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Résumé
Dans le contexte du changement climatique émergeant actuellement en réponse au

forçage d’une concentration de gaz à effet de serre en forte croissance, une difficulté
est de savoir détecter toute anomalie climatique significative, puis lui « attribuer » des
causes possibles liées, soit aux forçages naturels (activité solaire, éruptions volcaniques),
soit à la variabilité interne du climat, soit à l’impact des forçages anthropiques. Cette
question est d’autant plus complexe que l’activité anthropique peut s’exprimer aussi plus
régionalement en modulant certains processus caractéristiques d’une région donnée. Ceci
peut s’illustrer par la notion de « temps d’émergence », c’est à dire de savoir, suivant
les régions, la variable ou système climatique considérés (température, précipitation,
upwelling de bord Est, . . . ), quand, et avec quelle incertitude, un signal climatique dû au
forçage anthropique va dépasser le « bruit » de la variabilité climatique interne et naturelle,
ou bien si cela est déjà effectif. Il est possible de répondre en partie à ces questions en
utilisant des observations instrumentales, des archives naturelles ou proxys résolvant
l’échelle pluriannuelle et des modèles climatiques. La combinaison de ces approches
permet d’étendre la fenêtre d’observation au-delà de la période instrumentale pour une
meilleure caractérisation de la variabilité naturelle.

Cette thèse a pour objectif de développer une expertise sur les processus physiques
par lesquels les forçages externes (volcans, CO2 et formation du trou d’ozone stratosphéri-
que) peuvent interférer avec la variabilité interne à l’échelle globale et régionale ainsi que le
développement de techniques d’assimilation de données paléoclimatiques dans le modèle
de l’IPSL permettant de mettre à profit les données PAGES-2K récemment publiées. Nous
avons dans un premier temps cherché à comprendre les tendances au refroidissement
observées dans la zone d’upwelling au large des côtes du Nord Chili depuis 1980 et du
Pérou depuis 1950. Dans un contexte de réchauffement global, les résultats montrent
que l’expansion de la cellule de Hadley dans l’hémisphère Sud en réponse aux forçages
anthropiques (CO2 et formation du trou d’ozone stratosphérique) est un résultat robuste
dans nos grands ensembles de simulations du modèle IPSL-CM5A, les observations et
Réanalyses depuis les années 80s et est responsable de l’intensification de l’upwelling.
A l’échelle régionale celle-ci se traduit par un renforcement de l’anticyclone subtropical
du Pacifique Sud et des alizées qui s’étendent depuis la côte Chilienne vers le Pacifique
équatorial. L’analyse du bilan de chaleur de la couche de mélange océanique montre
qu’en réponse à l’expansion des alizés l’approfondissement de la couche de mélange et
le pompage d’Ekman s’oppose au signal régional du réchauffement climatique dans le
Pacifique Sud-Est et l’annule près de la côte Chilienne.

Bien que cette première étude nous ait permis d’isoler et de comprendre certains
phénomènes observés, il m’est apparu clair que la fenêtre d’observation instrumentale
restreinte est un des freins majeurs dans la compréhension de la dynamique naturelle de
notre climat. La deuxième partie de ma thèse a consisté à mettre en place une méthode
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d’assimilation de données dans le modèle de l’IPSL permettant la reconstruction de la
variabilité naturelle passée en contexte pré industriel. Les méthodes d’assimilations de
données dites séquentielles comme les filtres de Kalman d’ensemble et de filtres particu-
laires sont très difficiles à mettre en œuvre dans un modèle de circulation général couplé
océan-atmosphère (OAGCM) et sont très coûteuses en temps de calcul. Elles offrent néan-
moins l’avantage de constituer une puissante méthode de validation et d’identification
des mécanismes clefs à la base des changements observés. Ce type de méthode est con-
fronté à un problème de dégénérescence associée à la résolution d’un problème de grande
dimension avec un nombre de particules restreint. Pour lever ce verrou j’ai développé un
filtre particulaire dans le modèle de l’IPSL ("SIR") utilisant un émulateur statistique du
modèle de l’IPSL (LIM) servant comme modèle d’intégration. Cette nouvelle méthode
baptisée SIR-LIM est proposée et testée « en modèle parfait » pour reconstruire la variabil-
ité préindustrielle des températures de surface dans un contexte sous observé analogue à
celui du dernier millénaire. La validation de cette méthode à travers plusieurs ensembles
d’expériences permet aujourd’hui d’envisager la reconstruction de la variabilité climatique
des siècles passés par l’assimilation d’observations et de proxys dans un OAGCM tout en
préservant la cohérence physique le long de la simulation.
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Chapitre 1. Introduction Générale

1.1 Motivations : Un changement climatique sans précédant ?

De nos jours, nous savons que la Terre a été soumise au fil des millénaires à des alternances
de périodes chaudes et froides. L’impact de ces variations touchant tous les aspects de
notre société, les conséquences économiques, sociétales ou biologiques de ces variations
ne sont aujourd’hui plus à démontrer (McMichael, 2000; DeMenocal, 2001; Haug et al.,
2003; Buckley et al., 2010; Büntgen et al., 2011). Bien que les aléas du climat du type
vagues de froid, sécheresses, inondations, etc. aient longtemps été considérés aux yeux
des hommes comme imprévisibles, il devient évident par l’observation de la succession
d’évènements extrêmes ces dernières années (records de températures, cumuls de précipi-
tations induisant des crues rapides, sécheresses exceptionnelles dans certaines régions)
que le climat de la Terre se modifie à l’échelle planétaire.

Dans son 5eme rapport publié en 2013 (IPCC, 2013), le Groupe d’experts Intergouverne-
mental sur l’Evolution du Climat (GIEC) conclus que le changement climatique global
observé depuis le début de l’air industriel se fait à un rythme rapide et avec une amplitude
sans précédent. En 2019, le taux atmosphérique en dioxyde de carbone (CO2) a atteint plus
de 400 parties par million1 (ppm) (Figure. 1.1). En 1850, avant la révolution industrielle,
ce taux s’élevait à seulement 284 ppm, et la température moyenne du globe était 1◦C
plus froide qu’aujourd’hui. Il s’agit d’une première dans l’histoire de l’humanité, la barre
symbolique des 400 ppm ayant été dépassée pour la dernière fois il y a trois millions
d’années, durant le Pliocène, la sixième époque du tertiaire qui s’étend de 5 à 2 millions
d’années. Les températures étaient alors 3 à 4◦C plus élevées, des arbres poussaient en
Antarctique et le niveau de la mer était plus haut de 15 mètres (Willeit et al., 2019). Les
activités anthropiques sont donc aujourd’hui un facteur de forçage du système climatique
à part entière.

Dans ce contexte du changement climatique émergeant actuellement en réponse au
forçage d’une concentration de gaz à effet de serre en forte croissance, une difficulté est de
savoir détecter toute anomalie climatique significative, puis lui « attribuer » des causes
possibles liées, soit aux forçages naturels (activité solaire, éruptions volcaniques), soit à la
variabilité interne du climat, soit à l’impact des forçages anthropiques. Il est probable que
la zone intertropicale sera avec les zones polaires, le lieu où cette émergence se fera le plus
rapidement (Christensen et al., 2013).

Cette question est d’autant plus complexe que l’activité anthropique peut s’exprimer
aussi plus régionalement en modulant certains processus caractéristiques d’une région
donnée. Ceci peut s’illustrer par la notion de « temps d’émergence », c’est à dire de savoir,
suivant les régions et la variable climatique considérées (température, précipitation, . . . ),
dans combien d’années, et avec quelle incertitude, un signal climatique dû au forçage
anthropique va dépasser le « bruit » de la variabilité climatique interne et naturelle, ou bien
si cela est déjà effectif. Pour cela il est nécessaire d’être capable d’observer (pour détecter),
puis de comprendre (pour attribuer), pour enfin prévoir l’évolution de l’empreinte du

1Nombre de molécules du gaz à effet de serre considéré par million de molécules d’air.
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1.2. Variabilité naturelle ou signature du forçage anthropique ?

Figure 1.1: Changements de la concentration en CO2 atmosphérique déduite de l’analyse des
carottes de glace de Low Dome en Antarctique de 1700 à 1958 (Macfarling Meure et al., 2006; Joos
and Spahni, 2008) et mesurée à l’Observatoire du Mauna Loa (Keeling and Keeling, 2017), Hawaï
de 1958 au 7 Février 2020.

changement climatique sur l’environnement et les sociétés.

1.2 Variabilité naturelle ou signature du forçage anthropique ?

Pour pouvoir assurer le suivi de l’évolution de notre climat en transition, et plus générale-
ment notre environnement, et pouvoir interpréter les changements observés et en attribuer
la ou les causes probables, il est tout d’abord nécessaire de pouvoir s’appuyer sur des
réseaux de données d’observations et des observatoires pérennes et pluridisciplinaires. La
combinaison d’observations instrumentales aux variables climatiques déduites d’archives
naturelles et résolvant l’échelle annuelle à pluriannuelle, telles que les coraux en domaine
marin ou les spéléothèmes en domaine continental collectées à l’échelle du globe, permet
d’étendre la fenêtre d’observation au-delà de la période instrumentale et d’obtenir une
meilleure caractérisation de la variabilité naturelle. Ces informations témoignent d’une
variabilité importante du climat, aux échelles de temps interannuelle, décennale et sécu-
laire, et permettent de caractériser le temps de retour d’événements météorologiques rares
(fortes tempêtes, vagues de chaleur ou de froid). Cette période permet donc de caractériser
la variabilité « naturelle » du climat, c’est-à-dire indépendante de l’action de l’homme sur
le bilan radiatif de la Terre et pose la question des conséquences de cette variabilité du
climat sur les sociétés humaines et leur adaptation. Savoir comment et pourquoi le climat
a évolué au cours des dernières décennies à siècles est essentiel pour contextualiser les
tendances récentes observées et détecter l’émergence de l’influence anthropique.
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La phase de compréhension du fonctionnement du système climatique et environ-
nemental Terre peut passer, d’une part par l’utilisation d’outils statistiques appliqués à
l’analyse de ces données d’observations (instrumentales et proxy), d’autre part par des
approches diagnostiques mettant en jeu certains concepts ou théories, et plus largement
par des outils de modélisation représentant la complexité des processus et mécanismes
physiques en jeu dans le système Terre, tout en appréhendant les différentes échelles
spatiales et temporelles. Le meilleur moyen de prévoir le climat étant de comprendre
sa dynamique, les climatologues s’affairent donc à comprendre et modéliser les lois qui
gouvernent notre climat. Les modèles numériques les plus complexes sont basés sur
les équations de la dynamique des fluides et sont utilisés pour prédire et comprendre
l’impact des changements climatiques récents sur notre climat. Ces modèles de climat
sont très élaborés, mais comportent encore de forts biais et incertitudes (Dufresne et al.,
2013; Wang et al., 2014). Des travaux de validation à l’aide d’observations adaptées sont
donc indispensables pour évaluer par la suite le niveau de confiance et d’incertitude des
projections climatiques futures fournis par ces modèles.

La compréhension et l’anticipation de la variabilité dite forcée, et la meilleure modéli-
sation et compréhension de la variabilité dite « interne » font partie des enjeux majeurs des
sciences du climat. Pour optimiser cette confrontation et faciliter l’exploitation scientifique
des observations et proxy climatiques, des méthodes d’assimilation de données existent
et sont mises en œuvre à l’aide de modèle de climat. Les méthodes d’assimilation de
données utilisant des modèles de circulation générale couplé océan-atmosphère sont très
difficiles à mettre en œuvre surtout dans la cadre d’approches ensemblistes très coûteuses
en temps de calcul. Elles offrent en revanche l’avantage de constituer une puissante
méthode de validation des modèles et permet l’identification des mécanismes clefs à la
base des changements climatiques des derniers siècles à décennies.

1.3 Objectifs et plan de la thèse

Cette thèse a pour objectif de développer une expertise sur les processus physiques par
lesquels les forçages externes naturels (volcans, activité solaire) et anthropiques (CO2 et
formation du trou d’ozone stratosphérique) peuvent interférer avec la variabilité interne à
l’échelle globale et régionale ainsi que le développement de techniques d’assimilation de
données paléoclimatiques permettant de mettre à profit les données PAGES-2K récemment
publiées (PAGES2k Consortium, 2017). J’ai pour cela développé durant ma thèse différents
types d’approches combinant observations, modèles climatiques et modèles statistiques
afin d’aborder les questions suivantes:

1. Est-il possible de distinguer, l’action des forçages naturels de celle des forçages
anthropiques, liés par exemple à l’évolution de la concentration des gaz à effet de
serre dans l’atmosphères ?

2. Dans quelles mesures les modèles climatiques ou système Terre sont-ils des outils
fiables pour reproduire et comprendre les processus contrôlant les principaux modes
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de variabilité interne et la réponse aux forçages externes ? Quelles en sont les
incertitudes ? Peut-on les réduire ?

3. De quelle manière peut-on combiner les informations provenant des modèles et
des observations (ou proxys) pour reconstruire le climat passé ? Quelles en sont les
incertitudes ? Peut-on les réduire ?

Il est possible de répondre en partie à ces questions en utilisant des observations
directes du climat récent (depuis 1850 environ) et de l’utilisation de modèles climatiques.
Néanmoins la reconstruction de variables climatiques sur de plus longues échelles de
temps est nécessaire pour mettre en perspective les caractéristiques climatiques de la
période récente. Aujourd’hui, grâce à l’augmentation récente des capacités de calcul
numérique il est possible d’effectuer des grands ensembles de simulations avec des
modèles globaux sur plusieurs centaines d’années. Ces modèles peuvent être validés
notamment en confrontant les résultats des simulations climatiques avec des observations
ou reconstructions. Ils fournissent notamment des estimations de la réponse du système
climatique à l’évolution des différents forçages connus. Ces modèles sont également
régulièrement utilisés pour identifier les processus et la signature spatiale de la réponse
climatique à certains de ces forçages.

Présenté à travers les différents chapitres, le cheminement scientifique suivi durant ma
thèse est le suivant. Après avoir réalisé une première étude sur le rôle de la variabilité
forcée et la contribution de la variabilité interne sur les changements climatiques observés
au 20eme siècle dans l’océan Pacifique, il m’est apparue clair que la fenêtre d’observation
instrumentale restreinte constitue l’un des freins majeurs dans la compréhension de la
dynamique naturelle de notre climat aux échelles de temps décennales à séculaires. Bien
que cette première étude nous ait permis d’isoler et de comprendre certains phénomènes
observés, il m’est apparue primordial d’aller plus loin via la mise en place d’approches
permettant la reconstruction de la variabilité passée en contexte pré industriel et contraint
par les observations. Ce cheminement scientifique explique la structure de ce manuscrit
qui s’organise en un premier chapitre d’introduction puis en 3 grandes parties:

• La première partie constituée des chapitres 1 et 2, introduit le contexte de notre
travail, les enjeux, les outils disponibles ainsi que les concepts de base nécessaires à
la compréhension des chapitres suivants. Dans ces chapitres, j’introduis les éléments
généraux de la thèse. J’aborde la notion de système climatique en détaillant ses
composantes et les principaux cycles de mouvements et d’énergie actifs en son
sein. Dans un contexte de réchauffement climatique, je définis les principaux modes
de variabilité dans les océans Atlantique, Pacifique, les systèmes d’upwelling du
Bord-Est et les limites dans la représentation de ce type de système par les modèles
de climat. Enfin, je présente l’état de l’art de la modélisation climatique, notamment
en décrivant et en évaluant brièvement le modèle IPSL-CM5A-LR (Dufresne et al.,
2013) utilisé dans cette thèse.
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• La deuxième partie se compose du chapitres 3, et porte sur la détection et l’attribu-
tion des changements climatiques récents et tendances observés dans l’océan Paci-
fique. Dans un premier temps, nous décrivons les données et méthodes statistiques
utilisées. Nous effectuons une étude préliminaire qualitative des réponses forcées
observées en fonction de celles simulées pour la période historique depuis le début
de l’ère industrielle par les modèles climatiques de classe CMIP5 (Taylor et al., 2012)
et faisons un état de l’art des mécanismes proposés. Nous discutons des incertitudes
présentes dans les observations et de la pertinence de l’utilisation des modèles cli-
matiques pour estimer et comprendre le rôle des différentes sources de variabilité. A
travers une étude s’inscrivant dans la continuité du chapitre et faisant l’objet d’une
publication dans la revue scientifique Journal of Climate, nous évaluerons à l’aide du
modèle IPSL-CM5A la contribution de la variabilité interne et des différents forçages
externes sur les tendances observées dans le Pacifique Sud-Est et de l’upwelling
situé le long des côtes du Pérou-Chili et enquêterons sur les processus à l’origine de
ces tendances.

• La troisième partie se compose quant à elle des chapitres 4 et 5, et se focalise sur la
reconstruction par assimilation de données de la variabilité climatique en contexte
préindustriel et sous observé analogue à celui du climat du dernier millénaire. Une
méthode de reconstruction baptisée SIR-LIM est proposée et testée pour reconstruire
la variabilité naturelle des températures de surface. Dans le chapitre 4 nous effec-
tuons un bref état de l’art des méthodes d’assimilation de données dans les modèles
de climat. Nous donnons les concepts théoriques des méthodes utilisées par la
suite et décrivons les jeux de données utilisés. Dans le chapitre 5, nous décrivons la
méthode d’assimilation proposée et développée « en modèle parfait »2 ainsi qu’un
ensemble d’expériences permettant de la valider.

• Enfin le chapitre 6 reprend les conclusions et les perspectives liées à mon travail de
thèse.

2Expérience qui consiste à utiliser les résultats d’un modèle comme représentatif du processus réel
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2.1 Introduction

Ce chapitre a pour objectif de décrire le système climatique et d’introduire les concepts et
notions clés nécessaires à la compréhension des chapitres suivants. L’étude de la variabilité
climatique à l’échelle décennale fait l’objet de cette thèse et nécessite donc une description
des facteurs à son origine ainsi qu’une présentation des modèles et observations utilisés
pour l’étudier.

Pour permettre une vision d’ensemble je décrirai dans un premier temps la notion
de système climatique et présenterai les différentes enveloppes fluides qui le composent.
Je décrirai brièvement les interactions en son sein et la manière dont la circulation atmo-
sphérique s’organise dans sa composante latitudinale et longitudinale pour redistribuer
l’énergie du Soleil à l’échelle globale. Je présenterai également la manière dont la cir-
culation océanique s’organise en surface et en profondeur. Dans le cadre d’une étude
spécifique sur l’upwelling du Pérou Chili dans le chapitre 3, je donnerai ici également une
description plus détaillée de la physique des systèmes d’upwellings de bord-Est.

Je décrirai dans un second temps les différents éléments internes ou externes pouvant
agir sur le climat. Je détaillerai ces notions en présentant les principaux modes variabilités
opérants aux échelles de temps décennales et décrirai les principaux forçages externes
selon leur origine naturelle ou anthropique.

Enfin je présenterai les outils et sources de connaissances dont on dispose pour étudier
le climat passé et prévoir les changements futurs. Je présenterai pour cela la manière
dont le système climatique est modélisé dans les modèles les plus complexes dits de
circulation générale comme celui de l’Institut Pierre Simon Laplace (IPSL) que je placerai
dans un contexte plus large, par rapport aux évolutions des modèles de climat au cours
des dernières décennies. Je présenterai également une seconde variété de modèles basés
sur des approches statistiques et discuterai leur utilisation dans les sciences du climat.
Pour finir je présenterai les principales informations dont on dispose pour décrire les
variations du climat au dernier millénaire et les méthodes d’assimilation de données
qui permettent de le reconstruire en combinant les observations, archives naturelles et
modèles climatiques.

2.2 Présentation du système climatique

Le système climatique tel qu’on se le représente est un système ouvert qui en permanence
reçoit par rayonnement de l’énergie du soleil et en transmet vers l’espace. Il se compose de
l’ensemble atmosphère, hydrosphère (eau sous forme liquide), cryosphère (eau sous forme
solide), lithosphère (enveloppe rigide de la surface de la Terre), et biosphère (ensemble
des organismes vivants) et évolue au fil du temps sous l’effet de processus internes et de
contraintes externes appelées forçages externes. Les interactions entre ces composantes
pouvant se faire via des échanges de quantité de mouvement, d’énergie et/ou de matière,
toutes variations d’une de ces composantes peut induire un changement sur le climat à
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l’échelle globale (Fig 2.1).

Figure 2.1: Schéma du système climatique présentant ses différentes composantes: atmosphère,
océan, cryosphère, biosphère et lithosphère, leurs constantes de temps et leurs interactions en
termes d’échanges d’énergie, d’eau et de carbone (source :Jeandel and Mosseri, 2011).

La principale source d’énergie du système climatique étant le rayonnement solaire,
celui-ci est absorbé, transformé et en grande partie réémis sous forme de rayonnement
infrarouge vers l’espace. Les régions tropicales reçoivent en moyenne annuelle d’avantage
d’énergie solaire qu’elles n’en réémettent par rayonnement infrarouge (Fig. 2.2). Cette
différence entre le rayonnement solaire absorbé et le rayonnement infrarouge réémis
engendre un excédent d’énergie au niveau de l’équateur que l’on trouve également en
été aux moyennes latitudes. Dans les régions polaires et en hiver aux moyennes latitudes
l’inverse se produit avec un rayonnement infrarouge émis supérieur au rayonnement
solaire absorbé causant ainsi un déficit d’énergie radiative. L’océan joue alors le rôle de
réservoir thermique aux moyennes latitudes redistribuant l’excédent d’énergie reçu en été
durant les périodes déficitaires. Le déséquilibre causé par la répartition inégale du rayon-
nement solaire sur le globe induit également un transport d’énergie méridien des zones
excédentaires vers les zones déficitaires. Ce transport d’énergie s’effectue principalement
via les deux composantes fluides du système climatique qui sont: l’atmosphère et l’océan,
le transport réalisé via ces deux fluides étant du même ordre de grandeur (Fig. 2.2).

2.2.1 Circulation atmosphérique moyenne

L’inégale répartition du rayonnement solaire sur le globe est le principal moteur de la
circulation atmosphérique à l’échelle planétaire. Cette circulation est influencée par la
rotation de la Terre via la force de Coriolis qui s’annule près de l’équateur et augmente
avec la latitude. La circulation atmosphérique dépend également de la distribution des
océans et de la topographie des continents.
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Figure 2.2: Estimation du bilan radiatif annuel au sommet de l’atmosphère, en moyenne zonale
(échelle à gauche: énergie solaire absorbée, énergie terrestre émise), ainsi que du transport méridien
de chaleur par les circulations atmosphériques et océaniques, également en moyenne zonale
annuelle (échelle de droite). Le bilan radiatif est positif entre 40◦S et 40◦N, et négatif aux plus
hautes latitudes.

Circulation méridienne

Au niveau des tropiques le transport d’énergie atmosphérique de l’équateur vers les pôles
s’effectue principalement via sa circulation méridienne. Cette circulation ne pouvant
cependant pas s’étendre de l’équateur jusqu’au pôle à cause de contraintes physiques
liées à la rotation de la Terre et à la conservation du moment cinétique, celle-ci s’organise
sous forme de cellules appelées cellule de Hadley aux basses latitudes, cellules de Ferrel
aux moyennes latitudes et cellules polaires aux hautes latitudes (Fig. 2.3). La cellule
de Hadley se caractérise par des mouvements de masses d’airs se dirigeant en surface
depuis les pôles vers les basses latitudes et en altitude depuis l’équateur vers les pôles.
Elle génère donc deux cellules de part et d’autre de l’équateur permettant de redistribuer
l’énergie accumulée dans les tropiques vers les plus hautes latitudes des deux hémisphères.

L’ascension de masses d’airs chaudes et humides légèrement au nord de l’équateur
entraîne d’importantes précipitations localisant l’équateur météorologique appelé zone de
convergence inter tropicale ou ITCZ (pour en anglais: Intertropical Convergence Zone)
(Fig. 2.4). Pouvant s’élever jusqu’à la tropopause, une fois en altitude ces masses d’airs
chaudes vont se diriger vers les pôles et redescendre aux moyennes latitudes. Ces zones de
subsidences sont associées à des centres de hautes pressions subtropicaux et des régions
arides subtropicales. A la surface dans la bande intertropicale les branches ascendantes et
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Figure 2.3: Représentation schématique de la circulation atmosphérique générale avec les dif-
férentes cellules de circulation et les vents de surface. ( Source: NASA)

descendantes des cellules de Hadley sont reliées par des vents d’Est dirigés vers l’ITCZ
appelés Alizés qui plus réguliers que les vents d’ouest des zones tempérées possèdent en
revanche une vitesse moyenne plus faible. A cette circulation méridienne, est superposée
une circulation zonale sous forme de cellule est-ouest liée à la distribution des continents
et des océans.

Figure 2.4: Climatologie pour la période 1900-1930 des (a) Précipitation moins Evaporation (P-E)
pour la Réanalyse ERA-20C et (b) moyennes zonales de (P-E) pour ERA-20C (en vert) et NOAA-
20C (en rouge). Les zones d’ascendances et de subsidences de la cellule de Hadley sont localisées
par les régions où P− E > 0 et P− E < 0 respectivement.
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Circulation zonale

La composante longitudinale de la circulation atmosphérique à l’équateur s’appelle la
circulation de Walker. L’existence de cette circulation longitudinale s’explique par les
fortes variations des températures tropicales dues aux vents de surface, à l’absence de
force de Coriolis dans les tropiques et à la distribution spatiale des océans et continents.
Cette circulation est illustrée dans la (Fig. 2.5), avec en condition moyenne des zones
d’ascendances localisées au niveau du continent maritime, de l’Afrique et de l’Amazonie
et des zones de subsidences localisées à l’ouest de l’océan Indien et à l’Est de l’océan
Pacifique.

La branche la plus intense et persistante de cette circulation est caractérisée par les
Alizés soufflant d’Est en Ouest et convergeant vers l’ITCZ. Dans les océans Pacifique
et Atlantique, sous l’action des Alizés les eaux chaudes de surface sont poussées et
confinées vers l’ouest du bassin tandis que ces eaux sont remplacées à l’est du bassin
par des remontées d’eaux profondes localement plus froides. Dans les océans Atlantique
et Pacifique, ces « langues » d’eaux froides de surface ou « cold tongue » s’étendent
généralement vers l’ouest le long de l’équateur à partir des marges continentales. Elles
sont constituées d’eau remontant des profondeurs de l’océan et sont entourées d’eau de
surface plus chaude dans les deux hémisphères (Dijkstra and Neelin, 1995).

Figure 2.5: Illustration schématique de la circulation de Walker pour des conditions moyennes.
Les zones d’ascendances sont associées à la formation de couches nuageuses et des précipitations
plus importantes (Source : NOAA)

Dans le bassin Pacifique, le gradient de température Est-Ouest génère un gradient
de pression avec un système de haute pression à l’est du bassin et de basse pression à
l’ouest du bassin. L’élévation des masses d’air chaudes et humides au niveau du continent
maritime engendre la formation de nuages et d’importantes précipitations au Sud-Est de
l’Asie (Fig. 2.6).

On observe également la zone de convergence du Pacifique Sud (SPCZ, en anglais
South Pacific Convergence Zone), une bande de convergence, de nébulosité et de pré-
cipitations de basses couches s’étendant depuis les eaux chaudes de la « Warm Pool »
sur le continent maritime vers le sud-est, jusqu’à la Polynésie française et les Îles Cook
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Figure 2.6: Conditions moyennes dans le Pacifique avec en couleur les températures allant du bleu
pour froid au rouge pour chaud. Les flèches représentent le sens de la circulation océanique et
atmosphérique et les sigles H et L les zones de hautes et basses pressions. (source : Ruddiman
et al., 2001)

(160◦ W, 20◦S). La SPCZ est la composante extra tropicale de l’ITCZ et peut affecter les
précipitations sur les îles polynésiennes du sud-ouest de l’océan Pacifique.

2.2.2 Circulation océanique

La circulation océanique grande échelle

L’océan est une composante essentielle du système climatique. Il occupe les trois quarts
de la surface terrestre et influence le climat global à travers le stockage et le transport
de grande quantité de chaleur, de sel et de CO2. La capacité thermique de l’océan étant
bien supérieure à celle de l’atmosphère, elle agit comme un tampon capable de ralentir le
réchauffement global en emmagasinant jusqu’à 93% de l’excèdent thermique de la planète
(Church and White, 2011; Levitus et al., 2012; Rhein et al., 2013). A travers sa circulation,
la chaleur stockée dans certaines régions peut parcourir plusieurs milliers de kilomètres
avant d’être relâchée dans l’atmosphère sous forme de chaleur latente (évaporation) ou
sous forme de chaleur sensible1 (Trenberth and Caron, 2001; Ganachaud and Wunsch,
2003).

La relation qui existe entre la salinité, la température et la densité d’une masse d’eau
explique la circulation thermohaline. Alors que les eaux froides et salées tendent à
s’enfoncer sous les eaux de surface, les eaux plus chaudes et moins salées et donc moins
denses restent en surface. Les courants océaniques des couches superficielles sont pour
leur part essentiellement forcés par les vents de surface et soumis à la déviation de
leur trajectoire par la force de Coriolis (Fig. 2.6). On distingue les gyres subtropicaux
anticycloniques et subpolaires cycloniques dans les bassins de l’Atlantique et du Pacifique.
La branche ouest des gyres subtropicaux est constituée de courants chauds qui s’écoulent
vers le Nord puis vers le Nord-Est, c’est le cas du Gulf Stream le long des côtes américaines

1conduction à l’interface
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dans l’Atlantique Nord et du Kuroshio le long des côtes du Japon. Ces courants chauds
participent à la formation de perturbations synoptiques dans l’atmosphère, notamment
en hiver, où les masses d’airs continentales froides et sèches qui viennent de l’Ouest par
example entrent brutalement au contact de l’océan et se chargent d’humidité en même
temps qu’elles vont se réchauffer.

Bien que l’influence des vents de surface sur la circulation océanique se limite es-
sentiellement aux eaux au dessus de la thermocline2 supérieure, lorsque les conditions
s’y prête les courants de surface entrainés par les vents peuvent néanmoins induire des
courants verticaux comme dans le cas des systèmes d’upwellings. Ce type de phénomène
se produit principalement au niveau de l’équateur et le long des bords Est des bassins
océaniques aux moyennes latitudes. Je donne dans la section suivante une description
plus détaillée des processus à l’origine des phénomènes d’upwellings de bord Est.

Les upwellings de Bord-Est

Le vent qui souffle vers l’équateur le long des bords Est des bassins océaniques pousse
les eaux côtières de surface vers le large. La dérive de ces eaux de surface vers le large
est alors compensée par des remontées d’eaux profondes plus froides et généralement
riches en nutriments à la côte. Le stresse du vent sur la surface de l’océan et la rotation
de la Terre étant à l’origine de ce phénomène, il s’agit en réalité d’un cas particulier de
la théorie d’Ekman. Nous reprenons ci-dessous les équations décrivant le transport et
pompage d’Ekman afin de comprendre la dynamique à l’origine de ces upwellings.

Figure 2.7: Représentation schématique du mécanisme d’upwelling côtier. Les vents parallèles
à la côte (flèches noires) déplacent les masses d’eau superficielles vers le large qui induisent des
remontées d’eau profonde au niveau de la côte (flèches rouges). L’intensification des vents au large
induit également des remontées d’eau via le mécanisme de pompage d’Ekman (flèches jaunes)
(Source: Rykaczewski and Checkley, 2008)

Transport d’Ekman:

Suite aux observations faites par le physicien Nansen lors d’une campagne dans l’océan
Arctique sur la dérive des icebergs selon un certain angle à droite de la direction du vent,
Ekman proposa en 1905 une théorie pour expliquer la déviation des masses d’eaux à la

2Limite entre les eaux profondes, froides, et les eaux de surface, plus chaudes
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surface par rapport à la direction du vent (Ekman, 1905). Pour cela, Ekman considéra
l’équation de la quantité de mouvement et l’état stationnaire d’un océan forcé par le vent:{

f v + Az
∂2u
∂2z = 1

ρ0

∂P
∂x

− f u + Az
∂2v
∂2z = 1

ρ0

∂P
∂y

(2.1)

où x, y, z sont respectivement dirigés vers l’Est, le Nord et le haut. u et v sont respective-
ment la composante zonale et méridienne de la vitesse du vent, f le paramètre de Coriolis,
P la pression, ρ0 la densité de l’eau constante et Az le coefficient de viscosité turbulent
vertical. En décomposant le champ de vitesse (u, v) en une composante géostrophique
(uG, vG) et une composante turbulente (uE, vE), on obtient les deux systèmes d’équations
suivants:

- Les équations d’écoulements géostrophiques :{
f vG = 1

ρ0

∂P
∂x

f uG = − 1
ρ0

∂P
∂y

(2.2)

- Et les équations d’Ekman décrivant l’équilibre des forces entre la tension turbulente
et la force de Coriolis : {

f vE + Az
∂2uE
∂2z = 0

− f uE + Az
∂2vE
∂2z = 0

(2.3)

En supposant que la tension verticale est uniquement due à l’influence du vent, que
celui-ci est stationnaire, que la surface de l’océan est lisse et que la densité de l’eau est
constante et égale ρ0 on a: τx = ρ0Az

δu
δz , τy = ρ0Az

δv
δz et l’équilibre entre la force de Coriolis

et la tension de vents se traduit par les équations suivantes:{
f ρ0vE + ∂τx

∂z = 0

− f ρ0uE +
∂τy
∂z = 0

(2.4)

avec τx et τy les tensions de vents zonales et méridiennes. En intégrant ces équations
de la surface où la tension turbulente est supposée égale à la tension de vent jusqu’à la
profondeur −H où la tension turbulente est nulle, on obtient ainsi le transport d’Ekman
méridien Ty =

∫ 0
−H vEdz et zonal Tx =

∫ 0
−H uEdz sous la forme :{
Tx = τ

y
s

ρ0 f

Ty = τx
s

ρ0 f

(2.5)

où τx
s et τ

y
s sont les tensions de vents zonales et méridiennes à la surface. Comme on peut

le voir la direction du transport d’Ekman est dirigée à 90◦ vers la droite dans l’Hémisphère
Nord et à 90◦ vers la gauche dans l’Hémisphère Sud par rapport à la direction du vent.

Pompage d’Ekman:

Le stresse du vent n’étant pas uniforme sur toute la surface de l’océan, les variations
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spatiales du vent et du transport d’Ekman induisent des zones de convergences et de
divergences des eaux de surface. Cette convergence ou divergence des eaux de surface est
à l’origine du pompage d’Ekman noté WEk. Celui-ci est défini comme la vitesse verticale
à la base de la couche d’Ekman et s’obtient par l’équation de continuité appliquée au
transports d’Ekman :

WEK =
∫ 0

−H

∂uE

∂x
+

∂vE

∂y
dz =

1
ρ0 f

(
∂τ

y
s

∂x
− ∂τx

s
∂y

) (2.6)

WEK =
rot(τs)

ρ0 f
. z (2.7)

où −H représente la profondeur de la couche d’Ekman,rot(τs) le rotationnel de la tension
de vent de surface et z un vecteur unitaire dirigé vers le haut.

Saisonnalité et caractéristiques de l’upwelling de bord-est du Pérou-Chili:

Le système d’upwelling Humboldt Pérou-Chili (Strub, 1998) est l’une des régions océani-
ques les plus productives au monde en termes de phytoplancton (Chavez et al., 2008;
Kämpf and Chapman, 2016), et représente l’une des principales pêcheries au monde avec
une grande biodiversité (Cushing, 1971; Fréon et al., 2009). Comme dans d’autres systèmes
d’upwelling de bord Est, l’action du stress du vent de surface pousse les eaux de surface au
large et pompe des eaux plus profondes, froides et riches en nutriments (Sverdrup, 1937),
déclenchant une productivité de surface élevée. Ce système d’upwellings au niveau du
Pérou tend à se renforcer légèrement en hiver austral et diminuer en été tandis qu’aux plus
hautes latitudes, celui du Chili est particulièrement intense au printemps et en été austral
(Fig. 2.8b). Cette saisonnalité est grandement influencée par la migration saisonnière
de l’ITCZ et plus particulièrement celle de l’anticyclone du Pacifique Sud Est qui tend
à se déplacer vers le sud en été austral (Fig. 2.8a) et constitue le moteur principal de la
circulation atmosphérique dans cette région (Muñoz and Garreaud, 2005; Garreaud and
Falvey, 2009).

Avec la présence des Andes une importante chaine montagneuse, et des sommets
pouvant dépasser les 6000 mètres d’altitudes, la topographie de l’Amérique du Sud joue
également un rôle important dans la structure des conditions atmosphériques dans cette
région (Fig 2.8 et Figueroa and Moffat, 2000). La distance relativement faible entre la
fosse océanique et la cordillère des Andes qui agit à la façon d’un mur naturel, force
d’une part les alizés tropicaux et subtropicaux à longer la côte contribuant ainsi à la
formation des vents côtiers à l’origine de l’upwelling du Pérou-Chili (Belmadani et al.,
2014), et isole d’autre part le littoral des perturbations atmosphériques du continent et de
la côte Atlantique (Xu et al., 2004; Sepulchre et al., 2009). Plusieurs questions se posent
sur l’évolutions de ces systèmes upwellings dans un contexte de changement climatique
(Aravena et al., 2014; Falvey and Garreaud, 2009; Gutiérrez et al., 2011). Nous aborderons
plus en détail dans le chapitre 3 de ce manuscrit l’évolution du systèmes d’upwelling
du Pérou-Chili en réponse au changement climatique récent et examinerons les liens
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Figure 2.8: (a) Pression de surface océanique moyenne en hPa pour DJF (Décembre-Janvier-Février
en contour rouge) et JJA (Juin-Juillet-Aout en contour bleu). L’amplitude saisonnière (DJF moins
JJA) en hPa est indiquée en couleur. (b) Amplitude saisonnière (DJF moins JJA) des vents à 10m en
m.s−1 en couleur et les vecteurs associés. Données CFSR à 00 UTC (Source : Rahn and Garreaud,
2014)

avec les tendances des températures de surface observées au large du Chili au cours des
quatre dernières décennies (Jebri et al., 2020). Nous enquêterons également sur le rôle des
forçages externes et les processus à l’origine de ces tendances.

2.3 La variabilité climatique

Ces circulations océaniques et atmosphériques décrites dans la section précédente carac-
térisent notre climat moyen défini comme la moyenne de toutes les situations météorologi-
ques sur une période de plusieurs décennies. L’écart à ces situations moyennes caractérise
la variabilité de notre climat. Cette variabilité se compose d’une part de la variabilité
dite « interne », c’est à dire générée par les interactions spontanées entre ses différentes
composantes, et d’autre part de la variabilité dite « forcée » induite par l’influence des
variations des forçages externes sur le climat moyen et sa variabilité. La combinaison
de ces deux types de variabilités et leur dynamique intrinsèque définissent la variabilité
de notre climat. Je reviendrai plus en détail dans la section 2.4 sur la notion de forçages
externes.

La variabilité interne du système climatique quant à elle s’organise selon des modes
de variabilités préférentiels et sont généralement définis comme l’occurrence cyclique
et/ou régulière d’anomalies de certains paramètres climatiques selon un même schéma
spatial caractéristique. Divers indices sont utilisés pour caractériser et suivre l’évolution
de ces modes de variabilité ceux-ci étant généralement défini à partir de moyennes de
certaines variables dans certaines régions et/ou à partir d’une méthode statistique comme
les analyses en composantes principales (ou EOFs pour en anglais Empirical Orthogonal
Function) utilisées pour extraire les principaux modes spatio-temporels de variabilités
en construisant par diagonalisation de la matrice de covariance, un ensemble d’axes
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indépendants expliquant au mieux la variance des données (Navarra and Simoncini, 2010).
L’analyse de cette variabilité à l’échelle globale est toutefois limitée par la couverture
spatiale incomplète et par le nombre restreint de longues séries temporelles continues qui
ne permettent pas de correctement estimer les caractéristiques des spectres de fréquences
climatiques. L’analyse des séries annuelles de température indique que les variations
à basse fréquence (longues échelles de temps, supérieures à la décennie) sont les plus
importantes (Huybers and Curry, 2006). On parle alors de spectre de type « bruit rouge
». Une explication pour cette caractéristique spectrale des températures de surface peut
s’appuyer sur les travaux pionniers de Frankignoul and Hasselmann, 1977 qui ont montré
que le spectre de puissance au niveau de l’océan de surface est très souvent rouge. En
raison de sa forte inertie thermique et dynamique, l’océan filtre en effet les variations
turbulentes de l’atmosphère dont les fréquences sont beaucoup plus élevées celles-ci allant
de la seconde à la semaine environ. Ainsi, les fluctuations atmosphériques les plus rapides
n’ont pas le temps de mettre en mouvement ou de modifier la température de surface de
l’océan, qui les intègre et varie beaucoup plus lentement.

Nous savons aujourd’hui que l’impact de ces modes de variabilités est important sur
nos sociétés et que ceux-ci influencent de nombreuses régions autour du globe via des
téléconnexions atmosphériques (Gill, 1980; Liu and Alexander, 2007). Afin d’avoir une
meilleure vision des composantes mises en jeux, nous donnons ci-dessous une brève
description de certains modes de variabilité du climat, de leur impact et des connaissances
actuelles sur les processus associés.

2.3.1 Variabilité dans l’Océan Pacifique

L’océan Pacifique est le plus grand océan mondial et s’étend sur presque un tiers de la
surface terrestre. Les circulations atmosphériques et océaniques y interagissent contin-
uellement. L’analyse des séries de température dans cet océan, pouvant remonter sur
plusieurs siècles met en évidence des réchauffements importants des eaux de surface
équatoriales au large des côtes péruviennes tous les 2 à 7 ans (Jin et al., 2006), connus
sous le nom d’El Niño. Ces épisodes chauds sont parfois suivis d’événements froids (La
Niña). Durant les épisodes chauds de ce mode de variabilité, appelé oscillation australe
ou ENSO (pour en anglais: El Niño Southern Oscillation), les alizés (vents de secteur Est
soufflant sur la bande équatoriale) sont plus faibles qu’en temps normal. Des couplages
océan-atmosphère permettent à ce type de situation de perdurer un an voir plus (Philander,
1989).

En condition normale, les alizés soufflent dans le Pacifique d’Est en Ouest et confinent
à l’Ouest du bassin une masse d’eau chaude appelé « warm pool » (Fig. 2.6). A l’est du
bassin, le long des côtes Péruvienne-Chilienne, les vents générés par la centre de haute
pression subtropical induisent sous l’influence de la force de Coriolis un phénomène
d’upwelling ramenant à la surface des eaux plus froides (Fig. 2.6). L’ENSO tendra à
renforcer ce contraste Est-Ouest lors d’événement La Niña et au contraire l’amoindrir
lors d’événement El Niño. Les phases positives de cette oscillation sont caractérisées par
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un affaiblissement des alizées, une thermocline à l’Est anormalement profonde et des
anomalies positives des températures de surface à l’Est du Pacifique équatorial. Afin de
bien caractériser la fréquence et l’amplitude des différents types d’évènements El Niño
observés, de nombreux indices ont été définis dans les tropiques à partir des températures
de surface de différentes régions du Pacifique équatorial (Fig. 2.9).

Figure 2.9: (a) Evolution temporelle de l’ENSO d’après l’indice Niño 3.4 calculé à partir des obser-
vations de température de surface océanique HadISST sur la période 1878 à 2018. (b) Corrélations
entre les températures de surface océanique et l’indice d’ENSO. Les boites indiquent les régions
Niño-3 (en bleu, 5◦S-5◦N et 150◦W-90◦W) pour les évènements localisés à l’Est du bassin, Niño-3.4
(en noir, 5◦S-5◦N et 170◦W-120◦W) pour les évènements centraux, Niño-4 (en vert, 5◦S-5◦N et
160◦E-150◦W) ceux piquant à l’ouest de la Date line (la ligne de changement de date internationale)
et Niño1+2 (en jaune, 0◦S-10◦S, 90◦W-80◦W) pour les anomalies les plus à l’Est et correspondant à
la région côtière d’Amérique du Sud.

