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Résumé
Plusieurs observations in-situ et satellitales montrent des variations pronon
ées de latempérature de surfa
e de la mer (SST) sur des é
helles de temps dé
ennales à interdé-
ennales dans l'Atlantique nord. A l'aide de modèles idéalisés purement o
éaniques ou
ouplés o
éan-atmosphère, nous étudions les mé
anismes pouvant mener à de telles varia-tions. Nous nous 
on
entrons sur la partie éventuellement prévisible du système 
limatiquesi bien que nous nous a�ran
hissons du forçage sto
hastique atmosphérique. Dans l'ob-je
tif d'améliorer notre 
ompréhension des intera
tions o
éan-atmosphère aux é
helles detemps supérieures à la dé
ennie, nous nous a�ran
hissons également de l'Os
illation NordAtlantique (NAO). Notre étude se dé
ompose en trois parties.Tout d'abord nous nous intéressons à la variabilité dé
ennale impliquant uniquementles intera
tions entre les vents de surfa
e et la 
ir
ulation poussée par les vents dans unmodèle 
ouplé très simple. Nous mettons en éviden
e un mode 
ouplé a
tif dans lequel laréponse du vent aux anomalies de SST séle
tionne l'é
helle méridienne des perturbations.Par ailleurs, la réponse o
éanique aux 
hangements de vent de surfa
e est for
ée (lo
ale)plut�t que retardée. Nous montrons que la propagation des anomalies de SST vers le sud,dans la gyre subtropi
ale, est indépendante du 
ourant moyen, et est plut�t 
ontr�lée parles intera
tions o
éan-atmosphère. Nous 
on
luons que 
e mode de variabilité n'est pasréaliste 
ompte tenu de la petite é
helle méridienne des perturbations émergeant dans lemodèle (< 700 km).La voie naturelle fut ensuite de 
onsidérer la dynamique de la 
ir
ulation thermohalineAtlantique à travers un modèle o
éanique 3D idéalisé à basse résolution. Des os
illationsde période interdé
ennale apparaissent spontanément pour deux types de 
onditions desurfa
e : les 
onditions de �ux 
onstants et les 
onditions mixtes (rappel sur la SST et7



Résumé�ux d'eau dou
e 
onstant). Le travail a 
onsisté à fournir une 
arte d'identité de 
ha
unede 
es os
illations de la 
ir
ulation thermohaline a�n de les di�éren
ier. Tout d'abord,en se basant sur des bilans de varian
es, nous avons montré que les sour
es d'énergiedes deux os
illations sont profondément di�érentes. La variabilité sous �ux 
onstants doitson existen
e aux �ux turbulents (downgradient) de 
haleur vers le nord dans le 
ou-rant de bord ouest et son extension vers l'est. Tandis que sous 
onditions mixtes, 
'estla 
ombinaison de l'ajustement 
onve
tif et de la 
orrélation positive des anomalies detempérature et salinité de surfa
e qui entretiennent les os
illations. D'autres 
ara
téris-tiques fondamentales à 
haque os
illation, telles que la variable 
ontr�lant la densité etla stru
ture spatio-temporelle des perturbations ont été mises en éviden
e. Nous pensonsque 
e type d'appro
he permettra d'identi�er fa
ilement quelle os
illation est à l'oeuvredans des modèles 
ouplés 
omplexes.La troisième partie s'est atta
hée à examiner la robustesse des os
illations, dé
ritesdans les deux premiers 
hapitres, dans un modèle 
ouplé simpli�é, ave
 une atmosphèreaxisymétrique dynamique résolvant un 
y
le hydrologique intera
tif, en 
on�gurations uniet bihémisphérique. Une variabilité interdé
ennale emerge spontanément, mais s'amortitsur des périodes d'environ un millier d'années. Nous montrons que la variabilité est unmode purement o
éanique for
é par des �ux 
onstants (ou quasi-
onstants). Les intera
-tions entre les vents de surfa
e et la 
ir
ulation o
éanique poussée par 
es vents ne sontpas 
ru
iales, dis
riminant alors le mode de variabilité 
ouplée du premier 
hapitre. L'os-
illation de type mixte n'est pas robuste au 
ouplage, 
e qui suggère que l'hypothèse d'uneatmosphère à 
apa
ité thermique in�nie n'est pas 
onvenable pour mener des études devariabilité 
limatique. En 
on�guration bi-hémisphérique, nous avons montré que le 
y
lesaisonnier a un r�le amortisseur sur les perturbations. Des simulations ave
 une simplereprésentation du 
ourant Antar
tique 
ir
umpolaire rend la variabilité asymétrique parrapport à l'équateur : les perturbations se développent uniquement dans l'hémisphèrenord pour lequel la 
ir
ulation méridienne est intense, toujours dans la région du 
ourantde bord ouest. Le mé
anisme de variabilité reste in
hangé. Malgré la simpli
ité des mo-dèles utilisés dans 
ette thèse, nous avons espoir de 
apturer une partie de la variabilitéinterdé
ennale observée. 8



Introdu
tion
Depuis plusieurs années, il y a une prise de 
ons
ien
e grandissante que les a
tivitéshumaines ont un fort impa
t sur le 
limat (Fig 1). De manière à évaluer 
es e�ets anthro-piques, il s'avère indispensable, au préalable, de 
omprendre la variabilité naturelle du
limat. Identi�er les pro
essus impliqués dans la variabilité naturelle est un 
hallenge in-
ontournable pour augmenter la prédi
tabilité du système 
ouplé global. Gri�es et Bryan(1997) suggèrent que la prédi
tabilité des températures de surfa
e de la mer dans l'Atlan-tique nord, sur des é
helles de temps de quelques années, est possible. Plus ré
emment,Collins et Sinha (2003) montrent que les variations de l'intensité de la 
ir
ulation ther-mohaline de l'Atlantique nord sont prévisibles sur une à deux dé
ennies. Les observationssont trop peu nombreuses et dispersées pour identi�er 
lairement les mé
anismes menantau 
hangement 
limatique à long terme. Et, bien-sûr, beau
oup de mé
anismes ressortentdes études numériques pour expliquer de telles �u
tuations, mais les réponses restent très
ontroversées.Le système 
limatique est 
omposé de 
inq ensembles majeurs (Fig. 2) qui interagissenttous ensemble sur des é
helles de temps di�érentes. L'atmosphère est de loin la 
ompo-sante qui s'ajuste le plus rapidement (quelque jours à quelques mois) à des perturbationsen raison de sa faible 
apa
ité thermique et densité. L'hydrosphère 
ontient toute l'eauliquide de la planète, elle in
lue les o
éans (mais aussi les mers, la
s, �euves, et
 ...). Leso
éans 
ouvrent environ 2/3 de la planète si bien qu'ils absorbent la plupart du rayon-nement solaire in
ident. Ils 
onstituent un gigantesque réservoir de 
haleur 
ompte-tenude leur énorme 
apa
ité thermique (les 3 premiers mètres de l'o
éan 
ontiennent autantde 
haleur que toute l'atmosphère). A 
ause de leur inertie thermique, les o
éans agissent
omme des régulateurs de température de la planète. La 
ir
ulation o
éanique régissant9



INTRODUCTION
et équilibre thermique se 
ara
térise par des 
ellules de 
ir
ulations horizontales (baro-trope) poussées par les vents de surfa
e, et par une 
ellule thermohaline (dans le planlatitude profondeur, 
ir
ulation baro
line). Cette dernière est gouvernée par les �ux de
haleur et d'eau dou
e (évaporation et pré
ipitation) de surfa
e et 
onsiste en une bou
lede 
ir
ulation d'extension mondiale (tapis roulant), et est plus 
onnue sous le nom de�Conveyor Belt� (Broe
ker et al., 1985).

Fig. 1 � Simulations du ré
hau�ement global moyen depuis 1860 jusqu'à 1990 (Mit
hell et al., 1995).Les observations sont en rouge. La simulation ave
 augmentation (à un taux 
onstant) de CO2 (bleu)surestime le ré
hau�ement observé. Lorsque le forçage radiatif dû aux aérosols sulphates est ajouté, lemodèle est en meilleur a


ord ave
 les observations.L'é
helle de temps de réponse de l'o
éan à des perturbations externes est très variable :elle varie de quelques mois dans la 
ou
he de mélange de surfa
e (épaisseur aux alentoursd'une 
entaine de mètres) aux saisons dans la thermo
line (plusieurs 
entaines de mètres),jusqu'à plusieurs siè
les et même milliers d'années dans l'o
éan profond. La lithosphèrereprésente les surfa
es 
ontinentales, ses variations topographiques modi�ent la 
ir
ulation10



INTRODUCTIONFig. 2 � Le système 
limatique formé des 
inq 
omposantes hydrosphère, atmosphère, 
ryosphère, biosphère, lithosphère
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INTRODUCTIONatmosphérique. La 
ryosphère représente le plus gros réservoir d'eau dou
e de la terre,elle est 
omposée prin
ipalement des 
alottes polaires et gla
e de mer. Elle interagit ave
l'o
éan et l'atmosphère de l'é
helle saisonnière jusqu'à plusieurs milliers d'années. Puis,la biosphère 
ontient la végétation, la faune et la �ore. Elle in�uen
e prin
ipalement le
y
le du CO2 dans l'o
éan et l'atmosphère à travers la photosynthèse et la respiration.Nous savons aujourd'hui que le 
limat montre des variations naturelles pronon
éessur une large gamme d'é
helle de temps (Fig. 3). Cette variabilité naturelle peut êtreor
hestrée par un forçage externe (variation de l'insolation par exemple) ou par des pro-
essus intrinsèques au système 
limatique, 
omme le phénomène El niño dans le Pa
i�queéquatorial par exemple.

Fig. 3 � S
héma idéalisé du spe
tre de température atmosphérique entre 10�4 et 1010 ans. Sour
e :Mit
hell (1976). Voir aussi Ghil (2002) pour une mise à jour du spe
tre de variabilité 
limatique dans labande interannuelle à interdé
ennale.Le 
y
le saisonnier est l'exemple le plus marquant de variabilité naturelle du 
limat12



INTRODUCTIONfor
ée par des variations du rayonnement solaire in
ident au sommet de l'atmosphère. Surdes é
helles de temps de plusieurs milliers d'années, l'analyse de 
ertaines 
omposantessensibles aux phénomènes 
limatiques (données �proxy�) 
omme les 
arottes polaires degla
e, les sédiments marins, ou même les 
ernes d'arbres (dendro
hronologie), ont révélédes 
y
les très pronon
és du 
limat à des périodes de 100000 ans, 40000 ans et 20000 ans.La théorie de Milankovi¢ (1941) asso
ie 
es grandes périodes de temps aux 
hangementsdes paramètres orbitaux de la terre, respe
tivement à l'ex
entri
ité de l'orbite terrestre,l'obliquité de la terre et l'angle de pré
ession des équinoxes.De l'é
helle interannuelle à interdé
ennale (et même sé
ulaire), des rétroa
tions in-ternes entre les di�érentes 
omposantes du système 
limatique sont à l'oeuvre pour don-ner lieu à des variations 
limatiques naturelles (Fig. 4). Dans 
ette gamme de période, denombreuses études numériques et observations ont montré le r�le 
entral de l'atmosphèreet de l'o
éan. Par exemple, de l'é
helle interannuelle à dé
ennale, le mode prin
ipal devariabilité 
limatique dans l'Atlantique nord est gouverné par l'atmosphère : 
'est l'Os-
illation Nord Atlantique (NAO1), asso
iée à des variations de di�éren
es de pressionentre les basses pressions d'Islande et hautes pressions des Açores, et 
orrélée ave
 ladistribution et l'intensité des tempêtes sur l'Europe prin
ipalement. Sur des é
helles detemps dé
ennales à interdé
ennales, la 
ir
ulation thermohaline Atlantique a un impa
timportant sur le 
limat. En e�et, le transport o
éanique de 
haleur vers le p�le, dans lebassin Atlantique, est surtout a

