparaison avec les modèles hydrologiques.

Le calcul de l’excitation à partir des grilles permet de ne pas prendre en compte le signal rési

duel existant sur les océans et également de réaliser une étude régionale. Nous avons montré

que l’apport à l’excitation équatoriale obtenu par GRACE et les modèles sur les régions où se

développe la mousson (latitudes inférieures à 30 degrés Nord sans inclure l’Antarctique) est

similaire. Il existe pourtant d’importantes divergences pour les autres latitudes (supérieures

à 30 degrés Nord). En supposant les estimations de GRACE sont correctes elles pourraient

aider à contraindre les modèles sur ces régions et améliorer le bilan global. D’autre part, les

données gravimétriques montrent que l’hydrologie excite le mouvement du pôle aux échelles

intra-saisonnières (autour de 3 cycles/an), effet non prévu par les modèles.

Il serait par ailleurs intéressant de déterminer les effets hydrologiques en utilisant les grilles

fournies par les autres centres d’analyse de GRACE (CSR, GFZ, JPL). Enfin, l’influence sur

le mouvement du pôle de l’Antarctique et du Groenland, exclus de nos analyses, pourrait

être déterminés à partir des observations gravimétriques.
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Annexe A

Acronymes

AAM

BCRS

CAAM

CEAM

CIP

COAM

CPC

CRF

CRS

CSR

DORIS

ECCO

ECMWF

EOP

ERA40

FCN

G CRS

GFZ

GGFC

GMST

GLDAS

GPS

Atmospheric Angular Momentum

Barycentric Celestial Reference System

Celestial Atmospheric Angular Momentum

Celestial Effective Angular Momentum

Celestial Intermediate Pôle

Celestial Oceanic Angular Momentum

Climate Prédiction Center

Celestial Reference Frame

Celestial Reference System

Center for Space Research

Détermination d’Orbite et Radiopositionnement Intégré par Satellite

Estimating the Circulation and Climate of the Océan

European Center for Medium-range Weather Forecasts

Earth Orientation Parameters

ECMWF 40 Year Re-analysis

Frequency Core Nutation

Geocentric Celestial Reference System

GeoForschungsZentrum

Global Geophysical Fluid Center

Greenwich Mean Sidereal Time

Global Land Data Assimilation System

Global Positioning System
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GRACE

G RGS

GSFC

GST

HAM

IAU

IB

ICRF

ICRS

IERS

IGS

ILS

IPMS

ITRF

ITRS

JMA

JPL

MIT

MOG2D

NASA

NCAR

NCEP

NOAA

LAGEOS

LDAS

LEGOS

LLR

LOD

OAM

OMCT

PAOH

Gravity Recovery and Climate Experiment

Groupe de Recherche en Géodésie Spatiale

Gocldard Space Flight Center

Greenwich Sidereal Time

Hydrological Angular Momentuni

International Astronomical Union

Inverted Barometer

International Celestial Reference Frame

International Celestial Reference System

International Earth Rotation and Reference Systems Service

International GNSS Service

International Latitude Service

International Polar Motion Service

International Terrestrial Reference Frame

International Terrestrial Reference System

Japan Meteorological Agency

Jet Propulsion Laboratory

Massachusetts Institute of Technology

Modèle 2D d’Ondes de Gravité

National Aeronautics and Space Administration

National Center for Atmospheric Research

National Center for Environmental Prédiction

National Oceanic and Atmospheric Association

LAser GEOdynamics Satellite

Land Data Assimilation System

Laboratoire d’Etudes en Géophysique et Océanographie Spatiales

Laser Ranging to the Moon

Length Of Day

Oceanic Angular momentum

Océan Model for Circulation Tides

Pressure tenu of Atmospheric + Oceanic + Hydrological excitation



RL01

RL02

RL03

RL04

SBA

SBH

SBO

SLR

TAI

TIO

TRF

TRS

UAI

UGGI

UKMO

UT

UTC

VLBI

WC
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Releases 01

Releases 02

Releases 03

Releases 04

Spécial Bureau for the Atmosphère

Spécial Bureau for the Hydrology

Spécial Bureau for the Océans

Satellite Laser Ranging

Temps Atomique International

Terrestrial Intermediate Origin

Terrestrial Reference Frame

Terrestrial Reference System

Union Astronomique Internationale

Union Géodésique et Géophysique Internationale

United Kingdom Meteorological Office

Universal Time

Coordinated Universal Time

Very Long Baseline Interferometry

Winds + Currents excitation terril
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Annexe B

Repères de références

L’orientation de la Terre est définie par la transformation entre le repère terrestre géocen-

trique (Terrestrial Reference Frame, TRF) et le repère céleste inertiel (Celestial Reference

Frame, CRF). La détermination des paramètres d’orientation de la terre nécéssite donc une

réalisation précise de ces repères.

Le système de référence terrestre (Terrestrial Reference Frame, TRS) est un système

de référence idéal lié et en rotation avec la Terre (IERS Conventions 2003, chapitre 4). Ce

système est réalisé par le repère de référence terrestre (Terrestrial Reference Frame, TRF)

fondé sur les coordonnées cartésiennes d’un ensemble de points géodésiques (les stations ter

restres) : leurs positions et vitesses sont données par un modèle géophysique du mouvement

de plaques, et sont ajustées au moyen des techniques de géodésie spatiale. L’origine O du

repère est le centre de masse terrestre en incluant l’atmosphère et les océans, et l’axe Oz

est défini par la direction du pôle nord géographique qui correspondait au pôle de rotation

moyen vers 1900.

Le système de référence céleste (Celestial Reference System, CRS) est tel que ses axes

sont fixes par rapport à un ensemble de matière lointaine dans l’Univers (IERS Conventions

2003, chapitre 2). Le CRS est matérialisé par le repère de référence céleste (Celestial Refe

rence Frame, CRF) défini par les coordonnées cartésiennes des radiosources extragalactiques

observées par la technique VLBI. Selon les recommandations de l’IAU, le CRS a son plan

principal proche de l’équateur moyen J2000 et l’origine des ascensions droites est proche de

l’équinoxe dynamique de J2000. L’origine du système céleste est au barycentre du système

solaire (Barycentric Celestial Reference System, BCRS). Pour relier le BCRS au TRS, il

est nécessaire de considérer un système céleste géocentrique (Geocentric Celestial Reference

System, GCRS) introduit par la résolution B1.3 (IAU 2001).
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L’International Earth Rotation and Reference Systems Service (IERS) établit et main

tient le repère céleste conventionnel, l’ICRF (International Celestial Reference Frame) et le

repère terrestre conventionnel, LITRF (International Terrestrial Reference Frame).