Lors d’évènements El Niño la localisation des branches ascendantes et descendantes
de la circulation de Walker est modifiée (Fig. 2.10). La branche ascendante à l’Ouest de
l’océan Pacifique tend à se déplacer vers le centre du bassin avec une subsidence accrue
au niveau de l’Amérique centrale et l’Atlantique équatorial. La modification des vents de
surface et les mouvements d’air associés à l’échelle du bassin Pacifique vont favoriser un
approfondissement de la thermocline équatoriale et affaiblir la résurgence d’eau froide
le long du Pérou et du Chili. Ces changements vont avoir un impact sur le climat global
via des téléconnexions atmosphériques et ainsi favoriser par exemple des sécheresses en
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Indonésie et dans le Nordeste Brésilien, de fortes précipitations et une diminution de la
prise de pêche sur la côte Péruvienne.

Figure 2.10: Illustration schématique de la circulation de Walker pour des conditions El Niño (en
haut) et des conditions La Niña (en bas). (Source : NOAA)

De nombreuses théories ont été formulé sur les processus à l’origine de cette variabilité
pseudo oscillatoire (Wang et al., 2012). Parmi les plus connues on trouve la théorie de
l’oscillateur retardé (Suarez and Schopf, 1988; Graham and White, 1988; Battisti and Hirst,
1989), l’oscillateur du Pacifique ouest (Weisberg and Wang, 1997), l’oscillateur rechargé-
déchargé (Jin, 1997a; Jin, 1997b), l’oscillateur advectif-réflectif (Picaut et al., 1997) ou encore
la théorie de la barrière de sel (Vialard and Delecluse, 1998) cette dernière mettant en avant
le rôle actif de la salinité dans le déclenchement d’événements El Niño.

Aux échelles de temps décennales, on retrouve un phénomène similaire à l’ENSO en
terme de signature spatiale, l’Oscillation Pacifique Interdécennale (en anglais Interdecadal
Pacific Oscillation, IPO) (Power et al., 1999; Folland et al., 2002; Fig. 2.11). Principal mode
de variabilité global opérant aux échelles de temps décennales, la structure spatiale des
températures de surface dans l’océan Pacifique est similaire à l’ENSO dans la bande inter
tropicale mais s’étale en revanche davantage vers les latitudes subtropicales et se distingue
par des anomalies de températures et de vents plus marquées aux hautes latitudes (Fig.
2.11) (Tourre et al., 2001).

Les phases positives de l’IPO se traduisent par des anomalies de températures pos-
itives dans le Pacifique tropical Centre-Est et des anomalies négatives plutôt à l’ouest
du Pacifique Nord et Sud (Fig. 2.11). Sans fréquence d’oscillation préférentielle unique
bien définie, cette oscillation se trouve principalement dans une gamme de fréquence de
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période 15-25 ans et 50-70 ans (Mantua and Hare, 2002; MacDonald and Case, 2005). Les
indices proposés pour caractériser cette variabilité décennale Pacifique (voir Tableau 1 de
Henley et al., 2015) se basent sur des analyses en composantes principales appliquées aux
anomalies de températures de surface dans le Pacifique, ou à partir d’un indice tripolaire
(en anglais, Tripole Index ou TPI; Henley et al., 2015) défini à partir des anomalies de
températures de surface moyennes dans 3 régions distinctes. Une tendance négative parti-
culièrement longue de l’IPO est observée depuis 1980 avec des phases positives durant les
périodes 1915-1944 et 1978-1998 et une phase négative durant la période 1946-1977 (Fig
2.11a).

Figure 2.11: (a) Evolution annuelle de l’IPO calculée à partir des observations HadISST sur la
période 1878 à 2018 d’après l’indice TPI tel que défini par (Henley et al., 2015). (b) Corrélations
entre les températures de surface océaniques et l’indice TPI. Les 3 boites dans le Pacifique indiquent
les 3 régions utilisées dans le calcul du TPI avec la region 1 entre 25◦N–45◦N et 140◦E–145◦W, la
region 2 entre 10◦S–10◦N et 170◦E–90◦W et la region 3 entre 50◦S–15◦S et 150◦E–160◦W.

En plus de moduler l’impact de l’ENSO sur les précipitations et températures dans
certaines régions (Meehl and Hu, 2006) comme en Australie (Power et al., 1999; Arblaster
et al., 2002) ou en Amérique du Sud (Andreoli and Kayano, 2005), l’IPO influence le climat
dans de nombreuses régions du globe (Dong and Dai, 2015) notamment au sud-ouest des
Etats-Unis (Meehl and Hu, 2006; Dai, 2013), au sud de l’Afrique (Reason and Rouault,
2002), à l’ouest du Canada (Verdon-Kidd and Kiem, 2009; Whitfield et al., 2010), ou encore
dans la région du Sahel (Mohino et al., 2011).
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Depuis la mise en évidence du rôle de la phase négative de l’IPO dans le ralentissement
du réchauffement global depuis le début des années 80s (en raison de la taille de l’Océan
Pacifique et l’impact sur les températures globales via les téléconnexions atmosphériques)
un intérêt croissant est porté à l’étude de ce mode de variabilité et son impact sur le
contenu en chaleur de l’Océan (par exemple Gastineau et al., 2019) et les climats régionaux
(par exemple Falvey and Garreaud, 2009; Gutiérrez et al., 2011 et Vuille et al., 2015). Je
reviendrais sur ce point dans le chapitre 3 du manuscrit.

2.3.2 Variabilité décennale dans l’Océan Atlantique

À nos latitudes, dans la région de l’Atlantique Nord, un autre type d’organisation préfér-
entielle aux échelles de temps décennales opère à travers l’Oscillation Multidécennale
Atlantique ou AMO (en anglais, Atlantic Multidecadal Oscillation) ou AMV (en anglais,
Atlantic Multidecadal Variability). Ce mode se caractérise par des anomalies de tempéra-
ture de surface alternativement chaudes puis froides sur tous le bassin de l’Atlantique
Nord avec une période d’oscillation comprise entre 60 et 80 ans (Fig. 2.12a) (Schlesinger
and Ramankutty, 1994; Knight et al., 2005; Delworth et al., 2007). Son indice est souvent
défini à partir de la moyenne des anomalies de températures de surface dans le bassin
Atlantique Nord. Sur la période instrumentale, des phases négatives de l’AMO ont été
observées pour les périodes 1900-1920, 1960-1995 et positives sur les périodes 1930-1960 et
de 1995 à aujourd’hui (Knight et al., 2005; Alexander et al., 2014). Tout comme pour l’IPO
(Dai et al., 2015), les oscillations associées à l’AMO ont une influence sur les hydroclimats
régionaux du pourtour Atlantique (Schlesinger and Ramankutty, 1994; Wu et al., 2011;
Muller et al., 2013; Tung and Zhou, 2013).

Les variations de l’AMO ont été associées à des variations de températures (Semenov
et al., 2010) et de précipitations (Enfield et al., 2001) dans l’Hémisphère Nord. Par exemple,
les phases positives de l’AMO sont associées à une augmentation des températures sur
la plupart de l’Amérique du Nord et l’Europe et d’avantage de précipitations au sud
de l’Amérique du Nord et à l’ouest de l’Europe (Enfield et al., 2001; McCabe et al.,
2004; Sutton and Hodson, 2005). Il a également été montré que le gradient de pression
inter hémisphérique causé par le gradient de température entre l’Atlantique Nord et
l’Atlantique Sud durant les phases positives de l’AMO conduisait à un déplacement vers
le nord de l’ITCZ (la zone intertropicale de convergence où d’importantes précipitations
se produisent) (Levine et al., 2018), causant ainsi une augmentation des précipitations
dans la région du Sahel et une diminution des précipitations au Nord-Est du Brésil (Zhang
and Delworth, 2006; Alexander et al., 2014; Villamayor et al., 2018).

En raison de sa période d’oscillation longue et le manque d’observations les processus
à l’origine de cette variabilité restent mal compris (Delworth and Greatbatch, 2000; Knight
et al., 2005; Medhaug and Furevik, 2011; Zhang et al., 2013; Clement et al., 2015; Zhang
et al., 2016). Bien que la théorie la plus acceptée soit celle d’un mode de variabilité associé
à la circulation océanique de retournement dans l’Océan Atlantique ou AMOC (pour en
anglais, Atlantic Meridional Overturning Circulation; Zhang and Wang, 2013; Marini and
Frankignoul, 2014; Alexander et al., 2014; Clement et al., 2015), d’autres théories suggèrent
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Figure 2.12: (a) Indice de l’AMO calculé comme la moyenne des températures de surface
océaniques HadISST dans l’Atlantique Nord (0◦N-60◦N; 75◦W et 7.5◦W) sur la période 1878
à 2018. (b) Corrélations entre les températures de surface océaniques et l’indice d’AMO.

un lien avec l’Oscillation Nord Atlantique ou NAO (pour en anglais, North Atlantic
Oscillation) (Gastineau and Frankignoul, 2012), ou encore une influence significative des
forçages volcanique, solaire ou anthropique (Rotstayn and Lohmann, 2002; Otterå et al.,
2010; Terray, 2012; Booth et al., 2012; Watanabe and Tatebe, 2019).

Parmi les questions scientifiques associées à l’influence de l’AMO sur le climat, de plus
en plus d’études s’intéressent à l’impact de cette variabilité sur les autres bassins (Sutton
and Hodson, 2005). En raison des changements de pression inter bassins intervenant
lors des variations de l’AMO, il est probable que ce mode de variabilité ait un impact
notamment sur l’ENSO ou l’IPO dans l’Océan Pacifique via des ponts atmosphériques
altérant la circulation de Walker (McGregor et al., 2014; Gong et al., 2019).

2.4 Les forçages externes

Le terme de forçage externe se réfère à l’ensemble des facteurs extérieurs au système
climatique pouvant modifier son bilan radiatif. Toute perturbation du bilan radiatif
entraîne une période d’ajustement plus ou moins longue qui conduit le système climatique
vers un nouvel état d’équilibre. L’impact régional ou global tout comme la durée et
l’amplitude est spécifique à chaque forçage (Fig. 2.13).
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Figure 2.13: Évolution temporelle des mécanismes de forçage anthropiques et naturels (Source:
Figure 8.18 de Myhre et al., 2013)

2.4.1 Les forçages naturels

Parmi les forçages naturels qui ont joué un rôle prépondérant avant le 19eme siècle et l’ère
industrielle, on trouve le forçage solaire lié à l’activité du soleil, le forçage astronomique
lié aux caractéristiques orbitales de la Terre par rapport au Soleil et le forçage volcanique
lié aux éruptions stratosphériques.

Alors que les variations très lentes des paramètres orbitaux de la Terre modifient la
quantité de radiation solaire reçue et sa répartition, le rayonnement émis par le Soleil n’est
quant à lui pas tout à fait constant (Lean, 1991; Hathaway, 2015). Il est en effet admis
que les radiations émises par le Soleil fluctuent selon certains cycles notamment de 11
ans, 22 ans (appelé cycle de Hale) (Hale et al., 1919), 85 ans (appelé cycle de Gleissberg)
(Gleissberg, 1939) et de 210 ans (appelé cycle de Suess) (Suess, 1980). En plus d’agir sur
le bilan radiatif global, ces modulations graduelles de l’ordre de 0.1% du rayonnement
solaire semblent affecter de façon spécifique les différentes latitudes et les différentes
couches de l’atmosphères (Beer et al., 2000; Haigh, 2007; Pulkkinen, 2007) ce qui permet de
déterminer l’empreinte spatiale de ces variations solaires sur les températures de surface
(White et al., 1997; Tung and Camp, 2008). En outre, l’impact du forçage astronomique sur
le climat des 1000 dernières années se limite aux hautes latitudes notamment en été dans
l’Hémisphère Nord au-dessus de 65◦N (Kaufman et al., 2009; Servonnat et al., 2010).

En opposition à ces forçages graduels et cycliques, on trouve le forçage volcanique qui
s’exprime sous forme brutale et ponctuelle. Lors de grandes éruptions volcaniques des
quantités considérables de gaz riches en dioxyde de souffre peuvent être projetées dans la
stratosphère. En raison des faibles concentrations en vapeur d’eau et des mouvements
verticaux limités dans la stratosphère, ces gaz peuvent être transformés par réactions
chimiques en aérosols sulfatés capables de rester en suspension plusieurs mois voir
années dans l’atmosphère avant de retomber au niveau des pôles (Trepte and Hitchman,
1992; Trepte et al., 1993; Holton et al., 1995). En raison de leur distribution et taille
ces particules vont alors perturber le bilan radiatif terrestre en reflétant une partie du
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rayonnement solaire (principalement dans l’ultra-violet et le visible) et absorbant une
partie du rayonnement infrarouge. Bien qu’il soit de courte durée (2 ans ce qui correspond
à la durée de vie des aérosols dans l’atmosphère) le forçage volcanique est de grande
amplitude (Fig. 2.13) et peut donc influencer (notamment via la longue mémoire de
l’océan) le climat et sa variabilité sur plusieurs années à décennies.

2.4.2 Les forçages anthropiques

L’influence de l’Homme sur son environnement n’a cessé de croître au cours du dernier
siècle et son impact sur le climat n’est aujourd’hui plus à démontrer. Le terme d’ère
Anthropocène a dès lors été proposé pour définir cette période où des changements
environnementaux globaux sont associés aux activités humaines (Zalasiewicz et al., 2015;
Crutzen, 2016). Parmi ces forçages on trouve l’utilisation des sols qui par la mise en culture,
la déforestation et plus généralement la modification des surfaces végétales a influencé à
l’échelle régionale les températures de surface et taux d’humidité des sols mais également
de façon relativement faible la composition atmosphérique en intervenant dans le cycle
global du carbone (Pielke Sr et al., 2002; Forster et al., 2007b). L’influence de ce forçage
reste néanmoins relativement faible et ce n’est qu’après la révolution industrielle avec la
destruction de la couche d’ozone, les émissions des gaz à effets de serre et d’aérosols que
l’impact de l’activité humaine sur le climat est devenu flagrante.

L’influence des aérosols d’origine anthropique est complexe et dépend de leurs com-
positions et distributions en taille. Les aérosols sulfatés peuvent par exemple refléter vers
l’espace le rayonnement solaire reçue à la surface, absorber une partie du rayonnement
terrestre émis ou encore servir de noyaux de nucléation pour la formation des nuages par
divers processus radiatifs et microphysiques complexes (Haywood and Boucher, 2000;
Penner et al., 2001). Les gaz à effet de serre quant à eux ont tendance à laisser pénétrer
le rayonnement solaire (situé principalement dans le visible) et à absorber les rayons
infrarouges. La Terre émettant, comme tout corps noir, de la chaleur par rayonnement
infrarouge vers l’espace, les gaz à effets de serre tendent à retenir les rayonnements in-
frarouges émis par le sol tout en laissant pénétrer une grosse partie du rayonnement
solaire. Présent dans l’atmosphère sous forme de vapeur d’eau et de gouttelette d’eau,
l’H2O constitue à lui seul 72% de l’effet de serre et le CO2 explique la majorité des 28%
restant. L’émission de gaz à effet de serre par la combustion d’énergie fossile et en par-
ticulier de CO2 a induit une augmentation du forçage radiatif de l’ordre de 2.4 W/m2

depuis le début du 20eme siècle (Fig. 2.13; IPCC, 2018). Les deux principales conséquences
directes étant l’augmentation des températures (Bindoff et al., 2007) et l’acidification des
océans (Doney et al., 2009). Les 4eme et 5eme rapport du GIEC (IPCC, 2007; IPCC, 2014) ont
admis avec un fort degrés de certitude que le réchauffement global observé est bien lié
aux émissions de gaz à effet de serre issues de l’activité humaine.
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2.5 Les modèles climatiques

2.5.1 Présentation

Les modèles climatiques sont des modèles numériques et mathématiques qui tentent
d’approcher de manière plus ou moins détaillée les processus qui régissent le climat. Ne
pouvant reproduire parfaitement la complexité des processus existants, une représentation
simplifiée est faite dans ces modèles. Les approximations et simplifications effectuées sont
réalisées selon les processus étudiés et les échelles spatiales et/ou temporelles considérées.
Ces approches donnent lieu à une gamme très variée de modèles climatiques plus ou
moins complexes depuis les modèles de bilan d’énergie (ou EBM pour en anglais Energy
Balance Model) utilisés pour étudier de manière détaillée les processus radiatifs jusqu’aux
modèles de circulation générale (ou GCM pour en anglais Général Circulation Model)
qui caractérisent de manière tridimensionnelle les différentes composantes du système
climatiques. Tandis que les modèles les plus simples permettent une bonne approximation
du système au premier ordre, les plus complexes tentent d’approcher au mieux la réalité.
Ce large éventail de modèle a permis de grandes avancées dans la compréhension de
notre système climatique et des différents processus qui le gouvernent.

2.5.2 Les modèles de circulation générale

Les modèles de circulation générale se basent sur les lois fondamentales de la physique,
telles que la conservation de la masse, de l’énergie et de la quantité de mouvement pour
mimer les interactions et processus dynamiques qui gouvernent notre climat (Edwards,
2011). Lors de l’implémentation de ces modèles sur ordinateurs, de nombreuses approxi-
mations sont faites sur les équations issues des lois fondamentales de la physique pour
pouvoir être discrétisées à la fois temporellement et spatialement sur un maillage 3D
(Fig. 2.14). Cette représentation simplifiée de la réalité, permet la résolution à chaque
point de grilles des équations fondamentales à l’origine des interactions spatiales et de
la variabilité temporelle du système. De nos jours ces modèles représentent l’essentiel
des modèles climatiques utilisés pour estimer les changements climatiques futurs. Ils
sont constitués d’un ensemble de modules représentant chacune des composantes du
système climatique. Chaque composante ayant sa propre physique, grille et résolution, un
coupleur est généralement utilisé comme interface entre les différents modules.

Bien que très utile, il reste néanmoins difficile d’estimer la fiabilité de ces modèles
en raison du manque d’observations disponibles et de la complexité du système qu’ils
représentent. Chaque modèle reproduisant plus ou moins bien divers aspects du système
climatique, il s’agit d’estimer dans quelle mesure un modèle reproduit les observations et
permet de répondre à une question posée. L’une des principales limites de ces modèles
provient de la résolution trop grossière utilisée pour représenter explicitement certains
processus à fine échelle. Pour compenser cette limitation, une paramétrisation est utilisée
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pour représenter ces processus par le modèle comme par exemple la formation des nuages
dont l’échelle spatiale caractéristique est inférieure à la maille des modèles.

Cette étape de paramétrisation appelée « tunning » permet de se rapprocher le plus
possible des observations et est généralement effectuée paramètre par paramètre, puis
module par module avant d’être réalisée pour le modèle complet (Dufresne et al., 2013).
La non linéarité et la sensibilité très importante du modèle à certains de ces paramètres
révèle la très grande complexité de cette phase de calibration et l’enjeux majeur lié à
cette étape de paramétrage. Celle-ci est d’autant plus critique que le manque de données
instrumentales disponibles ne permet pas la mise en place de procédure de calibration
puis validation rigoureuse de cette série de paramètres sur des jeux de données distincts.

Figure 2.14: (a) Représentation schématique de la discrétisation spatiale effectuée lors de
l’implémentation des modèles couplés. (source : Ruddiman et al., 2001)

En pratique, malgré les énormes progrès réalisés ces dernières décennies en terme
de puissance de calcul disponible, les ressources informatiques et la puissance des su-
percalculateurs restent souvent un des grands facteurs limitant lors de la réalisation de
simulations avec ce type de modèle. Le temps de calcul augmentant de façon exponentielle
avec la résolution du modèle, il est généralement nécessaire de trouver un compromis
entre le nombre d’heure de calcul requis, la durée de la ou les simulations, sa résolu-
tion et le nombre de simulations à réaliser. Par exemple dans le cadre de simulations sur
plusieurs milliers d’années la solution consiste à dégrader la résolution spatiale du modèle.
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2.5.3 Description et évaluation succincte du modèle IPSL-CM5A-LR

Le modèle IPSL-CM5 de l’Institut Pierre Simon Laplace a été développé afin de permettre
différentes configurations avec différents degrés de complexités pour différentes résolu-
tions et composantes (Figure 1 de Dufresne et al., 2013). Nous avons utilisé la version
IPSL-CM5A-LR (où l’acronyme LR signifie low-resolution) du modèle pour la majorité
des expériences réalisées dans le cadre de l’exercice CMIP5 (Dufresne et al., 2013).

Cette configuration comporte 3 composantes, le modèle d’atmosphère LMDZ (Hourdin
et al., 2013a) couplé à un modèle de surface continentale ORCHIDEE (Krinner et al., 2005),
le modèle d’océan NEMO (Madec, 2008) qui inclue un modèle de glace de mer LIM2
(Fichefet and Maqueda, 1997) et de biogeochimie marine PISCES (Aumont and Bopp,
2006), et enfin un coupleur OASIS (Valcke, 2013) (Fig. 2.15).

Figure 2.15: Représentation des différents modules du modèle de l’IPSL-CM5. (Source: Dufresne
et al., 2013)

La version 5 du modèle atmosphérique LMDZ du Laboratoire de Météorologie Dy-
namique (avec “Z“ pour “zoom“) a une résolution de 2.5◦ pour les longitudes et de 1.25◦

pour les latitudes. Le nombre de niveaux verticaux atmosphériques est passé de 19 pour
la version 4, utilisé lors de l’exercice CMIP3, à 39 pour la version 5. En revanche, les
paramétrisations de la version LMDZ5A sont restées quant à elles très similaires à celles
de la version LMDZ4 (Hourdin et al., 2006).

Le modèle LMDZ5A est couplé avec le modèle de surface terrestre ORCHIDEE (pour
ORganizing Carbon and Hydrology In Dynamic EcosystEms). Ce module simule le cycle
du carbone terrestre, les échanges hydrologiques et énergétiques entre le sol, la végétation
et l’atmosphère ainsi que la composition et la distribution de la végétation (Krinner et al.,
2005).

Pour la partie océanique, la version 3.2 du module NEMO (pour Nucleus for Euro-
pean Modeling of the Ocean) est utilisée (Madec, 2008). Le module NEMO se compose
d’un modèle thermodynamique-dynamique de la glace de mer à deux niveaux LIM2
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(pour Louvain-la-Neuve Sea Ice Model, Version 2) (Fichefet and Maqueda, 1997; Fichefet
and Maqueda, 1999), du module OPA pour la dynamique océanique et du module de
biogéochimie marine PISCES (pour Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosys-
tem Studies) (Aumont and Bopp, 2006). La configuration de la grille océanique utilisée
présente une résolution spatiale moyenne de 2◦ avec un raffinement de l’ordre de 0.5◦ pour
les latitudes proches de l’équateur. La partie océanique s’étend sur 31 niveaux verticaux
d’épaisseurs décroissantes allants de 10m près de la surface à 500m près du fond.

Chaque composante ayant sa propre physique, grille et résolution, le coupleur OA-
SIS3 est utilisé comme interface entre la partie océanique et atmosphérique du modèle
(Fig. 2.15). Son rôle est d’interpoler et synchroniser les échanges et de s’assurer de la
conservation locale de l’énergie et de l’eau entre les différents modules (Valcke, 2013).

Le modèle IPSL-CM5A-LR possède comme tout modèle de nombreux biais qu’il est
nécessaire de prendre en compte lors de son utilisation. En plus d’un biais froid dans la
moyenne des températures globales de l’ordre de 1.4◦C (Dufresne et al., 2013), il présente
le biais classique de nombreux modèles (Dai, 2006) au niveau de la « cold tongue » (Fig.
2.16) et une double ITCZ (Fig.2.17). Le modèle montre également un biais froid important
dans l’Atlantique Nord (Fig. 2.16 et Hourdin et al., 2013b) sans doute associé à une
sous-estimation de l’AMOC (Fig. 20 dans Dufresne et al., 2013) par rapport aux valeurs
observées (Kanzow et al., 2010).

Le modèle reproduit correctement la variabilité observée de l’ENSO avec un premier
pic spectral entre 3 et 3.5 ans et un second au-delà de 4 ans (Fig 11a de Dufresne et al.,
2013; Bellenger et al., 2014). La saisonnalité simulée ne correspond en revanche pas à
celle observée avec des pics d’ENSO entre Mai-Juin plutôt que Novembre-Janvier et des
minima en Octobre-Novembre plutôt qu’en Avril (Bellenger et al., 2014). La variabilité
observée dans le Pacifique Nord est bien simulée par le modèle (Fleming and Anchukaitis,
2016) et le lien entre ENSO et IPO semble bien reproduit (Nidheesh et al., 2017). Comme
de nombreux modèles, celui-ci tend en revanche à produire lors d’événement El Niño des
anomalies de températures s’étendant trop loin à l’Ouest du Pacifique (Fig 10 de Dufresne
et al., 2013) et à sous-estimer la variabilité associée à l’IPO dans le Pacifique Sud (Henley
et al., 2017).

Le modèle IPSL-CM5A-LR fait partie des modèles les plus sensibles avec une réponse
de 2◦K par doublement de CO2 (Andrews et al., 2012; Forster et al., 2013) alors que les
modèles CMIP5 possèdent une réponse moyenne par doublement de CO2 de l’ordre
de 1.82◦K ± 0.63◦K. Cette grande sensibilité du modèle a été attribuée à la boucle de
rétroaction positive des nuages et en particulier des nuages à basses altitudes qui ont la
particularité de refroidir la surface terrestre en reflétant les rayonnements solaires (Bri-
ent and Bony, 2013). Cette rétroaction positive des nuages bas sur l’albédo terrestre en
réponse aux forçages anthropiques constitue la principale source d’incertitude à l’origine
des différences de sensibilité entre les modèles CMIP5 (Dufresne and Bony, 2008). En
terme de distribution régionale le réchauffement simulé par le modèle IPSL-CM5A-LR
est plus important sur les continents que les océans, sur les continents de l’Hémisphère
Nord que ceux de l’Hémisphère Sud et plus faible dans l’Atlantique Nord et dans l’océan
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Figure 2.16: Moyennes annuelles des températures de surface océaniques entre 70◦S et 70◦N sur la
période 1980-2005, pour (a) le jeux d’observations HadISST (Rayner et al., 2003) et (b) simulées par
le modèle IPSL-CM5A-LR. (c) Moyennes zonales des températures de surface océaniques observées
dans HadISST (en noir) et simulées par le modèle IPSL-CM5A-LR (en rouge). (d) Distribution
géographique des biais de température de surface océanique entre 70◦S et 70◦N estimés comme la
différence entre les moyennes annuelles simulées et les observations après soustraction dans les
valeurs simulées du biais froid moyen de -2◦C entre 70◦S et 70◦N.

Austral (Hourdin et al., 2013b).

2.5.4 Des modèles de circulation générale aux modèles statistiques

Comme nous le verrons plus en détail dans le chapitre 4, les GCMs ne constituent pas
l’unique outils à la disposition des chercheurs pour étudier le climat et sa dynamique.
En parallèle du développement et de l’améliorations de ces modèles on distingue le
développement et l’apparition de modèles dit statistiques. Tandis que les GCMs se basent
sur les lois fondamentales de la physique, les modèles statistiques cherchent à déterminer
la dynamique d’un système à partir de l’observation de certaines variables d’états. Dopés
par l’augmentation du nombre d’observations disponibles ainsi que l’augmentation de
la puissance de calcul informatique, ces modèles pourraient à terme devenir de plus en
plus complexes et performants. Comme exemple de modèle statistique nous citerons le
LIM (pour en anglais, Linear Inverse Model) qui a montré son utilité aussi bien dans la
prédiction et l’étude des variables océaniques (Penland and Sardeshmukh, 1995; Penland
and Matrosova, 1998; Johnson et al., 2000) que dans celles de variables atmosphériques
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Figure 2.17: (a-b) Moyennes annuelles des précipitations entre 70◦S et 70◦N sur la période 1980-
2005, pour (a) les observations GPCP (Adler et al., 2003) et (b) le modèle IPSL-CM5A-LR. (c)
Moyenne zonale des précipitations dans GPCP (en noir) et simulées par le modèle (en rouge).
(d) Distribution géographique des biais de précipitations entre 70◦S et 70◦N estimés comme la
différence entre les moyennes annuelles des précipitations dans le modèle et les observations.

(Winkler et al., 2001). Le LIM s’est également avéré utile dans l’étude des interactions air-
mer sur la variabilité tropicale (Newman et al., 2009) et dans la séparation de la variabilité
forcée et interne (Frankignoul et al., 2017).

2.5.5 Utilisation

Comme énoncé par le statisticien George Box « Tous les modèles sont faux mais certains
sont utiles », et c’est en grande partie grâce aux progrès réalisés dans la modélisation
physique de notre climat que notre compréhension des processus à l’origine de sa vari-
abilité a considérablement progressée. Les GCMs en particulier ont permis, malgré leurs
nombreuses imperfections, d’énormes progrès dans la compréhension de notre climat
passé et présent afin d’appréhender les changements futurs. Newman, 2013 a pour sa
part, montré que dans le cadre des prédictions décennales des températures de surface,
les prédictions obtenues avec un LIM aux horizons 2-5 ans et 6-9 ans sont aussi bonnes
(voir meilleurs dans certains cas) que celles réalisées avec des GCMs durant l’exercice
de prédiction décennale CMIP5 (Taylor et al., 2012). Une description plus détaillée du
LIM que j’ai mis au point dans le cadre de cette thèse et les étapes de sa construction sont
données dans le chapitre 4, ce LIM étant utilisé dans le chapitre 5 comme un émulateur
des GCMs.
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La réalisation d’un éventail très large d’approches et de protocoles expérimentaux
permettent d’aborder de très nombreuses questions scientifiques. Chaque question sci-
entifique nécessitant la mise en place d’un protocole particulier, nous nous intéresserons
par la suite à l’étude de la variabilité interne liée aux interactions spontanées au sein du
système climatique et à l’étude de la variabilité forcée.

Etude de la variabilité interne:

Si l’on souhaite étudier la variabilité interne du climat, c’est-à-dire les interactions spon-
tanées du système en s’affranchissant de la variabilité forcée, une des façons d’y parvenir
est de réaliser des simulations très longues dites de contrôles. Durant ces simulations
un forçage externe constant représentatif des conditions moyennes préindustrielles est
appliqué. Ces simulations permettent d’explorer la gamme de variabilité du système
climatique et peuvent servir de référence pour estimer la contribution de la variabilité
forcée dans d’autres simulations (par exemple DelSole et al., 2011). De par l’initialisation
imparfaite de certains champs du modèle comme l’océan profond, une période transitoire
est couramment observée au début de ces simulations. Il est donc nécessaire que ces simu-
lations soient suffisamment longues afin de s’assurer que la dynamique observée ne soit
pas liée à l’initialisation imparfaite de la simulation. Une fois cet état d’équilibre atteint,
ces simulations peuvent également être utilisées pour initialiser d’autres simulations et
ainsi éviter le choc dynamique au début de l’expérience.

Etude de la variabilité forcée:

Comme introduit dans le chapitre précédant l’un des enjeux majeurs des sciences du climat
est de distinguer le rôle et la contribution de chacun des acteurs du système climatique.
La détection d’une anomalie climatique vise à identifier la présence d’un changement
significatif de l’état moyen du système climatique. L’attribution consiste quant à elle à
identifier la source de cette anomalie, qu’elle soit liée à des processus purement internes
au système climatique ou à l’influence d’un ou plusieurs forçages externes. Une première
approche de détection un peu naïve a été de considérer que la variabilité lente (souvent
représentée par des tendances sur plusieurs décennies) correspond à la variabilité forcée
et que les modes plus rapides correspondent à la variabilité interne. D’autres approches
un peu plus avancées consistent à distinguer à l’aide de divers approches numériques le
rôle des différents acteurs en fonction de la fréquence et des patterns spatiaux (Schneider
and Held, 2001; Thompson et al., 2009; Hegerl and Zwiers, 2011; Frankignoul et al., 2017).
Mais dans le cadre d’un système aussi complexe et avec si peu d’observations disponibles,
l’efficacité de ces approches restent souvent discutables et leur utilisation dans le cadre de
l’attribution de ces changements à un forçage spécifique très compliquée.

Les méthodes de détection/attribution les plus couramment utilisées de nos jours
consistent à se placer dans le monde des modèles climatiques afin d’isoler certaines
composantes forcées et de s’affranchir de la variabilité interne (Hegerl and Zwiers, 2011;
Bindoff et al., 2013). Ces approches visent à estimer la contribution des divers forçages
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externes dans les changements observés en comparant les observations disponibles avec les
résultats obtenues dans le cadre de simulations numériques. Un ensemble de simulations
soumises aux mêmes forçages, mais initialisées à partir de situations différentes est pour
cela réalisé. La moyenne d’ensemble de ces simulations est alors associée à la réponse
forcée tandis que l’enveloppe décrite par les membres autour de cette moyenne exprime la
contribution de la variabilité interne. Cette expérience pouvant être reproduite plusieurs
fois avec des jeux de forçages spécifiques, il est possible d’étudier la réponse individuelle
ou commune aux différents forçages. En général, l’attribution d’un changement observé
dans la réalité à un forçage en particulier s’effectue lorsque des changements similaires
sont retrouvés dans les observations et dans la moyenne d’ensemble des simulations
incluant le forçage en question. Ces expériences ont permis des avancées majeures dans la
compréhension du rôle des différents forçages externes dans les changements climatiques
récents (Hegerl and Zwiers, 2011). Il est en revanche important de noter que la somme
des réponses obtenues dans différentes expériences pour différents forçages, n’est en
rien représentative de la réponse conjointe des forçages en question. Toutefois il reste
intéressant de comparer la somme de ces réponses individuelles à la réponse conjointe
afin d’estimer la part additive de la réponse dynamique totale. S’apparentant à des
méthodes de régressions linéaires multiples, des méthodes statistiques dites de fingerprint
(Hasselmann, 1997) peuvent également être mises en œuvre pour reconstruire de manière
optimale (au sens de la vraisemblance) les observations à partir des réponses forcées
obtenus dans les différents jeux de simulations. Avec ces approches la variabilité observée
est alors reconstruite à partir d’une combinaison pondérée des effets associés aux différents
forçages externes et du bruit de la variabilité interne. Ces méthodes sophistiquées et leurs
variantes (e.g Ribes et al., 2009) permettent d’estimer la contribution significative ou non
des différents forçages externes sur les changements observés via des tests statistiques de
nullité sur les coefficients de régression associés aux différents forçages.

2.5.6 Exercice d’inter-comparaison des modèles CMIP

Le programme international d’inter comparaison des modèles climatiques CMIP (pour en
anglais Coupled Model Intercomparison Project) débuté en 1997 a permis la coordination
des grands groupes de modélisations dans le cadre d’exercice d’inter comparaison de
modèle. Le principe repose sur l’élaboration par des grands groupes de modélisations
de jeux de simulations standards selon un protocole précis. Ces simulations coordonnées
permettent une meilleure estimation des différences entre modèles et sont révélatrices
des incertitudes présentes dans les projections futures. Le protocole en question n’a cessé
d’évoluer durant les phases successives du projet CMIP en fonction des questions définies
comme prioritaires par la communauté scientifique. Parmi les simulations effectuées
dans le cadre de la phase 5, on trouve les simulations du dernier millénaire, de la période
historique, les prévisions décennales et les projections climatiques pour le 21eme siècle
(Taylor et al., 2012). Les résultats obtenus dans le cadre de cet exercice sont pris en compte
lors de l’évaluation des connaissances sur le climat par le GIEC (Groupe d’experts inter-
gouvernemental sur l’évolution du climat) et lors des discutions inter gouvernementales
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sur les politiques de limitation des émissions à gaz à effets de serre.

Simulations du dernier millénaire et de la période historique :

Dans le cas de simulations du dernier millénaire de l’an 850 à 1850, les forçages naturels
liés à l’activité solaire et volcanique sont prépondérant par rapport aux autres forçages.
Pour ces simulations les principaux forçages pris en compte sont donc l’activité solaire qui
module d’environ 0.1% la quantité d’énergie solaire reçu par la Terre à travers des cycles
de 11 ans, 22 ans (cycle de Hale), 85 ans (cycle de Gleissberg) et de 210 ans (cycle Suess),
les variations du forçage orbitale et les éruptions volcaniques qui possèdent la signature
interannuelle la plus forte mais dont l’action est limitée dans le temps.

Figure 2.18: Comparaison entre les anomalies de températures globales de surface (◦C) observées
(en noir) et simulées par plusieurs modèles climatiques couplés globaux de 1860 à 2010. Dans le
panel du haut, seuls les forçages naturels ont été considérés tandis que dans le panel du bas, les
forçages anthropiques et naturels sont pris en compte (Source : IPCC, WP1, Chapitre 10, Bindoff
et al., 2013).

Les simulations historiques démarrent généralement en 1850 à partir de simulations
de contrôle. Pour capturer et reproduire les tendances observées depuis 1850 un jeu de
forçages complet est nécessaire et inclus les gaz à effet de serre (CO2, CH4, N2O, ozone, . . . ),
l’évolution des changements d’usages des sols, les variations de l’irradiance solaire, les
principales éruptions volcaniques, généralement les aérosols, la formation du trou d’ozone
stratosphérique, etc. Comme le montre la figure 2.18, l’évolution de la température de
surface en moyenne globale est correctement simulée par l’ensemble des modèles CMIP5.
Dans le cas d’expériences de détections/attributions décrites dans la section précédente,
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certains de ces forçages sont volontairement omis afin de révéler leur contribution sur les
tendances observées (Fig. 2.18).

Les principaux résultats de ce type d’approche décrits dans le dernier rapport du GIEC
(2013) montrent que le signal de réchauffement en fin de 20eme siècle, ne peut être simulé
par aucun modèle lorsque l’augmentation des concentrations des GES n’est pas prise
en compte (Fig. 2.18, en haut). Ainsi, malgré la diversité des modèles, il s’agit là d’une
indication (parmi d’autres) suggérant que les émissions des GES d’origine anthropique
ont très probablement contribué à l’augmentation de la température globale d’environ
0, 7◦C depuis 1900.

Une perspective à plus long terme apportée par le climat du dernier millénaire montre
le rôle important joué par les forçages externes dans la variabilité climatique à l’échelle
hémisphérique, même à l’époque préindustrielle. La compilation de l’ensemble des don-
nées couvrant le dernier millénaire révèle que l’Hémisphère Nord a connu des conditions
climatiques relativement chaudes jusqu’au 13eme siècle environ, « l’optimum médiéval »,
période suivie d’un « petit âge glaciaire » (du milieu du 16eme siècle au milieu du 19eme

siècle environ). Bien que la variabilité interne, avec sa capacité à déplacer la chaleur au sein
du système climatique, soit importante à l’échelle hémisphérique, il est très peu probable
que les températures reconstruites depuis l’an 850 puissent être expliquées uniquement
par la variabilité interne.

Les simulations de modèles climatiques qui n’incluent que les forçages naturels peu-
vent expliquer une partie de la variabilité inter-décennale pré-industrielle de la tempéra-
ture depuis le début du millénaire à l’échelle hémisphérique, dominée pour l’essentiel par
le forçage volcanique (Schurer et al., 2014). Cependant, de telles simulations n’expliquent
pas un réchauffement plus récent depuis 1950 sans l’inclusion d’augmentations an-
thropiques des concentrations de gaz à effet de serre. Le réchauffement en moyenne
hémisphérique depuis 1950 est bien en dehors de la fourchette de tendances de longueur
similaires estimées en variabilité résiduelle à partir des reconstructions du dernier millé-
naire.

Projections climatiques:

Les projections faites pour la fin du 21eme siècle visent à estimer la réponse du climat
à l’augmentation de la concentration des gaz à effet de serre dans l’atmosphère. Un
ensemble de scénarios possibles appelés RCP (pour Representative Concentration Path-
way) dans le cadre de CMIP5 (Van Vuuren et al., 2011) et SSP (Shared Socioeconomic
Pathways) pour CMIP6 (O’Neill et al., 2016), ont été défini principalement en fonction des
évolutions possibles des émissions de gaz à effet de serre. Les projections réalisées sur les
températures de surface par un ensemble de modèles pour les différents scénarios CMIP5
sont illustrées dans la Fig. 2.19. Alors que le scénario rcp8.5 prévoit une augmentation
significative des émissions de gaz à effets de serre avec un forçage radiatif allant jusqu’à
8.5 W/m2 d’ici 2100, le scénario rcp2.6 suppose une diminution rapide des émissions
de gaz à effets de serre après 2015 (Riahi et al., 2007). Il est important de noter que ces

37



Chapitre 2. Le système climatique et sa variabilité

Figure 2.19: Version mis à jour de la Figure 11.25a du rapport de l’IPCC AR5, montrant les
observations et les projections futures des modèles CMIP5 par rapport à la période de référence
1986-2005. Les courbes noires représentent les jeux d’observations (HadCRUT4.6, NASA GISTEMP,
NOAA GlobalTemp, BEST)

scénarios ne concernent que l’évolution des émissions ou concentrations de gaz à effet de
serre et d’aérosols dues aux activités humaines et que ceux-ci ne prennent donc pas en
compte l’évolution des autres types de forçages externes. Aujourd’hui les scénarios SSPs
dans le cadre de CMIP6 prennent en comptent d’autres paramètres comme par exemple
l’évolution de l’usage des sols selon divers scénarios économiques (O’Neill et al., 2016).

Ce type d’exercice est réalisé avec les modèles en date par les grands groupes de
modélisations pour évaluer l’impact des émissions futures des gaz à effet de serre et autres
forçages anthropiques sur le climat. Le très récent rapport spécial du GIEC (SR1.5) sortie
en 2018 indique que la teneur en CO2 dans l’atmosphère aujourd’hui de 400 ppm a déjà
modifié le climat et que l’évaluation de scénarios climatiques à bas niveau d’émissions
limitant le réchauffement global futur sous la barre des 2◦C suggère des impacts régionaux
catastrophique d’ici 2050.

Prévisions décennales:

La prévision décennale est une science jeune, et alors que dans les projections futures
seule la réponse aux forçages anthropiques est considérée, dans le cadre de prévisions
décennales toutes les sources de variabilités confondues doivent être prises en compte.
Les modèles ne sont alors pas initialisés à partir de simulations de contrôle, mais de l’état
observé du climat. Bien que de nombreux éléments tels que les éruptions volcaniques
soient imprévisibles, il est possible à partir de l’état actuel du climat et de scénarios
disponibles sur les forçages externes (naturels et anthropiques) de se prêter à ce type
d’expériences (Meehl et al., 2009b; Taylor et al., 2012). Ces exercices effectués à partir
de simulations initialisées ou non par les observations, permettent d’évaluer la capacité
des modèles à reproduire des périodes passées et de prévoir des évolutions probables du
climat futur à court terme, entre 2016 et 2035 pour CMIP5 (Oldenborgh et al., 2012; Kim
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et al., 2012; Kirtman et al., 2013; Newman, 2013). Utilisé comme moyen de comparaison
des modèles durant l’exercice CMIP5, les résultats indiquent que l’initialisation à partir
d’observation est la principale source de prévisibilité de la température en moyenne
annuelle pour les premières années, en particulier dans l’Atlantique Nord, les régions du
Pacifique Sud et l’océan Indien tropical. Au-delà des premières années, la prévisibilité
obtenue pour les moyennes annuelles et pluriannuelles de température et de précipitations
est principalement due aux forçages radiatifs externes. A l’heure actuelle les scores obtenus
pour les prédictions des anomalies de température de surface par des modèles linéaires
simplifiés tels que le LIM sont comparables aux prédictions obtenues avec les modèles
CMIP5 (Hawkins and Sutton, 2009; Newman, 2013).

2.6 Convergence entre modèles et observations

Pour optimiser et faciliter l’exploitation scientifique des observations, les méthodes
d’assimilation de données dans les GCMs, bien que très difficile à mettre en œuvre et très
couteuses en temps de calcul, offrent l’avantage de constituer une puissante méthode de
validation des modèles et d’identification des mécanismes clefs à la base des changements
climatiques observés ainsi que de leur prévisibilité. Le principe de ces méthodes est de
reconstruire le climat et sa variabilité en combinant de façon optimale les informations
provenant à la fois des modèles et des observations tout en tenant compte de leurs incer-
titudes (Talagrand, 1997; Fig. 2.20). Je reviendrais dans le Chapitre 4 sur les principales
méthodes d’assimilation de données utilisées à l’heure actuelle et leurs bases théoriques.
La qualité de la reconstruction obtenue dépend de la méthode appliquée, des biais des
modèles utilisés mais également des observations disponibles. Le type d’observations
disponibles, leur quantité et leur qualité dépendent néanmoins de la période considérée ce
qui conditionne le type de méthodes d’assimilation pouvant être mis en œuvre (Fig. 2.20).

