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Syllabus
Quels sont les forçages de la circulation générale océanique ?
Si l'insolation était équitablement distribuée à la surface de l'océan, on n'observerait pas
de circulation thermohaline, ou elle serait bien di�érente.
Mais en l'absence de di�usion turbulente de chaleur, la circulation serait également extrê-
mement faible... or la source de cette di�usion turbulente dans l'océan n'est pas encore
parfaitement dé�nie : dissipation de la marée interne ou mélange par le vent ?
On essaye ici de dresser un bilan de l'état actuel de la connaissance sur ce sujet, et des
implications que cela peut avoir sur la stabilité et la variabilité de la circulation générale
océanique.
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Organisation du cours en 2003

- mardis de 17h à 18h30 en salle G016 (UFR Sciences) : Thierry Huck,
- vendredis de 9h30 à 11h en salle de réunion LPO à IFREMER : Bruno Ferron,
- 5 semaines à raison de 2 cours de 1h30 par semaine, soit 15 heures.
Début des cours : semaine 14 (1er avril), pas cours semaine 15 (EGS), cours semaine

16, pas cours semaines 17 et 18 (vacances de Paques), puis 3 semaines de cours plus ou
moins continues (ponts...).

Modalité de contrôle : "continu" càd assiduité, participation en cours, une présentation
d'article par personne à chaque cours (maxi 15'), un questionnaire genre QCM à la �n du
derniers cours.
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Plan du cours de Bruno Ferron :
1. Considérations générales sur le besoin du mélange diapycnal dans les océans
- à partir de la strati�cation observée dans les océans (équilibre advection-di�usion)
- à partir du bilan énergétique (à la Munk et Wunsch)
⇒ nécessité d'un mélange diapycnal dit "turbulent"
+ équation d'énergie cinétique turbulente
2. Méthodes d'estimation du mélange
microstucture, �nestructure, budgets de chaleur, spectres de cisaillement de vitesse, tra-
ceurs
3. Processus physiques responsables du mélange diapycnal
ondes internes, instabilités de KH, double di�usion
manip de cuisine pour les doigts de sel
4. Rôle du vent dans le forçage de la circulation thermohaline
- théorie de Togweiller et Samuels et limitations
- partition entre mélange diapycnal et mouvement isopycnal adiabatique
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Fig. 1 � Schéma du système climatique terrestre (Peixoto et Oort, Physics of Climate,
Figure 2.1).

1 La circulation océanique comme élément du système
climatique terrestre

Système climatique terrestre : océan, atmosphère, glaces de mer, glaciers terrestres, ...
∗ contraintes de conservation : équilibre radiatif de la planète, conservation de l'eau (océan,
glaces terrestres et océaniques, humidité)
changements de la circulation océanique
⇒ changements de la circulation atmosphérique
⇒ modi�cations du forçage océanique (�ux de chaleur, eau douce, vent)
Autres éléments importants dy système : cryosphère (glaces), biosphère, géophysique...
Multiples études de la stabilité et variabilité de la circulation générale océanique de manière
indépendante du "système" : plus simple, premier pas, mais à ne pas prendre pour argent
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Fig. 2 � Équilibre radiatif terrestre (Peixoto et Oort, Physics of Climate, Figure 6.3).

comptant.
Océan, régulateur du climat ?
- énorme inertie thermique, 1000 fois celle de l'atmosphère (la capacité calori�que de toute
l'atmosphère est celle des 3 premiers mètres de l'océan) → amortissement des variations
de température saisonnières (climat océanique vs. continental),
- transport de chaleur des régions tropicales (bilan radiatif excédentaire) vers les régions
polaires (dé�citaires), au même titre que l'atmosphère.

2 Forçage réel de la circulation océanique

• �ux de chaleur : principalement par la surface O(50 W m −2).
Par le fond les �ux géothermiques sont de l'ordre de 0.5 W m −2.
NB : capacité calori�que de l'eau CP = 4 · 103 J kg−1 K−1.

• �ux d'eau douce (± 1 m/an) : évaporation − précipitations
• �ux de quantité de mouvement : tension de vent en surface (0.1 N m −2)

pompage d'Ekman wE=O(10−6 m/s) soit 30 m/an
Figures de l'atlas de Bunker (Isemer et Hasse 1985) et de Schmitt, Bogden et Dorman
(1989) pour l'Atlantique Nord, en moyenne annuelle. Formulations classiques de ces �ux
(bulk formula). Attention : variations saisonnières très importantes !

Températures :
2 température de surface océanique (SST) : 28 ◦C à 4◦C (65◦N)
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2 température de surface atmosphérique (SAT) : 27 ◦c à 0◦C (65◦N)
2 di�érence de température de surface atmosphérique et océanique −1◦C (SAT < SST)
Flux de chaleur :
2 radiation solaire (ondes courtes) �constant� : +100 à +200 W m −2

2 radiation �ondes longues� "A+Bθ, avec B=O(2 W/m2/K)" : −30 à −40 W m−2

2 bilan radiatif net : +60 à +180 W m−2, zonal
2 �ux de chaleur sensible ≈ λ(SAT − SST ) : −10 à −60 W m−2 (Gulf Stream) avec λ

variable de 5 à 65 W/m2/K, peut-être 20 W/m2/K en moyenne (dépend du vent, de
la strati�cation atmosphérique...)

2 �ux de chaleur latente = LV .E : −150 à −240 W m−2 (Gulf Stream). Notez l'importance
de la chaleur latente par rapport à la chaleur sensible !

2 �ux de chaleur net : 0 à −200 W m−2 sur le Gulf Stream, −50 W m−2 plus nord.
ATTENTION bilan de chaleur non nul sur l'Atlantique !
Comme la Méditérannée est un bassin d'évaporation (elle importe des eaux douces de l'At-
lantique et exporte des eaux salées), l'Atlantique nord est un bassin de refroidissement :
elle importe des eaux de surface chaudes et exporte des eaux profondes (nord atlantique,
NADW) froides � les �ux de chaleur nets en surface sont largement négatifs, peut-être de
1 PetaWatt ? ( ρwCP × 20Sv × 5◦C = 4 · 106 × 20 · 106 × 5 = 0.4 · 1015 W).

Comparez les échelles de temps de disparition d'une anomalie de SST par �ux de chaleur
sensible (en supposant SAT constante) et par �ux radiatifs (ondes longues), en supposant
une couche mélangée de 50 à 100 m?
(1) ρ0CPh∂tSST = λ(SAT− SST)
loi de décroissance exponentielle de SST initiale à SAT
→ τ = ρ0CPh/λ = 4 · 106 J m−3 K−1 ×50-100 m / (20 W m−2 K−1 = 1-2 ×107 s soit 4 à
9 mois
(2) ρ0CPh∂tSST = −(A+BSST)
→ τ = ρ0CPh/B = 4 · 106 J m−3 K−1 ×50-100 m / (2 W m−2 K−1 = 1-2 ×108 s soit 3 à 6
ans
Soit en gros un ordre de grandeur de di�érence : on passe de quelques mois à quelques
années.

Flux d'eau douce :
2 évaporation (1 à 3 m/an), largement dominante sur le Gulf Stream
2 précipitation (1 à 2 m/an)
2 E-P (−1 à +2 m/an)
Notez
→ le couplage entre �ux de chaleur et d'eau douce via les �ux de chaleur latente,
→ le couplage entre circulation océanique et atmosphérique via ces �ux,
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→ la dépendance extrême des �ux sur la circulation océanique elle-même (position du Gulf
Stream par exemple).