ompli par 
ette 
ir
ulation qui, via le Gulf Stream et ladérive nord-Atlantique, permet un 
limat assez doux dans les régions d'Europe de l'ouest.Tout 
hangement d'intensité de 
ette 
ir
ulation induit des 
hangements de SST2 et don
de température atmosphérique. Par exemple, des stations météorologiques sur les terresentourant l'Atlantique nord révèlent des 
hangements interdé
ennaux de la températurede l'air qui suivent les 
hangements interdé
ennaux de la SST (Kushnir, 1994). Des si-mulations ave
 un modèle 
ouplé 
omplexe (Hadley Centre), dans lequel la 
ir
ulationthermohaline est 
ontrainte à s'e�ondrer, montrent une diminution de la température at-mosphérique d'environ 8ÆC aux alentours des 
�tes du Groenland, et un refroidissement1North Atlanti
 Os
illation2Sea Surfa
e Temperature 13
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Fig. 4 � Série temporelle de l'anomalie de température moyenne dans l'hémisphère nord au 
ours dudernier millénaire (Mann et al., 1999) obtenue à partir de données �proxy� et de mesures instrumentales.Une forte variabilité dé
ennale à multidé
ennale est très visible à l'époque pré-industrielle, ave
 un légerrefroidissement entre le 15�eme et le 19�eme siè
le (petit âge gla
iaire). Depuis le début du 20�eme siè
le, leré
hau�ement 
limatique est indéniable.plus modéré de 2ÆC sur la majeure partie de l'Europe (Fig. 5). La 
ir
ulation pousséepar les vents joue un r�le majeur dans les o
éans dépourvus de 
ir
ulation thermohaline,
omme dans le Pa
i�que nord par exemple. Des 
hangements dans l'intensité de 
ette
ir
ulation a�e
tent le transport de 
haleur vers le p�le (estimé à 1 PW dans le Pa
i�quenord) et ont don
 un impa
t important sur le 
limat.Obje
tifs et plan de la thèseCette thèse se 
onsa
re à l'analyse des mé
anismes naturels de variabilité 
limatique. Nousaborderons aussi bien les mé
anismes impliquant la 
ir
ulation poussée par les vents quela 
ir
ulation thermohaline. Nous nous 
on
entrons sur la partie éventuellement prévisible14
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Fig. 5 � Changement de température atmosphérique en moyenne annuelle 30 ans après un e�onfrementde la 
ir
ulation thermohaline. Sour
e : http ://www.
ru.uea.a
.uk/
ru/info/th
/du système 
limatique, si bien que nous nous a�ran
hissons de la variabilité liée aux �u
-tuations journalières du temps. Mais, nous sommes tout à fait 
ons
ients qu'une part de lavariabilité dé
ennale peut provenir de l'intégration du forçage sto
hastique atmosphériquepar l'o
éan (Hasselmann, 1976; Frankignoul et Hasselmann, 1977). Par ailleurs, dans l'ob-je
tif d'améliorer la 
ompréhension des intera
tions o
éan-atmosphère dans la variabilité
limatique aux é
helles de temps dé
ennales à interdé
ennales, nous nous a�ran
hissonségalement de la variabilité atmosphérique de type NAO qui pourrait éventuellement for-
er la variabilité o
éanique (Eden et Jung, 2001). Cela revient à �ltrer la turbulen
eatmosphérique, et à supprimer la proje
tion de la petite é
helle sur la grande é
helle.A�n d'identi�er les pro
essus moteurs de la variabilité, et la manière dont ils agissent,nous utiliserons des modèles 
limatiques de 
omplexité intermédiaire. En e�et, les étudesqui ont utilisé des modèles 
ouplés o
éan-atmosphère 
omplexes (CGCMs3) sont 
onnus3Coupled General Cir
ulation Models 15



INTRODUCTIONpour produire des situations aussi 
omplexes que le système 
limatique lui même, et par
onséquent il est di�
ile d'attribuer la variabilité à une simple 
ause. Dans la hiérar
hiedes modèles 
limatiques, les modèles de pro
essus, d'un autre 
�té, permettent d'explorerles aspe
ts 
on
eptuels du système 
limatique, mais leurs résultats sont di�
iles à relierdire
tement aux observations. Puis les modèles de 
omplexité intermédiaire (qui ne re-présentent qu'une partie de la dynamique de l'o
éan et de l'atmosphère) servent de pontentre la 
ompréhension 
on
eptuelle et les phénomènes 
ompliqués ren
ontrés dans lesGCMs (Ghil et Robertson, 2000).Dans un premier 
hapitre, nous étudierons la manière dont des intera
tions instablesentre la 
ir
ulation atmosphérique et o
éanique poussée par les vents peuvent 
onduire àde la variabilité dé
ennale dans un modèle très simple. La réponse o
éanique aux 
hange-ments d'intensité des vents de surfa
e et le mé
anisme de propagation des perturbationsseront appréhendées.Nous porterons ensuite (
hapitre II) toute notre attention sur la 
ir
ulation thermoha-line o
éanique. A 
e stade, un modèle o
éanique tridimensionnel à géométrie idéalisée etéquations simpli�ées (géostrophiques planétaires, PG par la suite) sera utilisé. L'obje
tifprin
ipal de 
ette partie est de fournir une 
arte d'identité de deux modes spé
i�quesde variabilité interdé
ennale de la 
ir
ulation thermohaline obtenus sous deux 
onditionsdi�érentes de surfa
e : les 
onditions de �ux 
onstants (
haleur et eau dou
e) et les 
ondi-tions mixtes (�ux d'eau dou
e 
onstant et rappel sur la SST). L'identi�
ation de 
haqueos
illation est appréhendée à travers les 
ara
téristiques suivantes : la sour
e d'énergiede l'os
illation, la variable 
ontr�lant les perturbations de densité et la stru
ture spatio-temporelle des perturbations de densité. Ces diagnostiques s'avèrent très utiles puisqu'ilspermettront d'identi�er (ou de dis
riminer) fa
ilement l'un ou l'autre mode de variabilitédans des modèles plus 
omplexes (CGCMs).La dernière partie (
hapitre III) se 
onsa
re à examiner la robustesse des modes devariabilité (3 au total) obtenus dans les deux premiers 
hapitres dans un modèle o
éa-nique PG 
ouplé à une atmosphère dynamique axisymétrique résolvant un 
y
le hydro-logique intera
tif. Cette étude tire son originalité de l'utilisation d'un modèle 
limatiquede 
omplexité intermédiaire, dans lequel les 
omposantes o
éaniques et atmosphériques16



INTRODUCTIONsont toutes deux dynamiques et prognostiques (en opposition aux modèles hybrides danslesquels l'atmosphère est diagnostique, en équilibre d'énergie). Les 
ara
téristiques du
hapitre II seront appliquées au modèle 
ouplé a�n d'identi�er le mé
anisme de variabi-lité naturelle. Les r�les du 
y
le saisonnier, du 
y
le hydrologique, du vent, du CourantAntar
tique Cir
umpolaire sont également analysés.Quatre annexes su

èdent aux 
hapitres et à la 
on
lusion générale. L'annexe A fournitune des
ription détaillée du modèle de Cessi (2000) utilisé dans le premier 
hapitre. Lemodèle o
éanique PG est brièvement dé
rit en annexe B, l'annexe C détaille et valide lemodèle atmosphérique en moyenne zonale, et la pro
édure de 
ouplage entre le modèleo
éanique PG et le modèle atmosphérique axisymétrique est fournie en annexe D.
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Chapitre I
Intera
tions instables entre les ventszonaux et les gyres o
éaniques
I.1 Introdu
tionDurant les dernières dé
ennies, un e�ort 
onsidérable a été fait pour améliorer notre
ompréhension de la variabilité 
limatique naturelle des é
helles saisonnières à interdé-
ennales. Pour déterminer les mé
anismes gouvernant 
ette variabilité, il est essentiel de
omprendre les intera
tions entre les deux a
teurs 
limatiques prin
ipaux que sont l'o
éanet l'atmosphère. Dans l'o
éan Pa
i�que, le mode tropi
al ENSO1 est le signal interannuelde plus forte amplitude. Cependant une modulation interdé
ennale de 
e signal est 
lai-rement présente dans les observations (Fig I.1). A partir d'observations s'étendant surle 20me siè
le, Chao et al. (2000) mettent en éviden
e une variabilité interdé
ennale (15-20 ans) de la SST dans l'o
éan Pa
i�que qui implique des intera
tions fortes entre lestropiques et les latitudes extratropi
ales.Cette variabilité très basse fréquen
e devrait impliquer la 
ir
ulation for
ée par lesvents, puisque la 
ir
ulation thermohaline est absente de 
et o
éan (tout 
omme dansl'Atlantique sud). Dans le Pa
i�que nord et l'Atlantique sud, le lien entre les anomaliesde SST et de SLP2 aux moyennes latitudes a été analysé dans les observations et dans1El Niño Southern Os
illation2Sea Level Pressure 19



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques

Fig. I.1 � E
art-type de la pression de surfa
e dans le Pa
i�que nord (NP) moyennée au-dessus dela région 30ÆN-65ÆN, 160ÆE-140ÆW (Trenberth et Hurrel, 1994). Une modulation multidé
ennale de lavariabilité interannuelle (de type ENSO) est 
lairement visible.une grande variété de modèles 
ouplés, des modèles de pro
essus jusqu'aux modèles de
ir
ulation générale. Plusieurs hypothèses ont été avan
ées pour expliquer 
es �u
tuationsinterdé
ennales. Le modèle de 
limat sto
hastique de Hasselmann (1976) est proposé dansde nombreuses situations pour lesquelles un spe
tre rouge survient de l'intégration dubruit atmosphérique par l'o
éan. D'autres auteurs soutiennent que les intera
tions o
éan-atmosphère sont responsables de la variabilité dans le Pa
i�que nord. Un mode 
oupléde variabilité dé
ennale (17 ans) a été trouvé dans le Pa
i�que par von Stor
h (1994)dans une intégration de 325 ans du modèle 
ouplé du MPI3. Le mode est visible danstout le Pa
i�que bien qu'il n'y ait pas d'ENSO dans le modèle. La variabilité impliquedes 
hangements dans l'intensité des gyres subtropi
ales via la propagation des ondes deRossby et l'adve
tion de perturbations dans les moyennes latitudes. Latif et Barnett (1994,3Max-Plank-Institute für Meteorologie in Hamburg20



I.1. Introdu
tion1996) analysent la variabilité, de période 20 ans, dans le modèle 
ouplé o
éan-atmosphèreECHO (GCM), et soutiennent que le mé
anisme responsable du mode interdé
ennal estsimilaire à 
elui proposé dans l'étude pionnière de Bjerknes (1964) pour l'Atlantique : siune anomalie 
haude est présente dans le Pa
i�que nord, alors le gradient de températureatmosphérique nord-sud est diminué et par 
onséquent l'instabilité des moyennes latitudesest réduite - L'intensité de la �storm tra
k� diminuée, a�aiblit les vents qui renfor
entl'anomalie de SST par plusieurs pro
essus (rédu
tion de la perte de 
haleur à l'atmosphère,rédu
tion de la turbulen
e o
éanique, augmentation du transport de 
haleur vers le nordpar les 
ourants d'Ekman anormaux) - Simultanément, la gyre o
éanique subtropi
aleperd de son intensité en réponse à une rédu
tion du rotationnel de vent - Ainsi, moins de
haleur est transportée vers le Pa
i�que nord (par le 
ourant de bord ouest), et l'anomaliede SST devient négative. Par ailleurs, Latif et Barnett (1994, 1996) 
on
luent que lesintera
tions tropiques-extratropiques ne sont pas né
essaires pour l'existen
e du modeinterdé
ennal du Pa
i�que nord en désa

ord 
omplet ave
 l'hypothèse de Trenberth etHurrel (1994) par exemple.Plusieurs modèles idéalisés ont été proposés pour 
omprendre la dynamique des in-tera
tions o
éan-atmosphère dans le Pa
i�que nord. Par exemple, Münni
h et al. (1998)utilisent un modèle 
ouplé idéalisé pour montrer que la variabilité dé
ennale dans le Pa-
i�que nord est attribuée au feedba
k non lo
al de la tension de vent sur la profondeur dela thermo
line. En e�et, la stru
ture spatiale de l'anomalie de tension de vent est spé
i-�ée a�n de représenter simplement le feedba
k initialement proposé par Latif et Barnett(1994), entre une anomalie de SST (de profondeur de thermo
line) et le système de bassespressions des Aléoutiennes. Sans forçage sto
hastique, il y a une os
illation amortie. Dansune simulation purement o
éanique, l'introdu
tion du forçage sto
hastique mène à uneréponse spe
trale rouge en a

ord ave
 Frankignoul et al. (1997). Si le feedba
k et lebruit sont appliqués simultanément à l'o
éan (simulation 
ouplée), un pi
 dé
ennal estsuperposé au spe
tre rouge en a

ord ave
 les observations.Nous nous proposons, dans 
ette première partie de thèse, d'explorer le mé
anisme devariabilité interdé
ennale initialement proposé par Cessi (2000) dans un modèle 
ouplésimpli�é (appliqué au Pa
i�que nord). Une des
ription détaillée de 
e modèle est fournie21