Limites et sources d’incertitudes sur la période historique:

Depuis 1900 environ, on dispose sur les continents d’une variété d’observations instrumen-
tales (thermomètres, pluviomètres, etc.). Jusqu’en 1930, les observations des températures
de surface océaniques se limitaient principalement aux zones de navigations laissant
certaines zones très mal ou pas observées comme par exemple dans le Pacifique Sud
(Folland and Parker, 1995; McKitrick, 2010). Ce n’est qu’à partir de 1978 et l’utilisation de
données satellites que la couverture spatiale sur les continents et les océans, est devenue
quasi complète. Pour étudier des champs pas ou peu observés, il est courant d’utiliser ce
que l’on appelle des réanalyses combinant la physique décrite par les GCMs avec les obser-
vations disponibles. Depuis les premières réanalyses proposées par (Trenberth and Olson,
1988) et (Bengtsson and Shukla, 1988), d’énormes progrès ont été réalisés pour mettre en
place des méthodes d’assimilation de données intégrant des modèles climatiques de plus
en plus réalistes et performants afin d’obtenir des reconstructions spatiales cohérentes
et homogènes. Les méthodes d’assimilation de données utilisées pour les réanalyses
du 20eme siècle sont généralement des méthode d’assimilation variationnelles du type
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Figure 2.20: Illustration schématique de l’association modèles et observations en fonction de la
connaissance des processus physiques qui gouvernent notre climat en ordonnées et de la quantité
de données requise en abscisse (source: Hughes et al., 2010)

3DVAR et 4DVAR comme par exemple pour NCEP/NCAR et ERA40 (Kistler et al., 2001;
Uppala et al., 2005) ou bien des méthodes du type filtre de Kalman d’ensemble comme
par exemple pour 20CR (Compo et al., 2011). L’évolution des techniques de mesures,
l’introduction de nouvelles sources de données, la qualité (discutable avant 1950) et la
faible couverture spatiale au début de 20eme siècle constituent une combinaison de facteurs
sources de discontinuités et d’incohérences entre les jeux de réanalyses, ces incertitudes
pouvant être source de tendances artificielles (Kent et al., 2007; Thompson et al., 2008;
Vecchi et al., 2008; Woodruff et al., 2008).

Limites et sources d’incertitudes en paléoclimat:

A la différence des observations instrumentales utilisées dans le cadre de réanalyses, les
proxys utilisés dans le cadre de reconstructions paléoclimatiques sont plus rares, bien
moins précises et possèdent des échelles de temps caractéristiques de l’ordre de l’année.
Bien que plus compliqués à utiliser, la disponibilité croissante de ce type d’observations a
donné lieu à de nombreuses études s’intéressant aux possibilités offertes par ces observa-
tions et à la manière d’intégrer celles-ci dans des simulations millénaires via l’utilisation
de méthodes d’assimilation de données (par exemple Goosse et al., 2010). Les méth-
odes d’assimilation de données variationnelles du type 3DVAR et 4DVAR généralement
appliquées dans le cadre de réanalyses du 20eme siècle ne pouvant convenir dans ces
circonstances (Bhend et al., 2012; Fang and Li, 2016), des approches du type filtres de
Kalman d’ensemble et filtres particulaires sont généralement utilisées en paléoclimat (par
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exemple Liu et al., 2017). Malgré les avancées importantes réalisées ces dernières décen-
nies (Hakim et al., 2013), ces méthodes restent confrontées dans le cadre de reconstructions
de champs spatiaux à certaines limitations liées à l’utilisation de modèles climatiques
coûteux sur de longue période et à la réalisation d’un nombre de simulations insuffisant
pour pallier au fameux problème de dimension (ou en anglais « curse of dimentionality
»). Les méthodes existantes ont donc dû être adaptées et des solutions pratiques dévelop-
pées. Ces adaptions ont par exemple donné lieu à des approches dites « offline » plus
simples à implémenter mais ne garantissant pas nécessairement la cohérence physique
des reconstructions obtenues dans le temps (Matsikaris et al., 2015). Une description plus
complète de ces adaptations, des approches utilisées et des difficultés rencontrés lors de
leurs applications est donnée dans le chapitre 4.
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Chapitre 3. Tendance et variabilité climatique dans l’océan Pacifique au 20eme siècle

3.1 Préambule

L’objectif de ce chapitre est d’étudier la variabilité décennale et les tendances au 20eme siècle
dans l’Océan Pacifique. Une grande partie de ce que l’on sait est basée sur la comparaison
des observations aux résultats des modèles climatiques et notre compréhension physique
des phénomènes robustes identifiés. Les forçages externes n’étant pas les uniques sources
de la variabilité climatique au 20eme siècle, nous évaluerons et discuterons dans un premier
temps la capacité des modèles climatiques à reproduire la variabilité décennale interne à
l’échelle du bassin Pacifique.

Démêler le rôle relatif des forçages externes sur le climat moyen, les modes décennaux
et les tendances dans l’Océan Pacifique représente un défi important en raison des échelles
de temps similaires associées à ces deux types de variabilités, de la fenêtre d’observation
relativement courte et des biais des modèles. Nous verrons dans un second temps, que des
études cohérentes de la littérature récente, prenant en compte l’ensemble de ces facteurs
et sources d’incertitudes permettent d’estimer la contribution de certains forçages dans la
variabilité récente.

Des grands ensembles de simulations climatiques peuvent aussi être réalisés avec les
forçages externes pris collectivement ou individuellement, permettant ainsi d’attribuer
certains des phénomènes observés à des sources spécifiques. Une étude dédiée s’appuyant
sur cette approche avec le modèle IPSL-CM5A-LR est présentée sous la forme d’une
publication à la fin de ce chapitre. Cette étude vise à comprendre les tendances en SSTs
dans le Pacifique Sud-Est depuis la fin des années 70s, le signal le plus robuste à l’échelle
du bassin dans les modèles et les observations. Une discussion clos ce chapitre et permet
de mettre en perspective les résultats obtenus.

3.2 Évaluation de la variabilité interne aux échelles de temps dé-
cennales

Bien que peu d’observations instrumentales suffisamment longues et homogènes soient
disponibles, nous tentons dans cette section d’évaluer la capacité des modèles ayant
participé au 5eme exercice CMIP à caractériser correctement la variabilité décennale interne
observée au 20eme siècle dans l’Océan Pacifique. Cette étape est essentielle pour compren-
dre le rôle de la variabilité interne sur la période récente et anticiper les évolutions futures
(Cassou et al., 2018; Kushnir et al., 2019). Les observations, réanalyses et simulations
historiques des modèles CMIP5 que j’ai utilisé dans cette évaluation sont listés en Annexe
(Tableaux A.1, A.2, A.3). Les résolutions spatiales sont très variables en particulier pour
la grille atmosphérique. Au delà de la question de la résolution spatiale qui permet de
discrétiser l’ensemble du globe de façon plus ou moins fine, la complexité des processus
représentés varie d’un modèle à l’autre et explique les différences de comportement. Pour
s’affranchir des variabilités interannuelles et tendances liées aux forçages externes, un
filtre de Hanning de 13 ans (passe bas) et de 40 ans (passe haut) sont appliqués aux
anomalies (par rapport à la climatologie de la période 1900-1930) des SSTs du Pacifique
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Figure 3.1: (a) Séries temporelles sur la période 1900-2009 des indices standardisés de la PC1 (en
noir) et du TPI (en rouge); (b) EOF associée à la PC1 calculée à partir des observations HadISSTv1.1
filtrées (fenêtre 13-40 ans).

entre 30◦S et 30◦N. Une analyse en composante principale permet ensuite d’identifier le
principal mode interne de la variabilité opérant aux échelles de temps décennales. La
même analyse appliquée aux SSTs observées et simulées par chaque modèle CMIP5 sur
la période commune 1900-2009 permet d’identifier la signature spatiale typique de l’IPO
(Fig. 3.1). La PC1 associée est très corrélée (r=0.97) à l’indice tripolaire ou TPI (Henley
et al., 2015) sur la période 1900-2009.

La figure 3.2 nous montre que chacun des 25 modèles CMIP5 simule sa propre vari-
abilité décennale dans les tropiques avec des anomalies de SSTs plus ou moins marquées
dans le Pacifique équatorial et qui s’étendent plus ou moins loin vers l’Ouest.

A l’échelle du Pacifique, la projection de l’indice TPI sur les SSTs observées montrent
des anomalies tropicales positives qui s’étendent aux extra-tropiques au niveau des bords
Est, avec une inversion du signe à l’Ouest de 160◦E dans les tropiques et aux extra
tropiques Sud-Ouest et Nord-Ouest (Fig. 3.3a). Les changements associés de la hauteur de
la surface de la mer (ou SSH pour en anglais Sea Surface Height) et les vents de surface
permettent également de caractériser les anomalies typiques liées à l’IPO (Deser et al.,
2010). Les résultats obtenus illustrés sur les Figure 3.3b-c par la moyenne d’ensemble
et ceux d’un seul modèle (IPSL-CM5A-LR) CMIP5, indiquent à première vue une assez
bonne correspondance avec les observations. Toutefois, malgré les progrès réalisés dans la
reproduction de l’IPO par les modèles de classe CMIP (Lyu et al., 2016), la majorité d’entre
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Figure 3.2: Première EOF des SSTs filtrées (fenêtre 13-40 ans) des modèles CMIP5 dans l’Océan
Pacifique entre 30°S et 30°N sur la période 1900-2009.

eux continuent à simuler, en relation avec le biais de la « cold tongue », des anomalies
s’étendant trop loin à l’Ouest dans la zone tropicale. L’amplitude des anomalies de SST,
des vents de surface et de la SSH dans le Pacifique tropical-Est et le Pacifique Nord est
sous-estimée tandis que dans le Pacifique Sud, les anomalies sont très mal reproduites.

Une majorité de modèles sous-estime également la variance associée à la variabilité
décennale Pacifique (Fig. 3.4). Environ 68% ont une variance inférieure à celle des
observations sur la période 1900-2009. Ce pourcentage s’élève à 76% pour la période 1950-
2009. L’analyse de la variance associée aux 2 régions extratropicales et la région tropicale
utilisées pour définir l’indice TPI montre que ce biais des modèles est encore plus marqué
dans l’Hémisphère Sud où 96% des modèles CMIP5 sous-estiment la variance associée à
la composante extratropicale sud de l’IPO pour les périodes 1900-2009 et 1950-2009 (Fig.
3.4).

L’analyse fréquentielle par ondelette telle que décrite dans (Torrence and Compo, 1998;
Liu et al., 2007) appliquée aux indices TPI calculés sur différentes fenêtres de variabilité
décennale, montre que la moyenne et la médiane des modèles sous-estiment la variance
globalement et en particulier ne parviennent pas à reproduire le pic d’amplitude entre
12.5-13 ans présent dans les observations (Fig. 3.5). Les modèles tendent plutôt à simuler
des pics d’amplitudes à 18.5 ans dans la fenêtre 13-40 ans et d’environ 9-10 ans dans
les fenêtres 8-20 et 8-40. Le modèle IPSL-CM5A-LR simule pour sa part deux pics aux
périodes 6.9 ans et 19.7 ans.

Les difficultés prononcées des modèles climatiques à reproduire le schéma spatial et le
contenu spectral de la variabilité décennale, particulièrement marquée dans le Pacifique
Sud, suggèrent un rôle important des interactions air-mer et des téléconnections tropiques
extra tropiques dans l’établissement du schéma inter-hémisphérique de l’IPO. Plusieurs
théories ont été avancées et dans lesquelles l’atmosphère tropicale serait forcée par des
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Figure 3.3: Régression de la SST (en couleur ; ◦C), des vents de surface (flèches ; m.s−1) et de
la SSH (contours noirs ; mm) sur l’indice du TPI standardisé sur la période 1900-2009 pour
(a) les observations (HadISSTv1.1 pour la SST, Réanalyses NOAA-20thCv2c pour les vents de
surface et ORA-20C pour la SSH), (b) la moyenne d’ensemble des modèles CMIP5 et (c) le model
IPSL-CM5A-LR. Toutes les analyses sont effectuées sur des données filtrées (fenêtre 13-40 ans).

anomalies de SST générées par la variabilité atmosphérique des moyennes latitudes du
Pacifique Nord opérant à différentes échelles de temps (Vimont et al., 2003; Farneti et al.,
2014; Newman et al., 2016). Certaines études pointent également la contribution non
négligeable des interactions avec le Pacifique Sud (Okumura, 2013; Zhang et al., 2014;
Ding et al., 2015). Une autre hypothèse soutient également que l’IPO correspondrait en
grande partie au résidu de l’asymétrie de l’ENSO intégrée par la couche de mélange
océanique (Newman et al., 2003; Power and Colman, 2006).
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Figure 3.4: Box plots des déviations standards de l’indice TPI (Henley et al., 2015) calculées sur les
périodes 1900-2009 (colonne de gauche) et 1950-2009 (colonne de droite) et les 3 régions utilisées
dans la définition du TPI (boites du Pacifique Nord, Sud et équatoriale indiquées dans la Figure
2.11) sur les SST filtrées (fenêtre 13-40 ans). Les bornes supérieures et inférieures de chaque
box plot indiquent le 1er et 3eme quartile, les extrémités des segments indiquent quant à eux les
valeurs maximales et minimales et les lignes oranges représentent les médianes de l’ensemble des
modèles CMIP5 considérés. Les croix noires indiquent les valeurs obtenues pour les observations
HadISSTv1.1, les croix rouges les valeurs obtenues pour ERSSTv4 et les croix bleues les valeurs
obtenues pour le modèle IPSL-CM5A-LR.

Figure 3.5: Spectre de puissance de l’analyse en ondelettes de l’indice TPI sur la période 1900-
2009 calculé à partir des SSTs observées HadISSTv1 (courbe noire) et ERSSTv4 (courbe rouge) et
simulées par le modèle IPSL-CM5A-LR (courbe bleue). La moyenne des spectres de puissances des
modèles CMIP5 est indiquée en trait plein gris, la médiane est en trait plein vert et les 1er et 3eme

quartiles sont en traits pointillés vert. Chaque colonne correspond à des fenêtres de filtres différents
appliquées aux anomalies de SSTs avant le calcul du TPI : fenêtre 8-20 ans dans la colonne de
gauche, fenêtre 13-40 ans dans la colonne au centre et fenêtre 8-40 ans dans la colonne de droite.

3.3 Rôle des forçages externes sur la variabilité et tendances ob-
servées et simulées

3.3.1 Impacts des forçages externes sur l’ENSO et l’IPO

En plus de la variabilité résultant des interactions internes au climat (section précédente),
le forçage radiatif externe, peut également moduler les cycles naturels des principaux
modes de variabilité de l’océan Pacifique. Par exemple, parmi les forçages naturels,
les variations décennales de l’irradiance solaire modulent de ∼0, 1% l’énergie solaire
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reçue par la Terre avec une amplitude plus importante aux latitudes tropicales. Les
mécanismes proposés liant les variations de l’irradiance solaire et le Pacifique tropical
invoque des processus amplificateurs, dit de « top down » impliquant la chimie de l’ozone
stratosphérique et son effet sur la propagation des ondes planétaires vers la surface, et «
bottom up » impliquant le couplage air-mer dans l’Est du Pacifique tropical (Meehl et al.,
2008; Meehl et al., 2009a; Lockwood et al., 2010). Toutefois, la détection de l’empreinte
d’un forçage aussi faible (∼0.25 W.m−2 en surface) est difficile dans les observations et
les modèles, car des fluctuations quasi décennales peuvent être intrinsèquement générées
par le système couplé océan-atmosphère (Misios et al., 2016). Des recherches récentes ont
également montrées que le forçage associé au volcanisme stratosphérique peut, en plus du
refroidissement de surface global (Robock, 2000), influencer les processus de la variabilité
interne dans le Pacifique tropical, principalement le cycle naturel d’ENSO (par exemple
McGregor and Timmermann, 2011; Maher et al., 2014). Les observations instrumentales,
les proxy d’ENSO et les modèles climatiques CMIP5 suggèrent en effet une probabilité
accrue qu’un El Niño se produise dans les deux ans suivant une éruption stratosphérique
(par exemple Khodri et al., 2017).

Les GES tels que la teneur en CO2 atmosphérique ont augmenté régulièrement in-
duisant un forçage radiatif positif relativement uniforme spatialement (GIEC AR5). Bien
que certaines incertitudes persistent sur les variations d’intensité de l’ENSO en réponse
aux forçages anthropiques (Vecchi and Wittenberg, 2010; Van Oldenborgh et al., 2005), de
nombreuses études suggèrent néanmoins que le forçage anthropique tendrais à augmenter
l’amplitude d’ENSO via un réchauffement plus rapide de l’Est du Pacifique équatorial par
rapport au Pacifique Ouest ( Xie et al., 2010; Power et al., 2013; Cai et al., 2015; Power et al.,
2017; Liguori and Di Lorenzo, 2018; Zheng et al., 2018). Ces mêmes modèles suggèrent
une augmentation de la variabilité décennale des précipitations dans certaines parties du
Pacifique tropical (Pendergrass et al., 2017; Power et al., 2017). Certaines études mettent
également en avant la composante non linéaire de cette réponse avec une intensifica-
tion/affaiblissement des variations d’intensité de l’ENSO qui serait liée aux différents
niveaux de concentrations de CO2 dans l’atmosphère (Cherchi et al., 2008).

Contrairement aux concentrations de GES, les aérosols troposphériques anthropiques
agissent généralement pour refroidir la température de surface globale (Forster et al.,
2007a; Evan et al., 2009) et présentent de grandes variations temporelles et spatiales
(Boucher et al., 2013; Undorf et al., 2018). Malgré les différences d’uniformité des forçages
anthropiques des GES et des aérosols troposphériques, l’analyse des résultats des modèles
CMIP5 suggèrent une signature spatiale très semblable sur la SST et les précipitations
(Xie et al., 2013). Une étude récente a également montré que le déplacement des sources
d’émissions des aérosols anthropiques depuis l’Amérique du Nord et l’Europe vers la
Chine au début des années 80s, se projette sur une tendance des SSTs dans le Pacifique
comparable à la transition récente observée de l’IPO vers une phase négative (Smith et al.,
2016). Takahashi and Watanabe, 2016 ont suggéré qu’une partie de cette transition et
l’accélération récente des alizés dans le Pacifique équatorial pourraient être dues aux
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aérosols sulfatés, y compris de sources volcaniques. Néanmoins la complexité des pro-
cessus et des interactions aérosols-nuages qui en découlent sont sources d’incertitudes
significatives entre les différents modèles existants et questionnent fortement le rôle po-
tentiel des aérosols anthropiques dans les tendances récentes (Boucher et al., 2013; Oudar
et al., 2018).

3.3.2 Impacts des forçages externes sur les tendances à long terme

Figure 3.6: Tendances des conditions de surface observées dans l’Océan Pacifique durant la
période 1900-2009 par rapport à la période de référence 1900-1930. (a) Séries temporelles des
anomalies annuelles de SST tropicales (25◦S-25◦N) pour les observations ERSSTv4 (courbe noire),
HadISSTv1.1 (courbe bleue) et NOAA-20thC (courbe rouge). (b,c) Tendances spatiales durant la
période 1900-2009 (colonne de gauche) et 1950-2009 (colonne de droite) des anomalies de vents à
10m (m.s−1; vecteurs) et des SSTs relatives par rapport à la moyenne tropicale (◦C ; en couleur)
pour les réanalyses NOAA-20thC. (d-e) Tendances zonales des SSTs relatives dans le Pacifique
équatorial (entre 5◦S et 5◦N) pour les périodes (d) 1900-2009 et (e) 1950-2009.

L’analyse des tendances relatives des SSTs observées dans tout le Pacifique sur la
période 1900-2009 (Fig. 3.6b) par rapport au réchauffement moyen de la zone tropicale
(Fig. 3.6a) révèle un refroidissement relatif au centre du Pacifique équatorial robuste
dans les observations HadISST1.1, ERSSTv4 et NOAA-20Cv2c (Fig. 3.6d). Ces analyses
sont en accord avec les travaux pionniers de Vecchi et al., 2008. Sur la période mieux
observée après 1950, les tendances semblent être à l’inverse indiquer un réchauffement
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relatif dans l’Est du Pacifique équatorial (Fig. 3.6c). La divergence persistante entre les jeux
d’observations dans cette région sur la période 1950-2009 (Fig 3.6e) complique néanmoins
la détection de tendances claires en SSTs (Deser et al., 2010). Une intensification des alizés
dans le Pacifique tropical cohérente avec les tendances de la SST relative de NOAA-20C,
est également présente dans d’autres réanalyses comme ERA-20C (Li et al., 2019). Ces
observations suggèrent un renforcement de la circulation de Walker bien que la fenêtre
d’observation 1950-2009 soit trop courte pour s’affranchir efficacement de l’influence des
modes internes décennaux comme l’IPO (Tableau 3.1).

Table 3.1: Tendances de l’indice de l’IPO observé (HadiSSTv1) en unité de déviation standard par
décennie pour différentes fenêtres de temps.

1900-2009 1950-2009 1980-2009

IPO -0.1 0.21 -0.65

Comme pour les observations nous avons analysé des conditions de surface dans
le Pacifique pour l’ensemble des 25 simulations CMIP5 soumises aux mêmes forçages
externes naturels et anthropiques de la période historique (Taylor et al., 2012). Chaque
simulation échantillonne des phases aléatoires de la variabilité climatique interne ce qui
garantit et assure la non co-variabilité de celle-ci entre les différents membres. Estimé à
partir d’un nombre important de membre, la variabilité de la moyenne d’ensemble, si
celle-ci est significative, peut alors être considérée comme la réponse associée aux forçages
externes. En outre l’enveloppe des réponses individuelles est représentative à la fois de la
contribution de la variabilité interne et de l’incertitude associée à la réponse aux forçages.

L’analyse des tendances obtenues pour les 25 modèles CMIP5 et celles du modèle de
l’IPSL-CM5-LR sur la période 1900-2009 est présentée dans la Figure 3.7. L’augmentation
des SSTs dans le Pacifique équatorial en réponse au flux radiatif associé majoritairement
aux GES n’est pas uniforme. Il n’est pour autant pas en accord avec le schéma spatial des
tendances observées qui indiquent un refroidissement équatorial (Fig. 3.6).

Les modèles CMIP5 indiquent un réchauffement accru au centre et à l’Est du Paci-
fique équatorial, probablement en raison d’un refroidissement lié à l’évaporation plus
faible en réponse à l’affaiblissement de la WC et des alizés à l’équateur (Xie et al., 2010).
L’augmentation plus significative des précipitation dans les projection CMIP5 à l’ouest
qu’au centre et à l’Est du Pacifique (Held and Soden, 2006; Sohn et al., 2019) semble
toutefois contradictoire avec l’affaiblissement simulé des cellules de Walker. Une des
raisons possibles avancée par (Sohn et al., 2019) serait lié à une intensification régionale de
la circulation de Hadley. Ces variations zonales de la circulation méridionale pourraient
expliquer l’augmentation des précipitations plus importante à l’Ouest du Pacifique et cer-
tainement contribuer à l’affaiblissement du gradient de SST zonal simulé par les modèles
CMIP5 dans le Pacifique tropicale (Fig. 3.7b).

Le modèle de l’IPSL-CM5A-LR à la différence de la moyenne multi-modèles simule un
renforcement du gradient de température zonale avec un réchauffement plus important
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Figure 3.7: Tendances des conditions de surface simulées par les modèles CMIP5 dans l’Océan
Pacifique sur la période 1900-2009 par rapport à la période de référence 1900-1930. (a) Séries
temporelles des anomalies annuelles de SST tropicales (25◦S-25◦N) pour chaque modèle CMIP5
(courbes grises), la moyenne multi-modèle (courbe noire en gras) et le modèle IPSL-CM5A-LR
(courbe rouge). (b-d) Tendances spatiales des anomalies de vents à 10m (m.s−1; vecteurs) et
des SSTs relatives par rapport à la moyenne tropicale (◦C ; en couleur) pour (b) la moyenne
multi-modèles et (c) le modèle IPSL-CM5A-LR. Les zones pointillées désignent les régions où
la tendance de la moyenne d’ensemble est significative à 95% et les contours sur le panneau (b)
indiquent les régions où plus de 70% des modèles CMIP5 ont des tendances de même signe. (d)
Tendances zonales des SSTs relatives dans le Pacifique équatorial (entre 5◦S et 5◦N) pour chaque
modèle CMIP5 (courbes grises), la moyenne multi-modèle (courbe noire en gras) et le modèle
IPSL-CM5A-LR (courbe rouge).
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dans l’Ouest du Pacifique équatorial. Ce modèle fait également partie des quelques mod-
èles projetant un renforcement de la circulation de Walker cohérent avec l’augmentation
du gradient zonal de SST (Fig. 3.7c). Ces différences illustrent le niveau d’incertitude dans
les tendances à long terme simulées dans le Pacifique équatorial par les modèles de classe
CMIP5. La plupart des modèles climatiques souffrent en effet de nombreux biais dans la
reproduction des caractéristiques climatiques moyennes dans cette région. Parmi les biais
persistants et les plus importants dans le Pacifique équatorial, on trouve le problème de
la double ITCZ (Dufresne et al., 2013) et celui de la « cold tongue » excessive (Dufresne
et al., 2013). Une relation directe a été observée entre les biais moyens des modèles et les
différences dans leurs projections futures (Li and Xie, 2014). Ces biais limitent l’utilité des
modèles climatiques pour la compréhension des phénomènes observés dans le Pacifique
équatorial et l’anticipation des changements à venir (Ying et al., 2019).

Dans les moyennes latitudes les tendances des SSTs relatives observées après les années
50s sont caractérisées par un refroidissement relatif important dans le Pacifique Nord, le
Pacifique Sud-Ouest (aux alentours de la Nouvelle-Zélande) et le Pacifique Sud-Est le
long des côtes du Pérou-Chili (Fig. 3.6c). La moyenne multi-modèles montre également
un refroidissement relatif dans le Pacifique Nord et le Pacifique Sud-Est le long des côtes
d’Amérique du Sud (Fig. 3.7b). La réponse associée des alizés sur la période 1900-2009 est
également très similaire dans la moyenne CMIP5 et le modèle IPSL-CM5A-LR, avec une
intensification de part et d’autre de l’équateur. Ces résultats suggèrent que contrairement
à la réponse de la WC, l’expansion des cellules de Hadley dont les branches inférieures
convergent à l’équateur, est une caractéristique robuste se produisant en réponse aux
forçages anthropiques (Staten et al., 2018). Plusieurs ensembles de données d’observation
et réanalyses montrent en effet de manière cohérente avec les modèles climatiques que la
marge sud de la cellule Hadley de l’Hémisphère Sud s’est déplacée vers le pôle à un rythme
d’environ 0,5◦ de latitude par décennie depuis 1979 en réponse à l’appauvrissement de la
couche d’ozone et la concentration croissante des GES (par exemple Grise et al., 2019). Le
signal n’est en revanche pas robuste pour la cellule Hadley de l’Hémisphère Nord. Bien
que l’expansion simulée dans l’Hémisphère Sud soit inférieure à celle observée, celle-ci
peu expliquer au moins en partie l’intensification des alizés au sud de l’équateurs. Elle
pourrait aussi contribuer au refroidissement relatif observée sur la période 1950-2009 dans
le Pacific Sud-Est et le long des côtes Pérou-Chili (Fig. 3.6c).

3.3.3 Tendances robustes sur la période historique : variabilité interne ou sig-
nature des forçages anthropiques ?

Bien qu’une majorité de modèles climatiques suggèrent une réduction future de la cir-
culation de Walker et un réchauffement équatorial accru, le degré de confiance dans ces
résultats est relativement faible pour plusieurs raisons. Premièrement, la forte variabilité
climatique interne ne permet pas de voir clairement ces deux signaux dans les observa-
tions (Fig. 3.8a). Alors que les premières études observationnelles semblaient confirmer la
tendance à l’affaiblissement de la WC et des alizés à l’équateur (Vecchi et al., 2006; Power
and Kociuba, 2011; Tokinaga et al., 2012), le fort renforcement observé depuis le début des
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années 1980, qui est sous-estimé par de nombreux modèles (England et al., 2014; Kociuba
and Power, 2015; Luo et al., 2018) cache probablement dans les observations une telle
tendance au réchauffement équatorial due aux GES.

Figure 3.8: Evolutions temporelles des circulations de Walker et de Hadley sur la période 1900-
2100. (a) Anomalies des vents zonaux à 10m (m.s−1) du Pacifique équatorial (5◦N-5◦S). Les valeurs
positives signifient un affaiblissement de la circulation de Walker et les valeurs négatives un
renforcement. (b) Evolution de la position latitudinale (degrés de latitudes sud, en ordonnée) de
la limite sud de la cellule Hadley diagnostiquée par la position latitudinale où les précipitations
moins l’évaporation en moyenne zonale est égale à 0 (P-E=0). Les simulations CMIP5 de la période
historique sont utilisées entre 1900 et 2009 et les scénarios RCP8.5 (Van Vuuren et al., 2011) entre
2009 et 2100. Toutes les valeurs correspondent à des anomalies par rapport à la période de référence
1900-1930. Les courbes noires en gras indiquent la moyenne multi-modèle CMIP5 et les enveloppes
bleues foncées et bleues claires, l’intervalle de confiance à 60% et 90% selon une distribution t
de student. Les résultats pour le modèle IPSL-CM5A-LR sont indiqués par la courbe violette.
Les courbes rouges et vertes correspondent aux valeurs des Réanalyses NOAA-20C et ERA-20C
respectivement.

Deuxièmement, alors que la majorité des modèles simule une tendance à l’affaiblissem-
ent de la WC, certains d’entre eux montrent une WC renforcée sous l’influence du réchauf-
fement climatique avec des mécanismes suggérés tout à fait plausibles (par exemple
Solomon and Newman, 2012; Luo et al., 2012; L’Heureux et al., 2013; Plesca et al., 2018).
Troisièmement, il existe également un lien statistique solide entre les biais actuels com-
muns aux modèles tels qu’un Pacifique équatorial trop froid et sec et la réponse projetée
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des SSTs (Li and Xie, 2014), ce qui réduit la confiance des projections pour le Pacifique
tropical. Il est donc actuellement difficile de déterminer s’il y a une diminution à long
terme de l’intensité de la WC, masquée qui plus est par une variabilité climatique interne
de grande amplitude associée à l’IPO, elle même sous-estimée par l’ensemble des modèles
climatiques (par exemple Chung et al., 2019). Alternativement, l’effet du forçage externe
peut être reproduit de manière erronée par les modèles ce qui pourrait aussi expliquer une
partie de l’inadéquation entre les changements décennaux récents observés et modélisés.

L’expansion des branches Sud de la cellule de Hadley observée et simulée par l’ensem-
ble des modèles CMIP5 (Fig. 3.8b) fait en revanche partie des réponses cohérentes qui ont
été associées aux émissions de gaz à effets de serre et à la destruction de la couche d’Ozone
stratosphérique (Grise et al., 2019). Nous avons donc une confiance relativement forte
dans l’expansion projetée de la cellule Hadley en réponse au forçage anthropique. Une
émergence aussi claire de l’empreinte anthropique sur la tendance HC dans l’Hémisphère
Sud pourrait être due à l’amplitude plus faible de la variabilité interne par rapport à
l’influence combinée des GES et de l’appauvrissement de la couche d’ozone (Fig. 3.8b).
Ces résultats ont une forte implication en ce qui concerne l’expression océanique de
l’expansion de la cellule de Hadley et les tendances en SSTs dans l’océan Pacifique Sud. En
effet, l’augmentation des vents d’Est dans le Pacifique Sud-Est et la tendance relative au
refroidissement dans cette région par rapport au reste de l’océan Pacifique, pourrait être
attribuée attribuée à l’influence de l’élargissement des cellules de Hadley sur la dynamique
océanique du Pacifique Sud. Une telle tendance pourrait aussi influencer l’intensité de
l’upwelling côtier le long du Pérou-Chili (Belmadani et al., 2014). Le rôle de la variabilité
interne et la tendance négative de l’IPO depuis 1980 pourrait néanmoins aussi expliquer
les tendances observées dans cette région. Pour réponde à toutes ces questions une étude
détaillée est présentée sous forme d’un article dans la section suivante.
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ABSTRACT

In a warming world context, sea surface temperature (SST) off central-south Peru, northern Chile, and
farther offshore increases at a slower rate than the global average since several decades (i.e., cools, relative to
the global average). This tendency is synchronous with an interdecadal Pacific oscillation (IPO) negative
trend since;1980, which has a cooling signature in the southeastern Pacific. Here, we use a large ensemble of
historical coupled model simulations to investigate the relative roles of internal variability (and in particular
the IPO) and external forcing in driving this relative regional cooling, and the associated mechanisms. The
ensemble mean reproduces the relative cooling, in response to an externally forced southerly wind anomaly,
which strengthens the upwelling off Chile in recent decades. This southerly wind anomaly results from the
poleward expansion of the Southern Hemisphere Hadley cell. Attribution experiments reveal that this
poleward expansion and the resulting enhanced upwelling mostly occur in response to increasing greenhouse
gases and stratospheric ozone depletion since ;1980. An oceanic heat budget confirms that the wind-forced
upwelling enhancement dominates the relative cooling near the coast. In contrast, a wind-forced deepening of
the mixed layer drives the offshore cooling. While internal variability contributes to the spread of tendencies,
the ensemble-mean relative cooling in the southeastern Pacific is consistent with observations and occurs
irrespectively of the IPO phase, hence, indicating the preeminent role of external forcing.

1. Introduction

The Humboldt Peru–Chile upwelling system (PCUS;
Strub et al. 1998) is one of the most productive oceanic
regions globally in terms of phytoplankton (Chavez
et al. 2008; Kämpf and Chapman 2016), and represents
one of the leading fisheries in the world, thriving with
high biological diversity (Cushing 1971; Fréon et al.
2009). As in other eastern boundary upwelling systems,
alongshore equatorward wind stress and the associated
wind stress curl drive coastal upwelling. The action of
the surface wind stress pushes surface waters offshore
and pumps up deeper, cold and nutrient-rich waters
(Sverdrup 1938), triggering the high surface productiv-
ity. Ecosystems and fisheries are already under strong
pressure from climate change globally, with projections
pointing to an overall oceanic warming, acidification,

deoxygenation, and reduced primary productivity (e.g.,
Bopp et al. 2013, Beaugrand et al. 2019). Due to the
strong socioeconomic relevance of the PCUS (Ibarra
et al. 2000; Pérez et al. 2010), it is critical to further in-
vestigate and quantify the potential impacts of climate
change in this region.
Previous works documenting the PCUS long-term

upwelling trends have mostly relied on wind stress
based upwelling indices over recent decades (e.g., Aravena
et al. 2014) or estimates from phase 5 of the Coupled
Model Intercomparison Project (CMIP5) global circula-
tion models to infer wind-driven upwelling intensity vari-
ations into the twenty-first century (e.g., Rykaczewski et al.
2015; Wang et al. 2015). Analyses from general circulation
models have suggested mixed results and even con-
tradictory trends for the Humboldt system (Oyarzún
and Brierley 2019). On the other hand, sea surface
temperatures (SST) cooling trends ( F1Figs. 1a,b) have
been observed off Chile since the 1980s (Falvey and
Garreaud 2009) and off central-south Peru since the
1950s (Gutiérrez et al. 2011). These coastal trends have
been interpreted as an indirect evidence of wind-driven
upwelling intensification.
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Low-frequency SST changes in this region can also be
associated with internal climate variability (Montecinos
et al. 2003; Vargas et al. 2007). While El Niño Southern
Oscillation (ENSO; e.g., McPhaden et al. 2006) is the
leading mode of interannual climate variability in the
Pacific Ocean, its decadal fluctuations imprint a pan-
Pacific pattern of coherent SST decadal variability
(Newman et al. 2016) through atmospheric teleconnections
(e.g., Alexander et al. 2002). This pattern is known as the
interdecadal Pacific oscillation (IPO), and is the leading
mode of internal, decadal to multidecadal variability in
the PacificOcean (Folland et al. 1999; Power et al. 1999).
The IPO SST pattern is broadly similar to that of ENSO,
but less equatorially confined in the eastern Pacific and
more prominent in the extratropical latitudes (Minobe
1997; Minobe 1999; Deser et al. 2004; Deser et al. 2010).
The IPO has experienced a trend from a positive (i.e., El
Niño–like) to a negative (La Niña–like) phase over the
1980–2014 period (Fig. 1c), associated with an intensi-
fication of Pacific trade winds and with a shoaling of
the thermocline in the Eastern Equatorial Pacific (e.g.,
Balmaseda et al. 2013; de Boisséson et al. 2014; England

et al. 2014; Kociuba and Power 2015; Choi et al. 2016;
Gastineau et al. 2018). Poleward propagating coastal
waves and a shoaling of the nearshore thermocline may
also play a key role in modulating SST at decadal time
scales off Chile (e.g., Montecinos et al. 2007). Such an
IPO phase transition during the 1980–2014 period is
indeed associated with a central and eastern equatorial
Pacific cooling that extends toward midlatitudes and in
particular into the southeastern Pacific (hereafter, SEP)
and the broad PCUS region (Figs. 1a,b). Thus, the IPO
might have contributed to the recent cooling trend in
this region.
Nevertheless, the PCUS trends over recent decades

could also result from external forcing. Under green-
house gas forcing continental surface temperatures in-
crease more than nearby SSTs because of the drier
environment and larger lapse-rate over land (e.g., Joshi
et al. 2008; Dommenget 2009). This lowers pressure over
land (e.g., Bayr and Dommenget 2013) and potentially
strengthens the land–sea sea level pressure gradient and
the upwelling-favorable alongshore wind stress (Bakun
et al. 2010). Indeed, CMIP5model projections point to a

FIG. 1. Sea surface temperature trend in austral summer (December–January–February) for the period 1980–
2014, in 8Cdecade21 for (a) ERSSTv4, (b) ERA-Interim, and (d) ALL ensemble mean. Stippling denotes regions
where the observed or ensemble mean trend is significant at the 90% confidence level. The black contour lines in
(d) indicate where at least 90% of the ALL ensemble members have a positive sea surface temperature trend.
(c) IPO TPI index from ERSSTv4 dataset. The green curve shows the ALL ensemble-mean IPO index. The purple
dashed line corresponds to the 1980–2014 IPO index linear trend from ERSSTv4.
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significant increase in the duration and intensity of
upwelling-favorable winds in the poleward portions
of the fourmajor eastern boundary upwellings (California,
Canary, Humboldt, Benguela), which highly correlates to
the land–sea temperature gradient (Wang et al. 2015).
The alongshore winds intensification is, however, not

accompanied by a clear reinforcement of the land low
pressure system, neither in CMIP5 historical simulations
nor in projections (Rykaczewski et al. 2015). Belmadani
et al. (2014) suggest that the enhancement of upwelling-
favorable winds over the PCUS are rather due to sub-
tropical southerly wind anomalies linked to a poleward
expansion of the Southern Hemisphere Hadley cell
(HC). Several observational datasets and reanalyses
indeed show that the Southern Hemisphere HC southern
edge (;208S in the current climate) has shifted southward
by about 0.38–0.58 of latitude per decade since 1979
(Johanson and Fu 2009; Hu et al. 2011, 2013; Choi et al.
2014; Staten et al. 2018; Grise et al. 2019), with the largest
poleward expansion during austral summer (Chen et al.
2014). Climate model experiments suggest that the HC
poleward expansion is forced by the ozone depletion
from 1979 to the late 1990s (e.g., Son et al. 2010;
McLandress et al. 2011; Hu et al. 2013; Min and Son
2013) and by the rising concentration of atmospheric
greenhouse gases (Lu et al. 2007; Staten et al. 2012;
Quan et al. 2014; Adam et al. 2014). However, the
tendency toward more La Niñas in relation with the
recent IPO trend may also contribute to the HC pole-
ward shift (Nguyen et al. 2013).
To our knowledge, previous studies have not specifi-

cally examined (i) the respective role of anthropogenic
forcing and internal climate variability in long-term
trends in the PCUS, (ii) the specific role of the HC ex-
pansion on PCUS changes and its attribution to specific
sources of external forcing, and (iii) the physical pro-
cesses responsible for the weak SST warming in the
southeastern Pacific (relative to the global mean) over
the last decades. These are the questions addressed in
this study. Here, we assess the 1940–2020 PCUS climate
changes, using observations and a set of 20–30-member
ensembles conductedwith the IPSL-CM5A-LR (Dufresne
et al. 2013) coupled general circulation model. The
paper is organized as follows: in section 2, we describe
the model, data and methods. Section 3 presents the
globally averaged SST trends in the model, and then
focuses on the PCUS region, for a validation of the
ensemble-mean climatology and overview of the en-
semble trends. In section 4, we explore the relative
roles of externally forced versus internal variability.
Section 5 describes the contribution of various exter-
nal forcing (greenhouse gases, stratospheric ozone,
volcanoes) on the Hadley cell expansion and PCUS.

In section 6, we investigate the mechanisms responsi-
ble for the relative SST cooling in the southeastern Pacific.
Results are discussed in section 7 before concluding.