Annexe C

Transformation entre repères terrestre et

céleste

Z

Fig. C.l - Les angles d’Euler (ï>, 0, T.
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Définition du pôle céleste intermédiaire

La transformation du repère céleste géocentrique (CRF) au repère terrestre (TRF) peut

être décrit au moyen des trois angles (Fig. C.l). En raison de la rotation diurne, Lun au

moins de ces angles possède une variation beaucoup plus rapide que celles des irrégularités

que l’on cherche à déterminer. Pour séparer la rotation uniforme fl de ses variations (en

norme et direction) on introduit un pôle intermédiaire proche du pôle de rotation, le Celestial

Intermediate Pôle (CIP), scindant le mouvement du pôle géographique dans le CRS en deux

composantes (Fig. C.2) :

- le mouvement céleste du CIP (précession-nutation), comprenant tous les termes ayant

de périodes plus grandes que deux jours dans le CRS (c’est-à-dire, des fréquences

comprises entre -0.5 cycle par jour (cpj) et -(-0.5 cpj), coordonné dans le CRF.

le mouvement défini par les fréquences complémentaires, de périodes inférieures à 2

jours dans le CRF, et coordonné dans le TRF. Ce mouvement décrit la bande de

fréquences ] — oo, —1.5[ (J ] + 0.5, +oo|

Fréquence
dans le TRS

Mouvement du pôle

-3.5 -2.5 -1.5

Mouvement du pôle

Fréquence
dans le CRS

! y mm |
l

0.5

WJm\

+0.5

I

+1.5

I

+2.5

I

+3.5 (cpj)

Nutation

Fig. C.2 - Définition du CIP

Ainsi, en introduisant le CIP, 5 paramètres "d’orientation de la Terre" (EOP) déterminent

la rotation entre le TRS et le CRS. Deux définissent le mouvement du CIP dans le CRS,

deux autres décrivent le mouvement du CIP dans le TRS et le cinquième exprime l’écart à

la rotation diurne uniforme flQ de TAI soit (UT1-TAI)D0. UT1 est le temps de la rotation

terrestre ou temps universel.

Transformation classique

La transformation classique du système de référence terrestre au système de référence

céleste est réalisée selon l’expression suivante :

[CRS] = Q(t)R(t)W(t)[TRS] (C.l)
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Fig. C.3 - Transformation entre l’équateur vrai de la date à l’équateur moyen pour l’époque

de référence J2000.

où [TRS} et [CRS] sont les coordonnées rectangulaires d’un vecteur dans les systèmes de

référence terrestre et céleste respectivement, et t la date d’observation exprimée en jours.

On décrit les matrices de transformation W(t), R(t) et Q{t) :

• W(t) est la matrice qui permet d’incliner l’équateur géographique sur l’équateur du CIP

("équateur vrai") en tenant en compte du mouvement du pôle dans le système de référence

terrestre. Elle est la composition de deux rotations :

W{t) = R2{xp)Rl{yp)(C.2)

où xp et yp à la date t sont les coordonnées du pôle, z.e, les coordonnées du CIP dans le repère

terrestre par rapport au pôle géographique. La coordonnée xp est comptée positivement le

long du méridien terrestre d’origine vers Greenwich. La coordonnée yp est comptée positi

vement le long de l’axe perpendiculaire du méridien terrestre d’origine vers la longitude 90°

ouest. Ri et R2 sont les rotations autour des axes Gx et Gy du système terrestre respective

ment.

• R(t) permet de passer du repère tournant au repère non tournant en appliquant une

rotation d’angle GST (Greenwich Sidereal Time à la date t) autour de l’axe du CIP. Elle est

représentée par la rotation :

R(t) = R3{-GST) (C.3)

Sachant que l’équinoxe vrai de la date yv est le noeud descendant de l’équateur vrai de la

date sur l’écliptique moyen de la date, la rotation R(t) autour de l'axe Gz transforme le

méridien joignant le CIP et Greenwich au méridien astronomique joignant le CIP et 7v.
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Les expressions de GST sont données par les conventions de TIERS 1996 en fonction du

temps sidéral moyen de Greenwich (GMST) et comprennent UT1-TAI.

Le repère de référence obtenu en appliquant les rotations R(t) et W(t) au système de

référence terrestre [TR,S] est appelé système de référence intermédiaire (IERS Conventions

2003).

• Q(t) prend en compte le déplacement du CIP dans le repère céleste (Fig. C.3). La

rotation Q est décomposée selon :

Q{t)= C (C.4)

OÙ

P(t) = R1(-e0)R3('ifA)Ri(iüA)R3(-XA) (C.5)

est la matrice correspondante à la précession entre l’époque de référence (J2000) et la date

et

N(t) = R^-e^R^A^R^eA + Ae) (C.6)

est la matrice correspondante à la nutation à la date t.

P(t) et N(t) dépendent des paramètres suivants :

eo est l’obliquité moyenne à l’époque de référence

ifa est l’angle de précession lunisolaire

a)a est l’obliquité entre le plan équatorial moyen de la date et l’écliptique de l’époque

Xa est l’angle de précession planétaire

€a est l’obliquité de l’écliptique

A'tp est la nutation en longitude

Ae est la nutation en obliquité

Les expressions conventionnelles de ces paramètres sont celles du modèle de précession-

nutation IAU2000 (IERS conventions 2003).

On définit les écarts au pôle céleste ou "celestial pôle offsets", (jSij), Se), comme les écarts en

longitude et en obliquité du CIP par rapport à sa position définie par le modèle de précession-

nutation en vigueur. Leur amplitude est inférieure à la milliseconde de degré. Les angles de

nutation sont donc : Aip = AipiAU2000 + àxjj et Ae = Ae/^^2ooo + Se.