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesen annexe A. Nous nous 
on
entrons sur le r�le des ondes de Rossby (premier mode baro-
line) dans la variabilité interdé
ennale et sur le mé
anisme de propagation des anomaliesde SST. Nous trouvons un mé
anisme très di�érent. Nous suggérons que la réponse del'o
éan aux 
hangements dans l'intensité des vents zonaux est plut�t lo
ale dans le tiersouest du bassin (englobant la zone de formation des anomalies de SST) plut�t que re-tardée (ondes de Rossby baro
lines). Nous mettons également en éviden
e un mé
anismede propagation vers le sud basé essentiellement sur les intera
tions o
éan-atmosphère,l'adve
tion par le 
ourant moyen o
éanique jouant un r�le mineur. Cette étude a faitl'objet d'un arti
le paru dans Dynami
s of Atmospheres and O
eans, et reproduit i
i.Ensuite, nous dis
uterons la manière dont la 
ombinaison de di�érents équilibres dyna-miques et thermodynamiques, dans le modèle de Cessi, peut mener à di�érents régimesde variabilité. Finalement, nous montrons 
omment des 
onditions de résonan
e peuventsurvenir dans la réponse o
éanique (lo
ale + retardée) à un forçage de vent zonal variantuniquement dans le temps.I.2 Arti
le : Os
illations dé
ennales dans un modèle
ouplé simpli�é dues à des intera
tions instablesentre les vents zonaux et les gyres o
éaniques

22



I.2. Arti
le : Os
illations dé
ennales dans un modèle 
ouplé simpli�é dues à desintera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques

De
adal os
illations in a simpli�ed
oupled model due to unstableintera
tions between zonal windsand o
ean gyres
Olivier Arzel4, Thierry Hu
kLaboratoire de Physique des O
éans (UMR 6523 CNRS IFREMER UBO),Brest, Fran
ea

epted for Dynami
s of Atmospheres and O
eans,26 August 2003

4Corresponding author address : Laboratoire de Physique des O
éans, Université de Bretagne O

i-dentale, UFR S
ien
es F302, 6 avenue Le Gorgeu, B. P. 809, 29285 Brest 
edex, FRANCE � Tel. : (33)298-016509 � Fax : (33) 298-016468 � Email : oarzel�univ-brest.fr23



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques

abstra
tA simpli�ed 
oupled o
ean-atmosphere model, 
onsisting of a one-layer bidimensionalo
ean model and a one-layer unidimensional energy balan
e atmospheri
 model (Cessi,2000) is used to study the unstable intera
tions between zonal winds and o
ean gyres.In a spe
i�
 range of parameters, de
adal variability is found. Anomalies, quite homoge-neous zonally, show small-s
ale wavelength in latitude : Perturbations emerge and growat the southern limb of the intergyre boundary and propagate southward before de
aying.The wind stress anomalies are proportional to the meridional gradient of the atmospheri
temperature anomalies : This ratio a
ts as a positive ampli�
ation fa
tor, as 
on�rmedby a parameter sensitivity analysis. Assuming zonally-averaged anomalies harmoni
 inthe meridional dire
tion, a very simple analyti
al model for the perturbations is derived,based on for
ed Rossby wave adjustment of the western boundary 
urrent and its as-so
iated anomalous heat transport : It a

ounts for the s
ale sele
tion, the growth andthe southward propagation of sea surfa
e temperature anomalies in the subtropi
al gyre.The latter is not only due to the slow adve
tion by the mean 
urrent, but to a prevailingme
hanism of self-adve
ting 
oupled o
eani
 and atmospheri
 waves, out of phase in lati-tude. Relevan
e to the observational re
ord is dis
ussed.Keyword : O
ean 
ir
ulation ; Air-sea 
oupling ; Air-sea intera
tion ; O
ean-atmospheresystem
24



I.3. Introdu
tionI.3 Introdu
tionInterannual to interde
adal 
limate variability has been reported in several observa-tions over the past de
ades (Folland et al., 1984; Levitus, 1989; Ghil et Vautard, 1991;Trenberth, 1990; Tanimoto et al., 1993, among many others). In the North Pa
i�
 andSouth Atlanti
, the observed large-s
ale variability, 
hara
terized by 
ovarying anomaliesof sea surfa
e temperature (SST) and sea level pressure (SLP), may be due to intera
tionsbetween surfa
e winds and o
eani
 gyres. In the ECHO 
oupled model, Latif et Barnett(1994, 1996) show how the mid-latitude SSTs over the Kuroshio extension strongly inter-a
t with the Aleutian low-pressure system to give rise to a 20 yr mode : They suggest thatsu
h a period results from the o
eani
 adjustment, through baro
lini
 Rossby waves, towind-stress 
hanges � see also Goodman et Marshall (1999) for a me
hanisti
 approa
h. Inthe Hamburg ECHAM/LSG 
oupled model, Robertson (1996) obtains 18 yr os
illations,and shows similarities in the mode period and stru
ture with those des
ribed by Latif etBarnett (1994). In the South Atlanti
, the data analysis of Venegas et al. (1998) revealsthe existen
e of 
oupled SST�SLP interde
adal �u
tuations with a period around 20 yr,where the horizontal adve
tion of heat in the subtropi
al gyre and surfa
e heat �uxes areproposed as the dominant physi
al pro
esses.Of 
ourse several me
hanisms have been proposed to explain su
h de
adal variability,as reviewed in Latif (1998) for instan
e. Various authors have dis
ussed the possiblerole of sto
hasti
 atmospheri
 for
ing in addition to 
oupling in the ex
itation of 
limatevariability on de
adal time s
ales in simple o
ean-atmosphere models of the North Pa
i�
.Jin (1997) proposed a theory for the interde
adal variability whi
h is produ
ed by both
oupling and temporal white noise wind stress and heat �ux for
ing. Weng et Neelin(1998a) argue that interde
adal variability is due to non-lo
al 
oupled feedba
k asso
iatedwith a spe
i�
 SST pattern in the mid-latitudes, while the sto
hasti
 for
ing feeds thevarian
e. Sura et al. (1999) show that both the eddy a
tivity along the storms tra
ks, withits inhomogeneous stru
ture of sto
hasti
 wind for
ing, and the 
oupling, are the two keyfa
tors ex
iting an o
eani
 mode leading to de
adal variability.To understand su
h feedba
k between eddy a
tivity and o
eani
 
urrents, Cessi (2000)25



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques(C00 hereafter) proposed a simple 
oupled model, 
onsisting in an unidimensional atmos-pheri
 energy balan
e model with a wind parameterization based on momentum trans-port by atmospheri
 perturbations (Green, 1970), 
oupled to a redu
ed-gravity o
eanmodel. She obtained regular os
illations of period 18 yr, and suggested that the west-ward propagating o
eani
 baro
lini
 Rossby waves a
ross the basin are a key element tothe variability period. Moreover she proposed that the sea surfa
e temperature anoma-lies generated south of the intergyre boundary are adve
ted by the mean surfa
e 
urrentaround the subtropi
al gyre. Primeau et Cessi (2000) have reformulated this model withinplanetary geostrophi
 equations in spheri
al 
oordinates, and show that the me
hanismfor generating os
illations remains the same. Nevertheless, a major di�eren
e is that theSST anomalies are preferentially adve
ted around the subpolar gyre. Following this work,Gallego et Cessi (2000) (GC00 hereafter) built an idealized model whi
h reprodu
es somefeatures of Cessi's model, and 
on�rmed that the propagation of baro
lini
 Rossby wavesexplains the de
adal period � however, we found surprising that the s
ale of the perturba-tions is mu
h larger than in the original model, while the asso
iated wind stress anomalieshave the opposite sign !The motivation of the present work arose from these intriguing di�eren
es between C00and GC00 os
illations. First, we analyze the role of planetary waves in the adjustment ofthe o
ean model to wind-stress 
hanges. In a 
losed domain, the adjustment pro
ess resultsfrom the superposition of the for
ed and long baro
lini
 Rossby waves, the properties ofwhi
h were examined by LaCas
e (2000). He shows that the for
ed waves 
an 
hangethe apparent phase speed of baro
lini
 Rossby waves in o
ean basins of �nite width. Weshow that, with only time dependent wind for
ing, the free baro
lini
 Rossby wave doesnot play a signi�
ant role 
lose to the western boundary, but the for
ed wave does. Thissuggests that the free Rossby waves are not essential to the western boundary 
urrent�u
tuations, and therefore also not to the temperature variability.The se
ond step is to understand the growth, s
ale sele
tion and southward pro-pagation of the SST anomalies in C00, using an approa
h similar to GC00. Given thezonal stru
ture of o
ean temperature and streamfun
tion anomalies, we derive a zonally-averaged analyti
al model after several simpli�
ations. We show that the southward pro-26



I.4. The 
oupled modelpagation of SST anomalies is mainly due to a 
oupled air-sea mode, rather than the meanadve
tion. We �nally obtain a single wave-like equation whi
h exhibits a 
oupled modeof de
adal period and a maximum growth rate for wavelength 
lose to the size of theanomalies in the fully 
oupled model. The resulting basi
 me
hanism we propose is basedon the following pro
esses : The meridional wavelength is set by the maximum response ofwind stress to temperature anomalies ; The western boundary 
urrent �u
tuations resultfrom the for
ed Rossby wave response to varying winds ; The asso
iated heat transport
ontrols the growth of SST perturbations ; Tenden
y terms for o
ean temperature andstreamfun
tion lead to a 
oherent southward propagation of the whole stru
ture.The paper is stru
tured as follow : In se
tion I.4, the o
eani
 and atmospheri
 
om-ponents of the model are des
ribed, and a s
aling of the perturbed momentum equationrelating the surfa
e wind stress anomaly to surfa
e atmospheri
 temperature anomaly isderived. In se
tion I.5, the mean state and de
adal variability are brie�y detailed, therelative in�uen
e of intera
tive wind-stress and heat �ux on the variability is assessed,and the adjustment pro
ess of the o
ean model to 
hanging winds is analyzed. A simpleanalyti
al model for zonally-averaged anomalies is derived in se
tion I.6, that a

ounts forthe s
ale, growth and southward propagation of temperature anomalies. In se
tion I.7, aparameter sensitivity analysis is performed to validate the simpli�ed model (spe
i�
allythe ampli�
ation parameter responsible for the os
illation) and estimate the robustnessof the variability. Dis
ussion and 
on
lusion are given in se
tion I.8.
I.4 The 
oupled modelThe model geometry is the same as in C00 : It 
onsists in one hemisphere with asingle re
tangular o
ean basin (Fig. I.2). Both the atmosphere and the o
ean extend fromequator (y = 0) to pole (y = Ly). The atmosphere is a zonally-averaged single layer ofthi
kness D, with a strati�
ation S in potential temperature �, in energy balan
e : surfa
ewind stress is diagnosed through Green (1970) eddy parameterization. The longitudinalextension of the atmosphere (o
ean) is Lx=r (Lx), where r is the fra
tion of the latitude
ir
le o

upied by the o
ean basin. The horizontal dimensions of the o
ean basin are27
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tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques� -
� -

6
?Lx
Ly

Lx=rAtmosphere O
ean

Fig. I.2 � Top-view of the 
oupled mode. The o
ean and the atmosphere have the samemeridional extension Ly. The longitudinal extension of the o
ean is Lx, while the one ofthe atmosphere is Lx=r, with r the fra
tion of latitude 
ir
le o

upied by the o
ean basin.approximately the ones of the North Pa
i�
. The o
ean 
onsists in a single layer of 
onstantthi
kness H representing the thermo
line waters, whi
h temperature varies a

ording toair-sea heat �ux and wind-for
ed adve
tion. Cartesian geometry is used for simpli
ityand the equations are proje
ted on a �-plane 
entered at 45ÆN. As the model geometry,the model equations are identi
al to those of C00 (ex
ept for the wind-stress meridionalboundary 
ondition), where they are 
arefully derived and justi�ed, so we simply give herethe minimum details required for understanding the present work 
omplementing C00.The equations of motion are dis
retized using regular �nite di�eren
es on an Arakawa Cgrid, and Euler forward (not 
entered and �rst order) time-stepping is used.I.4.1 The diagnosti
 atmosphere modelOn 
limatologi
al time s
ales (interannual to interde
adal), due to its low thermal 
a-pa
ity and fast adjustment time, the atmosphere 
an be 
onsidered in thermal equilibrium(i.e. the atmosphere is assumed to adjust instantaneously to the o
ean state). Thereforewe 
onsider that our zonally-averaged one-layer atmosphere is in energy balan
e betweenthe meridional turbulent heat transport divergen
e, the in
oming short-wave solar radia-tion Qi(y) at the top of the atmosphere, the re-emitted long-wave �ux a

ording to thelinearized Stefan-Boltzmann's law A+B�s (around the Boussinesq temperature �), and28
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O
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A+ B�sQi
�(�s � Ts)F (y)