Flux de quantité de mouvement :
2 pression atmosphérique au niveau de la mer (SLP) : anticyclone des Açores et dépression

d'Islande (variations saisonnières et interannuelles � NAO � importantes)
2 tension de vent : AV du/dz = τ/ρ0

2 rotationnel du vent et pompage d'Ekman wE = curl(τ/f)/ρ0 = O(10−6 m/s)
Notez les zones de convergence et divergence, analogie avec �ux de chaleur.

Comment peut-on comparer l'importance relative de ces di�érents forçages ?
équation d'état linéarisée ρ = ρ0[1 − α(T − T0) + β(S − S0)] avec ρ0 = 1023 kg m−3,
α = 2 · 10−4 K−1, β = 8 · 10−4 psu−1

Pour la température et la salinité, il su�t de comparer les �ux de densité associés (�ux =
propriété ×vitesse soit ici densité ×vitesse en kg m−2 s−1) � on parle parfois en terme de
�ottabilité (buoyancy B = −gρ). Figures 4 et 5 de Schmitt et al. (1989) :
2 �ux de densité relatif au �ux de chaleur : −αQ/CP
2 �ux de densité relatif au �ux d'eau douce : ρ0β(E − P )S

transformation des �ux d'eau douce en �ux de sel : FS = (E − P )× S
conservation du sel : h×S = [h− (E−P )×dt]× (S+dS), soit dS/dt = (E−P )×S

2 �ux de densité total (somme des 2)
2 rapport des �ux de densité relatifs aux �ux de chaleur et d'eau douce

αQ/CP
ρ0β(E − P )S

=
αQ

βρ0CP (E − P )S
= O(10)

Pour inclure le vent, on peut comparer l'ordre de grandeur des vitesses verticales associées
(Stommel 1955, p. 158) :
- �ux de chaleur : w∆T = Q/ρ0CP → w = Q/(ρ0CP∆T ) = O(50 m/an) pour Q=50 W
m−2, ∆T=10◦C
- vent : wEkman = curl(τ/f)/ρ0 → O(10-30 m/an)
- �ux d'eau douce → O(1 m/an)
* Quelle serait la circulation océanique dans un plan méridien forcée par chacun de ces 3
types de �ux ?
- cellule thermique directe (plutôt stable, en fait LA cellule atlantique nord)
- cellules halines, indirecte au nord et equatoriale (peut-être pas stables) � le forçage halin
s'oppose donc au forçage thermique dans le nord de l'Atlantique nord !
- cellules d'Ekman forcées par le vent
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3 La circulation océanique moyenne et l'équilibre clima-
tique terrestre

Transport de chaleur dans l'atmosphère et l'océan, participent conjointement et équitable-
ment à l'équilibre radiatif terrestre.
2 Fig. 13.17 Physics of climate
2 Fig. Trenberth et Caron (2001)

Transport de chaleur dans l'océan et partitionnement entre les di�érents bassins.
2 Fig. 13.18 Physics of climate
2 Fig. Trenberth et Caron (2001)

Décomposition du transport de chaleur par la circulation moyenne, en moyenne zonale,
et par les tourbillons : formules p.342 Physics of Climate.
Les circulations horizontales forcées par le vent et les cellules méridiennes, profondes (At-
lantique) et intermédiaires (Paci�que).
2 Fig. 8.1 Physics of Climate.
Sections de températures, salinités, oxygène, silicates illustrant les cellules méridiennes
(Schmitz, 1995, 1996) :
Atlantique :
2 Fig. I-2 World Ocean Circulation vol. 1.
2 Fig. I-3 World Ocean Circulation vol. 1.
Paci�que :
2 Fig. II-12, World Ocean Circulation vol. 2.
2 Fig. II-13, World Ocean Circulation vol. 2.
2 Fig. II-14, World Ocean Circulation vol. 2.
Indien :
2 Fig. II-15, World Ocean Circulation vol. 2.
2 Fig. II-16, World Ocean Circulation vol. 2.
2 Fig. II-17, World Ocean Circulation vol. 2.

Pourquoi la circulation dans l'Atlantique Nord est-elle tellement di�érente du Paci�que
Nord ? Pourquoi n'y-a-t'il pas d'eau profonde formée actuellement dans le Paci�que Nord
(Warren, 1983) ?
Divers arguments ont été proposés mais dans l'ensemble la question est di�cile et a toujours
été abordée de manière partielle parce que l'on n'a qu'une réalisation de la circulation océa-
nique que l'on connait bien, la situation actuelle. Il semblerait toutefois que la circulation
dans l'Atlantique n'ait pas toujours été telle qu'elle est actuellement, elle aurait ressemblé
à celle du Paci�que avec uniquement formation d'eau intermédiaire (plus de ventilation des
eaux profondes) pendant les ères glaciaires, ce qui aurait coûté quelques degrés de moins
à la température moyenne en Europe (Broecker, 1995).
- L'Atlantique Nord est ouvert sur le bassin arctique, donc s'étend plus au nord et est en
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contact avec des eaux plus froides.
- L'apport de sel par les eaux méditerranéennes aux eaux du courant de bord ouest et aux
eaux entrant dans l'Arctique contribue à rendre la salinité su�sante pour que le refroidis-
sement hivernal permette la formation d'eau profonde.
- Certaines simulations numériques en bassins idéalisés suggèrent que la plus grande largeur
du Paci�que n'est pas propice à la formation des eaux profondes et que si elle commence
dans un bassin, il y a moins de chance qu'elle ait lieu dans l'autre.
- Arguments de Warren (1983) :
La faible salinité des eaux du Paci�que nord empêche la formation des eaux profondes
lors du refroidissement hivernal. Par contre, la forte salinité des eaux de l'Atlantique Nord
permet cette formation. Cette di�érence de salinité s'explique par la di�érence d'évapora-
tion sur les 2 courants de bord ouest (Gulf Stream et Kuroshio), due à la di�érence des
températures de surface (eau chaude ⇒ évaporation ⇒ salinité plus importante).
La di�érence des températures de surface vient du plus faible apport d'eau de surface
dans le Paci�que, dû au faible puits d'eau plus au nord (donc en quelque sorte à l'absence
de formation d'eau profonde). On note également l'extension plus importante vers le sud
du tourbillon subpolaire dans le Paci�que, alors qu'il est repoussé vers le nord par la
contribution thermohaline du Gulf Stream dans l'Atlantique, ce qui fait que peu d'eau de
surface issue du Kuroshio atteint le Paci�que Nord.
L'argument se mord la queue : qui est la poule ? qui est l'oeuf ? di�cile de répondre dans
l'état actuel de nos connaissances (des expériences numériques plus ou moins idéalisées
devraient pouvoir apporter des arguments dans le futur.)

Transport de chaleur et d'eau douce dans l'atmosphère, partitionnement entre les tour-
billons, les tourbillons stationnaires, et la circulation méridienne.
2 Fig. 13.11 Physics of climate
2 Fig. 12.12 Physics of climate
2 Fig. 12.16 Physics of Climate
cellules de Hadley, anticyclone et dépressions atmosphériques transitoires. Mécanismes do-
minant du transport de chaleur sensible et latente vers le nord par les tourbillons aux
moyennes latitudes de l'hémisphère nord.
2 Fig. 13.14 Physics of climate
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4 Modèles de la circulation océanique et leur forçage

4.1 Rappel : équations primitives

équations dynamiques où l'équilibre géostrophique est prépondérant :

dtu− fv = ∂tu+ u · ∇u = −ρ−1
0 ∂xp+∇H · (AH∇Hu) + ∂z(AV ∂zu)

dtv + fu = ∂tv + u · ∇v = −ρ−1
0 ∂yp+∇H · (AH∇Hv) + ∂z(AV ∂zv)

f = 2Ω sin(θ) est le paramètre de Coriolis, θ la latitude, φ la longitude.
Sur la verticale, la pression est hydrostatique :

0 = −∂zp− ρg.