Enfin la matrice C est la matrice correspondante à l’écart entre le système de référence

équatorial moyen à J2000 et le système de référence céleste géocentrique. Elle s’exprime de

la façon suivante :

C — R3(dao)R2(—fo)Ri(ri0) (C.7)
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Il existe une autre paramétrisation en usage recommendée par T UAI depuis 2000, l’origine

du repère de référence intérmediaire est non plus l’équinoxe de la date, mais l’origine non

tournante qui ne participe à la rotation instantanée autour du CIP (Capitaine et al. 2000).
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Annexe D

Décomposition du potentiel de la Terre

en harmoniques sphériques

i.

Fig. D.l - Le géopotentiel au point S résulte de l’action combinée de tous les éléments de

masse dm

Le potentiel crée en F, un point externe à la Terre, par un élément de masse terrestre
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U = G
dm

~T (D.l)
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dm (Fig. D.l) s’exprime :

où ô est la distance d(r, p), p le rayon vecteur de dm, r la distance du centre de masses au

point S et V le volume de la Terre. On peut développer | grâce aux polynômes de Legendre.
Dans OdmS on a :

ô2 = r2 + p2 — 2rp cos 9 (D.2)

1 1 P P
2 \ -1/2

— = - 1 — 2-cos# + —

-1/2

La fonction - (^1 — 2^ cos# + ^ ) est développable en série entière de J et convergente
pour r' < r, donc :

1 1 P P*
2 \ -1/2

7 = - 1 — 2- COS 0 + -T
o r ' ^ ^ £0V°sS)

z>o

(D.3)

où 6 est l’angle entre les vecteurs f1 et r , et Pi sont les polynômes de Legendre. En substituant

l’expression précédente dans l’équation (D.l), on a :

u = ~S,h [ [ /Vatcos
r 1 =Q 7 d J Jy

On pose

U = UO + L^I
z> î

avec

Un =
GMP

, Ui = ~ JjJ (^)

(D.4)

(D.5)

(D.6)

En notant (r, 0, A) les coordonnées sphériques de S et (p, 0', À') celles de la masse dm, nous

avons :

cos 0 = sin 0 sin 0' + cos 0 cos 0' cos(A' — A) (D.7)

Chaque polynôme P;(cos#) est harmonique et vérifie donc l’équation de Laplace s’exprimant

en coordonnées sphériques par :

1 d2Pt2^r, d ( 2 dPl i
7’2 VP/ = — ( r2^— -f-

07’ V 07*

1 0

COS 0 00
COS 0

0P/
+

00 y COS2 0 0A2
= 0 (D.8)

dont une solution est :

P/(cos #) = V(2 - ^0)77——Pz,m(cos0)P/)m(cos0')cos(A' - A)
z—' (Z + 772) !
m=0

(D.9)



On en déduit que, pour l > 1 :

soit

avec

p 1 (l — mV
-^(2- <5mo)7T- -Pim(cos^)Pim(cos0') cos(A/ - A)dm
r (/ + rn)\

m=0

l l

GMp — J ^2 Plm{ COS (f)) (Cirn COS 772 A + S/m SU1 TTlX)
r \ r

m=0

MPR[
Clm

Pim
(2 — Smo)

V

(/ — m)\

(l + m)!
plPim(sin 0')

cos mA'

sin mA'
dm
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(D.10)

(D.ll)

(D.12)
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Annexe E

Estimation par moindres carrés

Nous allons expliquer comment, sont estimés les coefficients du champ de gravité par

moindres carrés, à partir des observations satellitaires. Selon le formalisme de Kim (2000),

nous définissons le vecteur :

/ r \
X =

\a J
(E.l)

où r et r sont la position et la vitesse du satellite et a un ensemble de paramètres constants

qui décrivent l’environnement du satellite comme par exemple les coefficients du champ de

gravité. Les équations de mouvement pour chaque satellite peuvent être exprimées comme

des équations différentielles de premier ordre de la forme :

X = F(X, t) X(t0) = X0 (E.2)

Par ailleurs, le vecteur des observations Y est relié aux paramètres du satellites par les

équations d’observations :

Y(ti) = G(Xi,U) + €i (E.3)

Dans le cas général Y (U) est une fonction non-linéaire des paramètres Xi et du bruit e*.

La linéarisation de cette équation est réalisée de la façon suivante. Premièrement, on définit

les différences entre les valeurs (X(t) et Y(t)) et les valeurs de référence (X*(t) et Y*(t)),

connues à priori :

x(t) = X(t) - X*(t) y(t) = Y (t) - Y*(t) (E.4)

En appliquant l’approximation de Taylor de premier ordre on obtient les équations linéarisées

suivantes :

y — Hx 4- e

125

(E.5)
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où :

y(t i) dG(X[,t i)/dX Cl

y(h)
H =

dG(Xï,t2)/dX
e —

^2

y{im) _ dG(Xl„tM)/dX _

On résout l’équation E.5 par la méthode des moindres carrés qui consiste à minimiser la

quantité :

S(x) = {y- HxfW(y - Hx) (E.7)

où W est la matrice de pondération définie comme l'inverse de la matrice de variance-

covariance des observations. Une condition nécessaire pour atteindre ce minimum est que

Vz, dS/dxi = 0 où Xi représente les composantes du vecteur x. Or :

( dS(x)/dxi ^

dS(x)/dxi = -2HTW{y - Hx) (E.8)

y dS(x)/dxN J

donc HlW(y — Hx) — 0 ce qui conduit au système linéaire suivant :

(HlWH)x = HlWy (E.9)

Les équations de ce système sont appelées équations normales. La solution estimée de l’équa

tion E.5 s’écrit alors :

x = (HtWHYlHtWy (E.10)



Annexe F

Méthode du tricorne

La méthode du tricorne permet d’estimer le niveau de bruit individuel de plusieurs séries

comme par exemple des séries du moment cinétique atmosphérique. Nous pouvons considérer

que la partie commune à toutes les séries est le signal pur et la partie restante est le bruit

qui leur correspond. Autrement dit, si {Xj};=1 N où N est le nombre des séries temporelles,

on suppose qu’elles peuvent s’écrire :

Xi = S + eil Vz = 1,..., AT

où S est le signal et t{ le bruit de chacune des séries. Si on prend la différence entre deux

signaux Xi — Xj , elle est égale à e* — €j. En supposant que les bruits {e?;},;=1 N sont

indépendants entre eux, il est possible de séparer les bruits et d’estimer la variance de chaque

bruit Ci de la façon suivante :

Var(Xi — Xj) = Var(ei — Cj) — Var(ei) + Var(ej)

On obtient alors le système :

var(ei) + var(e2) = var(Xi — x2)

var(ei) + var(e3) — var(Xi — X3)
(F.l)

uar(eyv-i) + var(eN) = var(XN_i --XN)

La résolution par moindres carrés de ce système de ^ = 2\(n-2)\ équations fournit une
estimation de la variance du bruit de chaque série.
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S U MMARY

Tesseral coefficients C'21 and .S'21 derived from Gravity Recoverv and Climate Experimcnt
(GRACE) observations allow tocompute the mass terni ofthe polar-motion excitation function.