2. Methods and data

a. The coupled model

We used the CMIP5 version of the L’Institut Pierre-
Simon Laplace (IPSL) atmosphere–ocean general cir-
culation model, called IPSL-CM5A-LR (Dufresne et al.
2013). LR stands for low resolution, as the atmospheric
grid resolution is 1.878 in latitude and 3.758 in longitude. It
includes the LMDZ5A atmospheric component (Hourdin
et al. 2013), with 39 hybrid sigma-pressure levels, in-
cluding 18 in the stratosphere. LMDZ5A is coupled to
the ORCHIDEE (Krinner et al. 2005) land surface
component. The oceanic component uses Nucleus for
European Modelling of the Ocean (NEMO), version
3.2 (Madec 2008), with 31 vertical levels (and resolu-
tion decreasing from 10m near the surface to 500m
toward the bottom), a mean spatial horizontal resolu-
tion of about 28 (with a refinement to a 0.58 latitudinal
resolution near the equator). The oceanmodel includes
the LIM2 sea ice model (Fichefet and Maqueda 1997).
Compared to other CMIP5 models, IPSL-CM5A-LR

has a relatively large transient climate response, reach-
ing 2K per CO2 doubling. It thus ranks among the high-
sensitivity climate models of CMIP5 (multimodel mean
of 1.82 6 0.63K) (Andrews et al. 2012; Forster et al.
2013), due to a large positive low-level clouds feedback
(Brient and Bony 2013). Previous works show that this
model reproduces ENSO variability with two spectral
peaks around 3–3.5 years and beyond 4 years, which is in
good qualitative agreement with observations (Bellenger
et al. 2014). IPSL-CM5A-LR is also realistic for other
aspects of the climate variability. It simulates well the
characteristics of observed North Pacific variability
(Fleming and Anchukaitis 2016) and the links between
ENSO and the IPO (Nidheesh et al. 2017). However,
like many global climate models, IPSL-CM5A-LR
simulates a double intertropical convergence zone
(ITCZ) and the classical cold tongue bias in the Pacific
(Dufresne et al. 2013). The observed ENSO seasonal
phase locking is also not well captured (Bellenger et al.
2014). Last, IPSL-CM5A-LR also has a rather strong
cold bias for the surface air temperature, in particular
in the midlatitudes.

b. Experimental protocol

We performed four IPSL-CM5A-LR ensembles with
historical external forcing for the 1940–2020 period (see

T1Table 1). The first ensemble of 30 members (referred
to as the ALL ensemble) uses the historical CMIP5
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(Taylor et al. 2012) concentrations of greenhouse gases
(GHG) from 1940 to 2005 and from RCP8.5 between
2006 and 2020 (Riahi et al. 2011). The standard CMIP5
ozone concentration used in IPSL-CM5A-LR was cal-
culated from a separate atmospheric simulation with
interactive atmospheric chemistry (Szopa et al. 2013).
We also use the historical stratospheric aerosol forcing
from the main volcanic eruptions by prescribing the
aerosol optical depth, as given in Sato et al. (1993) (2012
updated version).
Three other ensembles use each forcing individually,

namely either volcanic (referred to as VOLC), green-
house gases (referred to as GHG), or ozone (referred to
as OZ) forcing, while maintaining other forcing at their
1940 level. The VOLC, GHG, and OZ ensembles have
20 members each. Each ensemble member starts in
January 1940 from randomly sampled initial conditions
(31 December) chosen over 1920–60 in a set of IPSL-
CM5A CMIP5 historical simulations (initiated in 1870)
using all forcings (i.e., similar to ALL). Tropospheric
aerosols forcing is maintained to the preindustrial level
in all simulations.
Taking initial conditions that sample random phases

of the internal climate variability guarantees that this
variability is largely uncorrelated across members from
the start of the experiments. The ensemble averaging of
the large number of members hence damps the internal
climate variability by a factor of On in a n-member en-
semble, so that it is reduced by a factor of;5.5 and 4.5 in
the 30- and 20-member ensembles, respectively. It al-
lows effective isolation of the externally forced vari-
ability. This is demonstrated in Fig. 1c, which shows the
ALL ensemble mean IPO index (green curve) whose
variability is much smaller than the observed one,
confirming that the large ensemble averaging success-
fully damps out internal variability.

c. Trend analysis and statistical testing

All anomalies are calculated by removing the 1941–
61 monthly mean seasonal cycle to the time series. We
then applied a Hanning filter with a 7-yr cutoff period to

focus only on the decadal variability. All the linear
trends in the paper are computed from the low-pass-
filtered time series, using least squares. On time series
plots, the ensemble mean is plotted, along with an esti-
mate of the intermember spread. Depending on the
figure, this spread is either estimated from the 5th and
95th percentiles or from the 90% confidence interval,
assuming Gaussian distributions and considering each
member as independent. Trendmaps are computed over
1980–2014 and regions where the trend (ensemble mean
trend for simulations) is significantly different from zero
at 90% confidence level are estimated with a Wald test
using a t distribution for the test statistic. We also indi-
cate regions where more than 60% and 90% of the
members display anomalies of the same sign than the
ensemble mean trend.

d. Upwelling and IPO indices

We considered four main variables to characterize the
variations of the PCUS in each ensemble: meridional
surface wind stress (ty), wind stress curl (z), SST, and
vertical velocity at 100-m depth (w100). Because the re-
gion over which the variability of these variables is ho-
mogenous are not necessarily square boxes, and may
depend on the variable, we have defined specific regions
for each variable according to their covariability. We
defined regions in the broad southeast Pacific region
(108N–528S, 1138–668W) by clustering, for each variable,
nearby grid points with similar temporal variations
based on correlations of their 1940–2020 time series. To
do so we combined the ClustVar (Vigneau and Qannari
2003) algorithms and the self-organizing map (SOM)
(Kohonen 1998) topological ordering proprieties in or-
der to aggregate variables together according to their
covariability. We then extract spatial regions of coher-
ent temporal variability from this clustering. To ana-
lyze the IPO, we use the SST tripole index (TPI; Henley
et al. 2015), defined as the central equatorial Pacific SST
(108S–108N, 1708E2908W) minus the average of north-
west (258–458N, 1408E21458W) and southwest (158–508S,
1508E21608W) Pacific SST, smoothed using a 13-yr
Chebyshev low-pass filter.

e. Mixed layer heat budget

We compute a simplified mixed layer heat budget for
each member of the ALL ensemble using monthly data,
in order to quantify the respective contributions of sur-
face heat flux and oceanic processes to the SST ten-
dencies. The mixed layer heat budget is expressed as
follows:

DSST (t)5
ðt

t0

"
Q

atm
(t0)

r3 c
p
3 h (t0)

#

dt0 1OCEdyn (t) , (1)

TABLE 1. Ensemble size and external forcing considered over the
1940–2020 period for the ensemble IPSL-CM5A-LR experiments
used in this study (see section 2b).

Used external forcing

Experiment
name

Greenhouse
gases Ozone

Volcanic
forcing

Model
members

ALL 3 3 3 30
GHG 3 — — 20
OZ — 3 — 20
VOLC — — 3 20
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with

Qatm 5Qlw 1Qflat 1Qsens 1Qsw 2Qswh , (2)

where DSST(t) is the SST monthly variation between t0
(taken as 1950) and t. The first term of the right-hand
side in Eq. (1) represents the SST anomaly due to sur-
face heat flux. The Qatm(t) represents the anomalous
net surface heat flux into the oceanic mixed layer. The
h(t) is the thickness of the mixed layer defined as the
depth at which the vertical eddy diffusivity coefficient
falls below a given value (here taken equal to back-
ground value of 5 cm2 s21) and can be interpreted as a
maximum penetration depth of the turbulent motion
in the surface layer. Here Cp and r denote the seawater
specific heat (4000 J kg21 K21) and a reference density
(1025 kgm23), respectively. We compute the first term
on the right-hand side of the equation using monthly
mean averages. The net surface heat flux is composed
of Qsw the shortwave radiative flux at the ocean sur-
face, Qswh the shortwave radiative flux transmitted
through the bottom of the mixed layer, Qlw the long-
wave radiative flux,Qflat the latent heat flux, and Qsens

the sensible heat flux. The net heat flux is defined
positive downward. The second term on the right-hand
side of Eq. (1) is the SST anomaly due to ocean dy-
namics OCEdyn(t) (including the local influence of
upwelling) estimated as a residual. It corresponds to
ocean processes such as the horizontal and vertical ad-
vection of temperature, horizontal and vertical turbu-
lentmixing. Since the ocean dynamical term is estimated
as a residue from the SST change and the atmospheric
heat flux effect, it may also contain errors associated
with neglecting the submonthly variations of surface

heat flux and mixed layer depth when computing the
atmospheric forcing term.

f. Observations and reanalyses

Our study uses global gridded monthly analyses of
NOAAOptimal Interpolation Sea Surface Temperature,
version 2 (OISSTv2; Reynolds et al. 2002), which begins
in December 1981 and ERSSTv4 (Huang et al. 2015),
which starts in 1854. We also analyze the SST seasonal
cycle and the wind stress patterns from SODA2.2.1
Ocean Reanalyses climatology (Carton and Giese 2008),
representative of the 1941–61 period. Last, we use sea
level pressure (SLP), surface wind stress, 2-m air
temperature, 3D wind, and pressure fields (to compute
the atmospheric meridional overturning streamfunction)
from the European Centre for Medium-RangeWeather
Forecast (ECMWF) ERA-interim reanalysis (ERA-I)
over 1979–2014 (Dee et al. 2011), twentieth-century
NOAA–CIRES (NOAA-20C; Compo et al. 2011), and
NCEP (Kalnay et al. 1996).

3. Model validation

a. Global warming signal and contributions from
individual forcing sources

F2Figure 2 displays the global annual mean 2-m air
temperature time series, in ALL, VOLC, GHG, OZ,
and ERA-I. The ALL simulation, which includes all
sources of forcing, significantly overestimates the ob-
served global heating rate since ;1980. This is mainly
due to two factors. As noted in the introduction,
the tropospheric aerosol change and the cooling effects
associated to sulfate aerosols (e.g., Boer et al. 2000;

FIG. 2. Global annual mean 2-m temperature, in 8C, for ALL (blue), GHG (red), VOLC
(green), OZ (purple), and ERA-Interim (brown). The sum of corresponding anomalies from
GHG, VOLC, andOZ is shown as a black dashed curve; note that the left y axis for the ensemble
simulations is offset by 1.58C as compared to the right y axis for ERA-I. Thick solid lines indicate
the ensemble means; shading shows the spread corresponding to 90% of the members according
to a t distribution. Dashed blue and brown lines show the 1980–2014 linear trends.
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Allen and Ajoku 2016AU1 ) are omitted in these simulations
(see section 2b). The overestimated warming also orig-
inates from the large climate sensitivity of IPSL-CM5A-
LR (Forster et al. 2013). Besides, the (GHG1VOLC1
OZ) mean 2-m air temperature fits well that of ALL,
suggesting linear additivity of the response to individual
external forcing, in terms of global mean 2-m air tem-
perature anomalies. GHG forcing is clearly the main
driver of the 2-m air temperature increase and explains
most (10.758C) of the 1980–2014 warming trend in ALL
(10.998C), consistent with the behavior of other CMIP5
models (Knutson et al. 2017). Only a weak warming
(10.188C) is simulated in OZ over the period. This
probably reflects the transient adjustment of the climate
system toward a warmer state. It could also be due to
the small increase in tropospheric ozone acting as a
greenhouse gas. VOLC illustrates the strong cooling
contribution to ALL a few years following the three
main historical volcanic eruptions, namely Agung in
1963, El Chichón in 1982, and Pinatubo in 1991. We
further use the GHG, VOLC, and OZ experiments in
section 5c to attribute changes in the PCUS to specific
forcing sources.

b. Global warming trend pattern

The comparison of the ALL ensemble-mean and ob-
served 1980–2014 SST trends reveals large differences
(Figs. 1a,b,d). The two observational products display
significant positive SST trends over the North Atlantic
Ocean, most of the western Indian Ocean, the tropical
and subtropical western Pacific, while weak cooling
trends are observed over much of the eastern equatorial
Pacific. The observed SST trends capture the negative
IPO-like trend pattern (Figs. 1a,b; Deser et al. 2010),
with coastal cooling off California and Chile–Peru (Falvey
andGarreaud 2009;Gutiérrez et al. 2011) and overmost of
the equatorial Pacific. The ensemble averaging in ALL
filters out internal variability such as that of the IPO, hence
reveals the externally forced warming over the period.
As a result, theALL experiment (Fig. 1d) features a large-
scale positive trend, largest in subtropical latitudes (Foster
and Rahmstorf 2011). The lack of tropospheric aerosol
forcing and overestimated climate sensitivity also probably
contribute to the more preeminent warming than in
observations. Despite these differences, the ALL en-
semble mean reveals a weak warming trend over much
of the SEP, the Southern Ocean and the subpolar
Atlantic, consistently with the SST patterns simulated
by most models in response to natural and anthropo-
genic forcing of the twentieth century (e.g., Stouffer
et al. 1989). In particular, no significant SST trend
is simulated off the coasts of central and south Chile
(308–508S). This weak surface warming off Chile can be

interpreted as an indirect evidence of the intensifica-
tion of upwelling in the PCUS in response to the an-
thropogenic forcing, as suggested by Belmadani et al.
(2014),Wang et al. (2015), and Rykaczewski et al. (2015).

c. Peru–Chile upwelling system

In this subsection, we validate the climatological
structure of the PCUS in the ALL experiment. Coastal
upwelling dynamics are very sensitive to the wind stress
structure near the coast (Capet et al. 2004; Small et al.
2015; Renault et al. 2016). Alongshore wind stress at the
coast drives the offshore Ekman transport that leads to
coastal upwelling. The wind stress also weakens when
approaching the coast due to the enhanced friction on
land, generating negative wind stress curl and upward
Ekman pumping (e.g., Belmadani et al. 2014). Despite
its coarse resolution, the model reproduces the first-order
seasonal characteristics of the PCUS, namely the inten-
sification of meridional wind stress, associated coastal
cooling and positive oceanic velocities off Chile (;208–
308S) in boreal winter (DJF) and off south Peru (;158–
208S) in boreal summer (JJA) ( F3Fig. 3). The known ‘‘cold
tongue’’ bias of coupled climate models (e.g., Li and Xie
2014) is visible in JJA, but does not extend into the PCUS.

d. Hadley circulation

We here diagnose the Hadley circulation in our
model based on the meridional streamfunction. The
meridional streamfunction in ALL ( F4Figs. 4a,b, black
contours) is consistent with results from previous
model studies (Gastineau et al. 2008; Kim et al. 2017)
and reanalyses (Mitas and Clement 2005). We define
the Southern Hemisphere Hadley cell edge as the
linearly interpolated latitude for which the 500-hPa
meridional streamfunction (c500) is equal to zero.
There is an overall good agreement between the ALL
and ERA-I c500 (Fig. 4c) despite a southern edge lo-
cated too much equatorward (2.28 latitude in DJF and
0.98 in JJA) as in other coupled general circulation
models. This discrepancy is linked to the positions of
subtropical jets that are also positioned too close to the
equator (Barnes and Polvani 2013; Arakelian and
Codron 2012).

4. Long-term regional trends and external forcing
contribution

a. Regional trends in the Peru–Chile upwelling system

We already underlined that the broad SEP region
warms less than the global average in the previous sec-
tion. To visualize that signal more clearly, and to get
rid of the overestimated warming in our simulations, we
now examine SST trends relative to the global average
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FIG. 3. Mean climatological sea surface temperature (SST, in 8C) and surface wind stress (t, in
Pa) for the 1941–61 period for (a),(b) SODA2.2.4 and (c),(d)ALLensemblemean, inDecember–
January–February (DJF) and June–July–August (JJA), respectively. (e),(f) Mean climatological
ocean vertical velocity at 100-m depth (W100, mday21) over the 1941–61 period for ALL en-
semble mean in DJF and JJA. Red (blue) shading corresponds to upward (downward) velocity.
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(hereafter relative SST trends, similar to, e.g., Vecchi
and Soden 2007). The ERA-I SST displays an extended
coastal cooling in both seasons (F5 Figs. 5a,b), with a
maximum negative trend off Chile between 358 and 438S
inDJF, and off Peru between 108 and 278S in JJA. InALL,
the cooling trend off the South American coast occurs
between 208 and 358S during both seasons (Figs. 5e,f).
Although the cooling trend pattern in ALL broadly agrees
with that of the observed negative SST trend, it is shifted
northward by about 58 in DJF and southward by 58 in JJA.

Consistent and significant southerly (i.e., upwelling-
favorable) wind stress trends develop off Chile in DJF
and off north Chile and south Peru in JJA in ERA-I and
ALL, albeit with a 4 times stronger amplitude in ERA-I.
The amplitude difference is probably related to en-
semble averaging, which damps the internal climate
variability by a factor of On in an n-member ensemble.
Such positive wind stress trends are, however, located at
the poleward boundaries of their climatological pattern,
suggesting a southward extension of the southerly wind

FIG. 4. Mean meridional streamfunction, in 1010 kg s21, positive clockwise, for (a) December–
January–February (DJF) and (b) June–July–August (JJA) for the ALL ensemble mean. The
black contour corresponds to the climatological values with contours every 2 3 1010 kg s21. The
color shading shows the trend in 1010 kg s21 per decade for the 1980–2014 period. Stippling de-
notes regions where at least 90% of the ensemble members have anomalies of the same sign. The
horizontal dashed lines locate the 500-hPa level. (c),(d) Mean climatological meridional
streamfunction at 500 hPa (c500) for the 1941–61 period for ALL (thick solid lines) and ERA-I
(dashed lines) in DJF (blue) and JJA (red). The dots locate the southernmost (DJFs, JJAs)
boundaries of the Southern Hemisphere Hadley cell (see text for details).
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regime, in agreement with other CMIP5 climate change
projections (Rykaczewski et al. 2015; Wang et al. 2015).
Despite differences in amplitude and location that can
be attributed to a combination of model biases and
ensemble-averaging that damps the influence of internal
variability in ALL, both observations and our model

results qualitatively agree on the southerly wind stress
trend off Chile. Such trend may have enhanced the up-
welling and drive the observed coastal and offshore
cooling.

F6Figure 6 displays the time evolution of variables that
characterize the variations of the upwelling off central

FIG. 5.AU20 ERA-Interim (a),(b) relative sea surface temperature (SST in 8C per decade) and (c),(d) meridional
surfacewind stress (ty in 10

21 Pa per decade) trends for the 1980–2014 period inDJF and JJA. (e)–(h)As in (a)–(d),
but for the relative SST in ALL ensemble mean. Note that the meridional surface wind stress trends in ALL
[(g),(h)] are four times weaker than ERA-I. Stippling denotes regions where the mean trends are significant at the
90% level. The black contour lines in (e)–(h) indicate where at least 80% (dashed lines) and 90% (solid lines) of
the ALLmember’s trends have the same sign as the ensemble mean trend. The black boxes in (e),(f) correspond to
the SEP and off-Chile regions used for the heat budget analyses in section 6.
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Chile. The dynamical variables have physically con-
sistent variations during both seasons, with southerly
(positive) wind stress, negative wind stress curl and
positive ocean velocities all consistent with an en-
hanced wind-driven upwelling (Figs. 6b,d). In DJF,
these variables start evolving around the mid-1970s to
reach a new steady state with higher mean values
around 2000 (Fig. 6b). While those dynamical param-
eters clearly point to an increased upwelling in re-
sponse to the external forcing, the picture is less clear
for SST that remains relatively steady in the 1980s but
then warms from the mid-1990s onward. This may be
due to the compensation between the cooling driven
by the enhanced upwelling of cold subsurface water
and warming due to positive radiative forcing. In austral
winter (JJA), the upwelling enhances more clearly from
the late 1990s onward, when SST has already started

rising due to the radiative forcing (Fig. 6d). It is also
reasonable to hypothesize that cooling due to the in-
crease of the upwelling is partly counterbalancing the
radiatively forced SST increase during this season as
well. We will investigate this hypothesis in more details
in section 6.

b. Relative roles of forced versus internal variability
on simulated regional trends

In this subsection, we characterize the relative con-
tributions of externally forced and internal variability
on decadal and multidecadal variations in the Pacific in
our model. In ALL we rely on an empirical orthogonal
function (EOF) analysis of SST, sea surface height (SSH),
zonal (tx), and meridional (ty) wind stress in the Pacific
sector between 608N and 508S ( F7Fig. 7). Figure 7a dis-
plays the PC time series obtained from projecting each

FIG. 6. Area averagedmeridional surface wind stress (ty, blue, in 10
22 Nm22), sea surface temperature (SST, red,

in 8C), wind curl (§, green, in 1029 Nm23), and vertical velocity at 100-m depth in the ocean (W100, purple, in
m day21) for ALL in (b) December–January–February (DJF) and (d) June–July–August (JJA). Thick solid lines
indicate the ensemblemeans; shading shows the 95% confidence interval. The regions used for the area average are
shown in (a),(c), colored, respectively, as the variables (see section 2c).
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ensemble member on the first EOF of ALL ensemble
mean (Fig. 7b; hereafter EOF-FOR), that is, a robust
estimate of the model externally forced response.
EOF-FOR explains 98%, 78%, 88%, and 98% of the
total variance of the ensemble-mean SST, ty, tx, and SSH,
respectively (Fig. 7a; the ensemble mean and spread are
displayed). We then isolated the leading mode of inter-
nal variability (EOF-IPO) by applying an EOF analysis
of ALL individual members residuals, after removing

signals associated with EOF-FOR (Figs. 7c,d). The first
PCs from EOF-IPO (Fig. 7c) explain 29% of the en-
semble total variance for SST and ty, 26% for SSH, and
22% for tx, respectively. The related PCs exhibit a much
larger spread than the first EOF-FOR PCs, as expected
from internally generated climate variability. Their spatial
pattern (Fig. 7d) strongly projects onto that of the IPO, the
leading mode of observed internal variability at decadal
time scale (Deser et al. 2010). This procedure is used to

FIG. 7. EOFs and associated standardized PCs for ALL sea surface temperature (SST, in blue), meridional
surface wind stress (tx, red), zonal surface wind stress (txx in green), and sea surface height (SSH in purple) derived
from (a),(b) the leading ensemble mean EOF for each variable (EOF-FOR, capturing 80%–98% of the ensemble
mean variations) and from (c),(d) the leading EOF of the residual (EOF-IPO) obtained after removal of the forced
components. Shading in (a) and (c) shows the 90% confidence interval. (e) The regression pattern for the EOF-
FORand (f) the EOF-IPOPCs for each variable on the corresponding field anomalies of SST (color shading, in 8C),
meridional surface wind stress (arrows, in 0.1 Pa), and SSH (in m; contours). The percentage of variance explained
by the reconstructed ty (shading) and SST (white contours) field using the corresponding EOF-FOR and EOF-IPO
PCs for the 1980–2014 period are shown in (e) and (f), respectively. The white and black contours in (b) and (d) for
SSH, are in meters per standard deviation. The black boxes in (e),(f) correspond to the SEP and off-Chile regions
used for the heat budget analyses in section 6.
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separate the forced signal (EOF-FOR) from the leading
mode of internal variability at decadal scale (EOF-IPO).
The forced surface wind stress, SST and SSH evolu-

tions obtained from EOF-FOR (Figs. 7a,b) are consis-
tent with Fig. 1d, and display enhanced trade winds over
the central equatorial Pacific. Ourmodel results contrast
with the majority of CMIP3/5 scenario simulations that
rather projects a weakenedWalker circulation and an El
Niño–like response pattern, with the central and eastern
equatorial Pacific SST warming more than the western
equatorial Pacific in response anthropogenic climate
change (e.g., Collins et al. 2005; Held and Soden 2006;
Kociuba and Power 2015). The SSH also rises more in
the western Pacific in our model, in response to the
strengthened equatorial trades.
In our region of focus, EOF-FOR reveals a weaker SST

warming than in other regions and a wind strengthening
in an oblique band from the Chilean coast to the central
equatorial Pacific (Fig. 7b). In ALL, the forced compo-
nent of the simulated variability accounts for more than
60% of the upwelling-favorable meridional wind stress
(ty) increase (Fig. 7e) and about 20% of SST decadal
variability locally off Chile (white contours in Fig. 7e). In
contrast, internal variability related to IPO has no sig-
nificant contribution to meridional wind stress and SST
variability off Chile (Fig. 7f), but mostly contributes to
these variables in the North Pacific. Farther offshore in
the SEP box, the SST internal decadal variability is more
important (Fig. 7f), the IPO explaining 10%–20% of SST
variance while the forced component accounts for more
than 40% (Fig. 7e). This analysis hence indicates that
in our model IPO-related SST changes are weak relative
to the forced changes in the SEP region, and very weak in
the Chile upwelling region.

c. Relative roles of forced versus internal variability
on observed regional trends

To evaluate the robustness of our model results and
provide an estimate of the relative roles of external
forcing and the IPO in observations,F8 Figs. 8a–c display
the regressed SST, surface winds, and sea level pressure
(SLP) fields onto indices of the global warming signal
(globally averaged SST) and IPO for the 1940–2014
period. The results reveal the imprint of the radiatively
induced global warming except in North Pacific, south-
ern Pacific, and off the Chilean coast where there is no
warming signal. The global mean SST explains 1%,
32%, and 53% of the total variance for SST, meridional
winds, and SLP, respectively, off Chile while the IPO
explains 23% of SST variance and 1% of variance on
average for both meridional winds and SLP variables
(Figs. 8d–g). Farther offshore in the SEP region, the SST
internal decadal variability related to IPO explains 37%,

30%, and 37% of SST, meridional winds and SLP vari-
ance, respectively, while the forced component accounts
for 19%, 5%, and 17%. This analysis hence suggests that
IPO-related upwelling-favorable meridional winds and
related SLP changes in the Chile upwelling region are
not significant, the coastal region being dominated by the
forced changes while farther offshore in the SEP box, the
SST internal decadal variability plays a more important
role. These results are robust when the analysis is per-
formed over a shorter, better-observed period (1960–2014;
not shown). This analysis supports our conclusions based
on our model large ensemble that the relative cooling
off Chile and in the SEP might be tightly linked to the
anthropogenic external forcing signal, which probably
exerts a dominant role in reinforcing the coastal upwelling.
To further evaluate the role of the IPO phase on 1980–

2014 regional SST trends in our model and observations,
we show relative SST (RSST) trends in the SEP and off-
Chile regions separately for ensemble members with a
positive or negative IPO trend during the period (about
half of the members for each, F9Fig. 9a). In observations, the
negative IPO trend (20.298Cdecade21; green vertical
dashed line in Fig. 9a) is associated with a significant rel-
ative cooling trend both off Chile (20.178Cdecade21) and
in the SEP box (20.148Cdecade21) regions (Figs. 9b,c;
green vertical dashed line). In the model, however, the
phase of the IPO does not have a clear fingerprint on local
nor regional RSST trend. A significant RSST decrease off
Chile (20.208Cdecade21) and in SEP (20.128Cdecade21)
is simulated and its amplitude is consistent with observa-
tions, regardless of the IPO phase. This suggests again that
the internally generated SST decadal variability is over-
whelmed by the external forcing influence in ALL during
the period 1980–2014. External forcing therefore likely
influences the observed 1980–2014 trend.
Overall, this section demonstrates that the strength-

ening of the southerlies over recent decades is domi-
nated by external forcing, both at the coast and offshore.
The relative cooling trend is also dominated by external
forcing in the Chile upwelling and SEP regions, with a
larger contribution of internal variability (including the
IPO) in the SEP. In the following section, we will relate
this southerly wind anomaly to theHadley cell extension
and attribute this extension to specific external forcing.

5. Influence of the HC meridional extension and
attribution to individual forcing

a. Connections between the HC and the PCUS

The strengthening of upwelling-favorable winds off
Chile can be explained by large-scale atmospheric circu-
lation changes. The climatological low-level atmospheric
circulation in the PCUS region is associated with the
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eastern flank of the South Pacific anticyclone (SPA;
F10 Figs. 10a,b, black contours). We now evaluate the fol-

lowing hypotheses for explaining the development of
externally forced southerly anomalies in the PCUS

region: either a southward expansion of the HC and
southward shift of the SPA (e.g., Belmadani et al. 2014) or
strengthening of the land-ocean sea level pressure contrast
in the context of climate change (Bakun et al. 2010).

FIG. 8. (a) IPO (black curve; tripole index see section 2d), global warming signal (blue curve; globally averaged SST),
atmospheric GHG (red curve; as provided by CMIP6), and stratospheric ozone (green curve; as provided by CMIP6)
standardized indices for the 1940–2014 period. (b) The regression pattern on the IPO and (c) the global mean SST
standardized indices on field anomalies of SST (ERSSTv4 dataset; color shading, in 8C), 10m winds (from NOAA-20C
reanalyses; vectors, inm s21), and sea level pressure (SLP, fromNOAA-20C reanalyses; contours, in Pa). The percentage
of variance explained for the meridional 10mwind (color shading), SST (white contours), and SLP (color shading) field
using the IPO and global mean SST indices are shown in (d),(f) and (e),(g), respectively. The black contours in (b) and
(c) for SLP are in Pa per standard deviation. The black boxes in (d)–(g) locate the SEP and off-Chile regions.
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We isolate regions of homogeneous variability of
meridional wind stress and vertical velocity at 100-m
depth off Chile to build area-average low-pass-filtered
time series for both variables (colored contours in
Figs. 10a and 10b; see section 2d). Figures 10a and 10b
display the regression of the SLP anomalies onto the
low-pass-filtered meridional wind stress time series off
Chile in ALL (Figs. 10a,b). Southerly wind anomalies
off Chile since the 1970s (1990s) in DJF (JJA) are as-
sociated with positive SLP anomalies in the southern
edge of the SPA, consistent with the HC poleward ex-
pansion in other CMIP5models (e.g., Min and Son 2013;
Choi et al. 2014; Nguyen et al. 2015). TheALL ensemble
mean, however, does not reproduce a decline of SLP
inland over South America, as would be expected from
the Bakun et al. (2010) mechanism.
To further illustrate the relationship between the

Southern Hemisphere HC edge (see section 3d) and the
SPA, we define an area-averaged low-pass-filtered SLP
index, using box average over the region outlined on
Figs. 10a and 10b (yellow box). The high correlation
(0.98 and 0.96 in DJF and JJA, respectively) between
the latitudinal position of the southern edge of the HC
(as defined in section 3d) and the SPA SLP further il-
lustrates the strong link between the HC southward
expansion and SPA strengthening (Fig. 10c). We also
find strong relations between the SPA SLP and the low-
pass-filtered time series of the velocity at 100-m depth
(upwelling intensity) off Chile (correlation values of
0.97 and 0.98 in DJF and JJA, respectively, Fig. 10d).
Overall, analyses in this subsection illustrate a strong

link between the simulated positions of theHC southern

boundary, the intensification of the SPA, the southerly
winds and the strengthened coastal upwelling off the
Chilean coast.

b. Attribution of HC variations to individual external
forcing

F11Figure 11 displays the time series of the ensemble-
mean latitude of the Southern Hemisphere HC pole-
ward edge inALL,GHG, andOZ during 1940–2020 and
in twentieth-century NOAA–CIRES (Compo et al.
2011), NCEP (Kalnay et al. 1996), andERA-I (Dee et al.
2011) reanalyses. The reanalyses and ALL ensemble
mean all reveal (with the exception of NCEP in JJA) a
significant poleward shift of the subsiding branch of the
Hadley cell, from the 1970s onward with a stabilization
during the last two decades of the simulated period. The
shift is more pronounced in DJF (;0.88S in 1980–2014)
than in JJA (;0.458S). ALL results are within the range
of reanalyses uncertainties, which indicate a 0.258 to 38
poleward expansion of the HC southern edge since the
seventies (Figs. 11c,d; Seidel and Randel 2007 AU2; Staten
et al. 2018; Grise et al. 2019).
Single-forcing experiments suggests that volcanic forc-

ing does not contribute to the HC southward expansion
(Figs. 11a,b). During austral winter (JJA), the ozone con-
tribution is also weak, and the greenhouse gas forc-
ing dominates the HC expansion, producing a linear
trend in the HC poleward expansion, from 1970 to 2020
(Fig. 11b). GHG and stratospheric ozone depletion
both act to expand theHC in austral summer, the impact
of ozone depletion dominating before 1995 in agree-
ment with previous studies (e.g., Min and Son 2013;

FIG. 9. Probability density function (pdf) for (a) the IPO index trends during 1980–2014 (8Cdecade21). We computed the IPO index
[relying on the tripole index (TPI) from Henley et al. (2015)], defined as the central equatorial Pacific SST (108S–108N, 1708E2908W )
minus the average of northwest (258–458N, 1408E21458W) and southwest (158–508S, 1508E21608W) Pacific SST, smoothed using a 13-yr
Chebyshev low-pass filter (see section 2d). We then use this index to build a pdf of 34-yr-long IPO index trends allowing to split between
positive (red bars) and negative (blue bars) trends. (b) As in (a), but for the relative sea surface temperature (RSST) trends (in
8Cdecade21) off Chile. (c) As in (b), but in SEP. The off-Chile and SEP regions used for the SST area-averaged in (b) and (c) are shown as
black rectangles in Figs. 5 and 7. The vertical dashed lines in (a)–(c) correspond to ALL ensemble mean (black) and the mean for positive
(red bars) and negative (blue bars) IPO index trends. The green vertical dashed lines correspond to ERSSTv4 trends. Note we use relative
SST anomalies, respectively, to the global mean SST for both ERSSTv4 and ALL (see text).
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Waugh et al. 2015). After 1995, the ozone recovery
(Szopa et al. 2013) yields a stabilization of the ozone
contribution to the HC expansion, at a level similar to
that of GHGs. Together, these two effects yield an
austral summer HC meridional expansion from 1970 to
2000, followed by stabilization from 2000 onward.

c. Attribution of PCUS variations to various external
forcing

Since all the variables that characterize the PCUS are
highly correlated (see section 4a),F12 Fig. 12 displays only

SST and w100 (hereafter upwelling) anomalies in single-
forcing ensemble simulations. The (GHG 1 VOLC 1
OZ)mean SST andw100 time series fit well with theALL
curve, suggesting a linear additivity of each individual
externals forcings. Increased upwelling caused by the
ozone depletion (Fig. 12a) explains most of the SST
cooling visible in the early 1980s in DJF (Fig. 12c). The
SST variations in OZ hence largely reflect wind-driven
changes linked to stratospheric ozone changes. These
effects of the ozone forcing start decreasing after 1995 in
association with the ozone recovery. GHG contributes

FIG. 10. Sea level pressure (SLP) 1941–61 climatology (black contours, every 4 hPa) and linear regression
(shading, in hPa Pa21) of the SLP on the mean meridional surface wind stress off Chile in (a) December–January–
February (DJF) and (b) June–July–August (JJA) for the 1980–2014 period using ALL Ensemble mean.
(c) Scatterplot between the latitudinal positions of the Southern Hemisphere Hadley cell boundaries vs the area
averaged South Pacific sea level pressure (SLP, in hPa) anomalies in DJF (DJFs, crosses) and JJA (JJAs, dots).
(d) Scatterplot between vertical velocity at 100-m depth (W100, in m day21) off the Chilean coast with the area
averaged South Pacific SLP anomalies (in hPa) in DJF (crosses) and JJA (dots). The scatterplots are using values
fromALL ensemblemean. The coefficient of determination (R2) between each variable is given in (c),(d). The dots
and crosses on (c),(d) are colored from the oldest (dark blue) to the most recent years (yellow) of the simulation for
the whole 1940–2020 period. The blue and red lines show the regression lines in DJF (blue) and JJA (red). The
yellow box in (a),(b) corresponds to the regions used for the SLP South Pacific anticyclone. The blue and purple
contours in (a),(b) indicate the region used for the area average of meridional surface wind and W100 off Chile.
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mainly to upwelling changes in JJA (Fig. 12a) through
dynamically induced cooling but this is overwhelmed by
radiatively induced warming (Fig. 12c). Hence the two
competing effects between cooling through strength-
ened upwelling and warming through GHGs radiative
effect sustain the relatively limited surface warming off
Chile as compared to the surrounding regions (Fig. 1).
Even if the volcanic forcing contributes through a small
weakening after Agung (March 1963), El Chichón (April
1982), and Pinatubo (June, 1991), we clearly see a dy-
namical response with an upwelling intensification in re-
sponse to the anthropogenic forcing during both seasons.
GHG and OZ forcing within ALL combine to produce
the upwelling intensification since the 1970s. This up-
welling intensification first counteracts the effect of the
GHGs radiative forcing, leading to a stable SST until
;2000.After the ozone recovery, the forcing fromGHGs
overwhelms the cooling effect of the enhanced upwelling,
yielding a SST increase. Overall, this is consistent with
the weaker SST increase off Chile than in surrounding
regions, in response to radiative forcing. In the follow-
ing section, we further investigate this surface warming
using a simplified heat budget of the upper oceanic layer.

6. Why does the southeast Pacific warm less than
the rest of Pacific Ocean?

We contrast the SST upper ocean budget of our two
regions of interest, namely nearshore off Chile (328–308S,

808–758W) and farther offshore in the subtropical SEP
(258–178S, 1208–908W; F13Fig. 13a), with that of the entire
Pacific (508S–508N, 1208E–758W), in order to elucidate
why these two regions warm at a reduced rate. The
average Pacific warming starts 20 years earlier in the
1970s and is larger (11.28C in 2020) than that of the SEP
(10.68C) and off-Chile (10.28C) regions (Fig. 13b). The
contributions from the surface heat flux (labeled ATM;
first term in the rhs of Eq. (1) in section 2d) and the
oceanic processes (labeled OCEdyn, second term in the
rhs of Eq. (1), including lateral and vertical advection
and mixing) are detailed in Fig. 13c.
At the scale of the PacificOcean (Fig. 13c, red curves),

the GHG forcing induces a positive net air–sea flux
(dominated by downward longwave radiation, not shown)
that warms the ocean, as expected from the effect of
greenhouse gases (e.g., Barnett et al. 2005). A cooling
by oceanic processes largely compensates this warm-
ing. The climate change induced warming indeed oc-
curs predominantly in the ocean surface layer (e.g.,
Barnett et al. 2005), and hence increases the tempera-
ture difference between the surface layer and the sub-
surface, and thus the cooling by turbulent fluxes at the
bottom of the mixed layer. In the nearshore region, the
warming is also due to atmospheric heat fluxes, but
partly compensated by a larger cooling due to increased
upwelling. This is supported by Fig. 13c (blue curves),
which reveals a stronger cooling by oceanic processes
in the off-Chile region (presumably largely because of

FIG. 11. Time series of the poleward edge of the Southern Hemisphere Hadley cell in (a) December–January–
February (DJFs) and (b) June–July–August (JJAs) for ALL (blue), GHG (orange), VOLC (green), and OZ (red).
Colored thick solid lines indicate the ensemble means, shading shows the 95% confidence interval. The sum be-
tween GHG, VOLC, and OZ is shown as a black dashed curve. The vertical dashed lines indicate the timing of
Agung (March 1963), El Chichón (April 1982), and Pinatubo (June 1991) eruptions. (c),(d) As in (a),(b), but for
NCEP (in yellow), NOAA-CIRES 20CR (in pink), andERA-I (in black) reanalyses. Solid thick lines correspond to
the annual time series and dashed lines after applying a 7-yr Hanning filter.
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changes in upwelling) than over the entire Pacific (pre-
sumably largely because of changes in thermal stratifi-
cation and vertical mixing of heat). Figure 13f displays
upward velocity and cooling trends in the top 500m near
the coast off Chile that supports this view.
It is intriguing that in the offshore SEP region the

warming rate is also less than for the Pacific average
since it is not an upwelling region (Fig. 13b, green
curve). There, the impact of atmospheric net air–sea
heat fluxes trend [Qatm in Eq. (2)] is almost nearly
neutral (Fig. 13d, green dashed line) due to a balance
between increased longwave radiations [Qlw in Eq. (2)]
contributing to warming (6.288Cdecade21 during 1980–
2014) and the negative trend of net shortwave radiations at
ocean surface [Qsw 2 Qswh in Eq. (2); 24.258Cdecade21

during 1980–2014], assuming a fixed climatological mixed
layer depth. Indeed, more low-level clouds are increas-
ingly formed over the SEP region (not shown), due to
relatively colder SST and boundary layer stratification
under the synoptic HC descent over the SEP region
(Bony et al. 2006), which results in a local planetary al-
bedo increase. The strengthening of the surface wind
anomalies also favors cooling through enhanced latent
heat flux (24.038Cdecade21 during 1980–2014), while
sensible heat fluxes anomalies explain a small warming
(10.638Cdecade21 during 1980–2014). Near the coast,

however, low-level cloud cover decreases in response
to a stronger southerly coastal jet in our simulations.
This is consistent with the observed synoptic-scale co-
variability of surface winds and low cloud cover off Chile
at 338S (Garreaud and Muñoz 2005). Consequently, the
downward shortwave flux is more intense near the coast
than offshore, resulting in a larger Qatm. Wind stress
strengthening over SEP and coastal regions (Figs. 5g,h)
also influences the mixed layer depth and hence could
modulate the atmospheric heat fluxes impact on SST.
The respective roles of the mixed layer thickness (h)

and net surface downward heat flux (Q) variations in
ATM can be evaluated by fixing either h or Q to their
climatological values (Fig. 13d). Whereas SST increases
in the three considered regions, the mixed layer depth
increases during 1960–2000 particularly in DJF at rates
over 0.9 and 0.7mdecade21 in the SEP and nearshore
regions, respectively, whereas no changes is evidenced
on average over the Pacific basin (figures not shown).
The annual-mean surface net heat flux in the SEP region
being positive (4.80Wm22 in ALL), a thickening of
the mixed layer (and hence higher mixed layer heat
capacity) results in a decrease of heating rate by surface
heat fluxes (25.188Cdecade21 during 1980–2014; green
solid curve in Fig. 13c; green crossed line in Fig. 13d)
(i.e., an anomalous cooling).

FIG. 12. (a),(b) Off-Chile vertical velocity at 100-m depth (in m day21) and (c),(d) sea surface temperature
(in 8C) in December–January–February (DJF) and June–July–August (JJA) for ALL (blue), GHG (red),
VOLC (green), and OZ (purple). The regions used for the area average off Chile are shown as purple and red
contours in (a) and (c) of Fig. 6. The sum between GHG, VOLC, and OZ is shown as a black dashed curve and
dashed–dotted lines. Colored thick solid lines indicate the ensemble means; shading shows the 95% confidence
interval.
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In contrast, the ocean processes in the SEP con-
tribute to an anomalous warming trend (green dashed
curve in Fig. 13c). This can neither be explained by
changes in vertical velocities or mixing, because these
changes (upwelling tendency and larger warming near
the surface, Fig. 13e) would rather be conducive to

cooling. This suggests that changes in lateral advection
drive the warming. The SEP reduced warming with
respect to its surrounding (Fig. 13a) implies a warm-
ing trend due to the advection of anomalous SST by
mean surface currents. The currents’ changes also in-
volve a southward component (due to Ekman transport,

FIG. 13. ALL (a) ensemble mean trends of sea surface temperature (SST, shading, 8Cdecade21) and surface current (arrows,
103m day21 decade21) over 1980–2014, (b) sea surface temperature anomalies, (c) integrated net mixed layer heat budget for the Pacific
basin (red curves), southern Pacific (SEP, green curves), and off-Chile (blue curves) regions. The regions used for the SEP and off-Chile
area averages are shown as black boxes an (a). In (c) the thick solid lines correspond to the influence of heat flux (ATM) and the dashed
lines to the influence of oceanic processes (OCEdyn); see section 2e for details. (d) Influence of heat flux considering both heat flux (Q)
andmixed layer (h) variations (thick solid lines), onlyQ (dashed lines), or h variations (crossed lines). The h0 andQ0 in the legend indicate
that the climatological value is used for the calculation. Thick lines indicate the ensemble means while shading shows the 90% confidence
interval. (e),(f) Vertical section of potential temperature (color shading, 8Cdecade21) and velocity (arrows, 102m day21 decade21) trends
over 1980–2014 period off Chile at 30.58S and in SEP region at 29.58S, respectively, for the ALL ensemble mean. A scaling factor of 1.43
104 off-Chile and 1.6 3 104 is applied on the vertical velocity.
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Fig. 13a) that increases the southward advection of
warmer water from farther north.