Fig. I.3 � The meridional-plane model, showing the radiation balan
e at the top of theatmosphere and the heat �ux at the o
ean surfa
e. The only external for
ing is the pres-
ribed in
oming solar radiation at the top of the atmosphere Qi(y) and at the o
eansurfa
e F (y). The re-emitted long-wave �ux is parameterized a

ording to the lineari-zed Stefan-Boltzmann's law A + B�s. The sensible heat �ux at the air-sea interfa
e is�(�s � Ts).the zonally-averaged air-sea heat �ux : F (y) + �(�s � Ts), where �s is the surfa
e airtemperature, Ts the zonally-averaged sea surfa
e temperature Ts, and � the bulk transfer
oe�
ient. The meridional pro�les of Qi(y) and F (y) are shown in C00. A pi
ture of themeridional plane model, showing the heat �ux at the top of the atmosphere and at theo
ean surfa
e, is given in Fig. I.3. The only external for
ing is the pres
ribed in
omingsolar radiation at the top of the atmosphere Qi(y) and at the o
ean surfa
e F (y), whi
hmeridional pro�les are shown in C00. Thus the heat 
onservation equation gives :�Cpa�sksde�2y�s = Qi(y)� (A+B�s)� r[F (y) + �(�s � Ts)℄; (I.1)where Cpa is the heat 
apa
ity of the atmosphere, �s the air density at the sea level, ksis the atmospheri
 eddy di�usivity and de = dD=(d+D) is an e�e
tive s
ale with d (D)the verti
al s
ale of the atmospheri
 eddy di�usivity (density).Following Green (1970), the zonally-averaged surfa
e wind stress � equals the verti
ally-integrated divergen
e of momentum �ux, related to the atmospheri
 potential temperaturethrough the parameterization of eddy heat �ux and quasigeostrophi
 potential vorti
ity(PV) �ux by a turbulent di�usion law. Using a linearized drag law between the surfa
e29



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesstress and surfa
e wind, C00 obtains :� � deks
 �2y� = ��sksded ��d+ fS (�y�s + L2��3y�s)� ; (I.2)where 
 is the surfa
e drag 
oe�
ient, f the Coriolis parameter, and � = �yf . L� is the�rst baro
lini
 deformation radius of the atmosphere given byL� = �ddegSf 2� � 12 � 650 km;where g is the gravitational a

eleration. On the left hand side of (I.2), the �rst term isthe surfa
e wind stress, the se
ond represents the 
ontribution from the relative vorti
itygradient asso
iated with the surfa
e wind shear. On the right hand side, the �rst termis the 
ontribution from the planetary vorti
ity gradient (�), the se
ond results from the
ontribution of stret
hing terms gradients of both PV and eddy heat �ux, and the third,the 
ontribution of relative vorti
ity gradient obtained from the integrated thermal windbalan
e.C00 used a zero wind stress boundary 
ondition at the meridional boundaries : �=0at y=0, Ly, su
h that no transport of eddy momentum is allowed through the boundaries.Hen
e, two additional gyres of weak meridional extent are generated 
lose to these boun-daries. We found it preferable to 
hoose a free-slip boundary 
ondition : �y� = 0 at y=0,Ly, that ensures zero momentum �ux and the 
ontinuity of eddy momentum transport�y� = ��2y Z 10 �u0v0dz = 0 at y = 0; Ly:We also impose a 
onservative 
onstraint on the zonal stress su
h that there is no nettransfer of angular momentum : Z Ly0 �dy = 0; (I.4)that allows us to determine the verti
al s
ale of eddy-di�usivity d by an iterative method.The values of all 
onstants and parameters are given in Table I.1.I.4.2 The prognosti
 o
ean modelThe o
ean model represents a verti
ally-homogeneous thermo
line of 
onstant depthH for
ed by surfa
e wind and heat �ux. The o
ean temperature (SST) varies with air-sea �uxes and the o
eani
 eddies are parameterized throught the turbulent di�usion Kh,30



I.4. The 
oupled model
Atmospheri
 parametersD 8000 m s
ale height for referen
e atmospheri
 density�s 1.25 kg m�3 referen
e surfa
e air densityS 5�10�3 ÆC m�1 potential temperature strati�
ationCpa 1000 J K�1 kg�1 heat 
apa
ityks 2�106 m2 s�1 eddy di�usivityf 10�4 s�1 Coriolis parameter at 45ÆNA 200 W m�2 outgoing longwave parametrization 
oe�
ientB 2.475 W m�2 ÆC�1 outgoing longwave parametrization 
oe�
ientO
ean parametersLx 8,250 km longitudinal extentLy 10,000 km latitudinal extentH 1000 m thermo
line depth�w 1000 kg m�3 referen
e sea water densityCpw 4000 J K�1 kg�1 heat 
apa
ity of sea waterKh 200 m2 s�1 horizontal heat di�usivityAhx 2000 m2 s�1 horizontal zonal eddy di�usivityAhy 200 m2 s�1 horizontal meridional eddy di�usivity� 1.6�10�11 m�1 s�1 �f=�y at 45ÆNR 35 km �rst baro
lini
 Rossby radius of deformationCoupling parameters� 23 W m�2 K�1 bulk heat transfert 
oe�
ient
 2.4�10�2 m s�1 surfa
e drag 
oe�
ientr 0.3 fra
tion of latitude 
ir
le o

upied by the o
eanTab. I.1 � Standard values of the model parameters, as in Cessi (2000) ex
ept for theatmospheri
 eddy-di�usion ks.
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Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniqueswhi
h is isotropi
 here. The heat balan
e, a simple adve
tion-di�usion-for
ing equation,allows us to 
al
ulate the evolution of SST, assuming that the heat transport is only dueto the wind-driven 
ir
ulation (through the streamfun
tion 	, expressed in Sverdrups �1 Sv = 106 m3 s�1), i.e. there is no 
ontribution of the thermohaline 
ir
ulation :Cpw�w[H�tTs��x(Ts�y	)+�y(Ts�x	)℄ = F (y)+�(�s�Ts)+Cpw�wHr�(KhrTs); (I.5)where Cpw and �w are respe
tively the heat 
apa
ity and the density of seawater. Zeroheat �ux 
onditions are applied normal to basin boundaries.The me
hani
al balan
e equation is derived from the large s
ale limit of the quasi-geostrophi
 redu
ed-gravity potential vorti
ity equation for a two-layer o
ean model (oneat rest below the thermo
line at depth H=1000 m) � the nonlinear terms are purpose-fully negle
ted su
h that no intrinsi
 variability like mesos
ale eddies 
an spontaneouslyappear : �t	� �R2�x	 = R2��1w �y� + Ahx�2x	+ Ahy�2y	; (I.6)where 
 = �R2 is the speed of long baro
lini
 Rossby waves, R the �rst baro
lini
 defor-mation radius (35 km here), Ahx and Ahy respe
tively the eddy di�usivity in the zonaland meridional dire
tion. No-normal-�ow lateral boundary 
onditions imply that 	 is a
onstant on the boundary, and we simply take 	 = 0. Relatively low eddy-di�usivity isused in the o
ean (Kh=Ahy =200 m2 s�1) for os
illations to be sustained. However a properrepresentation of the 'Stommel' fri
tional western boundary layer (thi
kness ÆS=Ahx=
)requires larger di�usivity in the zonal dire
tion (2000 m2 s�1). Su
h values of di�usionare not in 
ontradi
tion with the observations from lagrangian �oats, whi
h show a 
learanisotropy of the eddy-di�usivity (Ollitrault et Colin de Verdière, 2002).I.4.3 Wind stress response to temperature anomaliesTo understand the response of the wind stress to perturbation in the atmospheri
temperature (therefore o
eani
), we 
arry out a simple s
aling of the momentum balan
e(I.2). From the left-hand side, a 
riti
al meridional s
ale Ld emerges for measuring therelative importan
e of the 
ontribution of relative vorti
ity gradient asso
iated with the32



I.4. The 
oupled modelsurfa
e wind shear 
ompared to the wind stress :Ld = �deks
 � 12 � 550 km:Negle
ting the relative variations of d (typi
ally a few per
ent), we 
an pro
eed to thes
aling of the perturbed momentum balan
e equation, assuming a 
hara
teristi
 surfa
eatmospheri
 temperature anomaly of s
ale �? and meridional extension s
ale L?, and
hoosing the 
hara
teristi
 s
ale for the surfa
e wind stress anomaly from the thermalwind balan
e � ? = �?�sksdef0=(dSL?) : On the left hand side, the �rst term is of order� ?, the se
ond � ?(Ld=L?)2 ; On the right hand side, the �rst term is 
onstant, the se
ondof order � ?, and the third � ?(L�=L?)2.Given the similarity in the s
ales Ld and L�, only two types of balan
e between the windstress anomaly and the atmospheri
 temperature gradient anomaly show up dependingon the meridional s
ale of the anomaly :� For large s
ale perturbations (L? � Ld and L? � L�), the wind stress anomalyresponse to temperature anomaly results from the 
ontribution of stret
hing termsgradients of both PV and heat,� 0 ' ��sksdefdS �y�0s; (I.8)� For small s
ale perturbations (L? � Ld and L? � L�), the 
ontributions fromrelative vorti
ity gradient dominate the anomalous momentum balan
e,deks
 �2y� 0 ' �sksdefL2�dS �3y�0s: (I.9)To 
ompare these two regimes, let now assume that the wind stress anomaly and tem-perature anomaly are harmoni
 perturbations in latitude y, both proportional to exp(ily),with l the meridional wavenumber. Equation (I.9) 
an then be written :� 0 ' �sfL2�
dS �y�0s = �sde
gf� �y�0s: (I.10)Compared to the previous large-s
ale 
ase, 
ommonly understood as equivalent barotropi
,we �nd for the small-s
ale harmoni
 perturbation a similar relationship but with theopposite sign 
oe�
ient, although the amplitudes are rather 
lose (2.2�104 vs. 3.1�104 kgs�2 K�1) : This arises from the 
an
ellation between both 
ontributions to the meridionalgradient of relative vorti
ity, from the surfa
e and thermal winds.33



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesI.5 The mean state and de
adal variabilityIn the following experiments, all the parameters are the same as in C00 (experiment#25) ex
ept for the atmospheri
 turbulent di�usion ks whi
h is taken to be 2�106 m2s�1 here (to sustain the os
illatory solution des
ribed in se
tion I.5.2, exp. #1) insteadof 2.7�106 m2 s�1 (exp. #27, leading to a steady state with our boundary 
ondition).The mean state presented in the following se
tion is averaged over several periods ofos
illations. Numeri
al experiments are summarized in Table I.2.
I.5.1 The mean stateThe mean state of the o
ean and the atmosphere are displayed in Figs. I.4 and I.5. Inspite of the simpli
ity and 
rudeness of the model, the wind stru
ture is relatively wellrepresented with trade winds in the tropi
s, westerlies in the mid-latitudes and easterliespoleward of 60ÆN. Note that the new boundary 
ondition on wind stress produ
es twoo
ean gyres instead of four in the 
ase of C00, as expe
ted. The result of adve
tion bythese two gyres is the formation of a strong thermal front at the intergyre boundaryaround 40ÆN. The subpolar gyre is very vigorous, rea
hing 50 Sv, sin
e the wind stress
url is strong in this region, while the intensity of the subtropi
al gyre peaks at 25 Svaround 30ÆN. In the latter, warm water is adve
ted by the western boundary 
urrentnorthward, then inje
ted eastward into the o
ean interior south of the intergyre boundary.The atmospheri
 potential temperature extends from �20ÆC at the pole to 40ÆC at theequator. The northward heat transport by the western boundary 
urrent results in animportant heat loss within the northwest quadrant of the subtropi
al gyre O(300 Wm�2). The intergyre boundary is shifted northward be
ause of the too large polewarddomain extension. The overestimation of SST and heat �ux in the subpolar gyre resultsfrom several fa
tors : the Cartesian geometry responsible for the too large zonal extentof the domain in high latitudes, the absen
e of sea i
e, 
onve
tion and the thermohaline
omponent of the 
ir
ulation... 34