Tltis independent estimation can improve the geophysical models and, in addition, déterminé

the unmodellcd phenomena. In tliis paper. we intend to validate the polar motion excitation

derived from GRACE's last release (GRACE Rclease 4) computed by different institutes:

GeoForschungsZentrum (GFZ ), Postdain, Germany: Conter for Space Research (CSR ). Austin,
USA: Jet Propulsion Laboratory (JPL). Pasadcna. USA, and the Groupe de Recherche en

Géodésie Spatiale (GRGS). Toulouse. France. For tltis purposc, we compare thèse excitations
fonctions fïrst to the mass terni obtained from observed Earth s rotation variations free of

the motion term and, second, to the mass terni estimated from geophysical fluids models. We
confirm the large improvement of the CSR solution, and we show that the GRGS estimate is
also well correlated with the geodetic observations. Significant discrepancies exist between
the solutions of eacli centre. The source of thèse différences is probably relatcd to the data

Processing strategy. Wc also consider residuals computed after removing the geophysical
models or the gravimétrie solutions from the geodetic mass term. Wc show that the rcsidual
excitation based on models is smoother than the gravimétrie data, vvhich are still noisy. Still,
they are comparable for the /2 component. It appears that X2 residual signais using GFZ
and JPL data hâve less variability. Finally, for assessing the impact of the geophysical fluids
models choice on our results. we checked two different oceanic excitation sériés. We show the

significant différences in the residuals corrélations, especially for the y 1 more sensitive to the
oceanic signais.

Key words: Time séries analysis; Time variable gravity; Earth rotation variations.

1 INTRODUCTION

The priniary cause of the Earth’s polar motion is the mass trans
port within the geophysical fluids layers. In the terrestrial fratne
Oxyz (where the O: axis intersccts the crust at the géographie North

Pôle and Ox axis defining the primary terrestrial meridian). off-
diagonal inertia moments (ltr, /,.z) ofthe Earth undergo changes
in mass distribution. In addition, relative motion also takes place.

Thus, a time-variable équatorial angular momentum is created. con-

stituted by a ‘mass term' AUj>, where m represents the terrestrial

components of the Earth s angular velocity vector, and a relative
angular momentum (‘motion terni’). Beeausc of angular momen

tum conservation principle, that incrément is balanced by motion

of the rotation pôle w ith respect to the crust. By estimation of the

mass term and relative angular momentum, it is possible to pro

vide an estimation of the excitation of polar motion. Until now,

those quantifies hâve been partially detcrniincd with observations
and models of the atmosphère and the océan, whicli are known

to be the main source of angular momentum changes at seasonal

and sub-seasonal scales. The assimilation of various meteorologi-
cal observations into Global Circulation Model permits to estimate
the atmospheric angular momentum (AAM) routinely from pres
sure and wind ficlds. The détermination of the oceanic angular

momentum (OAM) is more difficult because oceanic observations

arc not largely widespread. Whereas AAM explains 90 per cent
of the lcngth of day (LOD(variations at seasonal and sub-seasonal
scales (Eubanks 1993). combined AAM and OAM séries fit up to

80 percent of the excitation found in polar motion at these periods
(Nastula & Ponte 199S; Gross et ai 2003). That may be due to the

defect of OAM model or to the neglect of sonie other geophysical

excitation, like the one linked to hydrological processcs. The advent
ofthe Gravity Recoverv and Climate Experimcnt (GRACE) mis

sion relatcd to the entire mass distribution of Earth lias shed light 011

the polar motion excitation. Variability ofthe gravity field is now
monitored with unprecedented accuraey and spatial resolution since
2002 March. The inertia moments ( lxZ. /) are directly related to

614 © 2009 The Authors
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thespherical harmonies coefficients C'2| and.S2| of the gcopotential.

Wc can assume that GRACE mission periuits the détermination of

the équatorial part of the variable mass terni, independent of any
geophysical model. The GRACE mass terni lias to bc compared
with die excitation derived froni in the observed polar motion and
this at scasonal and sub-scasonal timescalcs. Wc now hâve at hand

4 yr ofobservations. Our objective is to understand to whicli extent

mass redistribution observai by GRACE is consistent witli Earth’s
rotation observations.

Sucli a study already initiated by Clien & Wilson (2003). Chen

et ai (2004) and revisited by Nastula et al. (2007) for the previ-

ous GRACE products releases is extended hcre for the most re
cent rclease. Récent studics done by Chen & Wilson (2008) and

Gross et ai (2009) for the GRACE Rclease 4 (RL04) Process

ing by Center for Spacc Research (CSR), Austin, USA, arc herc
coinpleted using the analysis of GRAC’E data carricd ont by four
centres: CSR, GeoForschungsZentrum (GFZ), Postdam, Germany:

Jet Propulsion Laboratory (JPL), Pasadena, USA. and Groupe de

Recherche en Géodésie Spatiale (GROS).Toulouse. France. GRGS
solution is different from the otlier ones silice it is obtained by com-

bining GRACE and Laser Gcodynamics Satellites (LAGEOS) data

(Biancale et al. 2007). LAGEOS data provide over 90 per cent of
the information on the coefficient C2o of the gravity ficld, whcrcas

GRACE data provide nearly 100 per cent of the information on ail
otlier harmonie coefficients.

Each centre provides updated solutions in several releases. The
tirne span is extended, and the data processing, 111 particular the
models, is revised. Recently CSR. GFZ and JPL hâve updated tlieir

products in the GRACE 'Rclease 04'. Our investigation uses this
latest version of the gravity ficld solution in the form ofnormalized

spherical harmonie coefficients for each centre. It reveals a better
agreement with polar motion observations than what was obtained

by Nastula et ai (2007), especially for the CSR solution.