La conservation de la masse (incompressible) implique la conservation du volume, encore
appelée équation de continuité, et fournit la vitesse verticale :

∇ · u = ∇HuH + ∂zw = 0.

équation d'état ρ(T, S, P )
Les équations prognostiques pour la température et la salinité incluent les processus d'ad-
vection, de di�usion, de convection et de forçage :

dtT = ∂tT + u · ∇T = ∇H · (KH∇HT ) + ∂z(KV ∂zT ) + Convection + Forcage.

Paramétrisation de la convection est nécessaire à grande échelle, car il est impossible de
résoudre les structure convectives �nes O(km), souvent non-hydrostatiques :
- mélange des zones statiquement instables à chaque pas de temps,
- coe�cient de mélange vertical important dans les zones instables,
- fermeture turbulente de la couche mélangée de surface.

Conditions aux limites pour ces équations :
dynamique : AV ∂zu = τ/ρ0, tension de vent en surface
+ di�érentes paramétrisations de la friction au fond (linéaire, quadratique)
+ di�érentes conditions aux limites latérales : imperméabilité u.n = 0
(toujours sur les frontieres physiques) + non glissement ( u · t = 0) ou glissement libre
(∂n(u · t) = 0)
thermodynamique : KV ∂zT = Q/(ρ0CP ) à la surface, 0 au fond KH∂nT = 0 sur les bords,
idem pour la salinité

4.2 Comment sont forcés les modèles de circulation océanique ?

Rappel : conditions aux limites classiques pour équations aux dérivées partielles
- valeur �xée au bord (Neumann) : T (z = 0) = T0

- dérivée �xée au bord (Dirichlet) : ∂zT = F
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- mixtes : αT + β∂zT = γ

Flux d'eau douce ou �ux de sel : FS = (E − P )× S ...
bilan de masse et conservation du sel : h× S = [h− (E − P )× dt]× (S + dS)

Relaxation (restoring, nudging ) : dtT = (T ∗ − T )/τ (∼analogue aux �ux de chaleur de
chaleur sensible)
Comme ce sont les propriétés de surface de l'océan qu'on connait le mieux, on force le
modèle océanique à ne pas s'écarter de la climatologie. Les �ux de chaleur sont très mal
connus, peut-être à 30 W m−2 près climatologiquement, alors instantanément ? ? ? ? (cf
climatologies SOC vs. ECMWF). Les �ux d'eau douce, n'en parlons pas, c'est peut-être le
problème majeur des modèles actuellement (et ce que prédisent le moins bien les modèles
atmosphériques : convection, changement d'état sur noyaux de condensation, évaporation
pendant la précipitation).
Q = (T ∗−SST)/τ , avec τ de l'ordre de 66 jours pour une couche mélangée de 50 m. Valeur
"classique" du coe�cient d'échange : 35 W m−2 K−1 (Haney 1971). Les estimations de ce
coe�cient de couplage varient (avec le vent, avec les auteurs...) de 10 à 65 W m −2 K−1 ...
Problème : ca revient à rendre in�nie la capacité calori�que de l'atmosphère, c'est-a-dire
qu'une anomalie de température océanique même de grande échelle ne peut pas modi�er
la température atmosphérique et est érodée au rythme des pertes de chaleur sensible.

Flux constant : dtT = Q (∼analogue aux �ux radiatifs)

Il est raisonnable d'admettre que les �ux de chaleur dépendent en partie des SST (chaleur
sensible), mais il est beaucoup plus di�cile d'admettre que les précipitations ou l'évapora-
tion varient en fonction de la salinité de surface, d'où le recours fréquent à une formulation
en �ux constant pour la salinité (notez la di�érence subtile entre la réalité, les �ux d'eau
douce, et l'approche modèle simpli�catrice, les �ux de sel).
Depuis peu, certains auteurs utilisent aussi des �ux constants pour la chaleur, pour révéler
une variabilité longue-période interne à l'océan que la relaxation des SST détruit (on en
parlera plus longuement plus tard).
Avantage : les propriétés de surface de l'océan sont libres, on peut voir s'exprimer sa
variabilité interne.
Problème : on �xe le transport de chaleur par l'océan, or celui-ci varie dans le temps.
Formulation mixte (Barnier et al. 1995) : dtT = Q+ (T ∗ − T )/τ
Problème des formulations précédentes : �ux �xes trop incertains, relaxation trop contrai-
gnante et incorrecte pour satisfaire à la fois les �ux de chaleur et les valeurs observées.
Pour essayer de réconcilier les 2, on ajoute les 2 termes dans une formulation mixte :
Q = Qobs+(Tobs−SST)/τ , ainsi seulement on a éventuellement Q = Qobs pour SST = Tobs.
τ est en général variable spatialement et temporellement, et calculé à partir de climatologies
(COADS, ECMWF...).
C'est ce qui donne les meilleurs résultats pour reproduire la circulation océanique actuelle-
ment (Hadley, NCAR, IPSL). Néanmoins, on est loin de représenter ainsi la liberté réelle de
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l'océan, le terme de relaxation n'étant pas représentatif des interactions océan atmosphére
réaliste.
*** Capacité calori�que de l'océan � à celle de l'atmosphère ***
Exo : Comparez la capacité calori�que totale de l'océan et de l'atmosphère ?
CP (océan)= 4π× (6400 km)2 × 0.7× 3500 m ×4 · 106 J m−3 K−1

CP (atmosphère)= 4π× (6400 km)2 × 104 m ×103 J m−3 K−1

→ CP (océan) / CP (atmosphère) ∼ 1000 !
Conclusion : on ne peut pas considérer la capacité de chaleur de l'atmosphère constante
vis-à-vis de l'océan, surtout si l'on s'intéresse à des changements de grande échelle. Pour
éviter d'avoir systématiquement recours à des modèles couplés pour faire des études de va-
riabilité (les AGCM sont des usines à gaz comparés aux modèles océaniques) on développe
des modéles atmosphériques de complexité intermédiaire : modèles de couche limite atmo-
sphérique (Seager et al. 1995), modèles atmosphériques en équilibre d'énergie (Fanning et
Weaver), modèles atmosphériques quasi-géostrophiques...