I.5. The mean state and de
adal variability
BC ks Ahx Ahy Kh f 
 Nx KE KE Os
il.free/no lat. Ny mean st.dev. periodExp slip (m2 s�1) (m2 s�1) (m2 s�1) (m2 s�1) (ÆN) (
m s�1) (J m�2) (J m�2) (yr)1 �y� = 0 2�106 2000 200 200 45 2.4 500 415.6 8.2 18.22 � = 0 2�106 2000 200 200 45 2.4 200 612.0 3.8 21.43 � = 0 2�106 2000 200 200 22 2.4 200 816.9 33.6 23.24 � = 0 2�106 2000 200 200 33 2.4 200 683.8 20.2 19.25 � = 0 2�106 2000 200 200 56 2.4 200 588.8 5.2 19.66 � = 0 2�106 2000 200 200 67 2.4 200 560.9 2.3 16.87 � = 0 2�106 2000 200 200 45 2.0 200 504.1 2.7 21.68 � = 0 2�106 2000 200 200 45 2.8 200 715.1 5.3 21.89 � = 0 2�106 2000 200 200 45 3.2 200 815.4 7.9 �21.110 � = 0 2�106 2000 200 200 45 3.6 200 915.9 17.5 �13.311 � = 0 2�106 2000 200 100 45 2.4 200 692.4 17.7 18.212 � = 0 2�106 2000 200 300 45 2.4 200 570.0 3.8 20.213 � = 0 2�106 2000 200 500 45 2.4 200 507.6 1.4 18.414 � = 0 2�106 2000 200 800 45 2.4 200 476.3 0 �15 � = 0 2�106 500 200 200 45 2.4 200 1000.2 13.6 18.016 � = 0 2�106 1000 200 200 45 2.4 200 750.8 2.8 20.417 � = 0 2�106 1500 200 200 45 2.4 200 660.6 3.5 21.018 � = 0 2�106 2500 200 200 45 2.4 200 579.5 3.9 21.619 � = 0 2�106 2000 100 200 45 2.4 200 1079.5 20.9 �25.020 � = 0 2�106 2000 150 200 45 2.4 500 792.9 15.2 17.821 � = 0 2�106 2000 250 200 45 2.4 200 506.4 4.1 19.622 � = 0 2�106 2000 350 200 45 2.4 500 342.5 0 �23 � = 0 1:5�106 2000 200 200 45 2.4 300 626.7 23.2 19.424 � = 0 2:5�106 2000 200 200 45 2.4 300 647.9 5.6 19.025 � = 0 2:7�106 2000 200 200 45 2.4 300 640.7 1.5 16.826 � = 0 3�106 2000 200 200 45 2.4 300 671.0 0 �27 �y� = 0 2:7�106 2000 200 200 45 2.4 500 438.9 0 �28 � = 0 2�106 2000 200 200 45 2.4 999 1768.0 10.5 16.3Tab. I.2 � Summary of the numeri
al experiments. BC is the boundary 
ondition for sur-fa
e wind stress. Os
illation period is provided when available, and os
illation amplitudeis measured through standard deviation of o
eani
 kineti
 energy.
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Fig. I.4 � a) The zonally-averaged surfa
e air temperature (dashed) and zonal-mean seasurfa
e temperature. The temperature spreads from 40ÆC at the equator to �20ÆC at thepole, in the absen
e of sea i
e . b) The net surfa
e heat �ux into the o
ean (W m�2) variesfrom �300 W m�2 in the subtropi
al gyre western boundary 
urrent (WBC) to 440 Wm�2 in the subpolar gyre WBC. The northward heat transport at the intergyre boundaryrea
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orresponding trans-port streamfun
tion 	 (thi
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ontours, in Sv, 1 Sv = 106 m3 s�1) superimposed on theo
eani
 temperature �eld (thin 
ontours, in ÆC). The maximum transport is 50 Sv (
y-
loni
) in the subpolar gyre with relatively homogeneous SST, and 25 Sv (anti
y
loni
)in the subtropi
al gyre. The 
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ulation produ
es a strong thermal front at the intergyreboundary. 37



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesI.5.2 The de
adal variabilityAfter the spin-up (70 yr), the system equilibrates into periodi
 os
illations with periodof 18.2 yr in all �elds. The variability is 
on�ned south of the intergyre boundary, in thenorth of the subtropi
al gyre. Evolution of transport streamfun
tion anomalies 
ontourssuperimposed on SST anomalies during one period of the 
y
le are shown in Fig. I.6.The SST and streamfun
tion anomalies appear as zonal bands in shape, alternativelypositive and negative : Anomalies rea
h �10ÆC in SST and �10 Sv in streamfun
tion,and their meridional s
ale is roughly 400 km. SST anomalies formed in the northwest ofthe subtropi
al gyre around 40ÆN propagate southward with a velo
ity around 2.6�10�3m s�1, and 
lo
kwise ; About 30 yr after their formation the SST anomalies vanish nearthe western boundary at about 25ÆN.The di�erent terms (anomalies) in the atmospheri
 momentum equation, diagnosed atyear 0 of the 
y
le, are displayed in Fig. I.7a. At �rst order, the balan
e of these terms isbetween the 
ontribution of relative vorti
ity gradient related to the surfa
e wind stressanomaly and to the thermal wind anomaly � note that during the whole 
y
le, this balan
eis well veri�ed. The dimensional analysis in se
tion I.4.3 suggests that the model is in theregime of the small meridional s
ale anomalies.In response to the formation of SST anomaly in the northwest of the subtropi
al gyre,the perturbed atmosphere redistributes the anomalous heat �ux over the whole widthof the domain and, in addition with the o
eani
 adve
tion, the SST anomaly rapidlyextends eastward. The atmospheri
 temperature gradients, indu
ed by the air-sea heat�ux, modify the wind stress and thus perturb the o
ean 
ir
ulation. Figure I.7b showsthat for ea
h SST anomaly, there is a 
orresponding transport streamfun
tion anomalyof opposite sign, slightly shifted northward.The two adve
tive terms that dominate the o
eani
 heat balan
e are the zonal adve
-tion of mean temperature by the 
urrent anomaly u0�xTs (the overbar is for the time-meanstate and the prime is for the deviation from the mean) and the meridonal adve
tion ofthe temperature anomaly by the mean 
urrent V �yT 0s. These terms have a signi�
ant am-plitude only 
lose to the western edge (up to 300 km). We 
an now des
ribe more pre
iselythe os
illation me
hanism. 38
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Fig. I.6 � Anomalies of SST (ÆC, in 
olor) and transport streamfun
tion (
ontours at 0,�2, �5, �10 Sv) between 24 and 44ÆN every 6 yr over one os
illation period (18.2 yr).The intergyre boundary (	 = 0) is superimposed (thi
k solid line). Negative 
ontoursare dashed and 
orrespond to 
y
loni
 
ir
ulation. SST anomalies spread over �8ÆC,and transport streamfun
tion anomalies over �10 Sv. The SST anomalies propagatingsouthward (average velo
ity around 2.6 mm s�1) are �rst reinfor
ed by the 
ir
ulationanomalies slightly shifted southward, and take about 35 yr to rea
h the tropi
s and de
ay.39
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Fig. I.7 � Atmospheri
 momentum balan
e and anomalies in the strong variability regionaround the intergyre boundary, at year 0 of the os
illation 
y
le. a) Anomaly terms inthe atmospheri
 momentum equation : surfa
e wind stress � 0 (solid), �(�sksdef=(dS))�y�0(dotted),�(deks=
)�2y� 0 (dashed), and�(�sksdefL2�=(dS))�3y�0 (dash-dotted). The balan
eis 
learly between the two terms in the meridional gradient of relative vorti
ity, onerelated to the surfa
e winds (dashed) and the other to the thermal wind balan
e (dash-dotted), as analysed dimensionaly for small s
ale perturbations (se
tion I.4.3). b) Zonally-averaged anomalies in SST (solid : T 0s, ÆC), surfa
e air temperature (dashed : �0� 50, ÆC),surfa
e wind-stress 
url (dash-dotted : ��y� 0�108, N m�3), and transport streamfun
tion(dotted : 	0, Sv). The air temperature anomalies are 20 times smaller than the SSTanomalies. The negative SST anomaly whi
h emerges between 38 and 41ÆN leads to theformation of a positive transport streamfun
tion anomaly slightly shifted northward.
40



I.5. The mean state and de
adal variabilityLet suppose that, following a northward shift of the intergyre boundary asso
iatedwith an anomalously strong subtropi
al gyre, a positive SST anomaly emerges at year0 in the western boundary 
urrent (WBC) around 42ÆN (Fig. I.6a) : It is reinfor
edthrough in
reased WBC heat transport by the anti
y
loni
 
ir
ulation anomaly growingjust south of it (the positive SST anomaly is also stret
hed towards the o
ean interiorthrough anomalous eastward adve
tion). As it develops, atmospheri
 temperatures followo
eani
 temperatures through anomalous air-sea heat �ux, that indu
e 
hanges in thewinds a

ording to the small s
ale regime (se
tion I.4.3) : Anomalous easterlies (westerlies)develop north (south) of the positive SST anomaly, leading to the formation of a 
y
loni

ir
ulation anomaly just north of it, that already in�uen
es the whole width of the basin atyear 6 (Fig. I.6b). The intergyre boundary is thus moved southward, the WBC weakened,and a negative temperature anomaly emerges at 42ÆN in the WBC (Fig. I.6
). Then the
old SST anomaly generates within a few years an anti
y
loni
 streamfun
tion anomalywhi
h a
ts to enhan
e the WBC, a positive SST anomaly reappears, and the 
y
le repeatsitself. A s
hemati
 pi
ture of this os
illation me
hanism is shown in Fig. I.8. During thesouthward displa
ement of the SST anomalies, dissipation a
ts against the reinfor
ement :At about 35ÆN, the meridional gradient of the SST anomalies vanishes, thus the smalls
ale response of the wind stress, and the reinfor
ement by the streamfun
tion anomaliesweakens. The SST anomalies zonal extension is redu
ed by the gyre westward 
urrents,and the anomalies are squeezed against the western boundary where they �nally disappear.Why is the whole anomalies pattern propagating southward away from the intergyreboundary ? What is the me
hanism of the o
ean 
ir
ulation adjustment to 
hanges inthe wind-stress 
url ? We will see later that the solution of (I.6) 
omprises three waveterms, a dire
tly for
ed wave whi
h is only latitude-dependent and two free waves (onepropagating eastward and 
on�ned near the western edge, and the other one propagatingwestward in the interior). The three waves are equal in amplitude be
ause of the boundary
ondition, and their 
ombination possesses an apparent phase velo
ity faster than the longwave speed 
 = �R2 in a �nite width basin (White, 1977b; LaCas
e, 2000). The zonalgeometry stru
ture of the streamfun
tion anomalies would rather be due to the for
edwave whi
h 
hanges the 
ir
ulation everywhere simultaneously. Nevertheless the signature41



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
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Fig. I.8 � S
hemati
 pi
ture of the os
illation me
hanism. The left and right panels showrespe
tively a snapshot and the asso
iated trend of the anomalies. SST anomalies in thewestern boundary 
urrent are reinfor
ed by the transport streamfun
tion anomalies (da-shed) lo
ated just south (solid arrow). A positive SST anomaly leads to the formation ofa negative streamfun
tion anomaly slightly shifted northward, whi
h slows down (dashedarrow) the western boundary 
urrent and indu
es the following negative SST anomaly.
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I.5. The mean state and de
adal variability
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Fig. I.9 � Sensitivity of the model to the wind stress and surfa
e heat �ux 
oupling.With steady surfa
e wind stress (but intera
tive heat �ux) no os
illation appears (straightdotted line), while with steady heat �ux (but intera
tive winds) the model is unstable andlarge amplitude os
illations arise (dashed line). The solid line is the 
ontrol experiment.Hen
e an intera
tive wind stress is essential to the growth of the SST anomalies andtherefore to the variability.of the free baro
lini
 Rossby waves is hidden behind the for
ed wave, and one 
an wonderwhat importan
e the free waves have in the me
hanism of the variability. This is whywe have des
ribed the os
illation me
hanism without taking into a

ount the westwardpropagation of baro
lini
 Rossby waves, whi
h is never obvious in our simulations.I.5.3 The role of intera
tive wind stress and surfa
e heat �uxFor a better understanding of the in�uen
e of intera
tive wind stress and surfa
e heat�ux on the variability, we 
ondu
ted two additional experiments in whi
h the o
ean isfor
ed with a steady wind stress or/and a steady surfa
e heat �ux (Fig. I.9). These for
ingswere diagnosed from time-averaging the intera
tive �uxes over several os
illation periods.Then the model is integrated during 200 yr starting from the time-mean state and keepingone or both for
ing �elds 
onstant.Note that the kineti
 energy of the mean state (332 J m�2) is lower than the mean ki-43