The recent GRACE data are more accurate, which may help

to improve geophysical models. This in turn may help to develop
more accurate releases of the gravity fields. The semi-annual and

tcr-annual signais as well as seismic and tectonic events should be
better detennined from future GRACE data.

It is noted that C20 coefficient obtained by GRACE is still contani-

inated by océan tide model errors (Chen & Wilson 2008): therefore
our investigation is limitcd to polar motion excitation. It would bc

possible to make a more accurate study 011 C’>o coefficient, which
is linked to (LOD; Chen et ai 2004). using Satellite Laser Rang-

ing (SLR) data (Bourda 2008) or the GRGS solution bascd on the
cotnbined LAGEOS/GRACE data.

2 POLAR MOTION EXCITATION

2.1 Polar motion excitation from gravity field

Polar motion excitation is deduced from the relation between

normalized spherical harmonie coefficients of the gravity field
( AC2|. A S2, ) and off-diagonal inertia moments of the Earth in the
terrestrial trame. We hâve used the Chen et ai (2004) formulation

for computing excitation functions from the different gravity field
solutions (CSR. GFZ. JPL and GRGS):

I + k

/J 1.098MR1
1V 3 C - A

AC (I)

1 +A

/ 5 1.0983/J
[V3~c3!

0983/R- -
AS,, (2)

where 3/ and i< are, respectivelv. the mass and mean radius of

the Earth. C and A are the principal inertia moments of llic Earth

and à:2 = —0.310 is the degree 2 load Love number. In our study.
thèse excitation functions are called gravimetric-based excitations
functions.

For each centre, the AC2i and A.V2| are corrcctcd from solid Earth

tides (McCarthy & Petit 2004), ocennic tides using the FES2004

model (LeProvost et ai 1994). pôle tide (McCarthy & Petit 2004),
océan pôle tide (Desai 2002). non-tida! atmosphcric and oceanic

cffects using European Center for Mcdium-range Weathcr Foiv-
casts (ECMWF) model and Océan Model for Circulation Tides

(OMC'T) baroclinie model, respectivcly (Flechtner 2007), except
for the GRGS. which uses a barotropic oceanic model Modèle 2D
d'Ondcs de Grav ité (MOG2D; Carrère & Lyard 2003). For C2| and

*$*21 estimated by the GRGS, LAGEOS is a ni inor contributor. The

relative perccntage of participation of the normal équation diago
nal to accumulation is between 0 and 5 per cent (Lemoine, privatc
communication. 2008). and it indicatcs tfiat nearly 100 per cent of
the information is due to GRACE data.

The non-tida! models hâve to bc uddcd back, to compare with
polar motion excitation deduced from Earth rotation observations.

2.2 Geophysical fluids models of the mass term

We considcr separately each of the three geophysical fluids: atmo
sphère; océan and the hydrologic.il réservoirs. For the atmosphcric
excitations, wc use a 6-lir excitation séries bascd on the National

Center for Environmcntal Prediction/National Center for Atmo

sphcric Research (NCEPNC'AR) reanalysis (Sulstcin et ai 1993);

the mass excitation accounts for the inverted barometer response
of the océan to the overlying atmosphcric pressure. It is provided

by the Spécial Bureau for Atmosphère (SBA) of the International
Earth Rotation and Reference System Service (IERS).

For assessing the impact of the geophysical fluids models in our
results, we hâve selected two different OAM sériés. The first 011e is

computed from the estimâtes of an océan model integrated at JPL
and provided by the Spécial Bureau for the Océans (SBO) of the
IERS (Gross et ai 2003 ). The second one is an experimental séries

provided to us by R. M. Ponte at Atmosphcric and Environmcntal
Research (ACR). Inc. It is produccd as part of the Estimnting the
Circulation and C’Iimate of the Océan-Global Océan Data Assimila

tion Experimcnt (EC'CO-GODAE) project (Heimbach et ai 2006;
Wunsch & Heimbach 2007; sec also http://www.ecco-group.org/).
Both oceanic computations are bascd on the Massachusetts Insti-

tute of Technology (MIT), USA. model and arc forced by wind
stress, heat and freshwater fluxes from the atmosphcric reanalysis
from NCEP'NC'AR. The main différence is that EC’CO-GODAE

solutions are constrained to fit as much of the global océan obser-

vational data sefs as is practicable. A list of the major data sets used
to constrain the ECCO-GODAE estimâtes is given by Wunsch &
Heimbach (2006). Otlier significant différence is the spacc resolu
tion considered in the models. JPL model use 46 levels of vertical

resolution and horizontal resolution of ( 1/3 )" at equator to 10 at liigh
latitudes x 1° longitude. In the case of ECCO-GODAE estimâtes,
the model vertical resolution consists in 23 levels with Ie’ horizontal

resolution in latitude and longitude.

Several models of latitude-longitude grids pro\ iding the charge
of continental water by surface unit at monthly interval are avail-

able for the period 2002-2007. By integrating the grids of wa
ter thickness of the National Oceanic and Atmosphcric Asso
ciations (NOAAs) Climatc Prédiction Center (C’PC) model, we

© 2009 The Authors, C.//, 178, 614 622
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reconstructed the séries of the hydrological cxcilation function or

hydrological angulnr momentum ( H AM ) reduced to ils mass terni.

2.3 Cîeodetic polar motion excitation

The IERS provides combined titne-series C04 of the Earth Orien
tation Parameters (EOP) at daily intcrvals (Gatnbis 2004; Bizouard

& Gatnbis 2007). In particular. the pôle coordinates x and y allovvs

to compute the gcodctic polar motion excitation functions, label lcd
'G', according to

C; as /I + iX2 = P 4- i~« (3)
nc

where /> = ,v — i y is the contplex pôle coordinate and o,. is the
Chandler frequency (2,t /433 radd-1), withan quality factor of 175
(Clten et ni. 2004). For computation of the polar motion dérivative
with respect to lime, t, vve used the simple approximation

, />(/ 4- A/) — /;(/ — A/)
•*•'* IS •

where At is the sampling of the séries, herc I d. Error in polar
motion is about 50 pas. For periods longer tlian 2 months (the

Nyquist period of GRACE détermination), the error on G remains
below I mas, as it can be shown by considering the Fourier transform
of G(t).