7. Discussion and conclusions

A SST cooling trend is observed off northern Chile
since 1980 and off southern Peru since themid-twentieth
century. Bakun et al. (2010) argue that surface pressure
decreases more on land than over the ocean in response to
anthropogenic forcing, giving rise to upwelling-favorable
winds in eastern boundary upwelling systems (EBUS),
which would explain the PCUS cooling trend. The ob-
served negative interdecadal Pacific oscillation (IPO)
trend over the same period is, however, also associated
with cooling in the southeastern Pacific and could con-
tribute to the observed trend. In this study, we quantify
the relative role of internal and external forcing in this
trend, and the associated mechanisms. Our ensemble-
mean historical simulation reproduces a weaker recent
SST trend in the southeastern part of the basin than
in the surroundings, with virtually no warming off Chile
since the 1970s, and a southerly wind anomaly at the
coast and offshore.
In line with other studies based on CMIP5 models

(e.g., Wang et al. 2015; Rykaczewski et al. 2015), we find
no clear low pressure trend over South America that
could lead to a southerly wind and upwelling intensifi-
cation. The externally forced component of the simulated
variability accounts for more than 60% of upwelling-
favorable meridional wind stress increase off Chile,
while a negative IPO canonical internal variability pat-
tern has no significant contribution to the meridional
wind stress positive trend over the same period. In the
real world the IPO has a different spatial structure,
amplitude and time behavior to that in CMIP5-class
models (Kravtsov 2017). Analyses of observed decadal
trends in SST, wind stresses and SLP separated into the
IPO and forced components are however consistent
with our model results. Hence, regional and local SST
cooling patterns in the SEP and off Chile might be
tightly linked to the anthropogenic external forcing
signal, which potentially exerts a dominant role in re-
inforcing the costal upwelling. PCUS can also be mod-
ulated by coastally trapped waves remotely forced by
equatorial Pacific zonal wind fluctuations (Montecinos
et al. 2007). This process may also contribute to the
coastal upwelling enhancement.
Previous modeling work show that south of 338S, the

poleward South Pacific anticyclone migration causes
geostrophy to break down due to the Andes orographic
barrier (Muñoz and Garreaud 2005; Belmadani et al.
2014), locally precluding the establishment of the geo-
strophic equilibrium in the alongshore direction. This

probably explains why the increase in modeled along-
shore winds is rather associated with an intensification
of the alongshore pressure gradient. We further link the
development of these southerly wind anomalies to a
poleward expansion of the Southern Hemisphere Hadley
cell, and strengthened South Pacific anticyclone, from
around 1980 until a new steady state is reached in austral
summer 2000 and in austral winter 2010. Attribution
analyses demonstrate that enhanced alongshore winds
and upwelling near the Chilean coast are due to
greenhouse gases and ozone anthropogenic forcings,
as both contribute to shift poleward the Hadley cell
southern boundary (e.g., Staten et al. 2018; Grise et al.
2019). The large tendency in the 1980s and the rela-
tively stable steady state later are consistent with the
reduced influence of stratospheric ozone after 1995.
The upwelling intensification is the main driver of the
negative relative SST (RSST) trend along the Chilean
coast. Farther offshore, previous studies suggest that the
mainmechanism for the robust negativeRSST trend in the
SEP region is thewind–evaporation–SST (WES) feedback
(e.g., Xie et al. 2010; Timmermann et al. 2010; Lu et Zhao
2012) (i.e., that stronger winds enhance evaporative cool-
ing locally). Instead, we find a dominant role of the wind-
forced mixed layer deepening, which leads to a decreased
warming rate by surface air–sea fluxes.
A potential caveat of our study is the coarse spatial

resolutions of both the atmospheric (1.878 in latitude and
3.758 longitude) and ocean (28 horizontal resolution of
Chile) components of the IPSL-CM5A coupled model.
Our coarse model resolution (similar to CMIP5 class
models) does not resolve several small-scale coastal
processes, such as those associated with mesoscale oce-
anic eddies that contribute to the offshore transport of the
cold upwelled water (e.g., Colas et al. 2013), coastal capes
(e.g., Renault et al. 2016), sea breeze (Franchito et al.
1998) and the intensified temperature gradient induced
by the warming of the narrow plains between the coast
and the high Andes off Peru and northern Chile (e.g.,
Garreaud and Falvey 2009). Our results are nevertheless
consistent with those obtained by Belmadani et al. (2014)
that used an atmospheric model at higher horizontal res-
olution (50km). Relying on dynamical downscaling of
global GCM climate scenarios, Belmadani et al. (2014)
obtain a wind strengthening off central Chile around 308–
358S and aweakening or no changes off Peru in agreement
with regional atmosphericmodeling (horizontal resolution
;45km)works byQuijano-Vargas (2011) andMuñoz and
Garreaud (2005) for central Peru and north-central Chile
coastal regions, respectively. These studies did not how-
ever include coupling with the ocean. Future work with
regional coupled models at higher spatial resolution will
be needed to confirm the robustness of our results.
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Themodel and observations are consistent in terms of
relative SST (i.e., in displaying a cooling relative to the
regional average in the SEP and PCUS). However, in
terms of absolute SST, the observations indicate a slight
cooling trend in the PCUS region, while the model
indicates a slight warming trend. This is most likely as-
sociated with the too strong climate sensitivity of our
climate model (Andrews et al. 2012; Forster et al. 2013),
which results in an overestimated surface global warming
that offsets the regional cooling trend. This is accentuated
by the fact that aerosol forcing (which induces a global
cooling trend) is omitted in our simulation. We however
probably partly remove this bias by using relative SST
(i.e., subtracting the overestimated global mean SST
warming). Our approach relying on relative SST, ob-
servations, and large ensembles needed to explore the
regional responses to internal variability and to forcing
histories nevertheless allows shedding light on the in-
trinsic dynamics of the southeast Pacific in recent de-
cades. Upcoming CMIP6 simulations would offer the
possibility to evaluate those results in a multimodel
context.
We did not discuss changes along the tropical Peruvian

coast (48–158S) in detail since this region does not display
any clear relative SST cooling nor significant changes in
wind intensity in the ALL ensemble mean. Previous
studies however suggest that SST trends off northern
Peru are dominated by more frequent central Pacific El
Niños after 1980 (Dewitte et al. 2012). Note that the
analysis of observed winds also suggests no clear trend in
the northern part of the Peruvian upwelling (Belmadani
et al. 2014) despite the negative IPO trend during 1980–
2014 (Vuille et al. 2015). Other eastern boundary up-
welling systems (EBUS) of the Southern Hemisphere
such as the Benguela system off southern Africa (e.g.,
Lamont et al. 2018) and the one west of Australia (e.g.,
Rousseaux et al. 2012) do not appear to show any cooling
(Fig. 1). Observed SST trends during 1980–2014 in the
Atlantic Ocean mainly capture a large tropical Atlantic
warming (Li et al. 2016)while IndianOcean SSTdisplay a
warming trend that may reflect the global warming signal
(Dong and McPhaden 2016; Fig. 1). Dedicated studies
are needed to attribute the ocean expression of the
Southern Hemisphere HC expansion in other southern
EBUSs, which largely depends on the local features such
as bottom topography, mixed layer depth, net surface
fluxes, strength of the stratification, and regional ocean
currents.
To summarize, we find that GHG increase and ozone

depletion over the last few decades project onto robust
southeasterly wind stress and negative RSST trend pat-
terns in the southeastern Pacific. Anthropogenic forcings
dominate this negative RSST trend in our model, as

almost all the members display a weaker cooling in
the southeastern Pacific than in surrounding regions
(and the observed RSST trend lying within the simu-
lated distribution). Our results suggest that GHG and
ozone anthropogenic forcing are likely the key driving
factors for the recent observed PCUS intensification,
and that the recent negative IPO phase played little or
no role in this regional trend. Considering the continu-
ous increase in atmospheric GHG and the unexpected
and persistent global emissions of stratospheric ozone-
depleting CFC-11 since 2012 (Montzka et al. 2018), our
results provide practical guidance for the future climate
response in the PCUS.
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Chapitre 3. Tendance et variabilité climatique dans l’océan Pacifique au 20eme siècle

3.5 Expressions océaniques de l’expansion de la cellule de Hadley

Les résultats discutés dans les sections précédentes posent également la question de la
réponse océanique à l’expansion des cellules Hadley et au mouvement vers les pôles des
vents d’ouest à travers l’Hémisphère Sud. En particulier, nous n’avons pas discuté en
détail des changements le long de la côte tropicale péruvienne (4◦S-15◦S), car cette région
ne présente pas de refroidissement relatif clair des SSTs ni de changement significatif de
l’intensité du vent (Dewitte et al., 2012; Espinoza-Morriberón et al., 2017). Il est à noter
que l’analyse des vents observés ne suggère pas non plus de tendance claire dans la partie
nord de l’upwelling péruvien (Belmadani et al., 2014) malgré la tendance négative de
l’IPO entre 1980-2014 (Vuille et al., 2015). Cela est également vrai pour d’autres systèmes
d’upwelling de bord Est (en anglais, Eastern Boundary Upwelling Systems, EBUS) de
l’Hémisphère Sud, tels que le système de Benguela au large de l’Afrique australe (par
exemple Lamont et al., 2018) et celui à l’ouest de l’Australie (par exemple Rousseaux
et al., 2012), qui ne ne semblent montrer de tendance au refroidissement. Les tendances
observées des SSTs au cours de la période 1980-2014 dans l’océan Atlantique, capturent
principalement le signal à grande échelle de la phase de l’AMV (Deser et al., 2010) tandis
que les SSTs de l’océan Indien indiquent une tendance au réchauffement qui peut refléter
le signal du réchauffement climatique (Dong and McPhaden, 2016).

La figure 3.9 fournit une tentative d’estimer dans différents jeux observations de la
période 1980-2014, comment l’expansion vers les pôles de la cellule Hadley peut influencer
les d’autres EBUS de l’Hémisphère Sud. Les figures 3.9b-c indiquent un déplacement vers
les régions polaires des centres de haute pression et des gyres océaniques subtropicaux
du Pacifique Sud, de l’Atlantique Sud et de l’océan Indien. Ces résultats sont cohérents
avec des études précédentes qui ont signalé le déplacement vers les pôles des courants
de bord Ouest (Yang et al., 2016; Seager and Simpson, 2016) et des changements de la
circulation océanique dans l’Hémisphère Sud en réponse à la tendance positive du Mode
Annulaire Sud (en anglais Southern Annular Mode, SAM ; Sen Gupta and England, 2006;
Cai, 2006; Roemmich et al., 2007). Etant donné que l’expansion de la cellule de Hadley et
la tendance positive du SAM sont corrélées (Nguyen et al., 2013) et toutes deux induites
par l’appauvrissement de la couche d’ozone antarctique (par exemple, Thompson and
Solomon, 2002; Gillett and Thompson, 2003; Arblaster and Meehl, 2006; Son et al., 2010), il
n’est pas surprenant qu’ils projettent de façon similaire un déplacement vers les pôles et
un spin-up des gyres océaniques subtropicaux.

Malgré certaines différences entre les jeux de données, des caractéristiques cohérentes
émergent aux moyennes latitudes, avec un renforcement significatif du stress du vent
méridien au sud de 30◦S, sur les bordures polaires des EBUS de tous les bassins océaniques
(Fig. 3.9c-d). Sur les bordures équatoriales des EBUS, les vents sont en revanche affaiblis
au nord de 30◦S. Ceci pourrait expliquer pourquoi aucun vent favorable aux upwellings
n’est observé au nord du Pérou (4◦S-15◦S) et au nord de Benguela (15◦S – 29◦S) malgré les
tendances de l’IPO et AMV pendant cette période.

Plus au sud, au niveau de l’upwelling du sud Benguela (29–34,3◦ S; 12–18,5◦E) et
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Figure 3.9: (a) Séries annuelles de la position de la limite sud de la cellule de Hadley dans les
réanalyses NCEP (en jaune), NOAA-CIRES 20CR (en violet) et ERA-Interim (ERAI; en noir) pour
la période 1950-2014. (b) Régression linéaire de la pression au niveau de la mer (SLP, en couleur ;
en hPa/degrés de latitude) et des vents à 10 mètres (vecteurs, en m.s−1/degrés de latitude) sur la
position de la limite sud de la cellule de Hadley de NOAA-CIRES 20CR. La climatologie moyenne
de la SLP pour la période 1980-2014 est indiquée par les contours noirs (tous les 4 hPa). (c) comme
(b) mais pour ERAI. (d) Régression linéaire de la SST (en couleur; en ◦C/degrés de latitude) et
du stress du vent à la surface (vecteurs; en 10−2 Pa/degrés de latitude) de la réanalyse océanique
SODA3.3.1 avec la position de la limite sud de la cellule de Hadley de NOAA-CIRES 20CR. (e)
Comme (d) mais pour ERAI. Les régressions des panneaux (b-e) sont réalisées sur la période 1980-
2014. Les boites noires sur les panneaux (d-e) localisent les upwelling de bord Est de l’Hémisphère
Sud, P pour Pérou [4◦S–25◦S]; C pour Chili [25◦S-40◦S], NB pour Northern Benguella [15–29◦S;
8–16.8◦E]; SB pour Southern Benguella [15◦S–29◦S]; AB pour Agulhas Benguella [33.3–37.5◦S;
18.5–27◦E] et le long des côtes Australiennes WA pour West Australia [30◦S-35◦S].

l’Agulhas Benguella (33,3–37,5◦S; 18,5–27◦E), un renforcement du stress du vent méridien
est observé le long du plateau continental de l’Afrique du Sud (Fig. 3.9c-d). Le faible
refroidissement relatif voir l’augmentation des SSTs au large de l’Afrique australe pourrait
donc être dominé par le renforcement du courant des Auguilles (en anglais, Agulhas leak-
age) en provenance de l’océan Indien chaud, en réponse aux déplacements latitudinaux
des vents d’ouest au cours de la même période (Biastoch et al., 2009). Le réchauffement
au large de la région à l’Ouest de l’Australie pourrait également être influencé par des
courants océaniques régionaux tels que l’« Indian throughflow » (Dong and McPhaden,
2016) ou les courants est-australiens (Yang et al., 2016), qui se sont tous deux renforcés
au cours des dernières décennies. Des études dédiées sont toutefois nécessaires pour
confirmer ces hypothèses et attribuer l’expression océanique de l’expansion de la Cellule
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de Hadley dans d’autres EBUS de l’Hémisphère Sud et qui dépendra de la topographie
régionale, de la profondeur de la couche de mélange, des flux nets de surface, de la
stratification et des courants océaniques régionaux.
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Notations

R système dynamique réel
χ système dynamique réel
x vecteur d’état d’un sous-système dynamique de R de dimension H

y vecteur d’observations
H dimension du vecteur d’état x
xk vecteur d’état x au pas de temps k
M modèle numérique reproduisant la dynamique des xk

pi particule i
N nombre de particules
xi

k vecteur d’état de la particule i à l’instant k
wi

k poids associé à la particules i à l’instant k
δx(.) mesure de Dirac centré au point x
yk observations disponibles au pas de temps k
y1:k suite des observations jusqu’au pas de temps k
β(.) composante linéaire
η(.) composante non linéaire
f (.) forçage externe
B matrice de covariance
ε bruit Gaussien
Q matrice de covariance du bruit
G propagateur linéaire
σ(t) bruit Gaussien généré à l’instant t
C(τ) matrice de covariance au lag τ

qik ieme coefficient du keme vecteur propre de la matrice Q
nk keme valeur propre de la matrice Q
Ne f f taille effective de l’échantillon
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4.1 Préambule

Les observations instrumentales permettent de documenter la variabilité climatique sur
une période relativement courte et soumise à l’effet des forçages anthropiques. Comme
nous l’avons vu dans le chapitre précédant, contraindre le réalisme des modèles, démêler
le rôle relatif des forçages externes sur les modes décennaux et les tendances récentes à
l’échelle régionale demeure encore aujourd’hui un défi. Il est toutefois possible d’augmenter
de façon significative l’échantillonnage et la compréhension physique de la variabilité
naturelle à l’aide de reconstructions paléoclimatiques dans les modèles.

Une des approches utilisées consiste à combiner de façon optimale via des méthodes
d’assimilation de données, les connaissances actuelles du climat et sa variabilité avec les
informations climatiques contenues dans les archives naturelles, tout en tenant compte de
leurs incertitudes (Van Leeuwen, 2009; Hakim et al., 2013). Bien que couramment utilisées
sur la période instrumentale (Talagrand, 1997), les progrès de nos connaissances dans
le domaine des sciences du climat, des méthodes statistiques ainsi que l’augmentation
de la puissance de calcul rendent aujourd’hui envisageable le développement de ce type
d’approches en paléoclimats.

Les adaptations nécessaires pour l’assimilation de proxys, dont la précision est générale-
ment limitée (Jones and Mann, 2004) et la répartition sur le globe inégale, progressent
rapidement (Widmann et al., 2010; Hakim et al., 2013). Elles ont déjà permis la recon-
struction d’un certains nombres d’indices climatiques, tels que des moyennes globales ou
hémisphériques, (Moberg et al., 2005; Mann et al., 2009; Goosse et al., 2010; Annan and
Hargreaves, 2013; PAGES2k Consortium, 2013) voire même plus récemment des recon-
structions spatiales (Hakim et al., 2016; Perkins and Hakim, 2017). Ces développements
récents souffrent néanmoins d’un certain nombre de limitations qu’il convient d’évaluer.

L’objectif de ce chapitre est d’introduire les outils et principes théoriques qui seront util-
isés dans le chapitre 5 suivant, qui présente et teste une nouvelle méthode d’assimilation
de données paléoclimatiques dans le modèle de l’IPSL. Le présent chapitre est organ-
isé de la façon suivante: nous présentons dans un premier temps la base de données
Pages2k de proxys disponibles pour l’assimilation (section 4.2). Nous dressons ensuite
un bref état de l’art des principales méthodes utilisées actuellement dans le cadre de
reconstructions paléoclimatiques et introduisons le concept des méthodes d’assimilation
de données (section 4.3). Nous détaillons en particulier les algorithmes des méthodes
de filtres particulaires (section 4.4). Nous introduisons ensuite les modèles stochastiques
linéaires (LIM pour « Linear Inverse Model ») (section 4.5) et pour finir (section 4.6) nous
présentons les critères de performances utilisés dans le chapitre suivant.

4.2 PAGES2k Consortium

Les proxys documentant les 2000 dernières années et compilés par le Consortium PAGES2k
(avec PAGES pour Past Global Change ; PAGES2k Consortium, 2013; PAGES2k Consor-
tium, 2019) constituent des preuves de la gamme très étendue de la variabilité naturelle du
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climat et largement sous observée par la fenêtre instrumentale des 100 dernières années.
Il est par exemple admis, malgré quelques incertitudes sur l’amplitude et la période
exacte, que le climat de l’Hémisphère Nord a connu des conditions relativement douces
durant l’« optimum médiéval » entre 950 et 1250, suivi d’une période plus froide le «
petit âge de glace » entre 1450 et 1850 (Mann et al., 2009; Gebbie and Huybers, 2019). Le
réseau PAGES2k constitué de 9 groupes de travail distincts a pour objectif de permettre la
création et la distribution d’une base de données publique de proxys utiles pour l’étude
de la variabilité des températures de surface, précipitation et autres données environ-
nementales au cours des 2000 dernières années. La version 2 regroupe un ensemble de
692 enregistrements provenant de 648 emplacements dans 49 pays différents. Les données
proviennent de 11 types d’archives distincts (arbres, glace, sédiments, coraux, etc.) avec
une majorité issue de cernes d’arbre (415 sur les 692 enregistrements). Avec une moyenne
de 760 ans, les données peuvent couvrir des fenêtres temporelles allant de quelques
décennies à 2000 ans. Leur résolution temporelle varie également selon les différents
types d’archive avec une majorité d’archives possédant une résolution temporelle de 1
an (Fig. 4.1). Le contrôle qualité effectué pour la sélection des données est décrit dans
(PAGES2k Consortium, 2017). En particulier un des critères primordial repose sur une
bonne retranscription (selon le type de variable considérée) de la variabilité climatique
observée sur la période instrumentale (par exemple Morice et al., 2012).

4.3 L’assimilation de données en contexte paléoclimatique

4.3.1 Approches et méthodes d’assimilations de données

Deux types d’approche peuvent être utilisés en contexte paléoclimatique: les approches
dites «offline» et «online» (Matsikaris et al., 2015). Tandis que les approches offlines
utilisent un ensemble de simulations déjà réalisées avant l’analyse pour reconstruire à
posteriori le champ souhaité (Goosse et al., 2006b; Hakim et al., 2016), les approches
onlines orientent quant à elles la trajectoire de la ou des simulations durant l’analyse en
fonction des observations disponibles (Fig. 4.2; Goosse et al., 2010; Liu et al., 2017)

Dans les approches onlines, les simulations sont régulièrement ramenées vers la cible,
c’est à dire les observations disponibles. Elles sont ensuite au pas de temps suivant
propagées à partir de ces états corrigés (Fig. 4.2). En théorie les approches onlines
sont préférables pour permettre une continuité et une cohérence physique le long de
l’assimilation. En pratique le choix entre ces deux approches dépendra du système étudié
(Matsikaris et al., 2015). Les approches onlines sont conseillées dans le cas de systèmes
prédictibles, alors que les approches offlines, plus simple à réaliser, sont utiles dans le cas
de système peu ou pas prédictible.

Parmi les nombreuses méthodes testées (Fierro et al., 1997; Mann et al., 1999; Storch
et al., 2000; Barkmeijer et al., 2003; Smerdon et al., 2010; Annan and Hargreaves, 2013;
Guillot et al., 2015), les plus populaires sont les méthodes de filtres de Kalman d’ensemble
et filtres particulaires. Testées aussi bien en version online (Liu et al., 2017) qu’en version
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Figure 4.1: Disponibilité spatio-temporelle des données PAGES2K. (a) Localisation géographique
des différentes archives naturelles, (b) résolution temporelle des données PAGES2k définie comme
la médiane de l’espacement entre les observations consécutives. (c) Nombre de données cumulées
disponibles en fonction du temps avec les couleurs correspondant au type d’archive de (a). (source:
PAGES2k Consortium, 2017)

offline (Crespin et al., 2009; Hakim et al., 2016), elles utilisent dans tous les cas un ensemble
de simulations (ou particules) pour estimer de manière empirique l’état du système réel.
Celles-ci sont toutefois régulièrement confrontées au même problème de dégénérescence
associé à la résolution d’un problème de grande dimension avec un nombre de particules
restreint. La solution théorique étant d’augmenter le nombre de particules utilisées de
façon significative, des solutions pratiques ont dû être développées en raison du coût des
modèles climatiques utilisés.

Deux solutions possibles, pouvant être appliquées simultanément ou non, sont générale-
ment utilisées pour les filtres de Kalman d’ensemble (ou ENKF pour en anglais, Ensemble
Kalman Filter): la localisation et l’inflation. Tandis la localisation compense le nombre
restreint de particules en limitant spatialement le rayon d’influence d’une observation
(Houtekamer and Mitchell, 2001; Hamill et al., 2001), l’inflation compense artificiellement
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Figure 4.2: Illustration des approches offlines et onlines. Dans les approches offlines les simulations
du modèle sont réalisées indépendamment des observations et la reconstruction est réalisée à
posteriori. Dans les approches onlines le modèle est guidé par les observations au fur et à mesure
de la reconstruction.

la sous-estimation de la variance de l’ensemble durant la phase d’analyse (Anderson and
Anderson, 1999). Les différences et les avantages des approches basées sur un filtre de
Kalman et filtre particulaires sont discutés par la suite. Nous avons dans le cadre de cette
thèse fait le choix d’utiliser des méthodes de filtres particulaires, pour lesquelles d’autres
solutions ont été proposées (Van Leeuwen, 2009).

Pour introduire les notions théoriques qui seront nécessaires pour la suite, nous
noterons R le système dynamique représentant la réalité et décris par le vecteur d’état
χ tel que pour tout t : χ(t + 1) = R(χ). Les vecteurs d’état décrivant une/ou plusieurs
variables d’état de R seront notés (x(t0) = x0, x(t1) = x1, ..., x(tk) = xk) et représen-
teront l’évolution temporelle de la ou des variables d’état choisies (comme par exemple
les températures de surface). M est le modèle numérique tentant de reproduire la dy-
namique des vecteurs d’état xk. Ces vecteurs d’états xk seront décrits par un ensemble
d’observations yk. L’objectif des méthodes d’assimilation de données présentées par la
suite sera alors d’estimer au mieux xk, à partir de la combinaison des connaissances issues
des observations py(yk/x) avec celles fournies par le modèle M.

4.3.2 Approches séquentielles et variationnelles

D’un point de vue algorithmique, il existe également deux formes d’assimilation de don-
nées: l’assimilation séquentielle et l’assimilation variationnelle (Talagrand, 1997; Widmann
et al., 2010):

• L’assimilation séquentielle consiste à intégrer le modèle dans le temps et à corriger
l’état prédit par celui-ci à chaque fois qu’une observation est disponible. Les correc-
tions sont pour cela réalisées au fur et à mesure de l’assimilation, les observations
étant considérées individuellement à chaque pas de temps.

• L’assimilation variationnelle détermine la solution optimale en fonction de toutes
les observations disponibles à la fois (présent, passé et même futur si disponible). Le
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principe est de minimiser la fonction de coût définissant la distance entre l’état réel
du système (les observations) et les solutions possibles (prédites par le modèle).

Nous travaillerons par la suite avec des algorithmes de type séquentiels et nous
noterons y1:k = (y1, ..., yk) la suite des observations assimilées au fur et à mesure jusqu’au
pas de temps k.

4.3.3 La règle de Bayes

Si l’on note px(x) la probabilité à priori du vecteur d’état x de dimension H, alors le but
des méthodes d’assimilations probabilistes est de fournir la meilleure estimation de la
fonction de densité conditionnelle px(x/y) de x à partir des connaissances fournies par
les observations y sur l’état réel du système. Celle-ci peut, selon la règle de Bayes, être
calculée de la façon suivante :

px(x/y) =
py(y/x) ∗ px(x)

py(y)
(4.1)

En pratique, lors de l’assimilation à un instant k d’un ensemble d’observations notées yk,
le dénominateur py(y = yk) est une constante exprimée de la façon suivante :

py(y = yk) =
∫

RH
py(y = yk/x) ∗ px(x)dx (4.2)

Mais comme la connaissance de cette constante n’est pas nécessaire et utile pour connaître
l’allure de la fonction de densité px(x/y = yk), il est courant de ne considérer par la suite
que la relation de proportionnalité suivante :

px(x/y = yk) ∝ py(y = yk/x) ∗ px(x) (4.3)

avec py(y = yk/x) la fonction de vraisemblance de l’observation yk supposée connue.
Celle-ci est en pratique souvent considérée comme Gaussienne mais étant donnée que
l’expression de cette vraisemblance dépend en réalité des jeux d’observations utilisés,
nous ne donnerons que dans le chapitre suivant l’expression de la fonction de vraisem-
blance utilisée lors de nos expériences. La relation de proportionnalité précédente est
primordiale, celle-ci étant à la base de la majorité des méthodes d’assimilation de données
dont notamment les filtres bayésiens.

4.3.4 Filtrage Bayésien

Le filtrage bayésien (ou l’estimation récursive bayésienne) permet d’estimer de façon
récursive la densité de probabilité px(xk/y1:k). Cette approche séquentielle est à l’origine
des méthodes de filtre de Kalman et filtres particulaires. Dans le cas particulier des sys-
tèmes linéaires où le bruit est supposé Gaussien, le filtre de Kalman est la solution explicite
du filtre bayésien. Dans les cas plus généraux, de systèmes non-linéaires avec des bruits
non nécessairement gaussiens, des méthodes de filtres particulaires sont utilisées. Le
filtre bayésien se décompose en 2 étapes (prédiction et analyse) et permet de calculer par
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récurrence la probabilité conditionnelle px(xk+1/y1:k+1) à partir de px(xk/y1:k).

L’initialisation du filtrage bayésien est réalisée en tirant l’ensemble des particules à l’instant
k = 0 selon la loi de distribution px(x0).
Dès lors, si l’on suppose px(xk/y1:k) connu :

• L’étape de prévision relit la densité de probabilité px(xk+1/y1:k) aux densités de
probabilité px(xk+1/xk) et px(xk/y1:k) par la formule de Chapman-Kolmogorov :

px(xk+1/y1:k) =
∫

RH
px(xk+1/xk) ∗ px(xk/y1:k)dxk (4.4)

où px(xk/y1:k) est connu par hypothèse et px(xk+1/xk) est estimé par l’utilisation
du modèle numérique M.

• L’étape d’analyse relit la densité de probabilité px(xk+1/y1:k+1) aux densités py(yk+1/xk+1)

et px(xk+1/y1:k) par la relation de proportionnalité (eq. 4.3):

px(xk+1/y1:k+1) ∝ py(yk+1/xk+1) ∗ px(xk+1/y1:k) (4.5)

où px(xk+1/y1:k) est estimé lors de l’étape de prévision et où py(yk+1/xk+1) est la
fonction de vraisemblance de l’observation yk+1.

4.4 Les filtres particulaires

Les filtres à particules sont fondés sur des méthodes de Monte Carlo pour approximer à
tout instant la loi de densité conditionnelle px(xk/y1:k) par un ensemble de N particules
p0, p1, ..., pN . Ces particules sont respectivement décrites à tout instant k par les vecteurs
d’états x0

k , x1
k , ..., xN

k et pondérés par les poids w0
k , w1

k , ..., wN
k :

px(xk/y1:k) =
N

∑
i=1

wi
k ∗ δxk(x

i
k) avec

N

∑
i=1

wi
k = 1 (4.6)

où δxk(.) représente la mesure de Dirac centrée au point xk.

4.4.1 Le filtre particulaires séquentiel pondéré

L’algorithme d’échantillonnage séquentiel pondéré (noté SIS pour en anglais Sequential
Importance Sampling) consiste à mettre à jour les wi

k en fonction des observations intro-
duites au fur et à mesure de l’assimilation. Les nouveaux poids wi

k+1 sont estimés à partir
des poids wi

k au pas de temps précédents et de l’adéquation de chaque particule avec les
nouvelles observations introduites.

Lors de l’étape de prévision, la loi de densité px(xk+1/y1:k) est estimée par intégration
du modèle numérique selon la loi de densité px(xk+1/xk)de l’ensemble des particules
décrivant la distribution px(xk/y1:k).
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Figure 4.3: Représentation du filtre particulaires SIS pour 2 itérations t = 10 et t = 20. Les courbes
en trait plein représentent la trajectoire des particules dans l’espace des états, le diamètre des cercles
noirs représente le poids des particules, et les distributions (en gris) représentent les fonctions de
vraisemblance des observations (source : Van Leeuwen, 2009).

px(xk+1/y1:k) =
N

∑
i=1

wi
k ∗ δxk+1(x

i
k+1) avec

N

∑
i=1

wi
k = 1 (4.7)

Lors de l’étape d’analyse, les nouveaux poids wi
k+1 sont calculés à l’aide de la relation

de proportionnalité (eq. 4.3) :

wi
k+1 ∝ wi

k ∗ py(yk+1/xk+1) avec
N

∑
i=1

wi
k = 1 et

N

∑
i=1

wi
k+1 = 1 (4.8)

Algorithme SIS:
Initialisation:

- Générer N particules selon la distribution px(x0)

- ∀i, 0 < i < N : wi
0 = 1

N

Pour chaque yk , avec k > 0 :
Pour chaque particule i , avec 0 < i < N:

- Intégrer la particule pi tel que : xi
k = M(xi

k−1)

- Calculer wi
k = wi

k−1 ∗ py(yk/xk)

Fin Pour
Fin Pour

Comme dans l’algorithme SIS seuls les poids wi
k sont mis à jour lors de chaque itération,

aucune correction/modification n’est réalisée sur l’ensemble des particules. L’aspect «
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offline » de cette approche permet donc l’utilisation d’un ensemble de membres déjà réal-
isés. Mais les filtres particulaires SIS possèdent en revanche l’inconvénient de dégénérer
rapidement au bout de quelques itérations. Illustré à t = 20 dans la Figure 4.3, la ma-
jorité des particules étant loin des observations, la dégénérescence du filtre particulaires
se traduit au bout de quelques itérations par une accumulation de la distribution des
poids sur une unique particule (Goosse et al., 2006b; Goosse et al., 2006a). Ce problème
peut être en théorie résolu par l’utilisation d’un très grand nombre de particules. En
pratique le nombre de particules nécessaires augmente de façon exponentielle avec le
nombre d’itérations et la dimension du problème (Van Leeuwen, 2009). Les deux options
envisageables sont alors soit de diminuer drastiquement la dimension du problème et/ou
d’optimiser l’utilisation d’un nombre restreint de particules.

4.4.2 Le filtre particulaires avec ré-échantillonnage

Parmi les nombreuses variantes de filtres particulaires proposées pour pallier le problème
de dégénérescence du SIS (Doucet et al., 2000; Van Leeuwen, 2009), nous avons décidé
d’utiliser le filtre particulaires avec ré-échantillonnage (noté SIR pour en anglais Sequen-
tial Importance Resampling) qui a déjà été appliqué en contexte paléoclimatique avec
le modèle LOVECLIM (Dubinkina et al., 2011; Goosse et al., 2012; Mairesse et al., 2013;
Mathiot et al., 2013). Le principe de ce filtre est d’éviter l’effondrement des poids observés
dans le filtre SIS (Fig. 4.3) en introduisant une étape de ré-échantillonnage lors de l’étape
d’analyse. Cette nouvelle étape, illustrée à t = 10 dans la Figure 4.4, permet d’obtenir un
nouvel ensemble de particules de poids égaux en dupliquant les particules de poids forts
et abandonnant les particules de poids faibles. Cet aspect online du filtre particulaires SIR
permet de conserver l’ensemble des particules proches des observations. Afin de rester
représentatif de la distribution estimée, l’ensemble des N nouvelles particules est généré
suivant la distribution décrite par les wi

k avant ré-échantillonnage puis fixé tous égaux à
1
N une fois le ré-échantillonnage réalisé. L’introduction de cet aspect online dans le filtre
particulaires SIR permet de réduire en partie l’aspect dégénérative des filtres particulaires
et évite l’intégration inutile de particules loin des observations.
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Figure 4.4: Représentation du filtre particulaires SIR pour une itération à t = 10. Les courbes en
trait plein représentent la trajectoire des particules dans l’espace des états, le diamètre des cercles
noirs représente le poids des particules, et les distributions (en gris) représentent les fonctions de
vraisemblance des observations. L’étape de ré-échantillonnage du SIR est illustrée à t = 10 où les
particules de poids fort sont dupliquées et les particules de poids faible sont abandonnées (source :
Van Leeuwen, 2009)

Algorithme SIR
Initialisation:

- Générer N particules selon la distribution px(x0)

- ∀i, 0 < i < N : wi
0 = 1

N

Pour chaque yk , avec k > 0 :
Pour chaque particule i , avec 0 < i < N:

Intégrer la particule pi tel que : xi
k = M(xi

k−1)

Calculer wi
k = py(yk/xk)

Fin Pour
- Normaliser les wi

k , tel que :

∀i, 0 < i < N : wi
k =

wi
k

∑N
k=1 wi

k

- Ré-échantillonner selon la distribution des wi
k puis fixer :

∀i, 0 < i < N : wi
k =

1
N

Fin Pour

4.4.3 Méthode de ré-échantillonnage

Plusieurs méthodes de ré-échantillonnage peuvent être utilisées par le SIR (Van Leeuwen,
2009). La méthode la plus courante (Gordon et al., 1993) consiste à tirer aléatoirement les
N nouvelles particules à chaque pas de temps k selon la densité de probabilité décrite par
les wi

k (eq. 4.8). Bien qu’en théorie cette méthode soit optimale, en pratique le nombre de
copies d’une particule pi peut fortement varier d’une réalisation à une autre. Ce « bruit
d’échantillonnage » peut induire une sous-représentation des particules de poids forts
et une surreprésentation des particules de poids faibles. D’autres méthodes, notamment
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la méthode de ré-échantillonnage résiduel proposé par Liu and Chen, 1998 permet de
réduire l’effet de ce bruit d’échantillonnage. Cette méthode pouvant être considérée
comme "élitiste" a l’avantage d’assurer une bonne duplication des particules de poids
forts en décomposant l’étape de ré-échantillonnage à l’instant k en deux sous étapes:

• La première appelée étape de duplication/échantillonnage minimal consiste à dupli-
quer chaque particule pi un nombre de fois di égal à la partie entière de N ∗ wi

k.

• Et la seconde appelée étape d’échantillonnage résiduel consiste à tirer les N −
∑N

i=1 di particules restantes selon la nouvelle distribution f i où f i est égale à la partie
décimale de N ∗ wi

k.

Considérons le cas où l’on a un nombre de N=5 particules (p1, p2, p3, p4, p5) de poids
respectifs à l’instant k (w1

k = 0.11, w2
k = 0.42, w3

k = 0.08, w4
k = 0.30, w5

k = 0.09) :

On multiplie les wi
k par N : (N ∗ w1

k = 0.55, N ∗ w2
k = 2.1, N ∗ w3

k = 0.4, N ∗ w4
k =

1.5, N ∗ w5
k = 0.45) et on prend la partie entière (d1 = 0, d2 = 2, d3 = 0, d4 = 1, d5 = 0).

Cette première étape assure la duplication d’au moins 2 fois la particule p2 et 1 fois la
particule p4. Dans la seconde étape les N − 3 = 2 particules restantes sont alors tirées
aléatoirement selon la nouvelle densité de probabilité suivante ( f 1 = 0.55, f 2 = 0.1, f 3 =

0.4, f 4 = 0.5, f 5 = 0.45), les particules p2 et p4 pouvant être de nouveaux dupliquées.

4.4.4 Taille effective de l’échantillon Ne f f

Bien que la redistribution régulière des poids entre les particules dans le cadre d’un SIR
réduise le risque de dégénérescence au fils des itérations, il reste toujours possible selon la
dimension du problème, qu’entre deux itérations l’ensemble des poids s’accumule sur un
nombre très restreint de particules. Pour éviter la duplication massive lors de l’étape de
ré-échantillonnage de quelques particules suite à cette dégénérescence, Kong et al., 1994
propose de contrôler la dégénérescence des filtres particulaires à l’aide de l’évolution de
la taille effective de l’échantillon Ne f f . Cet indice relié à la variance des poids peut être
estimé facilement durant l’étape d’analyse par :

Ne f f ≈
1

∑N
i=1(wi

k)
2

(4.9)

Le coefficient Ne f f tendra vers 1 lorsque la variance des poids normalisés wi
k est élevée,

et tendra vers N lorsqu’au contraire la variance des wi
k est faible. Les deux cas extrêmes

étant :

• Ne f f = N si tous les wi
k sont égaux à 1

N

• Ne f f = 1 si une seule particule à un poids non nul égale à 1
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A l’aide d’un seuil fixé NT, cet indice permet de détecter la dégénérescence du filtre. Si
Ne f f est inférieur à ce seuil, des méthodes du type « try again » peuvent être utilisées pour
rééquilibrer le poids des particules Spiller et al., 2008; Van Leeuwen, 2009.

4.4.5 En pratique

Comme nous l’avons vu dans les sections précédentes pour les filtres bayésiens et en
particulier les méthodes de filtres particulaires, les modèles numériques sont utilisés, lors
de l’étape de prédiction, pour l’intégration entre les pas de temps k et k + 1 de l’ensemble
des particules selon la loi de densité px(xk+1/xk). L’estimation empirique de la distribution
px(xk+1/xk) nécessitant un nombre de particules suffisant, Liu et al., 2017 ont montré, que
dans le cadre de reconstructions spatiales online, les résultats des SIR s’avèrent moins
bons que ceux obtenus par des filtres de Kalman d’ensemble ajusté (une variante du filtre
de Kalman d’ensemble). Les auteurs ayant conclu que dans le cadre d’un nombre de
particules limitées (96 pour leur expérience), les méthodes du type ENKF et l’utilisation
de la localisation donnent de meilleurs résultats que les filtres particulaires malgré leur
supériorité théorique. Face à ce constat et pour permettre l’intégration d’un très grand
nombre de particules, nous présentons dans la section suivante un modèle simplifié et très
peu couteux, le LIM (pour en anglais Linear Inverse Model) comme modèle de substitution
aux modèles climatiques généralement utilisés. L’utilisation de ce modèle dans un filtre
particulaires SIR permettra par la suite de générer à faible coût un grand nombre de
particules.

4.5 Le LIM

4.5.1 Présentation

L’utilisation de plus en plus répandu de modèles numériques, l’augmentation du nombre
d’observations et l’augmentation de la puissance de calcul informatique disponible, ont
permis d’énormes progrès dans la compréhension et la modélisation de notre système
climatique. On peut distinguer 2 catégories de modèles, les modèles climatiques comme
les GCMs qui se basent sur les lois fondamentales de la physique (voir Chapitre 2 section
2.5), et les modèles statistiques qui cherchent à déterminer la dynamique d’un système
à partir de l’observation de certaines variables d’état. Le LIM, qui utilise une approche
statistique, a montré son utilité aussi bien dans la prédiction et l’étude des variables
océaniques (Penland and Sardeshmukh, 1995; Penland and Matrosova, 1998; Johnson
et al., 2000) que dans celles de variables atmosphériques (Winkler et al., 2001). Le LIM
s’est également avéré utile dans l’étude des interactions air-mer sur la variabilité tropicale
(Newman et al., 2009) et dans la séparation de la variabilité forcée et interne (Frankignoul
et al., 2017). Newman, 2013 a montré que dans le cadre des prédictions décennales des
températures de surface, les prédictions obtenues avec un LIM aux horizons 2-5 ans et
6-9 ans sont aussi bonnes (voir meilleurs dans certains cas) que celles réalisées durant

100



4.5. Le LIM

l’exercice de prédiction décennale CMIP5 (Taylor et al., 2012).

En se basant sur de nombreux articles et en particulier les articles de (Penland, 1989; Battisti
and Hirst, 1989; Penland and Matrosova, 1994; Penland and Sardeshmukh, 1995; Penland,
1996; Winkler et al., 2001), les sections suivantes introduisent et résument les hypothèses
et concepts théoriques qui justifient l’utilisation du LIM comme modèle numérique M

pour représenter la dynamiques de x.

4.5.2 Définition du modèle LIM

Tout vecteur d’anomalies χ(t) décrivant l’état d’un système dynamique R à un instant t
peut s’écrire sous la forme suivante :

dχ(t)
dt

= β(χ(t)) + η(χ(t)) + f (t) (4.10)

où β(χ(t)) constitue la partie linéaire de R, η(χ(t)) la composante non-linéaire de R et
f (t) les forçages externes. Pour un vecteur d’état x(t) de dimension H décrivant par
exemple la dynamique des températures de surface et correspondant à un sous-système
dynamique de χ(t), le LIM est construit sur l’hypothèse que ce sous-système dynamique
peut être représenté par l’addition d’une partie linéaire prédictible et d’une partie non-
linaire représentée par des fluctuations (bruit Gaussien) corrélées spatialement mais non
temporellement. En approximant l’évolution du vecteur d’état x par un processus de
Markov, le LIM extrait l’opérateur linéaire B du système dynamique décrit par x.

dx
dt

= Bx + ε (4.11)

et approxime l’ensemble des composantes non-linéaires et des forçages par un bruit
Gaussien ε de matrice de covariance Q. L’intégration de cette équation pour un décalage
temporel τ donne (Penland, 1989) :

x(t + τ) = G(τ) ∗ x(t) + σ(t + τ) (4.12)

où la matrice de Green G(τ) vaut :

G(τ) = exp(Bτ) (4.13)

et où l’incertitude prédite σ(t + τ) est de la forme:

σ(t + τ) = G(τ)
∫ t+τ

t
G(t′)−1ε(t′)dt′ (4.14)

La matrice B peut alors être calculée pour n’importe quel τ = τ0 de la façon suivante:

B = τ−1
0 ln[G(τ0)] = τ−1

0 ln[
C(τ0)

C(0)
] (4.15)

avec C(τ0) et C(0) les matrices de covariances au lag τ0 et 0 :
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C(τ0) =< x(t + τ0), x(t)T > (4.16)

C(0) =< x(t), x(t)T > (4.17)

la densité de probabilité de transition d’un processus de Markov devant satisfaire l’équation
de Fokker-Planck. En supposant la stationnarité de x, et en résolvant (eq. 4.11) comme
indiqué dans (Penland and Matrosova, 1994), on obtient la relation de Fluctuation-
Dissipation suivante :

Q + BC(0) + C(0)BT = 0 (4.18)

qui nous permet de calculer la matrice de covariance Q =< εT.ε >.

Une fois les matrices Q et B déterminées pour un τ0 fixé, celles-ci sont utilisées pour
intégrer eq. 4.11. L’intégration est réalisée selon un pas de temps ∆t , par une procédure
en 2 étapes à l’aide d’un schéma de Runge-Kutta d’ordre 2 (Kloeden and Platen, 1992;
Penland and Matrosova, 1994):

{
zi(t + ∆t) = zi(t) + ∑H

j=1 bij ∗ zj(t) ∗ ∆t + ∑H
k=1 qik

√
nk ∗ ∆t ∗ rk

xi(t + ∆t
2 ) = 1

2 [zi(t) + zi(t + ∆t)]
(4.19)

où les qk et nk sont les keme vecteurs propres et valeurs propres de la matrice Q, les bij

les coefficients de la matrice B, et r un vecteur de dimension H contenant des valeurs tirées
aléatoirement selon une distribution gaussienne de variance 1. Les conditions initiales
sont par la suite prises en compte en fixant z(0) = x(0)

4.5.3 Le LIM couplé

Supposons x1(t) et x2(t) deux vecteurs d’anomalies qui représentent l’état de deux vari-

ables d’état à un instant t. Si le vecteur x =

[
x1

x2

]
peut-être approximé par un AR1

multivarié alors le LIM de l’équation 4.11 peut s’écrire :

d
dt

[
x1

x2

]
=

(
B11 B21

B12 B22

)[
x1

x2

]
+

[
ε1

ε2

]
(4.20)

avec

(
B11 B21

B12 B22

)
représentant la partie déterministe du système et

[
ε1

ε2

]
représen-

tant la partie stochastique. Les sous matrices B12 et B21 représentent respectivement
l’influence de x1 sur x2 et x2 sur x1. Les matrices de covariances Q1 et Q2 respectives des
bruits gaussien ε1 et ε2 se calculent par :
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Q1 + [B11C11(0) + C11(0)BT
11]︸ ︷︷ ︸

x1

+ [B12C21(0) + C12(0)BT
21]︸ ︷︷ ︸

influence de x2

= 0 (4.21)

Q2 + [B22C22(0) + C22(0)BT
22]︸ ︷︷ ︸

x2

+ [B21C12(0) + C21(0)BT
12]︸ ︷︷ ︸

influence de x1

= 0 (4.22)

Ce type de modélisation très utile permet d’étudier par l’analyse des sous matrices
Bij la dynamique inter variables (Newman et al., 2011). Dans l’exemple de l’eq 4.20 d’un
LIM à 2 variables, les matrices B11 et B22 représentent la dynamique non couplée de
chaque variable, c’est à dire après avoir supprimé l’influence de la seconde variable. Le
modèle peut être intégré en fixant certains coefficients à zéros pour retirer par exemple
l’influence de la variable 2 sur 1 (B12 = 0), de la variable 1 sur 2 (B21 = 0), ou bien
encore en gardant uniquement le couplage entre variables et supprimant toute dynamique
intrinsèque (B11 = B22 = 0).