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesneti
 energy of the os
illations (413 J m�2), meaning that the perturbations whi
h developduring the os
illations 
ontain a signi�
ant amount of kineti
 energy. With steady windstress but intera
tive heat �ux, no os
illation appears, while with steady heat �ux butintera
tive wind-stress, the model develops large unstable os
illations, while the kineti
energy in
reases rapidly. This suggests that the sour
e of the energy sustaining the os
il-lation is the wind stress 
oupling, while the heat �ux has a damping role. Hen
e, we willanalyze further this �ampli�
ation� 
oe�
ient a = �sgde
=(f�) linking the wind stressanomaly to the atmospheri
 temperature gradient anomaly for small-s
ale perturbations(se
tion I.4.3).I.5.4 The o
ean adjustment through for
ed and free Rossby wavesTo justify that the 
ir
ulation variability is due to the dire
tly for
ed waves ratherthan the free propagating Rossby waves, we solve following LaCas
e (2000) the linearquasigeostrophi
 redu
ed-gravity potential vorti
ity equation, unidimensional in the zonaldire
tion : �t	� 
�x	 = R2��1w �y� + Ahx�2x	; (I.11)with the boundary 
ondition 	 = 0 at the western and eastern edges, respe
tivelyx = 0; Lx. Note that the mass 
onserving boundary 
ondition, allowing time depen-dant boundary value for 	, may be more appropriate, and have a signi�
ant impa
t onthe relative amplitudes of for
ed and free waves (LaCas
e, 2000), but this would not be
onsistent with the numeri
al model.Assuming a wind stress for
ing fun
tion of time only (no latitudinal or longitudinalvariation) : R2��1w �y� = F exp(�i!t); (I.12)the solution to (I.11) reads :	(x; t) = F exp(�i!t)i! ��1 + exp(��(x� Lx)) sinh(Ax)sinh(ALx)� exp(��x)sinh(A(x� Lx))sinh(ALx) � ; (I.13)44



I.6. A simpli�ed zonally-averaged analyti
al modelwith � = 
2Ahx ; A = p
2 � 4iAhx!2Ahx : (I.14)This solution has three 
omponents : a dire
tly for
ed wave only time-dependent, awestward propagating wave required to satisfy the eastern boundary 
ondition, and aneastward propagating wave required to satisfy the western boundary 
ondition. The threewaves are thus equal in amplitude due to the boundary 
onditions. The SST anomalies inthe global two-dimensional 
oupled model are mainly due to the variability of the westernboundary 
urrent, therefore we are interested in the relative in�uen
e of the propagatingwaves 
ompared to the dire
tly for
ed wave 
lose to the western boundary.For the observed period and the model zonal momentum di�usivity, the amplitude ofthe for
ed wave is more than twi
e larger than the eastward and westward propagatingwaves in the middle of the western boundary 
urrent. The temporal 
orrelation betweenthe dire
ly for
ed wave and the global solution (I.13) is maximum in the western half ofthe basin, while the 
ovarian
e of the for
ed and global solution is twi
e larger than theothers in the western boundary 
urrent (not shown). Hen
e, we 
an make the symplifyingassumption that the free Rossby waves are not essential to the western boundary 
urrentvariability, therefore the temperature variability, in our 
on�guration. Note that the phasedi�eren
e between the wind-stress and the dire
tly for
ed wave is a quarter of a periodbe
ause of the time derivative. The instability should arise from lo
al adjustment of theo
eani
 �ow to 
hanging winds.
I.6 A simpli�ed zonally-averaged analyti
al modelThe zonality of the geometry of the streamfun
tion and SST anomalies leads us to builda very simple zonally-averaged analyti
al model derived from the equations of the globalmodel, in order to understand the physi
al me
hanisms governing the s
ale sele
tion,growth rate and southward propagation of anomalies. It thus appears that the meansurfa
e 
urrent is not the only pro
ess responsible for the adve
tion of SST anomaliessouthward. 45



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesI.6.1 The zonally-averaged formulationFor this purpose, we assume that all the anomalies (T 0s, 	0, �0s, � 0) are zonal and havethe same meridional stru
ture as harmoni
 perturbations exp[i(ly � !t)℄, where l > 0is the meridional wavenumber (l = 2�=�, with � the wavelength) and ! = !r + i!i thewave frequen
y. The solution has a positive (negative) growth rate if !i > 0 (< 0), andpropagates northward (southward) if !r > 0 (< 0).A linear relation between the surfa
e air temperature anomaly �0s and the zonally-averaged o
eani
 temperature anomaly T 0s is simply derived from the heat balan
e in theatmosphere (I.1) : �0s = r�Cpa�sksdel2 +B + r�T 0s = Æ(l)T 0s: (I.15)From the momentum balan
e (I.2), where we negle
t the relative variations of the verti
als
ale of the atmospheri
 eddy di�usivity d (its time average and standard deviation inthe referen
e simulation are respe
tively 6536 and 4 m), we obtain the relation betweenthe wind stress anomaly � 0 and the atmospheri
 temperature anomaly �0s :� 0 = i �(l)T 0s ; where �(l) = ��sksdefdS lÆ(l)�1� l2L2�1 + l2L2d� (I.16)The proportionality fa
tor �(l) is shown in Fig. I.10 : The wind stress response ismaximum for a wavelength around 1700 km, for whi
h a

ording to (I.15) the atmospheri
temperature anomaly is about 20 times smaller than the SST anomaly (in good agreementwith the temperature anomalies pro�les �0s and T 0s in Fig. I.7b).The zonal mean barotropi
 vorti
ity equation reads :�t	0 = R2��1w �y� 0 + Ahy�2y	0 + Ahx[�x	0℄Lx0 : (I.17)The term representing the westward propagation of baro
lini
 Rossby waves only appearsimpli
itly in this equation, through the last boundary term : We have no simple 
losurefor it as a fun
tion of zonally-averaged quantities. Without a s
aling argument to negle
tit, we estimate its 
ontribution to the balan
e in the numeri
al 
oupled model : it is lessthan 7% of the tenden
y term in root mean square. Furthermore, the spatio-temporal
orrelation between both sides of this equation, ex
luding this last term in the right-46



I.6. A simpli�ed zonally-averaged analyti
al model
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Fig. I.10 � In�uen
e of SST anomaly wavelength on the amplitude of the wind stressresponse (assuming harmomi
 perturbations in latitude). The proportionality fa
tor �between � 0 and T 0s, de�ned as � 0 = i�T 0s, is maximum for a wavelength around 1700 km(� � 5�10�3 N m�2 K�1). Note the opposite sign response for the largest wavelength.hand-side, is 96%. Thus we 
arry on with this equation without the last term as a goodapproximation for the zonally-averaged model.The zonally-averaged o
ean heat balan
e is the most di�
ult to simplify in termsof zonally-averaged quantities. We have seen that the dominant adve
tive terms are��y	0�xTs and �x	�yT 0s. We approximate the �rst term, zonally-averaged, by ��y	0 ��xTs, sin
e their relative root mean square di�eren
e is less than 11%, and the spatio-temporal 
orrelation between both terms is 98%. In order to take into a

ount the meansouthward 
urrent in the o
ean interior east of the western boundary 
urrent, we ap-proximate the se
ond term by �x	int � �yT 0s, where �x	int is proportional to the meaninterior (southward) meridional velo
ity Vint : Note that this approximation is not satis-fying, sin
e the spatio-temporal 
orrelation between both terms is only 36%. Thus, thesimpli�ed zonally-averaged heat balan
e equation is written, for the subtropi
al gyre :�tT 0s �H�1�xTs�y	0 + Vint�yT 0s = �Cpw�wH (�0s� T 0s) +Kh�2yT 0s: (I.18)47



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesThese 4 
oupled equations (I.15�I.18) lead to a se
ond-order dispersion relation for ! :!2 + i! �l2(Ahy +Kh) + ilVint � ��+ il2�� Ahyl2(Khl2 � � + ilVint) = 0; (I.19)where �(l) = ��(l)R2�xTs�wH ; �(l) = �(Æ(l)� 1)Cpw�wH : (I.20)The solution 
onsists of a wave propagating northward, whi
h is always damped, and awave propagating southward, whi
h has a positive growth rate for wavelength larger than700 km : Hen
e, this is the one that will emerge. Real and imaginary parts, representingrespe
tively the propagation and growth/damping rate, are displayed in Fig. I.11 fordi�erents values of Vint in the subtropi
al gyre. In analogy with the global model �xTsis taken equal to �2�10�6 K m�1, its mean value in the subtropi
al gyre. Figure I.11shows that the southward adve
tion of SST anomalies by the mean 
urrent Vint does notsigni�
antly modify the �nal southward propagation. When the interior mean meridionalvelo
ity Vint varies from �2 to 0 mm s�1, the period and the growth rate only slightlyin
rease. This suggests that the southward propagation of SST anomalies is hardly due tothe adve
tion by the mean o
eani
 
urrent, but predominantly to a prevailing me
hanismof self-adve
ting o
ean-atmosphere 
oupled waves, where anomalies of temperature ando
ean streamfun
tion are out of phase in latitude, as sket
hed in Fig. I.8.The analyti
al expressions for the pulsation !r and the growth rate !i are given in thesimple 
ase where Vint=0 and Kh=Ahy=Dh (as in C00). For �xTs < 0, the two solutionsare simpli�ed in the approximation 4l2�=�2 � 1 (well-veri�ed for wavelength shorterthan 2500 km), whi
h means that the adjustment time of the 
ir
ulation to wind stressanomalies is shorter than the adjustment time of SST to thermal for
ing anomalies :!r(l) = �lr�(l)2 ; !i(l) � �l2Dh � lr�(l)2 : (I.21)In a linear framework, we expe
t the meridional s
ale of the anomalies that developto be the wavelength with the maximum growth rate, that is 1300 km here, whi
h is
lose to the observed s
ale of the anomalies in the nonlinear 
oupled model (1200 km) :The southward phase velo
ity is then p�=2�2.3 mm s�1 for �xTs = -2�10�6 K m�1, as
ompared to about 2.6 mm s�1 in the numeri
al model. Equation (I.20) also suggests that48



I.6. A simpli�ed zonally-averaged analyti
al model
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Fig. I.11 � The wave frequen
y (! = !r + i!i) for the solution propagating southwardfor di�erents values of the mean meridional velo
ity Vint in the subtropi
al gyre : Vint=0mm s�1 (solid line), Vint=�2 mm s�1 (dashed line). The real part of the wave frequen
y(southward propagation for !r < 0) is in thin line, while the 
orresponding imaginarypart (positive growth rate for !i > 0) is in thi
k line. The growth rate is maximum for awavelength of about 1300 km, to be 
ompared to the a
tual meridional wavelength of theanomalies in the 
oupled model, around 1200 km. The solution propagating northward,not shown, has a negative growth rate, hen
e only the solution propagating southwardemerges. In addition, the simpli�ed solutions (I.21) (dash-dotted) and the wave-like solu-tion of se
tion I.6.2 (�) are provided : the latter di�ers at small wavelength sin
e di�usionterms are negle
ted.
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Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesthe growth rate is stronger south of the intergyre boundary than north of it, sin
e in the
oupled model �xTs is stronger in the subtropi
al gyre than in the subpolar gyre (wheretemperature is more uniform be
ause of its stronger intensity). This 
ould explain whythe variability mainly a�e
ts the subtropi
al rather than the subpolar gyre.I.6.2 A simple wave equationWe try further to derive a simple wave equation that would a

ount for the ampli�-
ation and southward propagation of the SST anomalies. We need to make several moreassumptions in order to simplify the set of equations (I.15�I.18) : We �rst eliminate thedi�usivity terms in both (I.17) and (I.18), that are not essential for the growth and sou-thward propagation of the anomalies, but only a�e
t the s
ale sele
tion 
orresponding tothe strongest growth rate. For wavelength smaller than 2�pCpa�sksde=(B + r�) (� 6000km), the atmospheri
 heat balan
e equation be
omes :�2y�0s = � r�Cpa�sksdeT 0s: (I.22)The small s
ale balan
e in the momentum equation (I.9) reads, after developing L� :�2y� 0 = �sde
gf� �3y�0s: (I.23)After removal of the vis
osity terms, the zonal mean barotropi
 vorti
ity equation (I.17)redu
es to the for
ed wave solution :�t	0 = R2��1w �y� 0: (I.24)We have shown that the adve
tion of SST anomalies by the mean interior meridionalvelo
ity Vint is not 
ru
ial for the positive growth rate and southward propagation : wethus remove it from the heat balan
e equation. Then, without the damping and di�usiveterms, the zonally-averaged o
eani
 heat balan
e (I.18) reads, within the subtropi
al gyre :�tT 0s = �j�xTsjH �y	0; (I.25)where �xTs is the mean zonal gradient of SST in the subtropi
al gyre (<0). This new setof equations (I.22�I.25) leads to a single wave-like equation for T 0s :�2t T 0s � �2�yT 0s = 0 ; �2 = R2j�xTsjg
r��wHCpaksf� : (I.26)50