4.3 Modèles couplés

Le modèle océanique échange �ux de chaleur, eau douce et quantité de mouvement de
manière interactive avec le modèle atmosphérique, voir via un modèle de glace également.
C'est l'idéal mais c'est très cher et compliqué à mettre en oeuvre !
Problème : la physique des modèles n'est pas parfaite ! En ne prescrivant que l'insolation
au sommet de l'atmosphère, on arrive rapidement à des dérives très importantes du climat
terrestre.
On peut voir le problème de di�érentes manières...
Du point de vue océanographique "l'océan est forcé par l'atmosphère", on considère ces
forçages comme �xés (SST, SSS, vent), et on calcule quelle est la réponse de l'océan, et
quels sont les �ux de surface dont il a besoin pour ressembler à la réalité.
Les atmosphériciens font de même du point de vue de l'atmosphère, en prescrivant les
températures à la surface océanique pour les modèles atmosphériques, et calculent les �ux
de chaleur, eau douce et quantité de mouvement à la surface océanique.
On arrive toujours à des di�érences importantes, et il y a 2 manières de réaliser le "cou-
plage" des modèles océanique et atmosphérique : soit on privilégie la climatologie et on
corrige arti�ciellement les �ux de chaleur que s'échangent les modèles (souvent utilisé par
le passé, dans des modèles à assez basse résolution où les di�érences entre les �ux étaient
de l'ordre des �ux eux-mêmes) � on parle alors de '�ux correction' �, soit on privilégie la
physique des interactions en sacri�ant la climatologie moyenne (l'état moyen de chaque
système ne collera pas avec les observations).
En composant ces di�érents types de forçages pour la température et la salinité on couvre
quasiment tous les cas possibles et utilisés : par exemple, les conditions dites mixtes sont
l'association de �ux d'eau douce prescrits (constants) et de relaxation des températures de
surface.
Il faut être bien conscients des limites des forçages que l'on utilise, principalement avec les
conditions de type relaxation : par exemple, si la dynamique ou la résolution du modèle
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ne permet pas de représenter convenablement le décrochement du Gulf Stream, les tem-
pératures de l'océan ne seront pas celles qu'elles devraient être et la condition de surface
impliquera des �ux thermodynamiques complètement anormaux et énormes, à la fois dans
la région du Gulf Stream simulé par le modèle mais aussi dans la région où il devrait être
suivant les observations.

5 Modèles stochastiques du climat, bruit de fond de la
variabilité

Hypothèse réductrice de la variabilité climatique (� null hypothesis �) formulée par Hassel-
mann (1976) : on sépare une composante climatique (océan, glace) et une composante
synoptique ou météorologique (atmosphère) du système climatique terrestre.
Idée : le forçage de l'atmosphère stochastique, de spectre blanc (énergie equipartitionnée à
toutes les fréquences) est transformé par intégration par l'océan en spectre rouge (énergie
principalement aux basses fréquences).
anomalie de SST y(t), température de la couche de mélange d'épaisseur h :

dy/dt =
QSH +QLH +QR

ρwCPwh
= v(y, x(t))

fonction de variable atmosphérique x(t).
Hypothèse : temps de corrélation caractéristique de l'atmosphère τX � temps de réponse
de la SST τY (ex quelques jours vs. quelques mois pour la couche mélangée).
Soit δy = y(t)− y0, l'écart à l'état initial y(t = 0) = y0

dδy/dt = v(y0, x(t)) = v(t), une fonction aléatoire de t (vu la predictabilité limitée de
l'atmosphère).
En décomposant en moyenne d'ensemble sur x et �uctuations : δy =< δy > +y′, v =< v >
+v′, on retrouve l'équation classique d'une marche aléatoire : dy′/dt = v′(t) (Taylor, 1921 ;
Kundu, 1990 p.466-470). Soit v′ le forçage statistiquement stationnaire, la réponse y′ est
non-stationnaire : sa variance augmente linéairement avec le temps pour t� τX , soit

< y′2 >= 2Dt pour τX � t� τY ,

où le coe�cient de di�usion D = 1/2
∫+∞
−∞ R(τ)dτ , et la fonction de covariance (autocorré-

lation) R(τ) =< v′(t+ τ) v′(t) >.
Soient F et G les spectres de variance du forçage v′ et de la réponse y′ :

F (ω) = {v′2}(ω) =
∫ +∞

−∞
v′2(t) exp(iωt)dt,

G(ω) = {y′2}(ω) =
∫ +∞

−∞
y′2(t) exp(iωt)dt,

alors G(ω) =
F (ω)

ω2
≈ F (0)

ω2
pour τ−1

Y � ω � τ−1
X ;

14



D = πF (0) = π
∫ +∞

−∞
v′2(t)dt.

Pour t = O(τY ), y ne peut plus être considéré comme constant dans v, et les rétroactions
(feedback) deviennent importantes : un feedback linéaire positif donnera une croissance
exponentielle, ce qui n'est pas satisfaisant, on introduit donc un feedback négatif, stabili-
sateur, soit
dy/dt = v(t)− λy, avec λ > 0 constant (typiquement λ−1 = quelques mois).
Soit [...] une moyenne d'ensemble sur les valeurs de x et de y, correspondant à une moyenne
temporelle sur une période τ � τY :

[
δy2(t)

]
=
[
(y(t0 + t)− y(t0))2

]
,[

δy2
]

=
2D

λ
[1− exp(−λt)] pour t� τX ,

G(ω) =
F (0)

ω2 + λ2
pour ω � τ−1

X .

Démonstration : en intégrant l'équation di�érentielle pour y, on obtient

y(t) = y(t0) exp(−λ(t− t0)) +
∫ t

t0
v(t′) exp(−λ(t− t′)dt′

[y(t)] = y(t0) exp(−λ(t− t0)) puisque [v] = 0[
δy2

]
=
∫ t

0
dt′
∫ t

0
dt′′ [v(t′)v(t′′)] exp(−λ(t− t′)) exp(−λ(t− t′′))

or [v(t)v(t+ τ)] = 2Dδ(τ) (∼ Dirac pour τ � τX)

soit [δy2] = 2D
∫ t

0
exp(−2λ(t− t′))dt′ = D

λ
(1− exp(−2λt))

Présentation du modèle simpli�é atmosphérique et océanique, résultats
2 Figures du papier : modèle et observations.
Développements : prise en compte de la dynamique océanique, principalement des ondes
de Rossby...
Conclusion : le climat est-il simplement une marche aléatoire ?
→ Non, rétroaction nécessaire.
Le spectre de variance de SST est grossièrement reproduit par un simple modèle de bruit
blanc atmosphérique et un intégrateur linéaire autorégressif, avec une large séparation des
temps caractéristiques du forçage et de la réponse.
NB : la réponse explosive d'un feedback positif est peut-être adaptée à certaines com-
posantes du système climatique comme les glaces (lorsque les zones couvertes de glace
s'étendent, l'albédo terrestre augmente, le climat se refroidit et les glaces continuent à
s'étendre...). Ce feedback n'implique pas nécessairement une instabilité du climat à cause
des nonlinéarités du système qui peuvent stabiliser la réponse à grande amplitude.
Ainsi, suivant cette théorie, les anomalies de SST sont imprédictibles, excepté qu'une fois
générées, elles tendent à décroître avec un temps caractéristiques de l'ordre de 6 mois.
Cette évolution est indépendante de toute rétroaction avec l'atmosphère.
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Dans les prochains cours, on étudiera certaines rétroactions qui peuvent expliquer une
variabilité organisée du système, donc des pics fréquentiels caractéristiques et des structures
déterminées.