Bien que très utile pour étudier la dynamique d’un système, l’introduction de variables
supplémentaires dans un LIM à une variable n’améliore pas nécessairement la représenta-
tion de celle-ci par le LIM (Johnson et al., 2000; Xue et al., 2000). Néanmoins (Newman et
al., 2011) ont montré, en accord avec des études antérieures (Jin, 1997a), qu’une meilleure
connaissance de l’état de l’océan profond et en particulier de la profondeur de la thermo-
cline, améliorait (principalement à long terme) les prédictions et la modélisation de la SST
tropicale par le LIM.

4.5.4 Le LIM en tant que modèle d’intégration

Les résultats obtenus avec des LIM sont très convaincants et souvent comparables à ceux
obtenus avec des modèles climatiques (Newman, 2013). De plus, le LIM a montré son
utilité lors d’études antérieures dans de nombreux cas d’applications. Il a notamment été
utilisé dans le cadre de prédiction de champs de température de surface (Newman, 2007;
Alexander et al., 2008; Newman, 2013) ou bien de champs océaniques (Tziperman et al.,
2008; Hawkins and Sutton, 2009). De plus, son application dans le cadre de reconstructions
paléoclimatiques par (Perkins and Hakim, 2017) a montré que des approches du type
ENKF intégrant des prédictions faites par un LIM déterministe permettait d’améliorer les
résultats obtenus lors de l’assimilation.

Liu et al., 2017 conclu, comme de nombreuses autres études, que dans le cadre de
reconstructions paléoclimatiques, la principale limite des SIR réside dans le nombre
restreint de particules utilisées. Dans la mesure où un modèle peu couteux est capable
de reproduire de façon convaincante la loi de densité observée px(xk+1/xk) , il est alors
possible d’obtenir, avec un très grand nombre de particules, une estimation empirique
plus fine de la loi de densité px(xk/y1:k). Nous testons dans le chapitre 5 un SIR utilisant
un LIM comme auxiliaire aux modèles d’intégration généralement utilisés, dans notre cas
un OAGCM. Les tests sont réalisés en « modèle parfait », pour la reconstruction spatiale
des températures de surface simulées par le modèle IPSL-CM5A-LR.
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4.6 Indices de performances

Nous présentons dans cette section les indices et tests de performance utilisés par la suite
pour évaluer les reconstructions obtenues. Nous avons choisi 4 indices quantitatifs ayant
des propriétés complémentaires et le diagramme de rang qui permet d’évaluer de manière
visuelle les prévisions réalisées. Soit deux séries temporelles v et r de dimension N, avec v
les valeurs réelles de moyenne v et de déviation standard σv et r les valeurs reconstruites
de moyenne r et de déviation standard σr.

• Les deux premiers indices couramment utilisés sont la racine carrée de l’erreur
quadratique moyenne RMSE et la corrélation Corr :

RMSE(r, v) =

√√√√ N

∑
t=1

[
1
N
(rt − vt)2] (4.23)

Corr(r, v) =
1
N

N

∑
t=1

(rt − r)(vt − v)
σrσv

(4.24)

• Le coefficient d’efficacité (CE) de (Nash and Sutcliffe, 1970) qui en plus d’évaluer
la covariabilité en terme de phase comme les corrélations, considère également
l’amplitude et les biais de la série reconstruite :

CE(r, v) = 1− ∑N
t=1(rt − vt)2

∑N
t=1(vt − v)2

(4.25)

avec des valeurs comprises entre 1 et moins l’infini. Plus les valeurs du CE sont
élevées, meilleure est la reconstruction, une valeur de CE = 1 indique une reconstruc-
tion parfaite. Des valeurs négatives n’impliquent en revanche pas nécessairement
de mauvais résultats (Cook et al., 1999; Hakim et al., 2016), c’est pourquoi il reste
généralement intéressant de mettre en perspective les valeurs obtenues avec des
valeurs de références.

Les indices précédents n’étant pas utilisables pour évaluer la distribution décrite par
un ensemble de séries temporelles, nous utilisons l’indice continu de probabilité (ou CRPS
pour en anglais Continuous rank probability score) tel qu’il est défini dans (Tipton et al.,
2016; Perkins and Hakim, 2017), comme critère de score pour évaluer la distribution d’un
ensemble r1

t , r2
t , ..., rN

t de K séries temporelles reconstruites :

• CRPS (Gneiting and Raftery, 2007) :

CRPS =
N

∑
t=1

(
1
K

K

∑
i
[ri

t − vt]−
1

2K2

K

∑
i

K

∑
j
[ri

t − rj
t]) (4.26)

Tandis qu’un CRPS de 0 reflète un ensemble parfait de membre tous égaux à la
valeur réelle (pas d’enveloppe), plus l’erreur moyenne ou la déviation standard de
la distribution augmente, plus la valeur du CRPS augmente.
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• Le Diagramme de rang

Le diagramme de rang aussi appelé diagramme de Talagrand (Anderson, 1996;
Hamill and Colucci, 1997; Talagrand, 1999) permet de valider de façon visuelle,
la distribution des prédictions d’un modèle. Le principe consiste à visualiser et
comparer l’histogramme des valeurs observées selon la distribution des valeurs
prédites. L’ensemble des valeurs prédites par le modèle est pour cela divisée en
M quantiles notés q0, q1, ..., qM qui seront utilisés comme distribution de référence.
La probabilité d’appartenance pour une prédiction au quantile Jqj, qj+1K étant par
définition de 1

M , on vérifie si cette probabilité d’appartenance est similaire pour
l’ensemble des observations. Dans le cas de distributions prédites et observées
similaires, la fréquence d’apparition des observations dans un intervalle Jqj, qj+1K
sera d’environ 1

M .

Figure 4.5: Représentation de la forme du diagramme de rang dans le cas (a) de prévisions fiables,
(b) de prévisions sous estimant la variance et (c) de prévisions surestimant la variance. Avec en
ordonnée la fréquence d’apparition des observations

oj

∑M
j=0 oj

en fonction des intervalles réguliers

Jij, ij+1K.

La construction d’un diagramme de rang peut être réalisée de la façon suivante :

– Diviser l’intervalle J0, 1K en M intervalles réguliers notés i0, i1, ..., iM.

– Diviser l’ensemble des prévisions du modèle en M quantiles notés q0, q1, ..., qM.

– Compter le nombre d’observations oj comprises dans chaque intervalle Jqj, qj+1K,
et associer la fréquence d’apparition oj

∑M
j=0 oj

à l’intervalle Jij, ij+1K.

– Tracer sous forme de diagramme en bâton, la fréquence d’apparition des obser-
vations oj

∑M
j=0 oj

en fonction des effectifs des intervalles Jij, ij+1K associés.

Une fois tracée, la forme du diagramme révèle les différences entre les distributions
prédites et observées. Un diagramme plat (Fig. 4.5a) signifie que la distribution
des prévisions est fiable, la probabilité qu’une observation tombe dans un intervalle
plutôt qu’un autre est équivalente à 1

M . Un diagramme en forme de «U» (Fig 4.5b)
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traduit une sous-estimation de la variance par le modèle car la distribution prédite est
trop peu dispersée et les classes centrales contiennent moins d’observations qu’elles
devraient. Si au contraire le diagramme est en forme de cloche (Fig 4.5c), cela traduit
une surestimation de la variance par le modèle avec une distribution prédite trop
dispersée et des classes périphériques qui contiennent moins d’observations qu’elles
devraient. Un diagramme asymétrique traduit, quant à lui, la présence de biais entre
les deux distributions.
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Notations

R système dynamique réel
χ vecteur d’état décrivant R
x vecteur d’état d’un sous-système dynamique de R de dimension H

y vecteur d’observations
H dimension du vecteur d’état x
xk vecteur d’état x au pas de temps k
M modèle numérique reproduisant la dynamique des xk

pi particule i
N nombre de particules
xi

k vecteur d’état de la particule i à l’instant k
wi

k poids associé à la particules i à l’instant k
yk observations disponibles au pas de temps k
y1:k suite des observations jusqu’au pas de temps k
B matrice de covariance
ε bruit Gaussien
Q matrice de covariance du bruit
G propagateur linéaire
σ(t) bruit Gaussien généré à l’instant t
C(τ) matrice de covariance au lag τ

Ne f f taille effective de l’échantillon

109



Chapitre 5. Reconstruction de la variabilité des températures de surface en contexte
paléoclimatique avec le SIR-LIM

5.1 Préambule

Dans ce chapitre, nous présentons et testons une méthode d’assimilation de donnée
de filtre particulaires avec ré-échantillonnage (noté SIR-LIM où SIR pour en anglais
Sequential Importance Resampling) utilisant un LIM (pour pour en anglais Linear Inverse
Model) comme modèle d’intégration. L’évaluation de ce type de méthodes est faite en
utilisant comme jeux de données réelles, les variables simulées par le modèle IPSL-CM5A-
LR. Ces expériences de validation en « modèle parfait » très courantes (Smerdon, 2012;
Werner et al., 2013; Gómez-Navarro et al., 2017) permettent de pallier aux manques
d’observations disponibles en transposant le problème réel dans le monde des modèles
climatiques où toutes les variables sont connues partout et à tout instant. Afin dans
un premier temps de s’affranchir de l’influence des forçages externes, la simulation de
contrôle du modèle IPSL-CM5A-LR (c’est-à-dire avec forçage constant) a été prise comme
représentative de la réalité. Notre objectif est de reconstruire la variabilité inter annuelle
des températures de surface de cette simulation appelée par la suite « cible » à partir
d’un nombre restreint de pseudo-proxys simulés. Longue de 2700 ans avec des sorties
mensuelles, cette simulation a été divisé en deux parties, la première partie servant de
base d’apprentissage pour construire notre LIM et la seconde partie de base de validation
pour tester le SIR-LIM. Plusieurs sous-échantillonnage spatiaux pouvant être testés pour
la localisation des pseudo-proxys (Dubinkina and Goosse, 2013), 2 expériences notées «
Dense » et « Pages2k » utilisant 2 distributions spatiales différentes, ont été testé pour
la localisation de nos pseudo-proxys. Dans les sections suivantes, nous présentons le
protocole expérimental utilisé (section 5.2). Nous décrivons ensuite la construction du LIM
et celle du SIR-LIM (section 5.3) et les expériences réalisées (section 5.4). Nous validons
la bonne reproduction de la dynamique du système réel par le LIM (section 5.6 et 5.7) et
nous évaluons la reconstruction obtenue avec le SIR-LIM (section 5.8). Pour finir nous
testons la sensibilité du SIR-LIM aux paramètres utilisés (section 5.10.1), avant de discuter
l’estimation de l’erreur de modélisation (section 5.10.2).

5.2 Protocole expérimental

Pour réaliser nos expériences nous disposons d’une simulation de contrôle du modèle
IPSL-CM5A-LR de 2700 ans (cf. Chapitre 2 section 2.5). Une moyenne glissante de 12 mois
a été appliquée aux sorties mensuelles de cette simulation pour s’affranchir de la saison-
nalité. Seules les 1700 dernières années de cette simulation sont exploitées dans ce chapitre
pour s’affranchir des problèmes de dérive du modèle suite au spin-up de la simulation.
Sur les 1700 ans, les 1000 premières années constituent l’ensemble d’apprentissage (APP)
et les 700 années restantes l’ensemble de validation (VAL). L’ensemble APP est utilisé
pour construire notre LIM et l’ensemble VAL est réservé aux expériences de validation
du LIM et du SIR-LIM. Nous avons choisi dans un premier temps de travailler sur la
reconstruction de la température de surface, variable la plus communément déduite de
l’analyse des proxys. Les cibles à reconstruire dans les sections suivantes sont donc prises
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sur VAL et les valeurs des pseudo-proxys sont simulées par l’ajout d’un bruit gaussien de
déviation standard 0.5 aux températures de surface afin de prendre compte l’incertitude
présente dans les proxys réels. A la différence d’expériences antérieures (Dubinkina et al.,
2011; Goosse et al., 2012) aucun filtre spatial n’a été utilisé. La grille utilisée est celle du
LMDZ5A (la composante atmosphérique de l’IPSL-CM5A-LR) de résolution 1.87◦ pour
les latitudes et 3.75◦ pour les longitudes. Les climatologies et la calibration du LIM ont
été faites sur APP, tandis que les figures et tests présentés ci-après sont, sauf indication
contraire dans la légende ou le texte, réalisés sur VAL.

5.3 Le SIR-LIM

La méthode testée SIR-LIM est un filtre particulaires SIR utilisant le LIM comme modèle
d’intégration. Pour reprendre les notations du Chapitre 4, la simulation de contrôle du
modèle IPSL-CM5A-LR correspond dans notre cas à la réalité R et le LIM au modèle
d’intégration M servant à approcher la dynamique des températures de surface. Le LIM
étant un modèle stochastique linéaire, celui-ci est généralement construit à partir des
principaux modes de variabilité représentés dans les premières EOFs (Penland, 1989). Les
EOFs utilisées pour notre LIM sont présentées dans la section 5.5. Elles sont calculées
sur les températures de surface (filtrées avec une moyenne glissante 12 mois) de APP
après avoir centré-réduit et pondéré chaque point de grille de façon à ce que chaque unité
de surface soit équitablement considérée. Ces EOFs seront utilisées pour projeter nos
particules dans l’espace des EOFs, et permettront de reconstruire ensuite des champs de
températures de surface à partir de PCs prédites par le LIM et/ou reconstruites par le
SIR-LIM (Fig. 5.1). En d’autre termes, toutes les PCs manipulées par la suite correspondent
à la projection des températures de surface dans l’espace des EOFs décris dans la section
5.5.

Figure 5.1: Représentation conceptuel du SIR-LIM pour N particules et du passage des particules
de l’espace des états réels noté xi

k à celui des EOFs noté pci
k. Le vecteur des observations disponibles

au pas de temps k est noté yk.

Les champs d’origines, c’est à dire les températures de surface dans notre cas, seront
notées x tandis que leurs projections dans l’espace des EOFs seront notés pc. Les vecteurs
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d’observations (ou pseudo-proxys) seront notés yk à l’instant k. Les vecteurs xcible
k et pccible

k

représentent les vecteurs d’états du système réel à l’instant k dans respectivement l’espace
d’origine et l’espace des EOFs. Les N particules du SIR-LIM seront notées p0, p1, ..., pN ,
leur vecteur d’états à l’instant k seront notés x0

k , x1
k , ..., xN

k dans l’espace d’origine et
pc0

k , pc1
k , ..., pcN

k dans l’espace des EOFs. Alors que l’étape de ré-échantillonnage du
filtre particulaires SIR-LIM est réalisée dans l’espace d’origine, la construction du LIM
et son intégration sont réalisées dans l’espace des EOFs (Fig. 5.1). Le SIR-LIM étant,
comme tous les filtres particulaires, basé sur des approximations du type Monte Carlo,
nous obtenons en sortie de l’algorithme un ensemble de N particules décrivant de manière
empirique l’état du système à approximer. A chaque pas de temps la moyenne de ces
particules sera considérée comme notre reconstruction tandis que les incertitudes liées
à cette reconstruction seront estimées par l’enveloppe décrite par l’ensemble des particules.

Figure 5.2: Représentation schématique du SIR-LIM avec en bleu l’état initial, en vert l’ensemble
des particules après intégration avec le LIM et en rouge après ré-échantillonnage. Les croix
rouges correspondent à la position des pseudo-proxys. Les cartes d’anomalies correspondent à la
moyenne d’ensemble des particules (1) à l’initialisation, (2) après intégration avec le LIM, (3) après
ré-échantillonnage et (4) la cible.

Si l’on reprend l’équation 4.11 avec les notations introduites précédemment, le LIM
s’écrie donc :

dpc
dt

= B ∗ pc + ε (5.1)

Avec pc les P premières PCs des températures de surface, B l’opérateur linéaire du
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système dynamique et ε le bruit Gaussien de matrice de covariance Q. Une fois les matrices
B et Q estimées sur APP comme décris dans la section 4.5, le modèle d’intégration (eq.
5.1) sera utilisé dans le SIR-LIM pour intégrer l’ensemble des particules dans le temps.
Lors de chaque étape de ré-échantillonnage les poids des particules seront estimés grâce
à la relation d’équivalence 4.3. La fonction de vraisemblance utilisée dans (eq. 4.3)
pour estimer l’adéquation de chaque particule avec les observations, sera pour la suite
considérée gaussienne de la forme :

py(yk/xi
k, y0:k−1) = A ∗ exp(

−1
2
[yk − T(xi

k)]
TC−1[yk − T(xi

k)]) (5.2)

où yk est le vecteur d’observations contenant l’ensemble des pseudo-proxys à l’instant k,
A est une constante de normalisation, T(.) est un opérateur de transfert de l’espace des
états vers les observations qui consiste dans notre cas à appliquer un simple masque pour
récupérer les valeurs du modèle correspondant à la localisation des observations yk et C
la matrice de covariance d’erreur des observations.

La matrice de covariance d’erreur C inclut à la fois l’erreur instrumentale Cinstru et
l’erreur de représentativité Cr. Nous l’avons estimé comme dans Dubinkina et al., 2011
par la somme de deux erreurs :

C = Cinstru + Cr (5.3)

où l’erreur instrumentale Cinstru est prise égale à la déviation standard du bruit blanc
Gaussien ajouté lors de la simulation des pseudo-proxys (c’est-à-dire 0.5) et où l’erreur
de représentativité Cr prend en compte les différences de résolution et d’échelles spa-
tiales entre le modèle utilisé et les observations (Dubinkina et al., 2011). Une partie de
la variabilité réelle des températures de surface n’étant pas considérée lors de l’étape
« Reconstruction des champs d’origines » de la figure 5.1, l’erreur de représentativité
permet dans notre cas de prendre en compte l’approximation faite par l’utilisation d’un
nombre restreint d’EOFs pour décrire l’évolution des champs de températures de surface
réels. Il en effet évident que l’utilisation d’un sous-ensemble d’EOFs tendra à omettre
une partie de la variabilité réelle, et qu’il est donc nécessaire de prendre en compte cette
erreur dite de représentativité lors de l’estimation de la vraisemblance py(yk/xi

k) entre les
pseudo-proxys de températures réels et les reconstructions de températures de surface
associées à un sous ensemble d’EOFs. Cette erreur de représentativité a pour sa part été
considérée telle que suggéré par Sansó et al., 2008 et Dubinkina et al., 2011 de la forme :

Cr = σCmod (5.4)

où le terme Cmod est estimé sur APP comme la variabilité des températures de surface, et
où l’estimation du terme σ n’est quant à elle pas triviale (Ueno et al., 2010). Nous l’avons
pris égale à 1.5 dans un premier temps sachant qu’une série d’expériences est effectuée
par la suite (section 5.10.2) pour évaluer l’influence de ce coefficient dans la qualité de
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reconstruction.

Un pas de temps de ré-échantillonnage de 1 an a été appliqué pour le filtre à particule
SIR-LIM et un pas d’intégration similaire à (Penland and Matrosova, 1994) de 6 heures
( ∆t = 1/120 mois) a été utilisé pour le LIM. Comme le LIM intègre par construction
une composante aléatoire, nous n’avons pas comme c’est généralement le cas pour des
modèles déterministes (Dubinkina et al., 2011; Liu et al., 2017) introduit de perturbations
à la suite de l’étape de ré-échantillonnage pour dissocier les particules identiques. La
figure 5.2 illustre la première itération (de k=0 à k=1) de l’algorithme du SIR-LIM et le rôle
du LIM dans l’intégration de l’ensemble des particules. Soit un ensemble de K vecteurs
d’observations y0, y1, ..., yk et N particules p1, p2, ..., pN , l’algorithme du SIR-LIM illustré
dans la figure 5.1 se résume de la façon suivante:

Algorithme SIR-LIM
Initialisation:

- Calculer les P premières EOFs sur APP.
- Initialiser les états initiaux x1

0, x2
0, ...., xN

0 des particules p1, p2, ..., pN en prenant
aléatoirement N états sur les 1000 ans de APP.

- Projeter x1
0, x2

0, ...., xN
0 dans l’espace décris par les P premières EOFs pour obtenir les

positions des particules p1, p2, ..., pN dans l’espace des EOFs à k = 0.

Pour chaque yk , avec k > 0 :

Pour chaque particule i , avec 1 < i < N:
- Intégrer la particule pi avec le LIM pour obtenir pci

k à partir de pci
k−1

- Reconstruire le champ initial xi
k à partir de pci

k.
- Calculer les poids associés:

wi
k = A ∗ exp(−1

2 [yk − T(xi
k)]

TC−1[yk − T(xi
k)])

Fin Pour

- Normaliser les wi
k , tel que :

∀i, 0 < i < N : wi
k =

wi
k

∑N
k=1 wi

k

- Ré-échantillonner les particules selon la distribution des wi
k (Liu and Chen, 1998).

- Mettre à jour les poids :
∀i, 0 < i < N : wi

k =
1
N

Fin Pour

5.4 Expériences et validations

Nous introduisons dans la section suivante l’ensemble des expériences réalisées pour
évaluer l’efficacité du LIM et du SIR-LIM. Comme expliqué précédemment la ou les cibles
à reconstruire sont toujours prisent sur VAL et le Tableau 5.1 récapitule l’ensemble de ces
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expériences en indiquant les sections où celles-ci sont réalisées.

Persistance:

Pour valider l’utilisation du LIM comme modèle dynamique, nous comparons dans la
section 5.6 les prédictions du LIM aux horizons 12 et 18 mois avec une approche très
simple notée Persistance. Cette approche consiste à tout simplement prédire pour le futur
la même valeur que le présent, ceci donnant pour n’importe quel horizon h et à n’importe
quel pas de temps t la prédiction suivante xt+h = xt. La comparaison des prédictions du
LIM avec la Persistance permet d’évaluer les capacités de prédiction du LIM par rapport à
une méthode de prédiction très basique.

Dense et Pages2k:

Comme la qualité de reconstruction dépend de la distribution spatiale des proxys disponi-
bles (Evans et al., 1998; Comboul et al., 2015), nous avons réalisé 2 expériences avec
différents sous-échantillonnages spatiaux (Fig. 5.3). Pour la première expérience (notée
Pages2k), la localisation des pseudo-proxys a été prise similaire à la localisation réelle des
proxys de températures disponibles à l’an 1000 dans la base PAGES2K-v2 (PAGES2k Con-
sortium). Cette expérience est représentative du problème réel avec un sous-échantillonnage
des océans par rapport aux continents et un sous-échantillonnage de l’Hémisphère Sud
par rapport à l’Hémisphère Nord (avec environ 77% des proxys dans l’Hémisphère Nord).
Pour la seconde expérience (notée Dense), un échantillonnage régulier de 167 proxys a été
considéré sur l’ensemble du globe (Fig. 5.3). Pour les 2 expériences les pseudo-proxys ont
été simulés en ajoutant un bruit gaussien de déviation standard 0.5 aux températures de
surface de VAL.

Figure 5.3: Localisation des 69 pseudo-proxys de températures utilisés pour l’expériences Pages2K
en rouge et des 167 pseudo-proxys de températures utilisés pour l’expérience Dense en noir.
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Contribution du LIM dans le SIR-LIM:

Afin d’évaluer la contribution du LIM dans les reconstructions obtenues, il semble in-
téressant de comparer les résultats obtenus par le SIR-LIM avec celle d’un SIR utilisant
un modèle d’intégration basique. Il est en effet évident qu’indépendamment du modèle
d’intégration utilisé, l’étape de ré-échantillonnage du SIR-LIM explique à elle seule une
partie des scores obtenus lors de reconstructions. Ce score dit de « ré-échantillonnage
» est dû à la sélection des particules proches des observations et dépend de nombreux
paramètres comme la fréquence de ré-échantillonnage, la dimension du problème, le
nombre de particules utilisé ou encore la fonction de vraisemblance utilisée. Une méthode
simple pour estimer ce score de « ré-échantillonnage » du SIR-LIM est de remplacer le
modèle d’intégration, c’est-à-dire le LIM, par un bruit blanc Gaussien. Ce filtre partic-
ulaires noté SIR-0 aura donc pour modèle d’intégration pc = ε avec ε un bruit blanc
Gaussien de même déviation standard que les PCs de APP. L’auto-covariance étant nulle
dans le cas d’un bruit blanc, les scores obtenus par le SIR-0 seront attribués à l’étape de
ré-échantillonnage indépendamment de tout aspect physique/dynamique lié au modèle
d’intégration. La contribution du LIM comme modèle d’intégration dans un filtre particu-
laires SIR sera par la suite évalué comme la différence entre le SIR-LIM et le SIR-0.

noDA comme référence:

Dans la section 5.10.1, nous évaluons la sensibilité du SIR-LIM à certains paramètres. Les
valeurs de RMSE et de CE et leur ordre de grandeur n’étant pas toujours très parlant, il
semble intéressant d’introduire une valeur de référence afin de juger de la relative sensi-
bilité de la méthode aux paramètres utilisés. Nous introduisons pour cela une expérience
appelée noDA, qui représente le cas sans assimilation de données. Le score de noDA sera
calculé en prenant comme reconstruction un bout de simulation pris arbitrairement sur
APP. Cette simulation de même taille que la cible représente le cas d’une reconstruction
où aucune correction n’a été apportée à la simulation du modèle. Dans le cas de notre
expérience avec forçages constants où la cible et la période prise arbitrairement sur APP
sont indépendantes, la RMSE de noDA est en théorie égale à la racine carrée de la somme
des deux variances. Ces deux scores seront utilisés comme référence pour calculer une
RMSE dite normalisée et un écart de CE noté ∆CE définie respectivement comme la RMSE
divisée par la RMSE de noDA, et le CE moins le CE de noDA. Les scores de noDA utilisés
dans les figures 5.23 et 5.24 correspondent à la RMSE et au CE obtenus entre la cible
à reconstruire d’une période de 100 ans prise sur VAL et une période de 100 ans prise
arbitrairement sur APP.

5.5 Calcul des EOFs

Utilisé dans le cadre d’application géophysique, le LIM est généralement construit à partir
des principaux modes de variabilité retenus dans les premières EOFs (Penland, 1989).
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Table 5.1: Liste des ensembles d’expériences réalisées. La colonne Sections indique dans quelles
sections de ce chapitre les expériences sont utilisées.

Nom de la
méthode ou de
l’expérience

Principe et Objectif Sections

Persistance Evaluer la qualité de prédiction du LIM par rapport à une
méthode de prédiction basique prédisant pour le futur la
même valeur que le présent.

5.6

Pages2k Reconstruction effectuée en prenant un sous-
échantillonnage spatial de pseudo-proxys similaire
aux proxys de températures disponibles à l’an 1000 dans la
base de donnée Pages2k (Fig. 5.3).

5.8; 5.10

Dense Même chose que Pages2k mais avec un échantillonnage
spatial de pseudo-proxys dense et régulier (Fig. 5.3)

5.8; 5.10

SIR-LIM Filtre particulaires SIR utilisant le LIM comme modèle
d’intégration (Fig. 5.1).

5.8; 5.10

SIR-0 Filtre particulaires SIR similaire au SIR-LIM mais util-
isant un bruit gaussien plutôt qu’un LIM comme modèle
d’intégration.

5.8

noDA Cas d’une reconstruction sans assimilation de donnée util-
isée comme score de référence.

5.10.1

Les EOFs sont calculées à partir de critères purement statistiques et sont incapables de
détecter la chronologie temporelle de phénomènes géophysiques. Souvent normées par
construction, les EOFs représentent des patterns stationnaires inadaptés pour décrire à
travers le temps l’évolution et la propagation spatiale de certains phénomènes physiques.
Les PCs associées donnent le signe et l’amplitude de la variabilité décrite au cours du
temps par chacune d’elles. Les patterns physiques réels pouvant être différents de ceux
décris par les EOFs, toute interprétation physique de celles-ci se doit donc d’être prudente.
La base décrite par les 30 premières EOFs expliquent 66.2% de la variance des anomalies
de températures de surface (Fig. 5.4a).

La première EOF et sa PC associée très corrélées à l’indice Niño3.4 (0.88) et au TPI
non filtré (0.92), explique à elles seules 18, 8% de la variance des températures de surface
globale après avoir retiré (en filtrant) le cycle saisonnier. Les secondes et troisièmes EOFs
représentent quant à elles respectivement 5.1% et 4.4% de la variance totale. La seconde
EOF semble avoir capturé le principal mode de variabilité des températures de surface de
l’Hémisphère Sud avec une empreinte spatiale pouvant correspondre à l’expression du
SAM (pour en anglais Southern Annular Mode) sur les températures de surface (voir Fig.
12 de Sen Gupta and England, 2006). La troisième EOF donne quant à elle une description
complémentaire de la variabilité tropicale dans l’Océan Pacifique décrite par la première
EOF mais avec des températures de signe opposé entre l’océan Pacifique et le reste des
tropiques. La corrélation lagée entre les PCs de la première et troisième EOF est de 0.46

117



Chapitre 5. Reconstruction de la variabilité des températures de surface en contexte
paléoclimatique avec le SIR-LIM

Figure 5.4: (a) Pourcentage cumulé de variance expliquée en fonction du nombre d’EOFs pour
APP, (b-d) 3 premières EOFs et (e-g) Pourcentage cumulé de variance expliquée sur APP par les (e)
10, (f) 20 et (g) 30 premières EOFs.

quand la PC1 précède de 12 mois la PC3 et de 0.38 quand la PC3 précède de 12 mois la
PC1. Ce résultat révèle la présence d’une dynamique potentiellement prédictible dans les
tropiques entre l’EOF1 et l’EOF3. Alors qu’une bonne partie de la variabilité tropicale (+
de 50%) est capturée par les 10 premières EOFs (Fig. 5.4c et Tableau 5.2), ce n’est qu’à partir
d’une vingtaine d’EOFs qu’un bon pourcentage (+ de 40%) de la variance extratropicale
est également représentée. Nous noterons qu’en revanche le pourcentage de variance
expliquée aux hautes latitudes de l’Hémisphère Nord (au-dessus de 45◦N) reste faible
même pour 30 EOFs.

Table 5.2: Pourcentage moyen de variance expliquée par hémisphère en fonction du nombre
d’EOFs.

10 EOFs 20 EOFs 30 EOFs

NH (au-dessus de 25◦N) 28% 42% 50%

Tropique (entre 25◦S-25◦N) 55% 64% 70%

SH (en dessous de 25◦S) 33% 46% 54%
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5.6 Construction et Validation du LIM

Comme nous l’avons vu dans le chapitre 4, la modélisation par le LIM d’un système
dynamique suppose que celui-ci est décomposable en une partie linéaire prédictible et une
partie non-linéaire temporellement pas ou peu prédictible. Parmi les tests proposés par
(Penland and Sardeshmukh, 1995) pour valider l’utilisation du LIM dans la modélisation
d’un système, on trouve:

- la matrice de covariance Q est définie positive (t1)
- la matrice B est indépendante du τ0 utilisé pour la calculer dans eq. 4.15 (t2)
- les prédictions faites par le LIM sont bonnes (t3)
- la croissance de l’erreur de prédiction du LIM est tel que prédite par Penland, 1989 (t4)
- le système est Gaussien (t5)

Nous vérifions ci-dessous l’ensemble de ces points pour le LIM construit à partir des
P = 30 premières PCs et utilisé dans la section 5.7, 5.8 et 5.9.

(t1) Sous condition que la modélisation de pc par (eq. 5.1) soit correcte, alors la matrice Q
représente la matrice de covariance du bruit (Penland and Matrosova, 1994; Penland and
Sardeshmukh, 1995). Les vecteurs propres de la matrice Q généralement appelés « EOFs
du bruit » traduisent la prise en compte lors de l’application du bruit gaussien ε par le LIM
de corrélations spatiales (mais non temporelles) (Penland and Sardeshmukh, 1995). La ma-
trice Q comme toute matrice de covariance doit être définie positive et ses valeurs propres
représenter le pourcentage de variance expliquée par chaque « EOFs du bruit » (Penland
and Matrosova, 1994). La présence de valeurs propres négatives pouvant s’expliquer
soit par l’utilisation d’une période d’apprentissage trop courte ou soit par la présence de
processus non linéaire, le modèle reste toutefois utilisable si l’ordre de grandeur de ces
valeurs propres négatives reste faible (Penland and Matrosova, 1994; Winkler et al., 2001).
Dans le cadre de notre étude, des valeurs propres négatives n’apparaissant que pour des
LIMs construits avec plus de 36 PCs (P > 36), la matrice Q est donc bien définie positive
pour tous les LIM des sections suivantes.

(t2) Le test d’indépendance de B au τ0 utilisé pour l’estimer est généralement appelé « τ

test ». Si l’équation (eq. 5.1) est bien représentative de la dynamique du système étudié,
alors en théorie l’estimation de la matrice B est indépendante du τ0 utilisé pour l’estimer
dans (eq. 4.15). Bien qu’un échec à ce test d’indépendance n’implique pas la non-linéarité
du système (Penland and Sardeshmukh, 1995), il constitue un argument très solide dans
la validation du LIM en tant que modèle. Comme il s’avère qu’en pratique des bornes
supérieures et inférieures existent dans le choix du τ0 notamment à cause du problème de
Nyquist (DelSole, 2000; Winkler et al., 2001), cette vérification de l’indépendance de B au
τ0 utilisé est problématique en pratique. Une des astuces proposées par (Winkler et al.,
2001) pour simplifier la validation du « τ test » est de valider celui-ci non pas par le calcul
de B pour différent τ0 mais plutôt par la vérification de la bonne estimation de la matrice
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de Green G(τ) de (eq. 4.13) pour différents τ. Avec B estimé pour un τ0 = 11 mois, si
le système réel peut être correctement approché par un LIM la matrice de Green G(τ)

réelle devrait être bien estimée pour tout lag τ par exp(Bτ). Dans la figure 5.5 similaire
à la figure 6 de Winkler et al., 2001, la comparaison de la matrice de Green G(τ) réelle
avec celle reproduite par le LIM pour différent lag τ montre la bonne reproduction par le
LIM de la matrice de Green G(τ) réelle aux différents lags τ. Ceci valide d’une part que
le système est principalement linéaire et d’autre part que le τ0 utilisé pour le calcul de la
matrice B est adapté.

Figure 5.5: Validation du « τ test » avec la trace de la matrice de Green G(τ) prédite par le LIM
divisée par la trace de G(0) (courbes à points) et la trace de la matrice de Green G(τ) observée
normalisée par la trace de G(0) observée (courbe sans points) selon le nombre de mois (en abscisse).

(t3) Afin de vérifier que le LIM reproduit bien la dynamique du système souhaité, il est
important d’évaluer la qualité des prédictions faites par celui-ci. En tant que modèle
stochastique décris par eq. 5.1, la meilleure prédiction (dans le sens la plus probable) de
pc(t + τ) à partir de pc(t) pour tout lag τ est:

pc(t + τ) = G(τ)pc(t) (5.5)

Les capacités de prédictions du LIM sont évaluées sur les 700 ans de température de
surface de VAL aux horizons 12 et 18 mois relativement à la Persistance (Fig. 5.6, 5.7, 5.8).
Le LIM surpasse clairement la Persistance sur l’ensemble du globe avec respectivement
aux horizons 12 et 18 mois +0.11 et + 0.15 de corrélations globales et +0.35 et +0.51 de CE
globale par rapport à la Persistance. Les scores obtenus par la persistance devenant très
faibles au-delà de 18 mois, la différence de niveau avec le LIM est d’autant plus marquée.
Les meilleurs scores de prédictions du LIM se situent dans les tropiques et le Pacific Nord
avec des corrélations moyennes de 0.26, 0.31 et 0.44 à l’horizon 12 mois et 0.19, 0.22 et
0.31 à l’horizon 18 mois pour respectivement l’Hémisphère Nord, l’Hémisphère Sud et les
tropiques. Les différences notables obtenues dans la localisation des régions les mieux
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prédites par notre LIM et celles trouvées par Newman, 2013 s’expliquent certainement
d’une part, par la présence de forçages contribuant de façon significative à la construction
de leur LIM (voir Figure 4 de Newman, 2013) et d’autre part, par les différences entre la
dynamique observée sur la période historique dans un contexte de changement climatique
et celle reproduite par le modèle de l’IPSL-CM5A-LR en contexte préindustrielle.

Figure 5.6: (a-b) Corrélations et (c-d) coefficients CE entre les températures de surface réelles de
VAL et les températures de surface prédites par (a,c) le LIM et (b,d) la Persistance à l’horizon 12
mois. Les valeurs moyennes de corrélations et CE globales sont indiquées en haut à droite de
chaque panneau.

(t4) Penland, 1989 ayant montré que dans le cas de système purement linéaire, la matrice
de covariance de l’erreur de prédiction σ croit telle que :

< σ(τ), σ(τ)T >= C(0)−G(τ)C(0)G(τ)T (5.6)

le test (t4) constitue une façon supplémentaire de valider l’utilisation d’un modèle
linéaire en comparant la croissance de l’erreur de prédiction réelle du LIM avec la crois-
sance théorique prédite par (eq. 5.6). Cette croissance théorique étant inférieure à la
croissance réelle (Fig. 5.9), la différence entre les deux courbes reflète la présence de
composantes non linéaires. Néanmoins le fait que la courbe du LIM soit à la fois inférieure
à celles de la Persistance, de la climatologie et de même allure que la courbe théorique,
confirme la dynamique principalement linéaire du système décris par les 30 premières
PCs. L’allure de la courbe serait pour sa part très différente (voir Figure B1 de Penland
and Sardeshmukh, 1995) dans le cas de système non linéaire.
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Figure 5.7: Comme la Figure 5.6 mais à l’horizon 18 mois.

Figure 5.8: Différence de (a-b) Corrélations et (c-d) d’indice CE entre le LIM et la Persistance aux
horizons (a,c) 12 mois et (b,d) 18 mois.

(t5) Le LIM ne pouvant reproduire que la dynamique de système Gaussien (Penland
and Sardeshmukh, 1995; Martinez-Villalobos et al., 2018), nous comparons dans la figure
5.10, les distributions des 9 premières PCs réelles avec celles simulées par le LIM. Nous
avons pour cela intégré le LIM constitué des 30 premières PCs sur une période de 10
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Figure 5.9: Croissance de la variance de l’erreur normalisée en fonction du nombre de mois
(abscisse) pour la croissance théorique (courbe avec des points), les prédictions du LIM (courbe
épaisse), la Persistance (courbe avec des croix) et la climatologie (ligne horizontale).

000 ans et comparé les distributions obtenues pour les 9 premières PCs avec celles des 9
premières PCs de APP (d’une période de 1 000 ans) et de VAL (d’une période de 700 ans).
Dans l’ensemble le LIM reproduit de façon convaincante les statistiques observées avec
des distributions similaires à celles de APP et VAL pour les 6 premières PCs et des biais
visibles à partir des PCs 7, 8 et 9.

En plus de valider les tests (t1-5) proposés par Penland and Sardeshmukh, 1995 nous
évaluons également les distributions des incréments du LIM entre k et k+h pour différents
horizons h. Nous comparons pour cela dans la figure 5.11 à l’aide de diagrammes de
rangs, les distributions px(pck+h − pck/pck) prédites par le LIM aux horizons h=4, h=8
et h=12 mois avec les distributions réelles pour les 3 premières PCs (Fig. 5.11). Nous
avons pour cela réalisé la construction de 100 diagrammes de rangs pour chaque PC
aux différents horizons (Fig. 5.11). Comme on peut le voir les distributions px(pck+h −
pck/pck) semblent bien reproduites pour les 3 premières PCs à l’horizon h=12 mois. Mais
la forme en « U » des diagrammes de rangs des PC2 et PC3 à l’horizon 4 mois montrent
que le LIM sous-estime la variabilité de ces 2 PCs à court terme en sous-estimant les
distributions px(pck+h − pck/pck).

5.7 Le LIM en tant qu’émulateur des modèles climatiques

Ayant discuté dans la section précédente de la bonne reproduction par le LIM du système
décrit par les 30 premières PCs, nous souhaitons maintenant examiner les capacités du
LIM à reproduire certaines caractéristiques du climat. Nous examinons pour cela les
prédictions du LIM pour les indices des principaux modes de variabilité climatiques
dont l’ENSO, l’IPO via l’indice TPI et l’AMV. Dans la représentation de ces indices par
le LIM nous distinguerons d’une part l’erreur dite de « réduction » ou « représentativité
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Figure 5.10: Diagramme de rang des 9 premières PCs entre les distributions prédites par un LIM
de 10 000 ans et les distributions des PCs de APP (en rouge) et de VAL (en noir).

» liée à l’utilisation d’un sous ensemble de 30 EOFs pour représenter la variabilité des
températures de surface et de l’erreur dite de « modélisation » liée à la représentation
par le LIM du système des 30 premières PCs par l’eq 5.1. Nous évaluons dans un pre-
mier temps la qualité des prédictions pour les différents indices climatiques faites par la
composante linéaire-déterministe du LIM, dans un second temps nous illustrons l’intérêt
de la composante stochastique non-linéaire du LIM pour estimer l’incertitude lié à ces
prédictions et pour finir nous discutons des limites du LIM pour reproduire certaines
caractéristiques du climat.

Les prédictions du LIM sont évaluées dans la figure 5.12 jusqu’à l’horizons 3 ans et
comparées à d’une part la persistance des températures de surface réelles (noté Persis-
tance dans la Figure 5.12) et d’autre part à la persistance des températures de surface
reconstruites à partir des 30 premières PCs (noté EOF Persistance dans la Figure 5.12).
Comme on peut le voir les prédictions associées à la Persistance et à EOFs Persistance
sont similaires et se superposent pour le TPI et l’ENSO alors qu’elles sont différentes pour
l’AMV. Les prédictions du LIM surpassent clairement les deux types de persistances pour
les indices du TPI et de l’ENSO mais pas pour l’AMV. On peut en effet observer que pour
l’AMV les prédictions du LIM surpassent celles de EOFs Persistance mais sous-performe la
Persistance aux horizons inférieurs à 29 mois (Fig. 5.12e). En d’autre terme la modélisation
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Figure 5.11: Diagrammes de rang moyens entre les distributions px(pck+h − pck/pck) réelles et
prédites par le LIM aux horizons h=4 mois (colonne de gauche), h=8 mois (colonne du milieu)
et h=12 mois (colonne de droite). Pour chaque PC le diagramme de rang moyen est estimé aux
différents horizons comme la moyenne de 100 diagrammes de rang et la barre d’erreur représente
2 fois la déviation standard à travers l’ensemble de ces réalisations. Chacun des 100 diagrammes
de rang aux différents horizons a été estimé pour 1000 prédictions prises aléatoirement sur VAL.

par le LIM du système des 30 première PCs sous forme eq 5.1 n’est pas à l’origine de cette
sous performance de l’AMV, celle-ci ayant plutôt pour cause les différences marquées
entre l’indice d’AMV réel et l’indice d’AMV des températures de surface reconstruites
à partir des 30 premières PCs (AMV-30EOFs). Une simple correction dans un LIM dit
« corrigé » dans la figure 5.12 permet de prendre en compte ce biais en ajoutant aux
prédictions du LIM le biais initial présent entre les températures de surface réelles et
reconstruites. La prise en compte de ce biais de représentativité permet aux prédictions
du LIM « corrigé » de surpasser la Persistance pour l’indice d’AMV (Fig. 5.12c). Ces
différences marquées entre l’indice d’AMV réel et l’indice AMV-30EOFs sont dues au
faible pourcentage de variance expliquée au-dessus de 45◦ nord dans l’Atlantique Nord
(Fig. 5.4). Avec des corrélations de 0.61 et 0.47 entre la variabilité tropicale et respective-
ment l’indice d’AMV-30EOFs et l’indice d’AMV réel, l’indice AMV-30EOFs représente
d’avantage la partie tropicale de la variabilité de l’Atlantique Nord. En d’autre terme
nous retiendrons que le LIM surpasse de façon convaincante les prédictions obtenues
par la persistance associée à nos 30 premières PCs pour les indices du TPI, ENSO et de
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Figure 5.12: Reproduction par le LIM de la partie prédictible des indices (a) d’ENSO, (b) du TPI
et (c) de l’AMV. Corrélations obtenues pour différents horizons sur les 1000 ans de VAL pour les
prédictions du LIM (courbe noire), la persistance des températures de surface réelles (courbe noire
avec des points) et la persistance des températures de surface reconstruites à partir des 30 premiers
PCs (courbe pointillée). Pour (c) le LIM corrigé (courbe en bleu) représente le score obtenu par
les prédictions du LIM aux différents horizons après ajout aux prédictions du LIM du biais initial
entre les températures de surface reconstruites à partir des 30 premières PCs et les températures de
surface réelles.

l’AMV mais que notre sous ensemble d’EOFs ne donne qu’une description partielle de la
variabilité des températures de surface dans l’Atlantique Nord. Ne faisant pas partie du
cadre de notre étude, nous noterons toutefois que dans le cas d’expériences spécifiques,
c’est-à-dire avec un sous-ensemble d’EOFs dédié au bassin Atlantique, le LIM a montré
aussi bien à l’échelle saisonnière que décennale des capacités de prédictions comparable à
celle des GCMs dans l’Atlantique Nord (Hawkins and Sutton, 2009; Zanna, 2012; Huddart
et al., 2017).