I.7. Parameter sensitivity analysisSeeking solutions of the form exp[i(ly�!t)℄ leads to the dispersion relation : !2 = �il�2,wi
h gives two solutions :� ! = (1� i)�pl=2 : a damped solution propagating northward ;� ! = (i� 1)�pl=2 : an ampli�ed solution propagating southward.We expe
t only the latter solution to emerge : Note that the phase velo
ity and the periodboth in
rease here with the square root of the wavelength. The meridional s
ale of theanomalies is given through (I.15) and (I.16) (see Fig. I.11). With a wavelength of 1300 kmand �xTs=�2�10�6 K m�1, the phase velo
ity is 2.7 mm s�1 and the period is 14.9 yr.Hen
e, given the meridional s
ale of SST anomalies, (I.26) provides a valuable estimateof southward phase velo
ity and period in good agreement with the full 
oupled model.I.7 Parameter sensitivity analysisHaving now determined the physi
al me
hanisms responsible for this de
adal 
oupledmode, we try to estimate its robustness to various model paramaters. We begin by 
om-paring the variability found with the boundary 
ondition of zero wind stress (C00, exp.#2) and the boundary 
ondition of zero wind stress derivative (exp. #1). Sin
e no majordi�eren
e arise from applying either 
ondition, we use the boundary 
ondition of zerowind stress to analyze su

essively the in�uen
e of the Coriolis parameter f and the drag
oe�
ient 
 on the 
hara
teristi
s of the os
illations (period and amplitude) : This vali-dates the use of the 
oe�
ient a = �sde
g=(f�), linking the wind stress anomaly to themeridional atmospheri
 temperature gradient anomaly, as the ampli�
ation fa
tor for su
hsmall meridional s
ale variability. Then we look at the in�uen
e of the dissipative pro-
esses, through horizontal temperature and momentum di�usion. Overall, the os
illationperiod is quite robust to these parameter 
hanges, as summarized in Table I.2.I.7.1 In�uen
e of the Coriolis parameterWe run the model for di�erent values of the Coriolis parameter, ranging from 2
 sin(22ÆN)to 2
 sin(67ÆN), where 
 is the Earth rotation rate (exp. #3�6, note that in our �-planeformulation, f in the wind-stress equation and � in the o
eani
 Rossby waves speed are in-51



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesdependent). The os
illation period and amplitude de
rease when f in
reases (Fig. I.12a),hen
e the Coriolis parameter has a damping e�e
t on the os
illation. The os
illationamplitude even be
omes irregular when f is smaller than 2
 sin(33ÆN). This is in goodagreement with the formula of the ampli�
ation fa
tor a.The integration of (I.2) from equator (y=0) to pole (y=Ly) with the zero-net-stress
onstraint provides an approximation for the verti
al s
ale of the atmospheri
 eddy dif-fusivity : d � f(�s(0)� �s(Ly))�SLy : (I.27)This approximation is valid everywhere ex
ept 
lose to the edges where the �rst orderderivatives terms be
ome signi�
ant. This relation shows that d and f a
t in opposite wayon the ampli�
ation 
oe�
ient a, sin
e d in
reases with f . However, the large variationsof d with f , more than doubling in the explored range of f , do not allow to 
ompensatefor the dire
t in�uen
e of f on a.I.7.2 In�uen
e of the surfa
e drag 
oe�
ientThe wind stress is linearly related to the surfa
e wind through the surfa
e drag 
oe�-
ient 
. We run the model for di�erent values of this 
oe�
ient, ranging from 0.02 to 0.036m s�1 (exp. #7�10). When the 
oupling is stronger (large 
), the surfa
e winds are moreintense, and the os
illation amplitude in
reases linearly with 
 (Fig. I.12b) : Therefore 
a
ts as an ampli�er. The variations of the verti
al s
ale of eddy di�usivity are negligiblehere (7230�30m). Note that the parameters f and 
 are the only ones in�uen
ing dire
tlythe ampli�
ation 
oe�
ient a.I.7.3 In�uen
e of the dissipation and model resolutionThe o
eani
 horizontal di�usion has a very strong damping in�uen
e on the os
illations(exp. #11�14). In
reasing the horizontal di�usion Kh smooths the horizontal gradients oftemperature and redu
es the wind stress response to SST anomalies, hen
e the os
illationsamplitude de
reases. Values larger than 800 m2 s�1 lead to steady-states.The os
illation sensitivity to o
eani
 vis
osity in the meridional and zonal dire
tion is52
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Fig. I.12 � The os
illation amplitude as a fun
tion of a) the Coriolis parameter, b) thesurfa
e drag 
oe�
ient (both in log-log plot). The amplitude is measured as the standarddeviation of the total o
eani
 kineti
 energy. Crosses are used for unstable os
illations,
ir
les for stable os
illations.even more 
riti
al. The in�uen
e of the vis
osity in the zonal dire
tion on the variabilityis not obvious to rationalize : When Ahx in
reases from 700 to 2500 m2 s�1, the os
illationamplitude in
reases slowly (exp. #15�18). For values of Ahx lower than 700 m2 s�1, theos
illation amplitude in
reases strongly with de
reasing vis
osity. This parameter has littleimpa
t on the os
illation period and the stru
ture of SST anomalies remains un
hanged.The model is mu
h more sensitive to the variations of vis
osity in the meridionaldire
tion (Ahy), that has a strong damping e�e
t on the variability (exp. #19-22) : Notonly the amplitude but also the period varies signi�
antly, from 25 yr for Ahy=100 m2s�1 to 14 yr for Ahy=300 m2 s�1. For values of Ahy larger than 350 m2 s�1, the modelsettles in steady-states, whi
h makes this dissipation 
oe�
ient the most 
riti
al for thevariability. Asso
iated with these 
hanges in meridional vis
osity, the variations in themean southward 
urrent within the subtropi
al gyre are very weak (0.05 mm s�1). Thissupports that the os
illation period depends only weakly on the surfa
e 
urrent velo
ity,but is set through another me
hanism, like the self-adve
ting 
oupled o
ean-atmospherewaves we proposed. Unfortunately, this sensitivity of the period with Ahy 
ould not beveri�ed in the analyti
al model based on harmoni
 perturbations, sin
e it does not take53



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesinto a

ount the mean state.Sensitivity experiments to the atmospheri
 eddy di�usivity (ks) have also been perfor-med (exp. #23�27). Results show similar behavior than C00 : that is, os
illation amplitudeand period de
reases with in
reasing di�usivity, until steady states are rea
hed.High resolution experiments (1000�1000) were also 
arried out to allow low isotropi
momentum and temperature horizontal di�usion : These have shown the robustness ofthe os
illations for Ahx=Ahy=Kh=200 m2 s�1 (exp. #28). Furthermore, this proves thatthe os
illations are not due to the di�eren
e between vis
osity in the zonal and meridionaldire
tions. However, more realisti
 o
eani
 di�usion 
oe�
ients O(1000 m2 s�1) lead toa steady-state : Su
h a smoothing of the o
eani
 meridional gradients totally dampspotential sour
es of variability in the model.I.8 Dis
ussion and 
on
lusionWe have revisited herein the interde
adal os
illation proposed by Cessi (2000), butfor a di�erent lateral boundary 
ondition for the wind stress (free-slip instead of no-slip)that removes spurious o
ean gyres 
lose to the equatorward and poleward boundaries. Wehave found that the os
illatory solution is due to a prevailling o
ean-atmosphere 
oupledmode. The southward propagation of the anomalies results from the relative positionsof SST, wind stress and o
ean 
ir
ulation anomalies, rather than the adve
tion by themean surfa
e 
urrent. The role of westward propagating Rossby waves advo
ated by Cessi(2000) and Gallego et Cessi (2000) is not 
ru
ial in our me
hanism. Instead the instabilityarises from the lo
al adjustment of the o
eani
 �ow to 
hanging winds (rather than thedelayed, remote me
hanism asso
iated with Rossby wave propagation). In a nonlinearquasigeostrophi
 o
ean model 
oupled to a simple atmosphere, Dewar (2001) shows thatthe for
ed response of the inertial re
ir
ulation of the gyres also dominates the o
eani
�and even 
limate� variability, rather than baro
lini
 Rossby waves.Here, the wind stress 
oupling appears as the sour
e of energy sustaining the os
il-lation, while the heat �ux has a damping role. The mode shows preferentially a smallmeridional s
ale O(500 km) maximizing the wind stress response to SST anomalies. The54



I.8. Dis
ussion and 
on
lusionpositive ampli�
ation fa
tor between wind stress anomaly and the atmospheri
 tempera-ture gradient anomaly reads a = �sgde
=(f�). Note that for large s
ale perturbations,these two quantities are proportional through a negative fa
tor a = ��sksdef=(dS). The
oupled model exhibits this small s
ale variability south of the intergyre boundary forboth wind-stress boundary 
onditions (� = 0 or �y� = 0 at y = 0; Ly), but in a slightlydi�erent parameter range, espe
ially in terms of horizontal di�usion.The zonal shape of the anomalous 
ir
ulation, and the fa
t that no Rossby wavepropagation has been observed in the fully nonlinear model, suggests that the free Rossbywaves are not essential to the interde
adal variability. The following simpli�ed model weproposed uses a zonally-averaged barotropi
 vorti
ity equation, whi
h does not representthe propagation of these waves, and yet show an ampli�
ation of the SST anomalies witha southward propagation.Solving the linear quasigeostrophi
 redu
ed-gravity potential vorti
ity equation in thezonal dire
tion for our basin width, we have shown that, 
lose to the western boundary, theresponse of the 
ir
ulation to 
hanges in surfa
e wind stress is dominated by the for
ed,only time dependent, Rossby wave. Hen
e the SST anomalies, generated by low-frequen
yvariability of the western boundary 
urrent, may simply respond to these for
ed Rossbywaves.Consequently, a simple zonally-averaged analyti
al model is appropriate to understandthe origin of the growth rate and propagation of the SST anomalies. It appears that thezonal gradient of mean o
eani
 temperature averaged within the subtropi
al gyre is thedriving term for the growth of the SST anomalies, while the southward propagation is notonly due to the adve
tion by the mean subtropi
al gyre southward �ow but mainly to aprevailing me
hanism of self-adve
ting 
oupled o
ean-atmosphere waves, where tempera-ture and streamfun
tion anomalies are out of phase in latitude. Also, the s
ale sele
tionof the most unstable meridional wavelength is obtained at the maximum of the proportio-nality fa
tor between anomalous surfa
e wind stress and temperature anomaly, i.e. 1300km as 
ompared to 1200 km in the nonlinear model.Finally, ultimate simpli�
ations have lead to a single wave-like equation for SST ano-malies. Given the most unstable meridional wavelength, this single equation provides a55



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquessouthward phase velo
ity (2.7 mm s�1) and a period (14.9 yr) in good agreement withthe fully 
oupled model (2.6 mm s�1, 18.2 yr).Gallego et Cessi (2000) already proposed a one-dimensional simpli�ed model for C00fully 
oupled model, in whi
h large s
ale variability emerges : Their anomalies wavelengthis about 2500 km and the period 40 yr. The sign of the wind stress 
url anomaly (��y� 0)is opposed to that of the atmospheri
 temperature anomaly (�0), just as for the large s
aleperturbations regime des
ribed in se
tion I.4.3. Negle
ting the third-order derivative ofthe atmospheri
 temperature in the momentum equation and using a linear relaxationlaw rather than higher-order di�usion for the heat and vorti
ity �ux thus indu
e fun-damental di�eren
es between Gallego et Cessi (2000) and Cessi (2000) os
illations, thatpromote the sele
tion of a large-s
ale instead of a small-s
ale mode. In fa
t, we 
ouldnot obtain any os
illation in our fully-
oupled model when the linear relaxation law wasused for atmospheri
 temperature and potential vorti
ity eddy �uxes, even for smallero
ean vis
osities/di�usivities and longer atmospheri
 relaxation times. Consequently, theexisten
e of os
illations is 
ru
ially sensitive to the parameterization of atmospheri
 eddy�uxes, and given the large un
ertainty on these, we 
annot 
on
lude on the relevan
e ofthe os
illations to the present 
limate system.We 
arried out extensive numeri
al experiments to test the robustness of the os
il-lations to several model parameters, with both boundary 
ondition of zero wind stress(C00) or free-slip boundary 
onditions. Results show the driving role of the surfa
e drag
oe�
ient 
, and the damping in�uen
e of the Coriolis parameter f (in agreement withthe expression of the ampli�
ation 
oe�
ient a), the horizontal di�usion Kh, and thevis
osity in the meridional dire
tion Ahy, the latter being the most 
riti
al parameter tothe os
illation. In fa
t, os
illations are not sustained for meridional vis
osity larger than350 m2 s�1, hen
e sto
hasti
 for
ing may be ne
essary to ex
ite them in the real o
ean.Of 
ourse there are several de�
ien
ies in our 
oupled model as 
ompared to the Earth
limate system. For instan
e the o
eani
 temperature has no in�uen
e on the o
ean 
ir-
ulation, su
h that temperature anomalies do not propagate as planetary waves, as in ashallow-water or planetary geostrophi
 model, but this is not 
ru
ial to the os
illation(Primeau et Cessi, 2000). More 
ru
ial is the absen
e of zonal stru
ture in our atmosphe-56