6 Classi�cation de la variabilité climatique

6.1 Rappels

spectre rouge de l'océan comme intégrateur de bruit blanc atmosphérique
Forcage atmosphérique d'énergie équi-répartie à toutes les fréquences (blanc), océan in-
tègre le signal atmosphérique et génère ainsi un spectre ou l'énergie s'accumule aux basses
fréquences (rouge).
Observations de pics climatiques ? oui, à la limite des observations... explications ? inter-
prétations ? Rétroactions : variabilité organisée, cohérente, prédictible...
Observations → évidence de variabilité organisée :
2 Propagation d'anomalies de température de grande échelle (2000 km) le long du Gulf
Stream (Hansen et Bezdeck 1996, Sutton et Allen 1997).
2 Spectre d'EOF de SST ou SLP dans l'Atlantique Nord avec des pics statisquement
signi�catifs à des périodes interannuelles, décennales, interdécennales (Deser et Blackmon
1993, Kushnir 1994, Tourre et al. 1999).
2 Figures 2 et 5 Mann et al. (1998) : les 5 premières EOF et leur séries temporelles des
SST globales font apparaître le signal de réchau�ement global, le phénomène climatique
d'amplitude majeure El Niño dans le Paci�que tropical, l'oscillation nord-atlantique (NAO)
dans l'Atlantique Nord, la modulation décennale d'El Niño dans le Paci�que tropical, et
l'oscillation atlantique multidécennale (période ∼ 60 yr).
2 Mode atlantique multidécennal apparemment lié à la circulation thermohaline (Bjerknes
1964, Kushnir 1994, voir aussi les papiers de Delworth et collaborateurs).

6.2 Variabilité forcée : source externe au système climatique ter-
restre

� cycles de Milankovitch (1941) : 10ky 20ky 40ky 100ky faible amplitude mais conséquences
importantes à cause des rétroactions internes au système → coe�cients d'ampli�cation
rétroaction positive due à l'albédo de la glace (stabilité du climat d'une terre boule de
neige ?)

� forçage par les changements de composition de l'atmosphère, gaz à e�et de serre, CO2,
méthane, sulfates, ozone : notez que la vapeur d'eau est le gaz à e�et de serre principal !
Augmentation du CO2 atmosphérique dûe aux activités industrielles consommant des
énergies fossiles
⇒ réchau�ement de l'atmosphère
⇒ augmentation de la quantité de vapeur d'eau contenue dans l'atmosphère (loi de Clau-
sius Clapeyron : quantité d'humidité à saturation dans l'air augmente exponentiellement
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avec la température)
⇒ augmentation de l'absorption de chaleur dans l'atmosphère indirecte ... rétroaction
positive !
(NB il y a aussi des rétractions négatives, par exemple via les nuages, selon leur altitude)

� activité solaire (tâches solaire) : cycles à 11 et 22y ? (références ? ? ?) in�uence des radia-
tions solaires sur la formation des nuages et donc les précipitations

� volcanisme : chaque grosse éruption volcanique (Pinatubo, Philippines, 1991 ; El Chichon,
Mexique, 1982 ; Agung, Indonésie, 1963 ; Cracatoa, Indonésie, 1883 ; Tambora, Indonésie,
1815 ; ...) in�uence le climat pendant 2 à 3 ans, le temps que les particules envoyées dans
la stratosphère et qui bloquent les radiations solaires retombent à la surface. Certains
ont émis l'hypothèse qu'il y a des périodes de l'histoire de la Terre où le volcanisme était
plus fort qu'aujourdui et donc le climat plus froid...

Attribution de la variabilité observée :
2 Figure 7 Mann et al. (1998, Nature)

6.3 Variabilité interne au système climatique océan-atmosphère-
glace

Modèles océaniques ou atmosphériques turbulents, sous forçage constant ou avec un cycle
saisonnier, produisent des variations sur des périodes très supérieures à celle qu'on atten-
drait (de l'échelle temporelle caractéristique des perturbations par exemple).
2 Océan : variabilité décennale de la circulation forcée par un vent constant (Jiang et al.
1995)
2 Atmosphère : variabilité décennale de l'atmosphère avec un forçage constant prescrit
(James et James 1994)
2 Par exemple, le mode interdécennal (période ∼ 50 ans) du modèle couplé du GFDL
semble être un mode océanique mais qui a besoin d'un forçage atmosphérique contenant
du bruit stochastique (Delworth et Greatbatch 2000)...
Question : comment déterminer si la variabilité est interne à un �uide ou l'autre (NAO
atmosphérique) ou si elle est fondamentalement couplée (El Niño) ?
→ analyse des termes de variance T ′2, énergie moyenne et des perturbations...

7 Équilibres multiples de la circulation océanique : des
modèles conceptuels aux modèles réalistes

7.1 Modèle de Stommel (1961), un prototype pour les équilibres
multiples de la circulation thermohaline

Idée : forçage dépend de l'état de l'océan (�ux de chaleur, évaporation, et donc peut-être
aussi précipitation)
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Fig. 3 � Schéma du modèle en boîte de Stommel 1961 (Figure 5).

Ingrédients : température, salinité, transport de masse entre les régions tropicales et polaires
proportionnelle au gradient de densité nord-sud, l'existence d'équilibres multiples est basée
sur les di�érentes conditions aux limites pour la température (relaxation rapide) et la
salinité (relaxation lente, voire �ux constant).
bassin tropical : T1, S1, ρ1, relaxé sur T ∗ et S∗
bassin polaire : T2, S2, ρ2, relaxé sur −T ∗ et −S∗
T = T1 = −T2

S = S1 = −S2

ρ = ρ0(1 + βS − αT )
kq = ρ1 − ρ2 = ρ
Ṫ = c(T ∗ − T )− 2|q|T
Ṡ = d(S∗ − S)− 2|q|S
La température s'ajustant plus rapidement que la salinité, c > d.
Les paramètres adimensionnels sont :

R =
βS∗

αT ∗
le rapport du forçage halin sur thermique

δ =
d

c
< 1 le rapport des temps de relaxation de ;a température et la salinité

λ =
ck

4ρ0αT ∗
le rapport des termes de relaxation sur advection .

Il existe 2 solutions stables possibles suivant le régime de paramètres :
� circulation thermique directe (actuelle) : ∆T domine, q < 0
� circulation haline indirecte : ∆S domine , q > 0.
Ces équilibres multiples ont été étudiés depuis à l'aide modèles plus réalistes de la circula-
tion océanique en 2 dimensions (Thual et McWilliams 1992 par exemple) et en 3 dimensions
(cf papiers de Rahmstorf).
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Fig. 4 � Les 3 équilibres du modèle à 2 boîte de Stommel 1961 (Figure 7) : plusieurs
trajectoires sont dessinées pour montrer les solutions stables (a), le point selle (b) et le
point spirale (c).
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Fig. 5 � Schéma du modèle en boîte (Edwards et Shepherd 2001, �gure 1).

7.2 Modèle d'équilibres multiples dus aux variations du coe�cient
de mélange avec la strati�cation (Edwards et Shepherd 2001)

Idée : forçage dépend aussi du mélange dans l'océan, de l'épaisseur de la couche de mélange,
de l'existence de convection...
La convection réchau�e l'eau de surface, donc augmente la di�érence de température océan-
atmosphère et intensi�e les �ux de chaleur qui refroidissent l'océan : si on arrête la convec-
tion, l'océan de surface se refroidit, réduit le contraste air-mer et donc les �ux de chaleur !
Ingrédients : modèle à 3 boîtes, dont 2 de température �xées, température seulement, et
mélange vertical fonction de la strati�cation.
Le modèle en boîte comprend :
� 1 boîte polaire, de profondeur H et d'extension méridienne L/2, de température TP �xée
(par les interactions avec l'atmosphère par exemple).

� 1 boîte tropicale supérieure, de profondeur H/2 et d'extension méridienne L/2, de tem-
pérature TE �xée.

� 1 boîte tropicale profonde, de profondeur H/2 et d'extension méridienne L/2, de tem-
pérature TD variable.