Le LIM étant composé d’une partie prédictible supposée linéaire et d’une composante
non linéaire modélisable à l’aide d’un bruit gaussien de covariance Q, nous illustrons dans
les figures 5.13, 5.14 et 5.15 la combinaison de ces deux composantes pour les différents
indices discutés précédemment (TPI, ENSO, AMV). Un ensemble de 100 particules a
pour cela était intégré sur une période de 2 ans pour différents états initiaux de manière à
illustrer le comportement du LIM dans différentes situations. Cette figure donne un aperçu
du comportement du LIM pour différentes situations et permet d’illustrer l’intérêt de la
composante stochastique du LIM pour propager dans le temps un ensemble de particules
de manière à décrire l’ensemble des états futurs probables à partir de la connaissance du
système à t=0. Comme ceci a déjà était observé dans la figure 5.12 et discuté précédemment,
on note des différences marquées entre l’indice d’AMV réel et l’indice d’AMV-30EOFs (Fig.
5.15). La composante stochastique du LIM donne une bonne estimation de l’incertitude liée
aux prédictions du TPI (Fig. 5.13) et de l’ENSO (Fig. 5.14) par le LIM. L’AMV-30EOFs étant
principalement associé à la variabilité tropicale dans l’Atlantique, la bonne reproduction
de l’AMV par notre sous ensemble d’EOFs est pour sa part plus discutable (Fig. 5.15).

N’ayant jusqu’ici considéré les performances du LIM qu’en moyenne temporelle,
nous souhaitons à présent distinguer les performances obtenues par le LIM selon les
circonstances et l’état du système à la date initiale. Diverses études ont montré que la
prévisibilité du climat varie dans le temps en fonction de son état de départ (Brune et al.,
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Figure 5.13: Panneau du haut : Indice du TPI pour les 50 premières années de VAL calculé avec les
températures de surface réelles en trait pleins et avec les températures de surface reconstruites
avec les 30 premières PCs en pointillés noires. Les traits verticaux indiquent les dates de départs
des 5 panneaux du bas dans lesquelles la courbe en pointillés rouges représente la composante
déterministe linéaire du LIM et les trajectoires en bleu montrent l’ensemble des 100 particules
décrivant la composante stochastique non-linéaire du LIM.

2018) et que la crédibilité d’une prédiction dépend de l’état du climat à la date initiale
(Planton et al., 2018; Borchert et al., 2019). Il a été notamment montré que le contenue
en chaleur dans l’océan Pacifique tropical Ouest donnait de meilleur prédiction pour
les événements du type El Niño que les événements La Niña (Planton et al., 2018) et
que le niveau de confiance associée aux prédictions de l’AMV était meilleur lorsque
des anomalies de transport de chaleur dans l’océan Atlantique Nord subpolaire étaient
observées à la date initiale (Borchert et al., 2019). Nous évaluons dans la figures 5.16
l’évolution des erreurs de prédictions des indices d’ENSO, du TPI et de l’AMV par le LIM
en fonction de leur phase négative, neutre ou positive à la date de départ. Ne pouvant
produire, dans le cas d’un LIM, que des prédictions et distributions symétriques (Martinez-
Villalobos et al., 2018), la figure 5.16 permet en plus d’évaluer les performances du LIM
pour les 3 indices, d’évaluer la présence plus ou moins importante d’une dynamique
non-linéaire de ces indices aux différents horizons en fonction de leur valeur initiale.

Nous savons par exemple de nos jours que l’ENSO possède des caractéristiques
asymétriques, avec des événements El Niño pouvant atteindre des amplitudes plus impor-
tantes que celles d’événement La Niña mais que ces derniers tendent à être plus persistants
dans le temps (Hoerling et al., 1997; Okumura and Deser, 2010). Les transitions d’une
phase à l’autre sont également asymétriques, leur déclenchement et succession impliquant
des dynamiques différentes (Larkin and Harrison, 2002; Planton et al., 2018).

L’erreur de prédiction du LIM étant relativement plus faible à court terme lors de La
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Figure 5.14: Panneau du haut : Indice d’ENSO pour les 50 premières années de VAL calculé avec
les températures de surface réelles en trait pleins et avec les températures de surface reconstruites
avec les 30 premières PCs en pointillés noires. Les traits verticaux indiquent les dates de départs
des 5 panneaux du bas dans lesquelles la courbe en pointillés rouges représente la composante
déterministe linéaire du LIM et les trajectoires en bleu montrent l’ensemble des 100 particules
décrivant la composante stochastique non-linéaire du LIM.

Niña et à long terme lors d’événement El Niño (Fig. 5.16), la composante linéaire associée à
la dynamique de l’ENSO (du modèle de l’IPSL) est donc relativement plus marquée à court
terme dans le cadre d’événement La Niña et plus prononcée à long terme dans le cadre
d’événement El Niño. Ces résultats suggèrent que les événements La Niña moins sujets
au forçage stochastique des vents, d’une durée plus longue et d’une amplitude moins
variable (Menkes et al., 2014; Puy et al., 2017) donne à court terme une dynamique plus
régulière/linéaire que les événements El Niño. En revanche à long terme les événements
El Niño étant plus souvent suivis par des La Niña que les événements La Niña par des El
Niño, les prédictions à long terme lors d’évènements El Niño tendent à être meilleures
que celles réalisées lors d’événement La Niña (Larkin and Harrison, 2002). Bien que
moins prononcé, un raisonnement, similaire, semble pouvoir s’appliquer à l’AMV avec
en particulier des prédictions à court et moyen terme qui semblent meilleures dans la
cadre de phases neutres de l’AMV que de phases non-neutres (positives ou négatives).
Sortant du cadre de notre étude, nous soulignerons que potentiellement chacun de ces
modes de variabilités peut influencer la dynamique des autres bassins océaniques et que
la qualité des prédictions obtenue pour chaque bassin dépend certainement de l’état des
autres bassins à la date initiale (Zanchettin et al., 2016; Levine et al., 2017).

Malgré les hypothèses fortes du LIM lors de la représentation du système dynamique
des 30 premières PCs des températures de surface comme la somme d’un terme prédictible
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Figure 5.15: Indice de l’AMV pour les 50 premières années de VAL calculé avec les températures de
surface réelles en trait pleins et avec les températures de surface reconstruites avec les 30 premières
PCs en pointillés noires. Les traits verticaux indiquent les dates de départs des 10 panneaux
numérotés de 1 à 5 du bas dans lesquelles la courbe en pointillés rouges représente la composante
déterministe linéaire du LIM et les trajectoires en bleu montrent l’ensemble des 100 particules
décrivant la composante stochastique non-linéaire du LIM (ligne du milieu) et du LIM corrigé
(ligne du bas)

linéaire et d’un terme stochastique non-linéaire modélisable à l’aide d’un bruit Gaussien
ε, le LIM constitue au vu des résultats précédents un bon candidat pour représenter
la dynamique des températures de surface à la fois en terme de prévisions qu’en terme
d’estimation de l’incertitude et sera utilisé dans les sections suivantes comme un émulateur
des modèles climatiques permettant l’intégration d’un grand nombre de particules.

5.8 Reconstructions spatiales de la variabilité des températures
de surface

Après avoir validé l’utilisation du LIM comme modèle dynamique du système décris par
les 30 premières PCs des températures de surface, nous souhaitons maintenant évaluer
la qualité de reconstructions des températures de surface obtenues avec le SIR-LIM. Les
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Figure 5.16: RMSE des prédictions du LIM pour l’ENSO (en haut à gauche), le TPI (en haut à
droite), l’AMV (en bas à gauche) et les prédictions du LIM corrigé pour l’AMV (en bas à droite).
En abscisse l’horizon en mois. La courbe noire représente la RMSE générale des prédictions, la
courbe en rouge représente la RMSE des prédictions lorsque l’indice dépasse 1 déviation standard
à la date initiale, la courbe en bleu lorsque l’indice est inférieur à -1 déviation standard à la date
initiale et la courbe en pointillées lorsque l’indice est compris entre -1 et 1 déviation standard à la
date initiale.

expériences de cette section ont été réalisées pour une période de 150 ans prise arbitraire-
ment sur VAL. Le LIM utilisé correspond à celui construit à partir des 30 premières EOFs
des températures de surface et testé dans la section 5.6 et 5.7. Le SIR-LIM et SIR-0 utilisent
un pas de ré-échantillonnage de 1 ans et un ensemble de 900 particules. Nous analysons
ci-dessous les reconstructions du SIR-LIM et SIR-0 obtenues pour les 3 premières PCs
ainsi que les températures de surface reconstruites à partir des 30 premières EOFs dans
les expériences Dense et Pages2k.

Contribution du LIM dans le SIR-LIM:

Les scores obtenus par le SIR-LIM et SIR-0 dans les expériences Dense et Pages2K pour
les 3 premières PCs sont indiquées dans le Tableau 5.3. Comme on peut le voir les scores
de corrélations du SIR-0 étant non nul, le score dit de « ré-échantillonnage » contribue de
façon non négligeable dans les scores du SIR-LIM. Les différences de scores entre les deux
SIR prouvent néanmoins de façon convaincante l’utilité du LIM dans l’intégrations des
particules. Aucune composante dynamique n’intervenant dans le modèle d’intégration
du SIR-0, les différences de scores entres les PCs du SIR-0 reflètent l’importance relative
accordée à chaque PCs lors de l’étape de ré-échantillonnage et de sélection des particules
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(Tableau 5.3).

Table 5.3: Corrélations et CE de la reconstruction des PC1 à PC3 obtenus avec le SIR-LIM et le
SIR-0 sur une période de 150 ans prise sur VAL pour les expériences Pages2k et Dense.

Pages2k Dense

SIR-LIM SIR-0 SIR-LIM SIR-0

Corr CE Corr CE Corr CE Corr CE

PC1 0.87 0.70 0.15 0.01 0.92 0.84 0.12 -0.11

PC2 0.48 0.23 0.09 -0.06 0.72 0.51 0.09 -0.29

PC3 0.62 0.35 0.08 -0.05 0.72 0.47 0.07 -0.22

Impact du sous-échantillonnage spatial sur les reconstructions:

Bien que visible dans les 3 PCs, les différences de scores obtenus entre les expériences
Pages2k et Dense varient d’une PC à l’autre (Tableau 5.3). La 1ere PC qui décris princi-
palement la variabilité tropicale (Fig. 5.4) semble la mieux reconstruite pour les deux
expériences. La PC2 représentative de la variabilité dans l’Hémisphère Sud semble quant
à elle la plus impactée des 3 premières PCs par la différence de sous-échantillonnage
spatial entre Pages2k et Dense (Tableau 5.3). Ces écarts reflètent le manque de proxys
réels disponibles pour décrire la variabilité dans l’Hémisphère Sud et en particulier la
variabilité décrite par la PC2 (Fig. 5.17).

La taille effective de l’échantillon Ne f f introduite (eq. 4.9) dans le Chapitre 4 per-
met de suivre la dégénérescence du filtre particulaires dans le temps. Comme on peut
le voir sur la figure 5.17, le ré-échantillonnage régulier des particules permet d’éviter
la dégénérescence du filtre SIR-LIM dans le temps. Toutefois le nombre de particules
nécessaire augmentant de façon exponentielle avec la dimension du problème (Snyder
et al., 2008; Van Leeuwen, 2009), celui-ci augmente également lorsque l’incertitude sur
le système observé diminue (Dubinkina et al., 2011). Ce risque de dégénérescence plus
élevé est visible pour Dense avec des valeurs de Ne f f en moyenne 4.6 fois plus petites
que dans Pages2k (Fig. 5.17d). Cependant lorsque la description plus fine du système
observé n’engendre pas la dégénérescence du filtre, celle-ci permet d’obtenir comme dans
l’expérience Dense de meilleures reconstructions (Tableau 5.3, Fig. 5.17). Les incertitudes
liées à ces reconstructions semblent correctement représentées par l’ensemble des par-
ticules avec la cible comprises dans l’enveloppe des particules 98.8%, 99.7% et 98.9% du
temps pour respectivement les PC1, PC2 et PC3 de Pages2k et 97.2%, 99.3% et 94.1% du
temps pour respectivement les PC1, PC2 et PC3 de Dense (Fig. 5.17).

La qualité de reconstruction des différentes PCs se retrouvent dans la reconstruction
spatiale des températures de surface (Fig. 5.6), avec au première ordre une reconstruction
meilleure dans les Tropiques et le pacifique Nord que le reste du globe et des recon-
structions moins bonnes dans l’Hémisphère Sud pour Pages2k. Des scores tout à fait
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Figure 5.17: (a-c) Reconstruction par le SIR-LIM des 3 premières PCs des températures de surface
pour les expériences Pages2k et Dense sur une période de 150 ans prise dans VAL. Les traits pleins
noirs indiquent la cible à reconstruire. Les traits pleins bleus et verts indiquent les reconstructions
obtenues par la moyenne de l’ensemble des particules et les enveloppes bleues et vertes décrivent
la dispersion totale de l’ensemble des particules. (d) Evolution temporelle de la taille effective de
l’échantillon pour le SIR-LIM estimée par eq 4.9 pour l’expérience Pages2k (en bleu) et Dense (en
vert).

satisfaisants sont visibles dans les régions à la frontière des océans Atlantique et Arctique,
et plus généralement au-dessus de 50◦N, malgré le faible pourcentage de variance ex-
pliquée par les 30 premières EOFs (Fig. 5.4).

Malgré des reconstructions globalement meilleures du SIR-LIM pour Dense que
Pages2k, on remarque pour certaines régions des reconstructions meilleures pour Pages2k
(Fig. 5.8). Ces régions correspondent aux zones avec une densité de pseudo-proxys plus
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Figure 5.18: (a,c,e) Corrélations et (b,d,f) CE pour (a,b) le SIR-LIM dans l’expérience Pages2k, (c,d)
le SIR-LIM dans l’expérience Dense et (e,f) le SIR-0 dans l’expérience Pages2k. Les scores sont
estimés sur les reconstructions des températures de surface d’une période de 150 ans prise sur VAL.
Les moyennes globales de corrélations et CE sont indiquées en haut à droite de chaque panneau.

importante dans Pages2k que Dense (Fig. 5.3), comme au sud du Chili et de l’Argentine,
au sud de l’Alaska, la région de l’Atlantique nord-ouest avec un grand nombre de proxys
le long des côtes est d’Amérique du Nord, vers l’Islande à la frontière de l’océan Atlantique
et de l’océan Arctique, ou encore la région du nord de l’Espagne jusqu’à la côte ouest
d’Afrique du Nord.

5.9 Reconstructions des principaux modes de variabilité pour le
modèle IPSL-CM5A-LR

Ayant effectué dans la section 5.8 une première analyse spatiale des reconstructions
obtenues par le SIR-LIM nous nous intéressons dans cette section à la reconstruction
spécifique de l’ENSO, de l’AMV et de la variabilité à l’échelle du bassin Pacifique à l’aide
du TPI. La figure 5.20 montre les reconstructions de ces indices avec le SIR-LIM pour
les expériences Dense et Pages2k, l’ensemble des particules donne une estimation de
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Figure 5.19: Différences de (a-b) corrélations et (c-d) CE (a,c) entre les reconstructions du SIR-LIM
pour l’expérience Pages2k et l’expérience Dense et (b,d) entre les reconstructions obtenus par le
SIR-LIM et le SIR-0 pour l’ expérience Pages2k.

l’incertitude associée à ces reconstructions avec un intervalle de confiance de 99%, 98.4%
et 97.3% (98%, 97.3% et 93.8%) dans l’expérience Pages2k (Dense) pour respectivement les
indices d’ENSO, du TPI et de l’AMV.

Comme pour les prédictions du LIM dans la section 5.7, en plus de comparer les indices
reconstruits aux indices réels, nous comparons également ceux-ci aux indices reconstruits
à partir des 30 premières PCs (Fig. 5.21). Le SIR-LIM tend à sous-estimer, comme c’est
souvent le cas avec ce type de reconstructions (Liu et al., 2017), la variabilité réelle avec un
pourcentage de variance expliquée dans la figure 5.21 de 30% pour l’AMV (R2=0.3), de
70% pour le TPI (R2=0.7) et de 63% pour l’ENSO (R2=0.63). La reconstruction de l’AMV
associée à l’ensemble des 30 premières PCs explique 74% de variance de la variabilité réelle
tandis que la reconstruction des indices d’ENSO et du TPI des 30 premières PCs explique
jusqu’à 97% de variance. Ce pourcentage plus faible pour l’AMV semble néanmoins
ne pas expliquer totalement les différences de scores significatives obtenues pour la
reconstruction de l’AMV avec les autres modes de variabilités.

La figure 5.22 montre que ces difficultés seraient en réalité surtout liées d’une part à une
empreinte de l’AMV sur les températures de surface moins marquée que le TPI et l’ENSO et
d’autre part à une distribution spatiale des proxys peu favorable à sa reconstruction. Avec
uniquement 1 et 5 pseudo-proxys corrélés à plus de 0.5 dans respectivement l’expérience
Pages2k et Dense pour l’AMV en comparaison de l’ENSO et du TPI qui compte tous les
deux 10 proxys corrélés à plus de 0.5 dans Pages2k et respectivement 19 et 28 dans Dense,
le manque de pseudo-proxys significativement corrélés (c’est à dire >0.5) avec l’indice
d’AMV explique les différences de scores obtenues avec les autres indices (Fig. 5.22a,b).
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Figure 5.20: Reconstruction par le SIR-LIM des indices (a) Niño3.4, (b) TPI non filtré et (c) AMV
pour les expériences Pages2k (en bleu) et Dense (en vert). Le traits pleins noirs indiquent la cible à
reconstruire. Les traits pleins bleus et verts indiquent les reconstructions obtenues par la moyenne
de l’ensemble des particules et les enveloppes bleues et vertes décrivent la dispersion totale de
l’ensemble des particules.

Chaque modèle climatique reproduisant plus ou moins fidèlement l’empreinte spa-
tial observée des différents modes de variabilité sur les températures de surface, il est
important de noter que tout comme la localisation des proxys joue un rôle essentiel sur
la qualité des reconstructions envisageables (Evans et al., 1998; Comboul et al., 2015), la
bonne reproduction des différents modes de variabilité par le modèle climatique utilisé
est essentielle pour déterminer le type de variabilité pouvant être associé aux différents
proxys selon leur localisation. En particulier dans le cadre d’expérience en modèle par-
fait la bonne reproduction ou non par le modèle IPSL-CM5A-LR de l’amplitude et de
l’empreinte spatiale associée aux différents modes de variabilité joue un rôle déterminant
sur l’estimation de la qualité des reconstructions en réalité envisageables. Ayant déjà dis-
cuté dans le chapitre 2 et 3 de certains des biais associés à l’IPSL-CM5A-LR, nous estimons
ci-dessous leur impact sur la qualité des reconstructions obtenues et de l’importance plus
ou moins vraisemblable accordée aux différents pseudo-proxys lors de la reconstruction
selon leur localisation géographique.

Le modèle de l’IPSL-CM5A-LR fait par exemple partie des nombreux modèles simulant
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Figure 5.21: (a-b) Diagramme de dispersion des indices reconstruits sur une période de 150 ans de
VAL avec le SIR-LIM en ordonnée en fonction des indices réels en abscisse dans les expériences (a-c)
Pages2k et (d-f) Dense pour (a,d) l’ENSO, (b,e) le TPI et (c,f) l’AMV. Le coefficient de détermination
noté entre les indices reconstruits et réels sont indiqués dans chaque panneaux en noir, tandis que
le coefficient de détermination entre l’indice réel et l’indice reconstruit à partir des 30 premières
PCs sont indiqués en violets. Les droites rouges indiquent le cas d’une reconstruction parfaite, les
droites bleues indiquent les régressions entre les reconstructions du SIR-LIM et les indices réels et
pour (c,f) les droites violettes indiquent les régressions entre les indices reconstruits à partir des 30
premières PCs et les indices réels.

des anomalies de SST tropicales s’étendant trop loin vers l’ouest lors d’événement El Niño
(Li et al., 2016). Ce biais tendrait dans nos expériences à mal estimer la contribution des
proxys localisés sur le continent maritime dans la reconstruction de l’ENSO et du TPI. En
revanche les téléconnections atmosphériques observées de l’ENSO dans les régions du
Canada, au nord-ouest des Etats-Unis, au sud des Etats-Unis, en Afrique du Sud semblent
bien reproduites par l’IPSL-CM5A-LR suggérant une bonne utilisation des pseudo-proxys
disponibles dans ces régions. Le TPI décrit pour sa part la variabilité à l’échelle du
bassin Pacifique avec des corrélations plus marquées dans les extratropiques que l’ENSO
(Fig. 5.22). Sa variabilité décennale connue sous le nom d’IPO tend à être sous-estimée
(amplitude et persistance) dans l’IPSL-CM5A-LR par rapport aux observations (comme
dans tous les modèles de classe CMIP, cf 3). Les modèles tendent également à simuler une
variabilité extratropicale plus faible dans l’Hémisphère Sud que dans l’Hémisphère Nord.
Ce biais tendrait à d’une part sous-estimer l’utilité des proxys disponibles le long des
côtes du Pérou-Chili pour reconstruire le TPI, et d’autre part à sous-estimer la qualité des
reconstructions en réalité possible dans l’Hémisphère Sud notamment dans le Pacifique.

Chaque modèle reproduisant des empreintes spatiales très distincts pour l’AMV
(Zhang and Wang, 2013; Ba et al., 2014) on retrouve néanmoins dans l’IPSL-CM5A-LR
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Figure 5.22: (a-b) Histogramme avec en ordonnée le nombre de pseudo-proxys selon leurs corréla-
tions en valeur absolues pour (a) Pages2k et (b) Dense. (c-e) Corrélations des indices (c) d’ENSO,
(d) TPI et (e) d’AMV sur les températures de surface globale et où les points verts indiquent la
localisation des pseudo-proxys utilisés dans l’expérience Pages2k.

comme dans les observations et de nombreux modèles, une AMV caractérisée par une
«comma-shape» (Fig. 5.22) avec une empreinte spatiale plus prononcée de l’AMV dans
l’Atlantique Nord tropical, aux environs de 20◦N, et une extension le long du côté Est du
bassin Atlantique jusqu’à 60◦N. Malgré une covariance plus importante aux alentours de
60◦N (Fig. A.2), l’AMV montre en terme de corrélations des maximums aux alentours
de 20◦N (Fig. 5.22). L’impact de l’AMV étant en terme de corrélations moins marquée
à l’échelle interannuelle sur les températures de surface que celui du TPI ou de l’ENSO,
ceci ne facilite pas sa reconstruction. De plus l’absence de corrélations notables (> 0.2)
entre l’indice d’AMV et les températures de surface le long des côtes Atlantiques des
Etats-Unis ne permet pas de mettre à contribution les nombreux proxys présents dans ces
régions (Fig. 5.22). Les proxys les plus corrélés avec l’AMV dans l’expérience Pages2k
se situent dans le cadre de notre expérience plutôt vers l’Island, le long des côtes Est
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d’Afrique du Nord voir en Afrique centrale. De manière plus globale malgré les biais
du modèle IPSL-CM5A-LR qui tend à ne pas reproduire certaines relations inter-bassins
observées comme le lien IPO-AMV(Marini and Frankignoul, 2014; Swingedouw et al.,
2017), à sous-estimer la variabilité associée à l’AMV et à sous-estimer son impact sur
les températures de surface notamment sur le continent Nord-Américain (Ba et al., 2014;
Ruprich-Robert et al., 2018), il est très probable que des reconstructions plus fines de
l’AMV soient en réalité envisageables avec des modèles représentant de manière plus
fidèle la variabilité associée à l’AMV et reproduisant de manières plus convaincante les
liens inter-bassin observés.

5.10 Sensibilité aux paramètres d’assimilation

Dans les deux sections précédentes, nous avons évalué les performances du SIR-LIM pour
reconstruire les températures de surface à partir des 30 premières PCs et d’un ensemble
de 900 particules. Nous discutons dans la section suivante de la sensibilité du SIR-LIM à
ces paramètres et de leur influence sur la qualité des reconstructions obtenues. Les tests
de cette section sont effectués sur une période de 100 ans prise sur VAL. Le calcul du score
noDA décris dans la section 5.4 représente le cas sans assimilation de données. Pour les
figures 5.23 et 5.24, les RMSE dites normalisées sont les RMSE divisées par la RMSE de
noDA, et de même les ∆CE sont la différence entre les CE et le CE de noDA. Les scores de
noDA étant indiqués en haut à droite de chaque panneau, il est possible de retrouver les
RMSE d’origines (non normalisées) en multipliant par les RMSE de noDA, et d’obtenir les
CE d’origines en ajoutant les CE de noDA.

5.10.1 Nombre de particules et nombre d’EOFs

A l’échelle globale:

L’analyse des scores obtenus dans la figure 5.23 pour la RMSE et la figure A.3 pour les
corrélations et CE, indique une cohérence entre eux et amène aux conclusions suivantes:
pour un nombre restreint de particules il est nécessaire de réduire de façon drastique
la dimension du problème (les meilleurs scores étant obtenus avec peu d’EOFs). La
convergence des scores avec l’augmentation du nombre de particules pour les différentes
courbes montre la meilleure reconstruction possible pour un nombre d’EOFs fixé. Les
courbes pour 20, 30 et 36 EOFs semblent converger vers les mêmes scores que ce soit pour
σ = 1.5 (Fig. 5.23), σ = 1 ou σ = 2 (Fig. A.4). Cette convergence commune pour des
nombres d’EOFs différents révèle la présence d’un nombre limite d’EOFs. Ce nombre
d’EOFs dit « utile » sera défini comme le nombre minimal d’EOFs à partir duquel pour
un nombre de particules suffisamment grand l’introduction d’EOFs supplémentaires
n’apporte pas d’amélioration à la reconstruction. Dans le cadre de l’expérience Pages2k,
les améliorations devenant globalement moins visibles au-delà de 20 PCs et 700 particules,
les paramètres utilisés pour la reconstruction de la section 5.8 et 5.9 sont donc parmi les
meilleurs possibles.
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Figure 5.23: Expériences de sensibilité du SIR-LIM au nombre d’EOFs (de 5 à 36 EOFs) et nombre
de particules utilisées pour σ=1.5. Les expériences sont réalisées avec le sous-échantillonnage
spatial Pages2k pour des reconstructions d’une période de 100 ans prise sur VAL. Les scores
correspondent aux moyennes globales de RMSE divisées par la RMSE de noDA. La RMSE de
noDA est indiqué en haut à droite et permet de retrouver les valeurs de RMSE d’origines en
multipliant par la RMSE de noDA.

Par hémisphères:

L’analyse des scores moyens de RMSE par hémisphères révèle des différences notables
entre les expériences Dense et Pages2k selon l’hémisphère (Fig. 5.24). Comme on peut le
voir de part sa variance plus importante, la RMSE noDA de l’Hémisphère Nord (constitué
à environ 61% d’océans) est plus élevée par rapport à celle de l’Hémisphère Sud (constitué
à environ 81% d’océans). Lorsque l’on regarde l’influence du nombre d’EOFs sur la qualité
des reconstructions dans les différents hémisphères (Fig. 5.24), on observe que le nombre
d’EOFs « utiles » varie selon le sous-échantillonnage spatial utilisé d’un hémisphère à
un autre. Il est en effet logique que plus le nombre de proxys disponibles dans une
région est grand plus la description de sa variabilité est fine et que par conséquent son
nombre d’EOFs « utiles » puisse être potentiellement élevé. Ceci est par exemple le cas
dans l’Hémisphère Sud où le nombre d’EOFs « utiles » passe de 20 pour Dense à 5 pour
Pages2k. Dans d’autres cas comme par exemple dans les tropiques, la majorité de la
variabilité étant expliquée par les toutes premières EOFs (Tableau 5.2 et Fig. 5.4), l’ajout
d’EOFs n’apporte pas d’amélioration notable dans les 2 expériences.

Cette différence marquée entre le nombre d’EOFs utiles dans Pages2k et Dense de
l’Hémisphère Sud est révélatrice des difficultés rencontrées pour reconstruire la variabilité
naturelle de l’Hémisphère Sud à partir d’un nombre de proxys si restreint. Seule la vari-
abilité décrite par les 5 premières EOFs étant dans notre cas utile pour la reconstruction
de la variabilité des températures de surface dans l’Hémisphère Sud, ces résultats bien
que réalisés avec une simulation ne prenant pas en compte le rôle de la variabilité forcée,
poussent à réfléchir quant aux bénéfices apportés par l’utilisation potentielle de modèles
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complexes et couteux pour la reconstruction de la variabilité des températures de surface
dans l’Hémisphère Sud. En d’autre termes, un filtre particulaires SIR réalisé avec un
modèle simplifié capable de reproduire la dynamique des 5 premières EOFs des tempéra-
tures de surface globale donnerait dans le cadre de nos expériences d’aussi bons résultats
dans la reconstruction des températures de surface de l’Hémisphère Sud (en dessous de
25◦S) qu’un filtre particulaires SIR réalisé avec le modèle IPSL-CM5A-LR comme modèle
d’intégration.

Figure 5.24: Même chose que (Fig 5.23) pour (a-c) Pages2k et (d-f) Dense mais moyennée sur (a,d)
l’Hémisphère Nord, (b,e) les tropiques et (c,f) l’Hémisphère Sud. La RMSE noDA utilisée pour la
normalisation est indiquée en haut à droite de chaque panneau.

5.10.2 Estimation de la matrice d’erreur C

Comme nous avons pu le voir précédemment dans les figures (Fig. 5.17) et (Fig. 5.20),
les méthodes d’ensemble fournissent naturellement une quantification de l’incertitude
des reconstructions via l’ensemble des membres/particules. Or le coefficient σ utilisé
dans l’estimation de la matrice C (eq. 5.3, 5.4) influence la distribution de cet ensemble
en intervenant sur l’écart type de la fonction de vraisemblance des observations (eq.
5.2). Tandis qu’un σ trop faible donnerait un ensemble de poids wi homogène et un
ré-échantillonnage des particules peu sélectif, un σ trop élevé donnerait pour sa part des
poids wi hétérogène et un ré-échantillonnage des particules trop sélectif.

Bien que les scores obtenus dans les Figure 5.23 et A.4 pour différents σ ne semblent
pas varier, celui-ci influence la distribution d’écrite par l’ensemble des particules et donc
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Figure 5.25: Sensibilité au σ utilisé pour l’expérience Pages2k sur une période de 100 ans prise sur
VAL et estimer par le CRPS pour les températures moyennes globales (en noir), températures de
l’Hémisphère Nord (en bleu), et de l’Hémisphère Sud (en rouge) et des tropiques (en vert). L’axe
des ordonnées de gauche correspond au CRPS des températures moyennes globales et celui de
droite aux autres courbes.

l’estimation des incertitudes associées à ces reconstructions. La bonne quantification de ces
incertitudes faisant partie intégrante de l’objectif de ce type de méthode, nous estimons
dans la figure 5.25 la qualité de la distribution des particules en fonction du σ utilisé.
Comme on peut voir un σ de 0.5 donne les moins bons résultats, le sigma optimal étant
dans notre cas σ = 1.5 pour la reconstruction des températures moyennes globales et
tropicales et σ = 2 pour l’Hémisphère Sud et Nord. De ce faite la valeur σ = 1.5 utilisée
dans les sections précédentes semble adaptée. S’agissant d’un domaine d’étude à part
entière (Ueno et al., 2010), nous nous contenterons ici de dire que le fait que le σ optimal ne
soit pas le même selon les hémisphères laisse envisager que la modélisation de la matrice
d’erreur de représentativité Cr telle que définie par eq 5.4 n’est pas optimale et qu’il est
possible que l’utilisation d’un σ variable sur le globe améliore les résultats.
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6.1 Synthèse des résultats et Discussion

Dans le contexte actuel de changement climatique, pour pouvoir assurer le suivi de
l’évolution de notre climat en transition, et plus généralement notre environnement,
et pouvoir interpréter les changements observés et en attribuer la ou les causes proba-
bles, il est tout d’abord nécessaire de pouvoir s’appuyer sur des réseaux de données
d’observations et des observatoires pérennes et pluridisciplinaires. La combinaison
d’observations instrumentales aux variables climatiques déduits d’archives naturelles
carbonatés résolvant l’échelle annuelle à pluri-annuelle, telles que les coraux en do-
maine marin ou les spéléothèmes en domaine continental, permet d’étendre la fenêtre
d’observation au delà de la période instrumentale et une meilleure caractérisation de la
variabilité naturelle. La phase de compréhension du fonctionnement du système clima-
tique et environnemental Terre peut passer, d’une part par l’utilisation d’outils statistiques
appliqués à l’analyse de ces données d’observations (instrumentales et proxy), d’autre
part par des approches diagnostiques mettant en jeu certains concepts ou théories, et
plus largement par des outils de modélisation représentant la complexité des processus et
mécanismes physiques en jeu dans le système Terre, tout en appréhendant les différentes
échelles spatiales et temporelles. Ces modèles de climat sont très élaborés, cependant ils
comportent encore de forts biais et incertitudes, ce qui nécessite des travaux de validation
à l’aide d’observations adaptées. Ceci est indispensable pour évaluer ensuite le niveau de
confiance et d’incertitude des projections climatiques du futur fournies par ces modèles.

Dans le chapitre 3, j’ai essayé de développer ce types d’approches afin d’aborder la
question suivante : Est-il possible de distinguer à l’échelle régionale l’action des forçages
naturels de celle des forçages anthropiques, liées par exemple à l’évolution des concen-
trations atmosphériques des gaz à effet de serre ? Il est possible de répondre en partie à
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cette question en utilisant des observations directes du climat récent (depuis 1850 environ).
L’utilisation de modèles climatiques permet aussi d’apporter des éléments de réponse.
Aujourd’hui, grâce à l’augmentation récente des capacités de calcul numérique il est
possible d’effectuer des grands ensembles de simulations avec des modèles globaux sur
plusieurs centaines d’années. Ces modèles peuvent être validés notamment en confrontant
les résultats des simulations climatiques avec des observations ou des reconstructions. Ils
fournissent notamment des estimations de la réponse du système climatique à l’évolution
des différents forçages connus, et permettent éventuellement d’identifier la signature
spatiale à l’échelle régionale de la réponse climatique à certains de ces forçages.

L’expansion de la cellule de Hadley (HC) observée et simulée par le modèle IPSL-
CM5A-LR et les modèles CMIP5 en réponse au forçage anthropique constitue par exemple
un résultat robuste tandis que de nombreuses incertitudes persistent sur les tendances
observées de la circulation de Walker dans le Pacifique équatorial. Une émergence aussi
claire de l’empreinte anthropique sur la tendance de la HC dans l’Hémisphère Sud pour-
rait être due à l’amplitude plus faible de la variabilité interne par rapport à l’influence
combinée des GES et de l’appauvrissement de la couche d’ozone. A l’échelle régionale
celle-ci se traduit par un renforcement des anticyclones subtropicaux de l’Hémisphère
Sud dont l’expression océanique sur les tendances des SSTs observées peuvent néanmoins
être masquée selon le contexte régional par l’influence de la variabilité climatique interne.

D’après nos résultats et dans le cadre d’expériences spécifiques avec le modèle IPSL-
CM5A-LR, les tendances observées depuis 1980 le long des côtes péruviennes chiliennes,
émergent du bruit de la variabilité naturelle en réponse à l’expansion des cellules de
Hadley, et se traduisent par une intensification de l’anticyclone subtropical dans le Paci-
fique Sud et des alizées qui s’étendent depuis la côte Sud Américaine dans le Pacifique sud
vers le Pacifique équatorial. Cette expansion des alizés favorise ainsi l’approfondissement
de la couche de mélange océanique au large dans le Pacifique Sud Est, une remontée de la
thermocline et la résurgence d’eau froide près des côtes Chiliennes. L’analyse du bilan de
chaleur de la couche de mélange océanique simulée à l’échelle de tout le Pacifique, dans
le Pacifique Sud Est et proche de la côte, montre que le pompage d’Ekman s’oppose au
signal régional du réchauffement climatique et l’annule près de la côte. En revanche, plus
au large, loin de la zone d’upwelling, le refroidissement relatif régional dans le Pacifique
Sud Est résulte d’un approfondissement de la couche mélange par le renforcement des
alizés en réponse au forçage anthropiques. Ces résultats indiquent le rôle dominant des
forçages externes dans les tendances au refroidissement observées dans le sud-est du
Pacifique quelque soit la phase de l’IPO.

A travers cette étude nous avons pu réaliser les limites associées d’une part à l’utilisation
d’observations instrumentales sur une période relativement courte et soumise à l’effet
des forçages anthropiques et d’autre part aux nombreux biais non négligeables présents
dans les modèles climatiques. Si des efforts existent afin de traiter les biais persistant des
modèles (comme celui de la double ITCZ ou de la « cold tong »), il est aujourd’hui possible
d’augmenter la fenêtre d’échantillonnage de la variabilité naturelle de façon significative.
Les nombreuses synthèses récentes de proxys comme celles issues de PAGES2K (PAGES2k
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Consortium, 2017) révèle la gamme très étendue de la variabilité naturelle et démontre
qu’elle est très largement sous observée sur la période instrumentale (Fig. 6.1). Développer
ce type de reconstructions à l’échelle régionale permettrait de mettre en perspective les
changements récents et de comprendre les réponses dynamiques associées par exemple
aux conditions relativement douces qu’a connu le climat de l’Hémisphère Nord durant «
optimum médiéval » entre 950 et 1250, et de la période plus froide du « petit âge de glace »
entre 1450 et 1850 (Mann et al., 2009).

Figure 6.1: Reconstruction des températures de surface globales par les méthodes CPS (pour en
anglais Composite Plus Scaling), PCR (pour en anglais Principal Component Regression), OIE
(pour en anglais Optimal Information Extraction), BHM (pour en anglais Bayesian Hierarchical
Model) ainsi que M08 (pour Regularized errors in variables), PAI (pour Pairwise comparison)
et DA (pour Offline data assimilation). Les courbes en couleurs représentent la reconstruction
médiane obtenue par chacune des méthodes après application (a) d’un filtre passe bas 30 ans et (b)
d’un filtre passe bande d’une fenêtre de 30-200 ans. La période instrumentale est indiquée dans
(a) par la courbe noire. Le dégradé de gris quantifie les quantiles des reconstructions obtenues à
travers les différentes méthodes avec les 2.5eme et 97.5eme centiles indiqués en traits noirs pointillés
(Source : PAGES2k Consortium, 2019).

Dans cet objectif nous avons mis au point et testé dans les chapitre 4 et 5 une méth-
ode d’assimilation de données « online » appelée SIR-LIM (avec SIR pour Sequential
Importance Resampling et LIM pour Linear Inverse Model) pour la reconstruction de la
variabilité naturelle interannuelle à décennale des températures de surface en contexte
paléoclimatique. Le SIR-LIM est un filtre particulaires avec ré-échantillonnage SIR utilisant
un LIM comme modèle d’intégration. Cette approche est testée en contexte « modèle
parfait » à l’aide d’une simulation de contrôle du modèle IPSL-CM5A-LR considérée
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comme représentative de la réalité. Cette étude a été motivée d’une part par les études
antérieures prouvant la capacité du LIM à reproduire la dynamique de certaines variables
atmosphériques et océaniques (Penland and Sardeshmukh, 1995; Penland and Matrosova,
1998; Johnson et al., 2000; Winkler et al., 2001) et d’autre part par les résultats promet-
teurs obtenus par l’utilisation des filtres particulaires dans le cadre de reconstructions
paléoclimatiques (Dubinkina et al., 2011).

Afin de pallier aux contraintes liées à l’utilisation de modèles climatiques couteux
(Dubinkina et al., 2011; Liu et al., 2017), nous testons l’utilisation du LIM comme modèle
de substitution dans un filtre particulaires SIR noté SIR-LIM. Une première expérience
notée Pages2k simule une répartition des pseudo-proxys similaire à la localisation des
proxys de température à l’an 1000 dans la base de données PAGES2k, et une seconde
expérience Dense utilise quant à elle une répartition de pseudo-proxys régulière sur
l’ensemble du globe. Les résultats obtenus lors de la validation du LIM en tant que modèle
de substitution (section 5.6 et 5.7) montrent que celui-ci reproduit de façon vraisemblable
la dynamique des principaux modes de variabilité des températures de surface et permet
une propagation cohérente des particules dans le temps. On a en effet pu observer
que les prédictions du LIM surpassent la persistance aux horizons 12 et 18 mois (Fig.
5.8) et que la composante stochastique du LIM permet une bonne représentation de
l’incertitude associée à ces prédictions (Fig. 5.14, 5.13, 5.15). L’utilisation du LIM comme
modèle d’intégration dans le SIR-LIM a permis l’intégration d’un grand ensemble de 900
particules décrivant la dynamique des 30 premières EOFs des températures de surface.

En comparaison de certaines expériences réalisées par Liu et al., 2017 avec un GCM
couplé et un ensemble de 96 particules, le SIR-LIM montre des résultats très prometteurs.
Les reconstructions obtenues par le SIR-LIM étant meilleures pour Dense que Pages2k,
on observe pour Pages2k une incertitude plus importante et des reconstructions globale-
ment moins bonnes que pour Dense avec en particulier dans l’Hémisphère Sud +0.25
de corrélation pour la moyenne des températures dans l’Hémisphère Sud de Dense par
rapport à Pages2k (Fig. 5.18, Tableau A.5). L’étude de sensibilité au nombre d’EOFs et au
nombre de particules utilisées dans le SIR-LIM (Fig. 5.23) a montré un comportement tout
à fait attendu, avec de meilleures reconstructions pour les expériences de faible dimension
(avec peu d’EOFs) dans le cas d’un nombre réduit de particules et une dégénérescence
du SIR-LIM de plus en plus prononcée pour les problèmes de grandes dimensions (avec
beaucoup d’EOFs) et un nombre réduit de particules. L’estimation d’un nombre d’EOFs
dit « utile » a permis une bonne estimation de la qualité des reconstructions potentielle-
ment possibles par hémisphère en fonction du sous-échantillonnage spatial des proxys
(Fig. 5.24). Nous retiendrons que pour le sous-échantillonnage spatial de pseudo-proxys
réalistes (Pages2k) et les incertitudes associées à ces pseudo-proxys, seule la variabilité
décrit par les 20 premières EOFs contribue à la reconstruction de la variabilité des tempéra-
tures de surface à l’échelle globale et que cette valeur descend à cause du faible nombre de
proxys disponibles, à 5 EOFs dans l’Hémisphère Sud (Fig. 5.24). Nous avons également
pu constater qu’à partir d’un certain nombre de particules (environ 700 pour Pages2k) la
qualité des reconstructions tend à converger vers une reconstruction dite optimale (Fig.
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5.23). Ces conclusions n’étant évidemment vraies que dans le cadre de nos expériences
avec forçage constant, nous soulignerons l’importance du rôle de la variabilité forcée dans
le cadre de reconstructions réelles. Or comme la prise en compte de cette composante
forcée ne peut à ce jour se faire qu’à l’aide de modèles climatiques capables de reproduire
la réponse dynamique associée aux variations du forçage externe au cours du dernier mil-
lénaire, il est évident que les réponses dynamiques de ces modèles aux forçages externes
se doit d’être prises en compte et intégrées lors de reconstructions paléoclimatiques.