Bccau.se gravimétrie bascd excitation computed from GRACE
solutions onlv reflccts the mass redistribution, \ve necd to retnove

the motion part from the geodetic excitation associated with the at-

mospheric winds and océan currents. NCEP/NCAR reanalysis wind

term, denoted by '\V'. is provided by the SBA, and for the oceanic
current term estimation, denoted by ‘C\ we use Iwo different sériés:
the ECCO-kf049f (Gross et ni 2003) available from the SBO and

an experimental séries provided by Rui Ponte (private communica

tion, 2007) from EC'CO-GODAE project computation, to study the
influence of the models.

2.4 Sampling and filtering of the excitation sériés

Timc-series of the CSR. GFZ and JPL solutions présent a common

sampling of about 30 d, whereas the GROS solution is given at
approximatcly 10 d intcrvals. On the other hand, geophysical and

geodetic excitation functions ofpolar motion are given at 6 hr up to I
month. Applying Vondrak smoothing (Vondrak 1969. 1977), which
transmits 95 per cent of the signal at 90 d ( I per cent transmitted at
17 d, 55 per cent transmitted at 60 d). we make the GRGS. CSR.

GFZ and JPL GRACE solutions, geodetic séries and geophysical

sériés spectrally consistent. Ail thèse solutions are tlien interpolated
for common dates at 30 d intcrvals.

Due to the limitcd mimber of data points (39), the corrélation

criteria must be interpreted with care. The Student t test is used
for estimating the 90 per cent significance level of corrélation co

efficient for 39 points, and the resuit is 0.208. The standard error
of the différence between two values of corrélation estimated as

v/1 /( A'| — 3) -M /( N2 — 3 ), where and N2 represent the mim
ber of independent points in cach séries; for A'i = N2 = 39, value
is 0.236. In tliis way. we Itave fixed the significance level for ail

corrélations tliat wiII be given in the following paragraphs.
Mcans and lincar (rends are removed from ail timc-series.

3 COM PA R I SON OF MASS TERMS

EXCITATION

The gravimetric-based excitation functions of polar motion are
shown in Fig. I. The calibrated errors are associated with the GFZ

fields, which provide an approximate lower limit on the uncertainty

of the gravimétrie bascd sériés. They are typically smaller than the
rcsiduals between various gravimétrie excitation functions (Fig. 2).

Apart from two outliers (e.g. beginning of 2004, the end of 2005
for Xi and the beginning of 2006 for X:). the rcsiduals between the

gravimétrie bascd excitation estimated from CSR. GFZ and JPL

solutions are generally smaller than 20 mas peak to peak.

Rcsiduals between the CSR, GFZ and JPL gravimétrie based

excitation and the GRGS gravimetric-based excitation functions
are also in the range of 20 mas but with distinct seasona! signal.

The analysis ofcorrélation for ail the gravimetric-based excitations
séries are shown in Table I Corrélation coefficient are computed

scparatcly for xi and x; and for the contplex combination Xi +
•X2-

Despite the spread of the amplitudes, the gravimétrie excitation
functions are significantly correlated, particularly for the X2 com-

ponents. Thcre isa lower corrélation between xi components than

between the x: components, may be relatcd to different data Pro
cessing. which seems to particularly affeet the C;l estimate. Addi-
tionallv, we estimated a rough measure of the noise in ail the gravi
métrie based excitation sériés as the ratio of the variance between

two séries to the sum of their variance (sec Table I). The results

contirmed the corrélation analysis and the better agreement arnong

the X: séries than among the Xi scries. Considering the excitation
vcctor in the complex case, we find tliat the corrélation between the

CSR and JPL is maximal but not significantly different from theoth-
ers. The phase différences are the largest for the GRGS/JPL (—16°)

whereas the smallest ( 1°) corresponds to GRGS/GFZ. In Fig. I, we

compare ail the ‘gravity’ excitation functions to the geodetic équa
torial excitation functions from which winds (NCEP) and oceanic

currents arc removed (two cases: OAM sériés from SBO and the

experimental sériés of EC'CO-GODAE project), labcllcd ’G-WC*.
This comparison is completed by adding the modelled geophysical

mass term: containing atmospheric pressure (NCEP/NCAR). hy

drological mass term (CPC) and oceanic pressure either using the
SBO scries l PAOHI ) or the EC’CO-GODAE experimental sériés
(PAOH2). From Fig. I, we sec tliat the impact of different océan

current computation on resulting mass term is smaller than 5 mas.

The impact of the different oceanic pressure in the geophysical

mass term (PAOH ) is larger but also rclatively small compared with
estimated values of excitations and remains largely below 10 mas.

Consistent with the visible inference from Fig. 1, therc is generally

a significatif corrélation for the component Xi (0.8-0.9; Table 2).

In the case of xi function. which is mainly associated with mass

transport over oceanic régions, corrélation drops to 0.4-0.8.
Tliat points out the defect of the niodclling of the coupled

occanic-almospheric influence on the océans. Considering (lie ex

citation vector in the complex case, we find a similar level of cor
rélation. Thcre is. however, phase différences associated to ail the
sériés.

We also compare the standard déviation of the gravimétrie based
excitation with tliat one of the geodetic excitation (restrieted to

its mass term). As also shown in Table 2. therc is globaliy more

power in gravimétrie based excitation (0-50 per cent more) for

Xi component and less power in gravimétrie bascd excitation for

X: component (10-20 per cent less). As for the corrélation, the

agreement in standard déviation is globaliy better for X: component

© 2009 The Authors. GJI, 178, 614- 622
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*1

x2

Years

Figure I. Mass part of excitation fonctions y| (top panel) and Xl (bottom panel) front 'gravity’ field variations, front 'geodetic' observations and front
geophysical lluids ntodels. G-WCI, geodetic ntass terni estiniated iising tlte wittd terni front NCEP/NCAR reanalysis and tlie current terni front SI)O séries;

G-WC2, geodetic ntass ternt estiniated using tlte wind terni front NCEP/NCAR reanalysis and tlie current terni front EC'CO-GODAE sériés; CSR, GFZ,
JPL. GRGS, -gniviittetric’ excitations; PAOHI, atinosphcric (NCEP/NCAR) + oceanic (SBO) + hvdrological (CPC) pressure terni; PAOH2, atntosphcric