Le transport de masse q représentant la circulation méridienne (de la boîte tropicale supé-
rieure vers la boîte polaire, vers la boîte tropicale profonde, vers la boîte tropicale supé-
rieure), est proportionnel à la di�érence de densité entre les boîtes polaires et tropicales :
q = β(TD − TP ), en première approximation, mais une paramétrisation plus précise ne
change pas les résultats (mais complique la résolution).
La di�usion verticale à l'interface entre les boîtes tropicales profonde et supérieure est une
fonction décroissante de la strati�cation (di�érence TE − TD) pour représenter l'inhibition
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Fig. 6 � Solutions du modèle en boîte de Edwards et Shepherd 2001 (Figure 2)

du mélange vertical par la strati�cation, mais à part ça peu connue.

ṪD =
q

L
(TP − TD) +

2κ

H2
(TE − TD)

À l'équilibre : β(TD − TP )2 = 2κ
H2 (TE − TD).

En introduisant la variable adimensionnelle d = (TE − TD)/(TE − TP ), mesurant une
strati�cation relative, on obtient une équation de la forme : (1 − d)2 = kf(d)d, que l'on
peut résoudre graphiquement.
Prenons par exemple f(d) = 1

(1+ εd
n

)n
pour certaines valeurs de ε et n, il existe 3 solutions,

une instable et 2 stables :
� faible strati�cation d correspondant à une eau profonde chaude, associée à des �ux de
chaleur advectifs et di�usifs importants ;

� forte strati�cation, eau profonde froide, transports advectifs et di�usifs faibles.
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7.3 Rétroactions thermohalines (Marotzke 1996)

Modèle couplé simpli�é : 2 boîtes océaniques de profondeur D, 2 boîtes atmosphériques en
équilibre énergétique entre les radiations au sommet de l'atmosphère et les �ux de chaleur
à la surface de l'océan.
La boîte 1 représente les hautes latitudes (35 ◦N-75◦N), la boîte 2 les basses latitudes (10 ◦N-
35◦N).
2 Schéma latitude-altitude du modèle de Marotzke (Figure 1, Marotzke 1996).
Hi sont les �ux de chaleur nets entrants dans l'océan, H0i les �ux de chaleur nets entrant
au sommet de l'atmosphère, Hd (FW ) le transport atmosphérique de chaleur (humidité) de
la boîte 2 vers la boîte 1.
Modèle océanique identique à Stommel (1961), paramétrisation du transport entre les
boîtes océaniques q = k(ρ1 − ρ2).
On suppose que le transport de chaleur et d'humidité dans l'atmosphère se fait principale-
ment par les structures synoptiques dues à l'instabilité barocline, dont l'intensité augmente
avec le gradient de température nord-sud.
Equations de conservation pour l'océan (cf Stommel 1961) :

Ṫ1 = H1 + |q|(T2 − T1)

Ṫ2 = H2 − |q|(T2 − T1)

Ṡ1 = −HS + |q|(S2 − S1)

Ṡ2 = HS − |q|(S2 − S1)

q = k[α(T2 − T1)− β(S2 − S1)]

HS = S0
E

D
Hd = χn(T2 − T1)n n ≥ 0

FW = γm(T2 − T1)m m ≥ 0

États d'équilibre : soient T = T2 − T1 et S = S2 − S1,

Ṫ = λ(TE − T )− 2|q|T

Ṡ =
2S0γ

εWD
T − 2|q|S

q = k(αT − βS)

2 Équilibres multiples du modèle de Marotzke (Figure 2, Marotzke 1996).
Équations pour les perturbations :
on linéarise les équations précédentes pour une cellule thermique directe ( q̄ > 0).

Ṫ ′ = H ′T (T ′)− 2q′T̄ − 2q̄T ′

Ṡ ′ = H ′S(T ′)− 2q′S̄ − 2q̄S ′

q′ = k(αT ′ − βS ′)
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avec les anomalies de �ux de surface :

H ′T (T ′) ≈ −λT ′ = −2nχ1 +B

εcρ0D
T ′ ; H ′S(T ′) ≈ 2mγ1S0

DεW
T ′.

Rétroactions thermohalines :
On parle de rétroaction négative (positive) quand une perturbation s'amortit (s'ampli�e)
par les modi�cations qu'elle produit.
#0. Rétroaction due à la circulation moyenne, négative.
La circulation moyenne tend systématiquement à éliminer les anomalies de température et
salinité (3ième terme de droite dans les équations pour Ṫ ′ et Ṡ ′ :

T ′ > 0⇒ Ṫ ′ < 0;S ′ > 0⇒ Ṡ ′ < 0.

#1. Rétroaction due au transport océanique de chaleur, négative :

q′ > 0⇒ Ṫ ′ < 0⇒ q̇′ < 0.

#2. Rétroaction due au transport océanique de salinité, positive :

q′ > 0⇒ Ṡ ′ < 0⇒ q̇′ > 0.

Rétroactions couplées :
#3. Rétroaction due au transport atmosphérique de chaleur, positive :

q′ > 0⇒ Ṫ ′ < 0⇒ ˙|∆T | < 0⇒ Ḣ ′D < 0⇒ Ṫ ′ > 0⇒ q̇′ > 0.

#4. Rétroaction due au transport atmosphérique d'eau douce, positive :

q′ > 0⇒ Ṫ ′ < 0⇒ ˙|∆T | < 0⇒ ˙F ′W < 0⇒ Ṡ ′ < 0⇒ q̇′ > 0.

7.4 Lecture Gnanadesikan (1999) : qu'est ce qui force la circula-
tion moyenne ?

Rappel : circulation océanique forcée par le vent (thermocline ventilée) et les �ux de chaleur
et d'eau douce qui �xent la strati�cation.
Schéma récapitulatif bidimensionnel, convergence et divergence en surface, conversion de
masses d'eau dans la couche de mélange, mais aussi transformation par mélange induit par
la topographie (AABW : eau antarctique de fond).
2 �gure Gnanadesikan.Science1999.�g.gif

7.5 Lecture Broecker (1995) : un peu de paléoclimatologie

L'analyse des carottes de glace au Groenland et en Antarctique ont permis de reconstituer
des indices de l'histoire climatique de notre planète depuis 500 ky (cycles de Milankovitch
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à 100 ky par exemple). Type de mesure : C13, C14, O18, CO2 dans les bulles d'air incluses
dans la glace ...
2 Figure GRIP
Le climat terrestre est exceptionnellement stable depuis 10 000 ans alors que de larges varia-
tions de température avaient eu lieu régulièrement auparavant, avec des périodes froides de
1000 ans qui s'établissaient en quelques dizaines d'années, la plus récente étant le Younger
Dryas (12-11 ky BP).
Bien d'autres mesures ou proxy sont utilisées pour documenter plus précisemment la répar-
tition des températures à la surface du globe lors de ces périodes révolues (pollens, cernes
des arbres, coraux).