Nous soulignerons d’autre part que chaque modèle reproduisant plus ou moins bien
certains éléments de la dynamique du climat réel, l’ensemble de ces résultats peut varier
en fonction du modèle utilisé comme référence (section 5.9). Il est en effet important
de rappeler que bien que très utile pour évaluer la robuste des méthodes d’assimilation
de données ces approches en modèle parfait supposent une bonne représentation de
la dynamique du climat par le modèle supposé comme représentatif de la réalité. Et
de ce fait cette hypothèse très discutable, notamment sur la bonne reproduction par les
modèles climatiques du lien tropique-extratropique dans le Pacifique Sud (Henley et al.,
2017 et Chapitre 3 section 3.2), peut potentiellement induire une surestimation ou sous-
estimation des reconstructions possibles notamment de la variabilité extratropicale dans
l’Hémisphère Sud et du rôle des proxys tropicaux dans ces reconstructions.

6.2 Perspectives

Les résultats obtenus dans le cadre de ces expériences en modèle parfait offrent deux
axes de progressions futures avec d’une part des améliorations possibles du SIR-LIM
en tant que méthode de reconstructions paléoclimatiques peu couteux et d’autre part
le perfectionnement des méthodes de filtre particulaires avec l’utilisation de GCMs de
nouvelles générations.

6.2.1 Améliorations du SIR-LIM

Intégration du rôle des forçages:

Le principal frein à l’utilisation du SIR-LIM dans le cadre de reconstructions paléoclima-
tiques réelles, est l’utilisation des matrices B et Q constantes et l’hypothèse de stationnarité
faite lors de la calibration du LIM (Penland, 1996; Newman et al., 2011). Bien que dans
le cadre de forçages constants représentatifs de l’époque préindustrielle la dynamique
du système étudié puisse être considérée comme stationnaire, cette hypothèse n’est pas
vérifiée dans la réalité. Il est en effet aujourd’hui évident que les forçages externes en
plus d’avoir un impact sur l’état moyen du climat modifient également sa dynamique
(Power et al., 2013; Khodri et al., 2017; cf. Chapitre 3). Il est donc peu probable voir certain
qu’un LIM et des EOFs construits sur une période donnée dans un contexte climatique
particulier ne produisent pas dans un contexte différent la bonne dynamique. Bien qu’il
soit possible d’envisager l’ajout d’un terme de forçage dans le LIM (Sardeshmukh and
Sura, 2009), la meilleure approche consisterait à construire différents ensembles d’EOFs et
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LIMs selon les différents forçages et ou contextes climatiques. En calibrant par exemple le
LIM par période ou contexte climatique sur un ensemble de simulations offlines soumises
aux forçages du dernier millénaire, les matrices B et Q ne seraient alors plus constantes
et seraient modifiées à chaque pas de temps afin de prendre en compte l’influence du
forçage sur la dynamique du système. Ce type d’approches déjà réalisé dans le cadre de
variations saisonnières des matrices B et Q (Johnson et al., 2000; Newman et al., 2011)
pourrait être reproduit dans le cadre de reconstructions paléoclimatiques. Néanmoins
le nombre de simulations nécessaires pour avoir une bonne estimation des matrices B
et Q aux différents pas de temps reste toutefois à déterminer, celui-ci pouvant devenir
rapidement important en fonction du nombre d’EOFs considérées.

Intégration des dynamiques non-linéaires:

Malgré le succès du LIM pour reproduire la dynamique de nombreux champs, celui-ci
est en tant que modèle stochastique additif construit par l’addition d’un terme linéaire
représentant la composante prédictible du système et d’un bruit blanc Gaussien représen-
tant sa composante non linéaire. Les filtres particulaires pouvant être utilisés dans le
cadre de systèmes non linéaires pour des distributions de densité non nécessairement
Gaussiens, le CAM-LIM proposé par (Martinez-Villalobos et al., 2018) constitue une so-
lution intéressante pour étendre et/ou améliorer les capacités du LIM dans le cas de
variables géophysiques possédant des distributions non Gaussiennes et/ou asymétrique.
Peu d’études ayant cependant testées les résultats obtenus avec le CAM-LIM, son utilité
dans le cadre de reconstructions paléoclimatiques reste à prouver.

Reconstruction de plusieurs variables:

Bien que la majorité des LIMs soient généralement construits à partir d’une unique vari-
able (Penland and Matrosova, 1994; Penland and Sardeshmukh, 1995; Penland, 1996;
Penland and Matrosova, 1998; Johnson et al., 2000; Alexander et al., 2008), il est possible
de construire des LIM dit couplé à plusieurs variables (Newman et al., 2009; Winkler
et al., 2001). En plus de permettre la reconstruction d’autres variables par le SIR-LIM,
l’introduction de variables supplémentaires pourrait potentiellement améliorer les prédic-
tions du LIM. Il serait par exemple intéressant de considérer les couplages à l’origine des
principaux modes de variabilité des températures de surface tropicale en mettant à profit
dans le SIR-LIM la théorie de recharge-décharge de (Jin, 1997a; Jin, 1997b) qui suggère que
le contenu en chaleur de l’océan évoluera de façon différente selon la SST tout comme la
SST évoluera de façon différente selon le contenu en chaleur de l’océan à la date de départ,
le rôle de la salinité dans le déclenchement d’événement El Niño avec un LIM couplé
salinité-SST (Vialard and Delecluse, 1998), ou bien encore le couplage océan-atmosphère
primordial dans les tropiques et pour les zones d’upwelling avec un LIM couplé vents-SST
(Ekman, 1905; Bjerknes, 1969; Newman et al., 2009).

LIM Multi modèles:
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t=0 t=1 t=1

LIM1
LIM2
LIM3

Figure 6.2: Illustration d’un filtre particulaires SIR pour 3 LIM calibrés sur 3 modèles différents.
Les croix rouges correspondent à la position des proxys, les courbes bleues, violettes et rouges
indiquent la trajectoire du même ensemble de N particules pour les 3 LIM différents. Chaque
particule étant intégrée avec les 3 LIM un ensemble de 3xN particules est générée à t=1. L’étape de
ré-échantillonnage illustrée à t=1 permet de revenir à un ensemble de N particules en dupliquant
et/ou conservant les particules de poids forts et abandonnant les particules de poids faibles.

Le LIM étant un modèle statistique celui-ci nécessite une période de calibration (notée
précédemment APP) pour déterminer les matrices B et Q. Cette période de calibration
pouvant aussi bien se faire sur une base de modèles climatiques que d’observations, il
serait judicieux de tester les différentes possibilités. Chaque modèle climatique étant
plus ou moins bon dans la reproduction de la dynamique de certaines composantes du
climat, un SIR-LIM constitué de plusieurs LIM permettrait de combiner la connaissance
issue des différents modèles. Il est par exemple possible de construire un LIM basé
sur un ensemble de modèle (comme la base de modèles CMIP5) et d’utiliser le LIM
comme un outil pour harmoniser et extraire la dynamique commune de l’ensemble de ces
modèles qui possèdent chacun leur propre résolution spatiale, temporelle et dynamique.
Une autre possibilité serait de construire différents LIM à partir de différents modèles
comme illustré dans la figure 6.2. Une reconstruction basée sur un ensemble de 3 LIM
calibrés sur 3 modèles couplés différents serait par exemple possible. L’intégration de
l’ensemble des N particules par chacun des LIM au pas de temps k donnerait un nouvel
ensemble de 3xN particules au pas de temps k+1. Ces 3xN particules pouvant être ré-
échantillonnées en un nouvel ensemble de N particules, la sélection des particules issues
des LIMs les plus représentatives de la dynamique du système réel se fera donc naturelle-
ment en fonction des observations disponibles. Des reconstructions pouvant être testées
à différentes échelles de temps et spatiales, l’utilisation du LIM comme émulateur des
modèles dynamiques offre de nombreuses perspectives dans le cadre de reconstructions
paléoclimatiques.

6.2.2 Reconstructions paléoclimatiques avec des GCMs

Bien que l’utilisation de GCMs dans des filtres particulaires SIR reste de nos jours com-
pliquée, ces modèles constituent actuellement les meilleurs outils à disposition pour
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Figure 6.3: Représentation du filtre particulaires auxiliaire pour une itération. Les traits représen-
tent la trajectoire des particules dans l’espace des états, la largeur des cercles noirs le poids des
particules et les distributions en gris la fonction de vraisemblance des observations. Dans un
premier temps un modèle peu couteux est utilisé pour prédire à partir de t=0 la position des
particules à t=10. Les particules du GCM sont alors ré-échantillonnées de manière à favoriser les
particules les plus susceptibles de correspondre aux observations à t=10. Le modèle couteux est
alors utilisé pour intégrer cette nouvelle ensemble de particules (source: Van Leeuwen, 2009).

reproduire et comprendre les processus dynamiques associés aux variations climatiques
des 2000 dernières années (incluant la période historique). La prise en compte dans ces
GCMs de l’ensemble des processus physiques globaux et régionaux constitue l’unique
façon de comprendre le rôle des forçages externes et des modes décennaux sur la variabil-
ité du climat passé. La poursuite de ce travail consiste donc dans l’immédiat à mettre en
place des méthodes de reconstructions « online », capable d’utiliser la physique de ces
modèles. La mise en place en online de filtres particulaires de plus en plus sophistiqués
(Van Leeuwen et al., 2019) et/ou filtre d’ensemble de Kalman sur de longues périodes est
de nos jours possible grâce à l’augmentation des capacités de calculs et le développement
de modèle massivement parallélisé, comme par exemple la version CM6 du modèle de
l’IPSL en cours de finalisation permettant de simuler jusqu’à cent ans par jour.

L’association d’un émulateur tel que le LIM en tant qu’auxiliaire à un GCM dans
un filtre particulaires comme introduit par (Pitt and Shephard, 1999) peut permettre
de réduire de façon judicieuse le nombre de particules nécessaires et donc améliorer
les résultats à ce jour obtenus avec des GCM dans le cadre de filtres particulaires (Liu
et al., 2017). Le principe du filtre particulaires auxiliaire consiste à pré sélectionner les
simulations du GCM à propager, en prenant en compte les observations au pas de temps
k+1 lors du ré-échantillonnage des particules au temps k par une première intégration
des particules de l’auxiliaire peu couteux afin d’estimer la probabilité qu’une particule
corresponde aux observations au pas de temps k+1 (Fig. 6.3). Cette première étape
d’intégration permet d’éviter l’intégration couteuse de particules peu susceptibles de
correspondre aux observations par la suite. Le LIM pouvant être mis à contribution
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dans ce type d’approche, il permettrait de réduire le nombre de particules généralement
nécessaires pour les filtres particulaires du type SIR. L’efficacité de ce filtre particulaires
reste néanmoins dépendante de la dynamique du système et peut selon le problème
n’aboutir qu’à une réduction peu ou pas significative du nombre de particules nécessaires.
Parmi les autres variantes de filtres particulaires potentiellement capables de réduire le
nombre de particules nécessaires, nous citerons également les filtres particulaires à densité
proposée (ou en anglais proposal density particle filter) qui semble ces derniers temps
connaitre un certain succès (Van Leeuwen et al., 2019; Pinheiro et al., 2019).
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Annexe A: Tableaux et Figures
supplémentaires

A.1 Chapitre 3

Table A.1: Liste des observations utilisées avec les références associées, la période
couverte par chacune d’elle et les variables considérées.

Observation Référence Période Variable

OISSTv2 Reynolds et al., 2002 1981-présent SST

ERSSTv4 Huang et al., 2015 1854-présent SST

COADS Slutz et al., 1985;
Woodruff et al., 1987

Climatologie de la péri-
ode 1945-1989

SST et stress du vent

HadISSTv1.1 Rayner et al., 2003 1871-présent SST

NOAA-20thCv2c Compo et al., 2011 1854-2014 Vents de surface

GPCP Adler et al., 2003 1979-présent précipitations

Table A.2: Liste des réanalyses utilisées avec les références associées, la période couverte
par chacune d’elle et la méthode d’assimilation de données utilisée.

Réanalyses Référence Période Méthode

ERA-Interim Dee et al., 2011 1979-2019 4DVAR

ERA-20C Poli et al., 2016 1900-2010 4DVAR

NOAA-CIRES 20th Compo et al., 2011 1851-2014 Filtre de Kalman
d’ensemble

NCEP Kalnay et al., 1996 1979-2018 3DVAR

SODA3.3.1 Carton and Giese, 2008 1980-2015 OI

ORAS4 Balmaseda et al., 2013 1958-2013 3DVAR

ORA-20C Boisséson et al., 2018 1900-2010 3DVAR
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Table A.3: Liste des modèles CMIP5 utilisés dans le chapitre 3 et groupes de modélisa-
tions. Les deux dernières colonnes indiquent la période disponible pour les simulations
historiques (Hist) et scénarios futurs (RCP8.5).

Modèle Groupe Hist RCP8.5

1. ACCESS1-0 Commonwealth Scientific and Industrial Research Organisation and Bureau of Meteorology 1850-2005 2006-2100

2. ACCESS1-3 Commonwealth Scientific and Industrial Research Organisation and Bureau of Meteorology 1850-2005 2006-2100

3. bcc-csm1-1 Beijing Climate Center, China Meteorological Administration 1850-2012 2006-2300

4. bcc-csm1-1-m Beijing Climate Center, China Meteorological Administration 1850-2012 2006-2100

5. CanESM2 Canadian Center for Atmospheric Research 1850-2005 2006-2100

6. CNRM-CM5 Centre National de Recherche Meteorologiques/ Centre Europeen de Recherche et Formation Avancees en Calcul
Scientifique

1850-2005 2006-2300

7. CSIRO-Mk3-6-0 Commonwealth Scientific and Industrial Research Organization in collaboration with Queensland Climate Change
Centre of Excellence

1850-2005 2006-2300

8. FGOALS-s2 Institute of Atmospheric Physics and Chinese Academy of Sciences 1850-2005 2006-2100

9. GFDL-CM3 NOAA Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 1860-2005 2006-2100

10. GFDL-ESM2G NOAA Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 1861-2005 2006-2100

11. GFDL-ESM2M NOAA Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 1861-2005 2006-2100

12. GISS-E2-R Goddard Institute for Space Studies 1850-2005 2006-2300

13. GISS-E2-R-CC Goddard Institute for Space Studies 1850-2010 2006-2100

14. inmcm4 Institute for Numerical Mathematics 1850-2005 2006-2100

15. IPSL-CM5A-LR Institut Pierre-Simon Laplace 1850-2005 2006-2300

16. IPSL-CM5A-MR Institut Pierre-Simon Laplace 1850-2005 2006-2100

17. IPSL-CM5B-LR Institut Pierre-Simon Laplace 1850-2005 2006-2100

18. MIROC5 Atmosphere and Ocean Research Institute (The University of Tokyo), National Institute for Environmental Studies
and Japan Agency for Marine-Earth Science and Technology

1850-2012 2006-2100

19. MIROC-ESM Japan Agency for Marine-Earth Science and Technology, Atmosphere and Ocean Research Institute (The University
of Tokyo), and National Institute for Environmental Studies

1850-2005 2006-2100

20. MIROC-ESM-CHEM Japan Agency for Marine-Earth Science and Technology, Atmosphere and Ocean Research Institute (The University
of Tokyo), and National Institute for Environmental Studies

1850-2005 2006-2100

21. MPI-ESM-LR Max Planck Institute for Meterology 1850-2005 2006-2300

22. MPI-ESM-MR Max Planck Institute for Meterology 1850-2005 2006-2100

23. MRI-CGCM3 Meteorological Research Institute 1850-2005 2006-2100

24. MRI-ESM1 Meteorological Research Institute 1851-2005 2006-2100

25. NorESM1-M Norwegian Climate Centre 1850-2005 2006-2100
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A.2 Chapitre 6

Table A.4: Corrélations et CE des températures de surface moyennes prédites par le LIM
et la Persistance par hémisphère à l’horizon 12 mois avec les températures de surface
réelles.

Corr CE

LIM Persistance LIM Persistance

Nord (au-dessus de 25◦N) 0.26 0.2 0.08 -0.22

Tropique (entre 25◦S-25◦N) 0.44 0.26 0.21 -0.27

SH (en dessous de 25◦S) 0.31 0.26 0.09 -0.15

Table A.5: Corrélations et CE du SIR-LIM pour les expériences Dense et Pages2k des
températures moyennes globales (Global), dans l’Hémisphère Nord (NH), dans les
tropiques (Tropique) et dans l’Hémisphère Sud (SH). Les corrélations et CE obtenus pour
les indices Niño3.4, TPI non filtrés et l’AMV sont également présentés. L’ensemble de
ces scores sont calculés pour des reconstructions d’une période de 150 ans prise sur VAL.

Pages2k Dense

Corr CE Corr CE

Global 0.83 0.63 0.90 0.78

NH [au-dessus de 25◦N] 0.72 0.52 0.75 0.57

Tropique [entre 25◦S et 25◦N] 0.85 0.65 0.90 0.79

SH [en dessous de 25◦S] 0.57 0.17 0.82 0.60

Nino3.4 0.79 0.59 0.87 0.75

TPI 0.84 0.64 0.90 0.78

AMV 0.55 0.28 0.62 0.33
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Figure A.1: Reconstruction par le SIR-LIM pour les expériences Pages2k (en bleu) et
Dense (en vert) des moyennes de températures (a) globales, (b) de l’Hémisphère Sud [en
dessous de 25◦S], (c) de Hémisphère Nord [au-dessus de 25◦N], (d) des Tropiques [entre
25◦S et 25◦N]. Les traits pleins noirs indiquent la cible à reconstruire. Les traits pleins
bleus et verts indiquent les reconstructions obtenues par la moyenne de l’ensemble des
particules et les enveloppes bleues et vertes décrivent la dispersion totale de l’ensemble
des particules.
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Table A.6: Même chose que Tableau A.5 pour SIR-0

Pages2k Dense

Corr CE Corr CE

Global 0.14 -0.06 0.11 -0.19

NH [au-dessus de 25◦N] 0.15 0 0.10 -0.20

Tropique [entre 25◦S et 25◦N] 0.14 0 0.12 -0.11

SH [en dessous de 25◦S] 0.07 -0.34 0.08 -0.46

Nino3.4 0.13 0 0.12 -0.13

TPI 0.15 0 0.12 -0.13

AMV 0.11 0.03 0.06 -0.23
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Figure A.2: (a-c) Covariances des indices (a) d’ENSO, (b) du TPI et (e) d’AMV avec les
températures de surface.
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A.2. Chapitre 6

Figure A.3: Expériences de sensibilité du SIR-LIM au nombre d’EOFs et nombre de par-
ticules utilisées pour σ = 1.5. Les expériences sont réalisées avec le sous-échantillonnage
spatial Pages2k pour des reconstructions d’une période de 100 ans prise dans VAL. Les
scores indiqués correspondent aux moyennes globales de (a) corrélations moyennes avec
la corrélation de noDA indiquée en haut à droite, et (b) différence de CE avec le CE noDA
indiquée en haut à droite. Les scores de noDA indiqués en haut à droite permettent
de retrouver les RMSE et CE d’origines en respectivement multipliant par la RMSE de
noDA et ajoutant le CE de noDa.
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Figure A.4: (a,b) Même chose que Fig. 5.23 pour σ = 1 (première colonne) et σ =2 (seconde
colonne). (c,d) Même chose que A.3 pour σ= 1 (e,f) Même chose que A.3 pour σ=2.
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Abstract We present a new neural algorithm (SomVar) able to cluster a large
set of variables into a reduced number of classes having a well organized ordering.
These clusters composed of variables highly correlated are associated with latent
variables (referents) and share the topological proprieties with the classical SOM
(Self Organizing Map) algorithm. SomVar is a robust algorithm, weakly sensitive
to the initial conditions. It retrieves the hidden structures of the variables and can
handle a large number of referents. Moreover SomVar provides an order that can
be used to understand the deep intrinsic meaning of the data under study. As an il-
lustration, SomVar was used to analyze an 80 years-long Sea Surface Temperature
(SST) data set in the South East Pacific region as simulated by the IPSL-CM5A
coupled Ocean-Atmosphere General Circulation Model over the 1940-2020 histor-
ical period. The SomVar analysis allows successfully clustering coherent model
grid points based on SST co-variability at decadal timescale over the simulated
historical period.

Keywords Clustering of variables · Principal component analysis · Climatological
data · Self-organizing maps

1 Introduction

Cluster analysis whose objective is to evidence significantly related groups of indi-
viduals inside a data base, is one of the major issue of data mining. It encompasses
a lot of different methods and is used in many fields as engineering, biology, envi-
ronment, business, social sciences and climate or meteorology [Risien et al., 2004,
Liu and Weisberg, 2005,Liu et al., 2006]. The two most popular approaches to
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2 Jebri Beyrem et al.

clustering are i) the agglomerative hierarchical clustering that proceeds iteratively
by merging small clusters into larger ones, and ii) the direct partitioning methods
such as the widely used K-means and the SOM [Kohonen, 1982,Kohonen, 1998] in
the framework of neural networks. A survey on clustering techniques can be found
in [Jain, 2010]. These methods are also briefly reviewed in [Kotsiantis et al., 2006]
with a focus on recent methods of ensemble clustering.

Most of the time, clustering techniques are used to reduce a large number of
individuals described by multi-dimensional variables into coherent clusters of indi-
viduals sharing some similarities, the different clusters being well separated. If the
number of variables is large and there are numerous co-linearities between them,
it may be important to reduce the number of variables by providing latent vari-
ables, each one being a representative of a cluster of the initial variables. This is
achieved by some existing methods like Empirical Orthogonal Function(EOF) or
by k-means like algorithms. Organizing the variables into significant structures as-
sociated with latent variables presents some major advantages for the classification
and the interpretation. It has to be noticed that bi-clustering methods dedicated
to the clustering of both individuals and variables are not considered in this paper.

[Vigneau and Qannari, 2003] proposed a method for clustering variables around
latent components (ClustVarLV) according to their degree of correlation. Follow-
ing the partitioning algorithm proposed by [Vigneau and Qannari, 2003], which is
described in the next section, we propose an extension based on the SOM par-
titioning technique for feature clustering. The new proposed method (SomVar)
provides more robust clustering which are less sensitive to local minima. Indeed
ClustVarLV which is a K-means like algorithm, owing to the gradient descent use,
is highly sensitive to the initialization phase and to the initial value of the clus-
ter centers [Celebi et al., 2013]. It therefore may converge toward secondary local
minima. Moreover the topological order provided by the SOM allows a clear rep-
resentation of the clusters: close neurons on the SOM map represent close clusters
of the variables. This is of great interest for the user when analyzing the proposed
clustering in order to interpret the initial data base.

The paper is organized in four sections. In the background section (section 2),
self organizing map and the clustering variables around latent component meth-
ods are briefly reviewed. Then, the proposed methodology is presented in section 3.
In the applications section (section 4), the interest of the proposed method and its
properties are illustrated with both simulated data sets and a real problem related
to decadal climate variability: the Sea Surface Temperature variability over the
last 80 years as simulated by the IPSL-CM5A coupled ocean-atmosphere general
circulation model (OAGCM, Dufresne et al. 2013) that participated to the last
Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5; Taylor et al. 2012).
Finally conclusions and directions for future work are given (section 5).
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SELF ORGANIZING MAP FOR FEATURE CLUSTERING 3

2 Background

2.1 Self-organizing maps

The Self-Organizing Maps (SOMs),[Kohonen, 1998], are powerful unsupervised
learning neural networks that achieve both tasks of clustering and non-linear pro-
jection. They are used to reduce, visualize and interpret high dimensional data in a
low-dimensional space. In the process, a multidimensional database is partitioned
into clusters and simultaneously non linearly projected onto a lower dimensional
map of neurons (denoted C) characterized by a topological order. We note D the
matrix of data whose columns are formed with the variables vj ∈ V and the lines
with the individuals zi ∈ Z where Z represents the set of n individuals, and V
the set of p variables. C is a regular grid of usually one or two dimensions consid-
ered as an indirect graph. A topological relation between neurons is described by
a neighborhood kernel function KT (δ(c, r)) where δ evaluates a distance between
the neurons c and r corresponding to the length of the shortest path on the grid
between the two neurons. The SOM enables a partitioning of Z into clusters such
as each subset is associated with a neuron c of the map C and is represented by
a so called referent vector wc ∈ W with W corresponding to the set of referents
associated with the map C. Each vector zi ∈ Z is assigned to the neuron whose
referent is the closest according to the euclidian distance, and is called the projec-
tion of the vector zi on the map. The referent vectors W , reflect the distribution
of the input vectors. A fundamental property of the SOM is the topological order
provided at the end of the learning phase and the strong constraint on the dis-
tribution of the map in the data space. Indeed, the organization is such that two
“relatively” close neurons (with respect to δ) on the map are associated with close
vectors of Z. The estimation of the referent vectors of a SOM and the topological
order are made through a learning algorithm applied to Z through a minimization
process. The cost function is of the form:

JTsom(χ,W ) =
∑

zi∈Z

∑

c∈C
KT (δ(c,χ(zi)))||zi − wc||2 (1)

In (eq. 1), the topological order is introduced by using the neighbourhood function
KT (δ(c,χ(zi))), where KT is a kernel function generally taken as a Gaussian. T is
a neighborhood parameter that changes with the iterations and converges toward
zero allowing the control of the neighborhood radius at each iteration. Each vector
zi is assigned to the closest neuron,represented by its referent wχ(zi) ∈ W, using
the assignment function χ(zi). At the end of the minimization, the value of a
referent associated with a neuron is a weighted average of the vectors assigned to
this neuron and their neighbourhood on the map (see eq. 2).

wc =
1∑

zi∈Z K
T (δ(c,χ(zi)))

∗ (
∑

zi∈Z
KT (δ(c,χ(zi))) ∗ zi) (2)

2.2 ClustVarLV

[Vigneau and Qannari, 2003] proposed a method for clustering variables which
consists in directly searching a specific partitioning (clusters) for which the data
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4 Jebri Beyrem et al.

subsets are highly correlated to their referents. ClustVarLV works in the case for
which both positive and negative correlations are present. The method searches
K clusters C1, ...Ck and K corresponding latent variables w1, w2, ....wK according
to their degree of correlation. The aim is to maximize the correlation between a
cluster of variables and the corresponding latent variables by maximizing a cost
function Jcv. Since we focused on algorithms dedicated to the clustering of vari-
ables, the data set should be normalized through a pre-processing phase, in which
the standard deviation σvj of each variable vj is set equal 1. In this version of the
algorithm, Jcv clusters the variables that share similar information by maximiz-
ing the correlation whatever its sign, the distinction between positive or negative
correlation being addressed later on.

Jcv =
K∑

k=1

P∑

j=1

δkjCov
2(vj , wk) =

K∑

k=1

P∑

j=1

δkjCorr
2(vj , wk) (with σvj = σwk = 1)

(3)

where wk is latent variable (referent) of cluster k, and δkj = 1 if the jth vari-

able belongs to the cluster Ck and δkj = 0.

The algorithm maximizes Jcv using an iterative procedure repeated until con-
vergence, i.e. when a local maximum is reached. The ClustVarLV algorithm is a
two step algorithm: the assignment step gathers variables that are similar while
the maximization step provides for each subset a variable representative of this
new cluster (the referent). After convergence, each latent variable is expressed as
a linear combination of a subset of the initial variables. The partitioning of the
variables into a disconnected partition makes more easy the interpretation of the
underlying structure of the data.

ClustVarLV algorithm:

1. Start with K groups of variables which are obtained by a random allocation
of the variables into K groups. (C1, ..., CK), or are derived from a hierarchical
clustering method.

2. Until JCV (χt−1,W t−1)− JCV (χt,W t) = 0 iterate:
(a) For each k, compute the new referent wk as the first standardized princi-

pal component of the matrix Dk, corresponding to the standardized eigen
vector associated to the largest eigenvalue of the matrix DkD

′
k where Dk

is the sub matrix of D composed only by the variables belonging to Ck and
D′k its transpose.

(b) Assign each variable to the cluster Ck, corresponding to the the highest
squared correlation corr(vj , wk)2. This determines the new clusters of vari-
ables.

In the ClustVarLV algorithm, [Vigneau and Qannari, 2003] proposed to add, if
necessary, a step with a hierarchical clustering method in order to reduce the
number of cluster Ck. They used the same strategies as those used for individual
clustering: Ward criteron, minimum linkage, maximum linkage or average linkage.
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SELF ORGANIZING MAP FOR FEATURE CLUSTERING 5

3 SomVar approach

In the present paper, we propose a new method (SomVar) for clustering variables
sharing the topological order of the Kohonen maps. The topological structure
of the map C introduces a discrete distance δ between referents. This topological
order is introduced in a new cost function JTsv(χ,W ) by the neighborhood function
KT and the parameter T. JTsv(χ,W ) uses the neighborhood function in a similar
manner as in JTsom(χ,W ), but maximizes the correlations between the variables
and the latent variables(referents):

JTsv(χ,W ) =
∑

vj∈V

∑

c∈C
KT (δ(c,χ(vj))) ∗ Corr(vj , wc)2 (4)

where δ(c, χ(vj)) is the discrete distance between the neuron c and the neuron
associated with vj (χ(vj)).

The SomVar algorithm can be summarized as follows:

1. Start with K clusters of variables which may be obtained by a random alloca-
tion of the variables into K groups, or from a hierarchical clustering method

2. Until KT (δ(k, j)) = δkj (see eq. 3) and JTSV (χt−1,W ) − JTSV (χt,W ) = 0,

iterate:

(a) In cluster Ck, wk is the standardized eigen vector associated to the highest
eigen value of DMkD′ where Mk is a diagonal matrix of weights. In other
words, wk is the first eigen vector of the D′ weighted PCA using Mk as
metric (see eq. 5).

Mk =

{
mk
ji = 0, i 6= j

mk
jj = 1∑

j K
T (δ(χ(vj),k))

∗KT (δ(χ(vj), k))
(5)

(b) The new clusters of variables are determined by assigning a variable to the
cluster k with the highest weighted squared correlation with the referent
wk.The assignment function is then:

χ(vj) = argmaxr
∑

c∈C
KT (δ(r, c)) ∗ corr(vj , wc)2 (6)

(c) Decrease the value of T slowly.
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6 Jebri Beyrem et al.

Convergence of the SomVar method at T fixed

We denote χt−1,W t−1(resp.χt,W t), the assignment function and the set of
referents at iteration t-1 (resp. time t). For a fixed T , each step of the algorithm
(Maximization and Assignment) allows an increase of the criterion JTSV (χ,W )
since a variable switches from one cluster to another only if its correlation with
the new referent is higher than the old one.

From the iteration t-1 to the iteration t we have:

– Using the assignment function χt−1, the Maximization looks for each cluster
Ck, the new wtk that maximizes the quantity:

∑

vj∈D
KT (δ(k, χt−1(vj))) ∗ corr(vj , wtk)2 (7)

thus
JTSV (χt−1,W t−1) ≤ JTSV (χt−1,W t) (8)

The solution of the maximization step is the eigen vector associated with the
largest eigenvalue of the weighted PCA, where the weights are given by the
Mk matrix (see eq. 5).

– From this new optimal set of referents W t, the Assignment step assigns a
variable vj whose the associated referent is wk to a new referent wk′ with
k 6= k′ if and only if:

∑

c∈C
KT (δ(c, k)) ∗ corr(vj , wk)2 <

∑

c∈C
KT (δ(c, k′)) ∗ corr(vj , wk′)2 (9)

thus

JTSV (χt−1,W t) ≤ JTSV (χt,W t) (10)

For a given value of T , if we iterate the two step procedure, SomVar provides
an increase of the cost function JTSV until convergence.

JTSV (χt−1,W t−1) ≤ JTSV (χt−1,W t) ≤ JTSV (χt,W t) (11)

At the end of the process, SomVar is similar to ClustVarLV algorithm for which
the cost function Jcv is maximized and allows to increase the correlation be-
tween the variables of each class and their referents. The neighborhood param-
eter T , which progressively decreases to zero, provides two improvements with
respect to the ClustVarLV algorithm. Firstly, by contrast with SomVar, Clust-
VarLV which is a K-means like algorithm, is more sensitive to the initialization
step [Celebi et al., 2013]. By forcing an early individual convergence of the refer-
ents, the K-means process is known to be highly sensitive to the initial values of
the referents and may converge towards non significant local minima. On the con-
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trary,as showed by [Bação et al., 2005], the topological maps are more robust and
allow to avoid local minima by constraining the referents to consider the global
data space and to adjust together during the learning phase before an individual
convergence of the referents at the end of the learning phase. Moreover the second
major benefit is the topology that presents a clear representation of the relationship
between the clusters: close neurons on the SomVar map represent close clusters
of variables. This topological map is of great interest for the user when analyzing
and interpreting his data, many applications in various fields take advantage of it
[Risien et al., 2004,Liu and Weisberg, 2005,Liu et al., 2006,Park et al., 2006].

4 Application

In order to evaluate the usefulness of SomVar, we first (section 4.1) simulated
different classification problems by varying the number n of classes and compared
the performances with those of ClustVarLV. In a second part (section 4.2), we
applied the SomVar approach to a real environmental problem: The Pacific sea
surface temperature variability simulated by the IPSL-CM5A OAGCM from 1940-
2020. This second application highlights the benefit of using the topological order
for the understanding of geophysical phenomenon and more generally of real data.
We showed that the information provided by the topological order on the SomVar
map is useful for understanding and interpreting the functioning of the geophysical
phenomenon under study.

4.1 Simulated data

ClustVarLV has already been proved to give good performances when compared
to other variable clustering methods like the well known VarClus function of the
SAS computer application [Vigneau and Qannari, 2003,Sarle, 1990]. In the follow-
ing we compared SomVar and ClustVarLV using the same number of clusters. In
the experiments, ClustVarLV uses k=16 clusters and SomVar map is a 2D-grid
of 4x4 neurons, the kernel function used for the topological order is the gaussian
function [Lee and Verleysen, 2002,Ritter et al., 1992].

We simulated 20 random data sets of variables for each of the n-class classifi-
cation problem, I1 (resp F1) stands for the 2 class problem; I2 to I10 (resp F2 to
F10) represent the 3-class to 11-class problems. All the data sets I1 to I10 are made
of 500 individuals and 50 variables while the data sets F1 to F10 are composed of
500 variables and 50 individuals.

For each data set p and each class c we randomly simulated a mean variable
(mean varclasscp). The mean varclasscp is simulated taking at random the first
individual (mean varclasscp(0)) according to the N (0, 1) distribution. The follow-
ings individuals of the mean varclasscp are then simulated:

mean varclasscp(i) = mean varclasscp(i− 1) +N (0, 1) (12)
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8 Jebri Beyrem et al.

Then a variable that belongs to the same class is simulated, by adding a N (0, 1)
noise to mean varclasscp(i) individual by individual. To illustrate the classification
problems we displayed in Fig1 the correlations matrix for the 50 variables from I1
to I4 data sets and the 500 variables from F1 to F4 data sets. The variables being
ordered by classes, we can easily see the squares of high correlation level on the
second diagonals that correspond to correlation of variables belonging to the same
class.
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Fig. 1 Square correlations between the 50 variables for I1 to I4 and the 500 variables for F1
to F4 . The origine of the figure is the left bottom corner, the variables are ordered from the
origine. The correlations of the variables are ploted from the left to the right for the x-axis and
upward for the y-axis. The high correlations on the second diagonal emphasis the intra-class
correlations.

As we know that the initialization of the learning phase could influence the results,
we made for each data set and each algorithm (SomVar,ClustVarLV) 20 runs with
a random initialization. At the end of the learning phase we evaluate the ability of
both algorithms to retrieve the simulated classes. In the final classification, each
cluster takes the label given by the majority of the individuals it has captured.The
performances of the unsupervised classification is estimated by computing the miss
classification rate for each of the independent run, Tab.1 presents the mean for
the 20 runs for each method and each problem.

Table 1 Comparison of ClustVarLV and SomVar misclassification percentage: mean of 20
independante runs.

I1 I2 I3 I4 I5 I6 I7 I8 I9 I10

SomVar 0 0 0 0 0 0 0 10 10 2
ClustVar 0 0 6 3 10.6 16.2 19.2 14 17 26

F1 F2 F3 F4 F5 F6 F7 F8 F9 F10

SomVar 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
ClustVar 0 0 0 0 0.19 0.01 3.71 6.2 1.52 7.26

Tab.1 shows that, for both algorithms, the miss-classification rate increases when
the number of classes increases. Independently of the number of variables or indi-
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SELF ORGANIZING MAP FOR FEATURE CLUSTERING 9

viduals SomVar always outperform ClustVarLV. We also note that the percentage
of miss-classified variables are weaker for the Fi data sets where we have more
variables than individuals.
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Fig. 2 SomVar Map of size 4x4 for a particular run on I1 to I4 and F1 to F4. The number
and color corresponding to each neuron indicates the label taken by the neuron when applying
the majority vote.

In Fig 2, we illustrated the SomVar topology order by displaying an example of the
SomVar Maps obtained indicating the name and the color code of the class for each
neuron. We can see that each class is represented by close neurons on the maps.
We also see that the SomVar topological order give empty neurons located at the
boundaries of the different classes enlightening the multi-dimensional distribution
of the data.The visualizations on the Maps permit a good assessment of the modes
of the distributions under study.

4.2 Sea Surface Temperature variability simulated by a CMIP5 coupled model

In this section we applied SomVar to a specific actual problem linked to climate
sciences: The SST decadal variability in the Pacific as simulated by an OAGCM.
OAGCMs are usually used to simulated recent climate change and provide future
climate estimates and are based on physical laws that control the circulation and
thermodynamics of the atmosphere, ocean, land and sea ice. We analyzed results
of an ensemble of 30 historical simulations performed with the Institut Pierre Si-
mon Laplace (IPSL) coupled Ocean-Atmosphere General Circulation Model, the
IPSL-CM5A-LR OAGCM [Dufresne et al., 2013] that participated to the last Cou-
pled Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5; [Taylor et al., 2012]). The
simulations cover the 1940-2020 period and use the CMIP5 historical natural (vol-
canoes) and anthropogenic greenhouse gases (GHG), tropospheric aerosols and
ozone forcing from 1940 to 2005 and RCP8.5 from 2006 to 2020 [Riahi et al., 2011].
Volcanic stratospheric aerosol forcing is applied by prescribing the aerosol optical
depth, as given in [Sato et al., 1993] (2012 updated version). Each member of the
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historical ensemble was initialized from a set of 6 historical simulations with ran-
dom initial conditions in ocean and atmosphere starting in 1940. In the following
analyses, we focus only on the 30-members ensemble mean in order to increase the
signal-to noise ratio of the forced variability due to applied external forcings with
respect to the noise of internal variability. We analyzed the SST variability in the
Pacific Ocean between 30N-40S and 140E-65W, for the winter (from December
to February, DJF hereafter) and summer (from June to August, JJA hereafter)
seasons. The winter and summer learning data sets correspond to matrix each
composed of 80 regional maps including 11088 grid points (each grid points cor-
responding to a SST time series of 80 years). In order to better evidence the SST
variations, we computed the SST anomalies by subtracted to each SST time-series
their respective averaged values over the 1940-1960 period. DJF and JJA SST are
matrices with 11088 columns (grids points considered as the variables) and 80 lines
(the number of years). Our aim is to determine geographical regions where SST
co-varies in time throughout the period. We applied the SomVar to both DJF and
JJA matrix in order to get regions (set of variables) which co-vary in time and
maximize the correlation with their corresponding latent variables during the last
80 years. It is found that SomVar is able to determine these regions and that the
SomVar topological order can be interpreted in term of geophysics processes.

4.3 Results

Similarly to the precedent experiments we used a 4x4 SomVar Maps. Results
obtained for DJF and JJA seasons are shown on (Fig 3) and (Fig 4) respectively.

We observe that the SomVar clustering gives geographical regions well defined.
The times series corresponding to each neuron reveal a positive SST trend which
is consistent with increasing atmospheric GHG forcing due to burning fossil fuel
by human activities throughout the simulated period for both seasons. We also
see three abrupt SST drops lasting only a few years caused by the volcanic forcing
of three volcanic eruptions, Agung (February 1963), El chichon (March 1982) and
Pinatubo (June 1991). In DJF (JJA), the neuron 1 (neuron 3) reveals a geograph-
ical region with the smallest SST positive trend contrasting with the tendencies
of the others neurons [Falvey and Garreaud, 2009].

Table 2 The colors, names and referents number composing the different geographical areas
presented in figures 3 and 4 for the 2 seasons DJF and JJA

Color DJF JJA

Red Southeastern Pacific (1) Southeastern Pacific (3)

Blue South 2 (13,14,15,16) X

Magenta Tropic (2,5,6,9) South (4,7,8,11)

Orange North (10, 11, 12) North (9,10,12,13,14,15,16)

Brown South 1 (3,4,7,8) Tropic (1,2,5,6)
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Fig. 3 DJF SomVar clustering. a) SomVar maps and the colors associated with each neuron.
b) Geographic areas corresponding to each neuron. c) Time series corresponding to each
neuron. d-e) Same presentation as (a-c) but after grouping the neurons.

Fig. 4 Same as figure 3, but for JJA.

Inspection of the geographic map shows that closest clusters (Fig. 3d and Fig.
4d) are grouped by the SomVar clustering (Fig. 3e and Fig. 4e) based on close
co-variability consistent with tropical and extra tropical Pacific climatic regions.
If we consider the groups of neurons as described in Table 2, we get well defined
large scale oceanic patterns (Northern extra tropics, Southern extra tropics, Tropic
and the Southeastern Pacific region (SEP)) with distinct responses to the external
forcing.

We note that the South Pacific region is represented by two distinct groups of neu-
rons (or clusters) for DJF and JJA which is consistent with the different climate
conditions during both seasons. As evidenced by the time series of the different
ocean areas, GHG and volcanic forcing do not have the same signature in each
regions that were discriminated by SomVar. We clearly see than the SST increase
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is not uniform around the world; it is larger in the North Pacific than in the South
[Boer et al., 2000] for DJF and JJA with a minimum SST increasing trend close
to the South American coast compared to regions much offshore in the Pacific
Ocean [Falvey and Garreaud, 2009]. We also clearly detect the cooling impacts of
the three major volcanic eruptions which differs from one region to another. The
volcanic impact is much more stronger in the South, in cluster 2 as compared to
cluster 1 in DJF. This explains why in DJF the southern regions have been clus-
tered in two groups of referents which are not close to each other in the SomVar
map. The different groups (five for DJF and four for JJA), clearly indicate that
close neurons on the SomVar map are linked with close geographical areas shar-
ing similar geophysical properties: the topological order accurately partitions the
continuous variability of the geophysical phenomena.

In this Section, we showed that SomVar is able to delimit coherent ocean areas
with specific SST variations. Moreover the topological order given by the SOM-
map is coherent with the SST co-variabilities. The SomVar SST study allowed us
to evidence the Pacific sea surface temperature response to climate changes over
the historical period. To better understand the physical processes responsible of
the SST variability simulated by the IPSL-CM5A-LR model since 1940, it should
be necessary to analyze other variables related to the Southeastern Pacific dy-
namics, such as surface wind stress and the ocean vertical transport. Obviously,
SomVar is able to analyze real data by classifying the variables to give clusters
with a significant physical meaning.

5 Conclusion

In this paper we have presented a new neural algorithm (SomVar) that uses a
correlation distance to reduce a large set of variables into clusters having a well
defined topological ordering. In each cluster, the variables are highly correlated.
They are represented by a referent (or latent variable) that is a linear combina-
tion of the initial variables. SomVar is a robust algorithm, weakly sensitive to the
initial conditions, which retrieves the hidden structures of the variables and can
handle a large number of referents. Besides SomVar provides an ordering that can
be interpreted by taking into account the physical significance of the problem de-
scribed by the data. SomVar and its topological order permitted to analyze the
regional responses of Pacific ocean SST variations to external forcing in the con-
text of climate change. The SST time series associated with these regions revealed
the different regional responses to volcanism on one hand and to increasing atmo-
spheric GHG concentrations on the other hand. Out analyses allowed identifying
the very specific ocean response in the Southeastern Pacific.

It is clearly demonstrated in this paper that SomVar is able to extract informa-
tion from climate timeseries. A weakness of this method is that we only consider
the eigenvectors associated with the highest eigenvalues without considering the
percentage of explained variance. Moreover as climate studies should take into
account a large variety of distinct variables, it will be of interest to study how to
introduce this constraint in the clustering process. An improvement of this method

Annexe B: SomVar
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could be to take into consideration other Principal Components according to their
explained variance.
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