(NCEP/NCAR) + oceanic (ECCO-GODAE) + hvdrological (CPC) pressure terni.
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Figure 2. Rcsiditals between mass part of tlic various excitation functions xi (top panel) and (bottom panel) from ‘gravity’ field variations (CSR. GFZ,
JPL. GRGS).
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Table I. The quotient defined as var(X—Y)/[var(X)+var(Y)], where var
dénotés variance and (X.Y ) is thc varions pairs of ‘gravimétrie' (CSR, GFZ.
JPL. GRCiS) Xi and /2 sériés, represents a crude mesure of noise in the
GRACE sériés; corrélation coefficients arc computcd separatelv for the xi

and x: components and for the complex combination x l + i/2 expressed
by ils magnitude and phase

Quotient Corrélation

Xi X2 Xi X2

Xi +ÎX2

Magnitude Phase
degree

GFZ/JPL 0.52 0.16 0.5 0.8 0.7 —9

GFZ/CSR 0.47 0.20 0.5 0.8 0.7 -6

JPLCSR 0.37 0.11 0.6 0.9 0.8 5

GRGS/GFZ 0.44 0.18 0.6 0.8 0.8 1

GRGS/CSR 0.54 0.23 0.5 0.8 0.7 -14

GRGS/JPL, 0.69 0.15 0.3 0.9 0.8 -16

Table 2. Corrélation coefficients between the ‘gravimétrie' excitation and

the mass term of the ‘gcodctic’ excitation

Standard déviation

ratio Corrélation

XI + 'X2

Xi X2 Xi X2 Magnitude Phase

degree

CSR/G-WC1 1.4 0.9 0.6 0.9 0.8 5

GFZ/G-WC1 1.3 0.9 0.4 0.9 0.8 -2

JPUG-WC1 1.4 0.9 0.7 0.9 0.9 II

GRGS/G-WCT 1.6 1.2 0.5 0.9 0.8 -5

PAOH1/G-WC1 0.7 0.9 0.8 0.9 0.9 0

CSR/G-WC2 1.4 0.9 0.6 0.9 0.8 8

GFZ/C.-WC2 1.3 0.9 0.4 0.9 0.8 1

JPL/G-WC2 1.4 0.9 0.6 0.9 0.8 15

GRGS/G-WC2 1.6 1.2 0.5 0.9 0.8 -1

PAOH2/G-WC2 0.8 0.9 0.6 0.9 0.9 8

Note: We add the corrélation between the mass terni of geodetic excitation

and excitation front geophysical models.

G-WC1, geodetic mass term estimated ttsing the wind terni froni

NCEP/NCAR reanalysis and the current terni from SBO sériés; G-WC2.
gcodctic mass terni estimated using the wind tenu from NCEP/NCAR
reanalysis and the carrent term from ECCO-GODAE sériés; CSR. GFZ.
JPL, GRGS, gravimétrie excitations; PAOI11. atinosplicric (NCEP/NCAR)
+ océanic (SBO) + hydrological (CPC) pressure term; PAOH2,
atmospherie (NCEP/NCAR) + oceanie (ECCO-GODAE) -F hydrological
(CPC) pressure term.

Différences between the centres solutions may be associated with

the background models and satellite data Processing for obtaining
the sphericai harmonies coefficients. However, we note that the
agreement îs giobally better than those obtained for the previous
release (Nastula et al. 2007).

Amplitudes and phases of the annual harmonie found in the
gravity signal (Fig. 3) are consistent except for the GRGS solution,
which lias discordant phase value in the annual rétrogradé band.
The setni-annual variations are three times smaller and not well

determined by the least-square analysis.

4 COMPARISON OF THE RESIDUAL

EXCITATION

The main question is whether GRACE can contribute to a better
estimate of thc total mass terni than the onc associated with the

© 2009 The Authors, GJI. 17H, 614-622

Journal compilation © 2009 RAS

combined atmospherie. oceanic and hydrological excitation. We
will show lateron tliat GRACE data arc still very noisy.

The excitation residuals, after accounting for mass effects de-

rived from the combinations of geophysical fluids, are smaller and

smoother that those computed using GRACE GRACE rclcascs 2
and 3 (RL(J2 and RL03, as Nastula et al. (2007) hâve shown. Here.

we expand tliese analyses by using polar motion excitation functions
computed from thc RL04 release and from the GRGS solution.

Fig. 4 shows the different time-series of excitation residuals,

computed using either the gravimétrie data from CSR, GFZ. JPL
and GRGS or the combinations of atmospherie, oceanic and hy

drological sériés (PAOH). The two above-mentioned oceanic com
putation (ECC'O_kf049f from SBO, ECCO-GODAE) aie used for
the oceanic contributions. The latter residuals are smoother than

those computed from CSR, GFZ. JPL and GRGS data, which
hâve more month to month variability, probably due to noise in
the monthly estimâtes. This confirms results obtained by Nastula
et al (2007). According to Fig. 4, standard déviation of the gravi
métrie based residuals are larger (from 6 to 8 mas) than those based

on geophysical model, in the case of the x i component. This is
much larger than the uneertainty ofthe geodetic excitation function
(< I mas). However, in thc case of Xi residuals using gravimétrie
data and residuals based on the geophysical models hâve similar

level of standard déviations, especially in the case of the GFZ and
JPL based sériés. This is a very cncouraging rcsult since thc noise

in the monthly estimâtes seems to be reduced. hnprovements in the

future GRACE solutions could provide geophysical constraints to

models or better understanding effects of mass redistributions on

polar motion.
Corrélation coefficients and standard déviation ratios between

gravimétrie based residuals and model based residuals are given
in Table 3. They are significant différences in corrélation when
SBO oceanic excitation sériés or the ECCO-GODAE experimental
sériés are used for rcmoval océan effects. especially affecting the

Xi component, more sensitive to oceanic signais than Xi- Using
ECCO-GODAE estimâtes, the corrélation with the CSR and JPL

based residuals increases to 0.4. This shows some common tentures

in the residuals stemming from the geophysical models. In thc other
case, residuals arc not corrclatcd (corrélation value 0-0.1).

On the other hand, thc gravimétrie based residuals can be in
terprétée! as a différence between the measured motion term (G-
GRACE) and the modclled motion term. These residuals could be

used to clieck thc motion term models’ (winds and currents) per

formance, whenever the mass term is well determined by GRACE
observations.

5 CONCLUSIONS

Due to improvements in the background models, the CSR latest

release is significantly better correlated to geodetic observations
than the solution based on former GRACE releases 1, 2 and 3

(RL0I, RL02 and RL03). We also continu thc agreement of GFZ

and JPL sériés with the geodetic excitation found by Nastula et al.
(2007). We show that the GRGS is also well correlated. However,

largest corrélation is still provided by the geophysical fluids models
combination.