7.6 Lecture Manabe et Stou�er (1999) : est-ce que plusieurs modes
de la circulation thermohaline sont stables ?

Dans un modèle couplé réaliste (GFDL), deux pro�ls du mélange vertical dans l'océan
sont comparés : un uniformément égal à 10−4 m2 s−1, l'autre identique au fond mais plus
faible dans les couches supérieures (0.3×10−4 m2 s−1). Dans le premier cas, la cellule
thermohaline "classique" est intense (29 Sv) et une forte perturbation de la salinité dans le
nord de l'Atlantique Nord (par un apport d'eau douce important pendant 100 ans) réduit
la circulation thermohaline pendant quelques milliers d'années mais elle retrouve ensuite
son niveau initial.
Dans le deuxième cas, la cellule thermohaline classique est moins intense (17 Sv), et la
perturbation provoque une transition dé�nitive de la cellule thermohaline dans un régime
di�érent de la circulation classique. C'est ce cas qui semble le mieux correspondre aux
conditions de mélange vertical observé dans l'océan, donc 2 états d'équilibres stables de
la circulation thermohaline sont peut-être possibles ; reste à savoir quelle amplitude de
perturbation provoque une transition !

7.7 Lecture Rahmstorf (1994, 1995) : transitions climatiques et
équilibres multiples de la circulation thermohaline

Attention à la condition de surface sur la température 'sioux' : la constante de relaxation
vers la température atmosphérique (coef. de couplage) dépend de l'échelle des anomalies
de température.
Idée : la convection entretient les fort �ux de chaleur négatifs qui la déclenchent ; pas de
convection réduit l'épaisseur de la couche de mélange, donc permet à l'eau de surface de
se refroidir jusqu'à la température atmosphérique et �nalement de réduire l'intensité des
�ux de chaleur négatifs.
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Fig. 7 � (Welander 1982, Figures 1 et 2).

8 Oscillateurs thermohalins

Dans le modèle de Stommel (1961) on a le germe d'une oscillation : �thermally-driven
solution is a stable node, but salinity driven solution is a stable spiral, thus attracting
trajectories in an oscillatory fashion�. Certes elle est amortie mais il su�rait d'introduire
du bruit dans le forçage atmosphérique et on aurait un prototype d'oscillateur thermohalin
basé sur les ingrédients suivants :
- température et salinité in�uencent la densité et l'intensité de la cellule méridienne,
- le rappel des propriétés en surface se fait sur des échelles de temps di�érentes.

8.1 Un oscillateur thermohalin simple : le modèle �ip-�op de We-
lander (1982)

Ingrédients :
� température T et salinité S in�uencent la densité (équation d'état linéarisée),
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Fig. 8 � (Welander 1982, Figures 4 et 6).

� constantes de relaxation di�érentes pour T et S : kT > kS,
� mélange vertical κ intensi�é pour des strati�cations instables (convection).
Une couche mélangée homogène (T, S) interagit avec l'atmosphère par relaxation à des
propriétés prescrites (TA, SA), avec des constantes de relaxation kT et kS di�érentes (kT >
kS), et par mélange vertical avec une couche profonde de propriétés �xées ( T0, S0).
TA, SA, kT , kS
T , S, ρ = −αT + βS
T0, S0, ρ0, κ(ρ− ρ0)
Équations :

Ṫ = kT (TA − T )− κ(ρ)T

Ṡ = kS(SA − S)− κ(ρ)S

ρ = −αT + βS

Par simplicité, on prend T0 = S0 = ρ0 = 0.
Solutions stationnaires :

T =
kTTA
kT + κ

S =
kSSA
kS + κ

ρ = −αT + βS =
−kTαTA
kT + κ

+
kSβSA
kS + κ

= F (ρ)

Welander étudie alors la stabilité de ces solutions. Pour certains paramètres, on obtient un
cyle limite (Fig. 8a) :
kT > kS (relaxation de température plus rapide que salinité),
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TA > T0 (processus rapide stabilisateur),
SA > S0 (processus lent déstabilisateur),
ρ(TA, SA) > ρ(T0, S0) (équilibre avec l'atmosphère instable vis-à-vis des eaux profondes).
Un cycle comporte 3 phases idéalisées :
� un réchau�ement rapide qui stabilise la couche de mélange (T0, S0)→ (TA, S0)
� une augmentation lente de la salinité qui déstabilise la couche de mélange,

(TA, S0)→ (TA, SC) tel que ρ(T0, S0) = ρ(TA, SC), soit α(TA − T0) = β(SC − S0),
� jusqu'à une phase très rapide de convection qui rétablit les propriétés profondes en
surface, (TA, SC)→ (T0, S0).

Le diagramme des phases dans un plan T − S montre ainsi une boucle parcourue dans le
sens trigonométrique direct (Fig. 8b). La période est �xée principalement par le processus
le plus lent : la constante de relaxation de la salinité.
Welander étudie la solution pour des di�usions �nies et des fonctions idéalisées et plus
réalistes de κ(ρ) et met en évidence des oscillations perpétuelles.
Commentaires : si on prend une boîte profonde de profondeur �nie D, ses propriétés
vont tendre lentement vers les propriétés "atmosphériques" (TA, SA), donc une circulation
moyenne est nécessaire pour maintenir les propriétés profondes.
Les oscillations résultent des nonlinéarités dans la fonction κ(ρ) : dans chacun des régimes
(mélange faible et convectif), le système tend vers un équilibre qui se trouve dans l'autre
régime...

8.2 Le modèle isopycnal de Stommel (1986)

Ingrédients :
� Température et Salinité (équation d'état linéarisée), soumis à des forçages di�érents en
surface (respectivement relaxation et �ux constant),

� 2 boîtes, une tropicale, une polaire,
� échanges entre les 2 boîtes suivant une loi de di�usion isopycnale (si la di�érence de
densité entre les boîtes est faible, le mélange est fort ; si la di�érence de densité est
grande, le mélange est faible).

Équations :
� boîte 1 (tropicale) de température T̄ + T et de salinité S̄ + S,
� boîte 2 (polaire) de température T̄ − T et de salinité S̄ − S,
� di�usivité A/2 entre les boîtes pour la température et la salinité.

Ṫ = k(T0 − T )− AT ; Ṡ = ES̄ − AS,

où la température extérieure est �xée à T0 + T̄ , k est le coe�cient de relaxation, E le taux
constant d'évaporation dans la boîte 1 et précipitant dans la boîte 2.
Les positions d'équilibre se trouvent sur la courbe

T =
kT0

k + ES̄
S
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Fig. 9 � (Welander 1986, Figures 6 et 7).

et s'éloignent de l'origine quand A diminue.
A représentant les échanges entre les boîtes, on peut s'attendre à ce qu'il dépende de la
di�érence de densité entre les boîtes, R = S−T (normalisé par commodité). On a vu que si
A est proportionnel à R, on obtient des équilibres multiples (Stommel 1961). Si par contre
on s'intéresse au mélange induit par les tourbillons le long des isopycnes, A serait intensi�é
dans une gamme de densité de largeur ∆R centrée sur la diagonale R = 0 ; à l'extérieur de
cette bande, A aurait une valeur plus faible a.
2 Figure 4, Stommel (1986).
Paramètres : T0 = 1, k = 3, ES̄ = 1, A = 10, a = 1.1,∆R = 0.1.
P (A) : S(A) = 0.1, T (A) = 0.23;P (a) : S(a) = 0.9, T (a) = 0.73.
Pour l'exemple présenté dans la �gure, P (A) n'est pas dans la bande de faible di�érence
de densité et ne peut donc pas être atteint.
Une trajectoire partant de (S, T ) = (0, 1) tend vers le point stationnaire P (a) correspondant
à la faible valeur du coe�cient de mélange a. Quand elle arrive dans la zone de faible ∆R,
elle est redirigée vers le point stationnaire P (A) correspondant à la forte valeur du mélange
A. Comme P (A) se trouve en dehors de la bande faible ∆R, la trajectoire ressort de la
bande : elle est alors rapidement réchau�ée et à nouveau dirigée vers P (a) par évaporation,
et ainsi de suite... on obtient un cycle limite, où R est toujours négatif.
Éventuellement, des trajectoires issues de point de forte salinité à droite de la bande arrivent
directement à l'état stationnaire P (a).
NB Comme pour le modèle précédent, l'oscillation repose sur une formulation non-linéaire
du mélange entre les boîtes.

8.3 La boucle de Howard�Malkus (Malkus 1972)

Ce prototype d'oscillateur, décrit à l'origine par Howard et Malkus pour illustrer le carac-
tère potentiellement chaotique de la circulation d'un �uide dans un tuyau peiodique, a été
dépoussiéré par Welander (1986) et Winton et Sarachik (1993). C'est cette dernière pré-
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sentation que l'on développe ici, car la plus facile à traiter analytiquement. D'autant plus
qu'il est ainsi directement applicable pour expliquer les oscillations de 460 ans observées
dans des modèles bidimensionnels et tridimensionnels.
Soit un anneau circulaire dans lequel circule un �uide de température T et salinité S
variable, à la vitesse angulaire ω. L'angle θ identi�ant une particule du �uide est mesuré
dans le sens trigonométrique direct à partir de la verticale dirigée vers la bas, la direction
du champ de gravité g.
On suppose que la température est relaxée de manière quasi-instantanée vers un pro�l
de température −T0 sin θ, forçant une cellule thermique indirecte (ω < 0). Le forçage de
salinité −S0 sin θ produirait quant à lui une cellule haline directe (ω > 0) s'il dominait.
L'équation de conservation de la salinité s'écrit :

Ṡ + ω
∂S

∂θ
= r(−S0 sin θ − S)

La vitesse angulaire de la circulation résulte d'un équilibre frictionnel avec le couple des
forces de �ottabilité :

ω =
∫ 2π

0
k(−αT0 sin θ − βS) sin θ dθ.

Pour résoudre cette équation, on fait appel à une décomposition en séries de Fourier, où
seuls les termes du premier mode sont excités par le forçage :

SC =
∫ 2π

0
S cos θ dθ ; SS =

∫ 2π

0
S sin θ dθ.

En multipliant l'équation de conservation de la salinité par sin(θ) puis cos(θ) et en intégrant
de 0 à 2π, on obtient le système :

ṠS − ωSC = −r(πS0 + SS),

ṠC + ωSS = −rSC ,
ω = −k(παT0 + βSS).

En prenant (παT0β
−1) comme échelle pour la salinité et (kπαT0)−1 comme échelle tempo-

relle, le système s'écrit :
ṠS − ωSC = −r(S0 + SS),

ṠC + ωSS = −rSC ,
ω = −(1 + SS).

Les points d'équilibre véri�ent :

−SS = ω + 1 =
r2S0

ω2 + r2
.

Suivant les valeurs de S0 on a 1 ou 3 équilibres, dont 2 sont stables dans ce dernier cas.
Sur la �gure, on a pris r � 1 pour représenter la faible relaxation des anomalies de salinité
(évaporation et précipitation dépendent peu de la salinité dans l'océan).

29



L'analyse de stabilité linéaire de la solution autour des points d'équilibres pour S0 = 1.5
montre que la forte cellule thermique est un point spirale stable, la cellule thermique faible
est un point selle donc instable, et la cellule haline est un noeud stable.
Pour S0 = 2.5, la forte cellule thermique devient un point spirale instable.
Dans ces oscillations, on peut suivre une anomalie de salinité tout au long de sa rotation
dans l'anneau. La période est �xée par la vitesse angulaire ω, soit dimensionnellement
T = 2ω/(kαT0).
Rappel : analyse de stabilité linéaire du système autonome Ẋ = f(X)
On linéarise les équations autour du point d'équilibre (x0, y0) : x = x0 + x′, y = y0 + y′ ; et
on cherche les valeurs propres de la matrice linéaire tangente (∂fi/∂Xj) :
- si elles sont toutes les 2 réelles et de même signe, on a un noeud, stable si elles sont
positives, instable si elles sont négatives ;
- si elles sont réelles mais de signe contraire, on a un point selle ;
- si elles sont complexes conjuguées, on a un point spirale, stable si la partie réelle est
négative, instable si la partie réelle est positive.

8.4 Autres exemples d'oscillateurs : la galerie de Welander (1986)

∗ La cellule de Howard-Malkus thermique
∗ Oscillations dues au couplage de l'océan avec la glace
La formation de glace de mer à la surface de l'océan apporte un nouvel ingrédient générateur
de non-linéarité. En e�et, imaginons une boîte océanique mélangée, contenant une source
de chaleur, et se refroidissant par la surface vers l'atmosphère. Si le refroidissement en
surface l'emporte, la température va atteindre le point de congélation et de la glace va
commencer à se former. Cette couche de glace va isoler la boîte océanique de l'atmosphère,
et notre eau va donc se réchau�er, jusqu'à faire fondre la couche de glace. Le refroidissement
l'emporte alors et le cycle reprend. Cet oscillateur a été proposé à l'origine par Welander
(1977).
Lecture article Zhang et al. (1993) :
In�uence des conditions aux limites (relaxation, mixtes, �ux) sur la stabilité de la circula-
tion océanique dans les modèles...

9 Mécanismes de variabilité réalistes

9.1 Mécanismes d'ajustement dans l'océan et oscillations

Ondes dans l'océan → réponse retardée aux variations du forçage atmosphérique ( 6= Stom-
mel : q ∝ ∆ρ) :
� ondes de Kelvin (bord,équatorial), "rapides" ;
� ondes de Rossby barotropes, "rapides" :
rayon externe r0 = (gH)1/2/f = O(1000 km) → c = βr2

0 = 20 m/s ;
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� ondes de Rossby baroclines, "lentes" :
rayon de déformation interne r1 = NH/f = O(20-200 km) suivant la latitude,
c = βr2

1 = βN2H2/f2 = O(cm/s) mais dépend fortement de la latitude. Ainsi ces
ondes mettent quelques mois pour traverser le bassin atlantique dans les tropiques mais
quelques dizaines d'années aux hautes latitudes (en fait, ces calculs de vitesse sont à
revoir en présence d'un gradient méridien de vorticité potentielle dû aux variations mé-
ridiennes de températures qui dominent f∂ρ/∂z dans les couches supérieures) .
→ un exemple d'oscillateur retardé : Suarez et Schopf (1988)
Modes de bassin faiblement amorti, en résonance entre ondes planétaires et conditions aux
bords, voire instables par instabilité barocline grande échelle (Cessi et Primeau 2001, Ben
Jelloul et Huck 2003).

9.2 Interactions du gyre subtropicale avec l'atmosphère (Latif et
Barnett 1994, 1996)

9.3 Interactions entre le courant d'eau profonde nord-atlantique
et le Gulf Stream (Joyce et al. 2000)

9.4 Oscillation atlantique multidécennale (AMO)

Lecture d'articles : oscillation atlantique multidécennale dans le modèle couplé du GFDL
et dans les observations (Delworth trilogy) :
- description (Delworth et al. 1993),
- mécanisme couplé ou non ? (Delworth et Greatbach 2000, mais aussi Weaver and Valcke
1998),
- comparaison aux observations (Delworth et Mann 2000).

9.5 Antarctic Circumpolar Wave (White et al. 1996)
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