There are discrepancics between the varions GRACE derived
excitations (up to 20 nias) due to the different data processing
applied for each centre. The residual signais are smoother when
the modelled mass term is removed from geodetic excitation than

those computed using gravimétrie data. The latter residuals are
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Figure 3. Phasor diagrant ofannual and semi-annual variations of the mass term ofpolar motion excitation computed from GRACE solutions, front ‘geodetic’
excitation and from geopltysical fluids ntodels. The circle radiuses represent the standard error of the least-square estimate. G-WCI. geodetic mass terni
estimated using the wind term from NCEP/NCAR reanalysis and the current terni front SBO sériés; G-WC2, geodetic mass term estimated using the wind
tenu from NCEP/NCAR reanalysis and the currcnt terni front EC'CO-GODAE sériés; CSR, GFZ, JPL, GRGS. ‘gravimétrie’ excitations; PAOHI. atmosphcric
(NCEP/NCAR) + oceanic (SBO) + hydrologie (C'PC) pressure term; PAOH2, atmosphcric (NCEP/NCAR) +• occanic (ECCO-GODAE) -P hydrological (CPC)
pressure term.

Table 3. Corrélation coefficients between the rcsidual excitation obtaincd by rentoving from the mass
term of gcodelic excitation the 'gravimétrie' data or the geopltysical fluids ntodels.

Standard déviation

ratio Corrélation

Xl + 'X2

Xl X2 Xl X2 Magnitude Phase

degree

G-WC1 -CSR/G-WC1 -PAOH 1 2.0 1.3 0.1 0.5 0.4 _3

G-WC1-GFZ/G-WC1 -PAOH 1 2.3 1.2 0.3 0.2 0.3 11

G-WC!-JPL'G-WCl -PAOH 1 1.9 1.1 0.1 0.5 0.3 -5

G-WC 1 -GRGS/G-WC1 -PAOH 1 2.6 1.3 0.3 0.1 0.3 -47

G-WC2-CSR/G-WC2-PAOH2 1.5 l.l 0.4 0.6 0.5 7

G -WC2-GFZ/G-WC2-PAOH2 1.6 0.9 0.3 0.3 0.4 35

G-WC2-JPL/G-WC2-PAOH2 1.5 1.0 0.4 0.7 0.6 1

G-WC2-G RGS/G-WC’2-PAOH2 1.8 1.0 0.2 0.1 0.3 -58

GAVCI, geodetic mass lenn estimated using the wind terni from NCEP/NCAR reanalysis and the current
term from SBO séries; G-WC2, geodetic mass tenu estimated using the wind term from NCEP/NCAR

reanalysis and the currcnt terni from ECCO-GODAE sériés; CSR, GFZ, JPL. GRGS, ‘gravimétrie’
excitations; PAOHl, atmosphcric (NCEP/NCAR) + oceanic (SBO) + hydrological (CPC) pressure term;
PAOH2, ulmospheric (NC'EP/NCAR) + oceanic (ECCO-GODAE) + hydrological (C'PC) pressure terni.

© 2000 The Authors, G//, 178, 614-622
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Figure 4. Residual équatorial excitation functions x\ (left-hand panel) ami xi (right-hand panel): ‘gravimétrie’ excitation (CSR. GFZ. JPL. GROS) or mass
terni of the excitation front geophysical flnids models (PAOH) hâve been removed front mass part of geodetic excitation (G-WC). In tiw gcophysieal ntodels.
wc used CPC data for compote hydrological excitation and NCEP/NC'AR reanalyses data for atmospheric excitation. For estimating oceanic effects two sériés
are used: OAM sériés front SBO (continuons curves) and experimental sériés of ECCO-GODAE project (discontimious curves). aj and ai are the standard
déviation ofsériés, the first, ai, for the sériés computed witlt ECCO from SBO and the second, ai, tbr the experimental séries.

larger in the case of Xi • This component seents to be more sensitive
to the background ntodels errors. In the case of X2- the residuals
are comparable, particularly for the JPL and GFZ solution. For
tliis équatorial component, month to month variability, probably
due to noise in GRACE solutions, is reduced. The iniprovements

obtained in the last nelease are encouraging. Future releases of

GRACE solution will probably lead to a better understanding of
polar motion excitation and help to imptove geophysical models.

We checked also the impact of the choicc of the different OAM
sériés. As expccted. x i is more affected than Xi- For the residuals,
significant différences in corrélation values are found. Best corréla
tion values are obtained from when ECCO-GODAE experimental

© 2009 The Authors, CJI. 178, 614-622

Journal compilation © 2009 RAS

sériés are used. It means that some common features exist. At this

level, it is difficult to provide a reliable conclusion due to the high
level of noise in the GRACE data.
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APPENDIX: ACRONYMS

AAM atmospheric angular momentum

AER Atmospheric and Environmental Research
CSR Center for Spaee Research. Ans
CPC Climate Prédiction Center

ECCO Estimating the Circulation and Climate of the Océan

ECMWF Europcan Center for Medium-range Weather Forecasts
EOP Earth Orientation Parameters

GFZ GeoForschungsZcntrum, Postdain, Gcrmany

GODAE Global Océan Data Assimilation Experiment
GRACE Gravity Recovery and Climate Experiment

GRGS Groupe de Recherche de Géodésie Spatiale. Toulouse, France

HAM Hydrological Angular Momentum
IERS International Earth Rotation and Rcference System Service

JPL Jet Propulsion Laboratory, Pasadena, USA
LOD Length of the day
MIT Massachusetts Institut of Technology. USA
MOG2D Modèle 2D d'Ondes de Gravité

NOAA National Oceanic and Atmospheric Association
NC'AR National Center for Atmospheric Research
NC'EP National Center for Environmental Prédiction

LAGEOS LAscr GEOdynamics Satellite
OAM Oceanic Angular momentum
OMCT Océan Model for Circulation Tides

RL01 GRACE Releasc I

RL02 GRACE Reiease 2

RL03 GRACE Releasc 3

RL 04 GRACE Releasc 4

SBA Spécial Bureau for Atmosphère

SBO Spécial Bureau for the Océans

SLR Satellite Laser Ranging
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