I.8. Dis
ussion and 
on
lusionri
 anomalies that does not allow for 
oupled o
ean-atmosphere perturbations travellingzonally, as dis
ussed by Goodman et Marshall (1999) or Colin de Verdière et Blan
 (2001)for instan
e.Although su
h a 
oupled me
hanism of de
adal-s
ale os
illations is an interesting fra-mework to analyze 
limate variability in data and realisti
 
limate models, su
h meridionals
ales of variability do not seem to exist in o
eani
 or atmospheri
 observations wherelarger s
ales are observed. At the moment, there are no observations of o
ean-atmosphere
oupled waves that reinfor
e mutually by propagating southward either, but similar me-
hanisms may be relevant for large-s
ale anomalies.A
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Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques.I.9 Remarques sur les régimes de variabilitéNous avons montré que la propagation et l'ampli�
ation des anomalies de SST vers lesud étaient une 
onséquen
e du régime petite é
helle (méridienne des perturbations) danslequel se trouvait le modèle. Le régime petite é
helle est 
ara
térisé par L? � Ld (Ld �550 km) et L? � L� (L� � 650 km) pour la dynamique et L? � L� pour la thermodyna-mique (L� = 2�pCpa�sksde=(B + r�) � 6000 km). Nous dé�nissons i
i un régime grandeé
helle dé�ni par L? � Ld, L? � L�, L? � L� (grande é
helle pour la dynamique et lathermodynamique), et un régime intermédiaire dé�ni par L? � Ld, L? � L�, L? � L�(grande é
helle pour la dynamique et petite é
helle pour la thermodynamique). Dans
ette se
tion, nous nous atta
hons à expliquer l'évolution des perturbations en fon
tiondes trois régimes de variabilité énon
és 
i-dessus. Noter que le mé
anisme de variabilitépour 
es trois régimes de variabilité est identique à 
elui dé
rit dans l'arti
le pré
édent,seuls le sens de propagation et le taux de 
roissan
e des perturbations sont modi�és.I.9.1 Régime petite é
helleNous avons appliqué, dans l'arti
le pré
édent, le régime petite é
helle à la gyre sub-tropi
ale (�xTs < 0) puisque 
'est là où les anomalies de SST prennent naissan
e. Cela
onduit à l'expression suivante pour la pulsation du mode (linéaire) de variabilité! = �(1� i)�p(l=2) ; o�u � est d�e�ni en (I:26) (I.28)Seule la solution ampli�ée se propageant vers le sud est attendue. Si maintenant nousappliquons le régime petite é
helle à la gyre subpolaire (dans laquelle nous avons plut�t�xT > 0), l'expression de la pulsation du mode devient! = �(1 + i)�p(l=2) (I.29)Le résultat est la situation opposée au 
as pré
édent : seule la solution ampli�ée se pro-pageant vers le nord est attendue (l'autre solution est amortie en se propageant vers lesud). 60



I.9. Remarques sur les régimes de variabilitéI.9.2 Régime grande é
helleLe régime grande é
helle appliqué aux gyres subtropi
ales et subpolaires mène auxexpressions suivantes pour la pulsation du mode de variabilité :! = �(1 + i)�p(l3=2) ; gyre subtropi
ale;! = �(1� i)�p(l3=2) ; gyre subpolaire;ave
 � = R2j�xTs�wH j�sksdefdS r�B + r�: (I.30)Nous obtenons la situation opposée au régime petite é
helle : si 
'est la gyre subtropi
ale(subpolaire) qui est instable, les perturbations s'ampli�ent en se propageant vers le nord(sud) dans la gyre subtropi
ale (subpolaire), et sont amorties en se propageant vers lesud (nord). Don
, seule la solution se propageant vers le nord (sud) est attendue. Ilest important de signaler que le régime grande é
helle n'est pas 
onvenable puisqu'ilimplique des anomalies dont l'é
helle méridienne est très supérieure à L� � 6000 km.D'un autre 
�té, l'équilibre dynamique grande é
helle a bien plus de réalité physiqueque l'équilibre dynamique petite é
helle, puisqu'il traduit l'équilibre du vent thermique(les vent d'ouest anormaux s'intensi�ent ave
 l'altitude dans les régions où l'anomalie detempérature dé
roît vers le nord).I.9.3 Régime intermédiaireLe régime intermédiaire est plus attrayant que les deux autres puisqu'il met en jeudes perturbations dont l'é
helle méridienne est supérieure à 650 km et inférieure à 6000km. En appliquant aux gyres subtropi
ales et subpolaires les équilibres dynamiques etthermodynamiques de 
e régime parti
ulier, les expressions de la pulsation pour les gyressubpolaires et subtropi
ales sont :! = �(1 + i)�p(l=2) ; gyre subtropi
ale;! = �(1� i)�p(l=2) ; gyre subpolaire;ave
 � = R2j�xTsj�wH r�fCpadS (I.31)61



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques.Le résultat en terme de sens de propagation et d'ampli�
ation des perturbations estidentique au 
as grande é
helle, mais ave
 des vitesses de propagation et des taux de
roissan
e di�érents. Primeau et Cessi (2000) ont reformulé le modèle de Cessi (2000) enterme d'équations géostrophiques planétaires en géométrie sphérique et ont observé unepropagation vers le nord d'anomalies de SST autour de la gyre subpolaire (période de 18.4ans). Nous suggérons i
i que le modèle de Primeau et Cessi (2000) se situe dans un régimeintermédiaire plut�t que grande é
helle : les perturbations prennent naissan
e légèrementau sud de la frontière intergyre (gyre subtropi
ale) et se propagent ensuite vers le nordautour de la gyre subpolaire par le mé
anisme dé
rit dans l'arti
le pré
édent.
I.10 Modulation d'amplitude des ondes de RossbyLa réponse des ondes baro
lines quasigéostrophiques de Rossby à un forçage de ventne dépendant que du temps est étudiée i
i. Lorsqu'il n'y a qu'une frontière est, seulesdeux ondes (une for
ée et une libre) peuvent se propager vers l'ouest, et la superpositionde 
es ondes se dépla
e à deux fois la vitesse des ondes de Rossby baro
lines sans vis
osité(White, 1977b). Plus tard, LaCas
e (2000) étudie la réponse de l'o
éan à un rotationnel devent dans un bassin o
éanique bidimensionnel doté de 
onditions aux limites 
onservantla masse, en présen
e de fri
tion linéaire. Il montre que la superposition des ondes longueslibres et for
ées est responsable de l'augmentation de la vitesse de phase et que la 
onditionau limite a�e
te fortement la réponse. Des observations altimétriques ré
entes ont montrél'existen
e 
laire d'une propagation des ondes de Rossby vers l'ouest dans le Pa
i�quenord (Chelton et S
hlax, 1996) et dans l'Atlantique nord (Polito et Cornillon, 1997). Lavitesse de phase de 
es ondes est parti
ulièrement plus élevée que 
elle des ondes libres deRossby. Ces ondes planétaires 
onne
tent les bassins o
éaniques entre eux. Ré
emment,Cessi et al. (2004) suggèrent que les évènements El Niño pourraient être dé
len
hés parla réponse retardée de la thermo
line dans le Pa
i�que Est tropi
al aux 
hangements deformation d'eau profonde dans l'Atlantique nord via des ondes de Rossby planétaires.Dans 
e travail, nous nous intéressons plut�t à la réponse en amplitude (plut�t qu'envitesse de phase) des ondes de Rossby à un forçage de vent variant dans le temps. Pour 
ela,62



I.10. Modulation d'amplitude des ondes de Rossbynous nous plaçons dans une 
on�guration géométrique très simpli�ée, unidimensionnelledans la dire
tion zonale. La Largeur du bassin est Lx = xest � xouest. Pour alléger les
al
uls nous prenons xouest = 0, don
 Lx = xest. Nous mettons en éviden
e la variation del'amplitude des ondes de Rossby dans la dire
tion longitudinale en fon
tion de la périodedu forçage. Les solutions invis
ides et fri
tionnelles sont 
al
ulées.I.10.1 Solutions invis
ides et fri
tionnellesA�n de simpli�er l'étude, nous ne prenons pas en 
ompte les e�ets topographiques.L'équation de 
onservation de vorti
ité quasi-géostrophique à gravité réduite est simple-ment : �t	� 
�x	 = R2�wr�� + Ahx�2x	; (I.32)où 
 = �R2 est la vitesse de phase du premier mode baro
line, R est le premier rayonbaro
line de déformation. Le forçage de vent os
ille de manière régulière dans le temps(période T , amplitude F ) : R2�wr�� = F sin(!t)Nous 
her
hons des solutions proportionnelles à exp[(i(!t � kx)℄. La solution invis
ide(Ahx = 0) de l'équation est :	(x; t) = F! sin(!t) 1� 
os[k(x� Lx2 )℄
os(kLx2 ) ! ; (I.34)où ! = 2�=T est la pulsation, k = !=
 est le nombre d'onde. Cette solution invis
idenous montre don
 qu'il existe des maxima de même amplitude à intervalle régulier dansla dire
tion longitudinale.Ave
 dissipation (Ahx 6= 0), l'équation de 
onservation de vorti
ité utilisée est la mêmeque dans Arzel et Hu
k (2003) :�t	� 
�x	 = R2�wr�� + Ahx�2x	; (I.35)qui admet pour solution	(x; t) = F exp(�i!t)i! ��1 + exp(��(x� Lx)) sinh(Ax)sinh(ALx)� exp(��x)sinh(A(x� Lx))sinh(ALx) � ; (I.36)63



Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques.ave
 � = 
2Ahx ; A = p
2 � 4iAhx!2Ahx : (I.37)Cette solution 
omporte trois ondes : une dire
tement for
ée ne dépendant que dutemps, une se propageant vers l'ouest et une se propageant vers l'est. Les résultats sontillustrés dans la �gure I.13 à la latitude de référen
e de 30ÆN et pour un rayon interne dedéformation de 70 km (
orrespondant alors à une vitesse de phase des ondes de Rossby
 = 9:7 
m s�1). La solution for
ée a une amplitude 
onstante. Les ondes de Rossby émisesau bord-est ne se propagent que très faiblement dans le bassin intérieur. Tandis que lesondes de Rossby émises au bord-ouest voient leur amplitude diminuer progressivementau 
ours de leur propagation jusqu'au bord-est. Pour une vis
osité �xée (Ahx = 1000m2 s�1), on voit 
lairement que l'amplitude de la solution totale dépend fortement de lapériode du forçage. Aux périodes faibles (2 ans par exemple), la superposition de l'ondede Rossby longue baro
line se propageant vers l'ouest et de la solution for
ée donne lieuà deux maxima d'amplitude dans la solution totale dans l'intérieur du bassin. Lorsquela période du forçage devient très supérieure au temps de transit des ondes de Rossby(Lx=
), un s
aling nous montre que nous 
onvergeons sans surprise vers la solution deSverdrup. Nos résultats sont assez bien en a

ord ave
 les observations altimétriquesTopex/Poseidon dans le Pa
i�que nord à 27Æ (Fig I.14). Ces observations révèlent deuxmaximas prin
ipaux (vers 200 et 160ÆE) dans l'amplitude de l'onde de Rossby totale pourune période de forçage de seulement 3 ans. Pour des périodes plus élévées, 
'est la réponsede Sverdrup qui domine à 
es latitudes. Par exemple, dans le 
as du modèle de Cessi, lapériode du forçage (18 ans) est supérieure au temps de transit des ondes de Rossby (13ans), et 
'est don
 l'équilibre de Sverdrup qui en résulte.L'étude de la réponse baro
line, à une latitude donnée, de l'o
éan à un forçage devent variant dans le temps s'est faite dans le 
adre d'une vision très simpli�ée i
i (pas detopographie et par 
onséquent plus appliqué au Pa
i�que nord). Mais 
ela nous donnetoutefois une bonne idée des intera
tions possibles entre l'onde de Rossby baro
line etla solution for
ée, donnant lieu à des maxima d'amplitude dans l'intérieur du bassin. La
omparaison ave
 les observations dans le Pa
i�que nord nous donne espoir que 
e typede résonan
e devrait prévaloir aux périodes petites devant le temps de transit (Lx=
) d'est64



I.10. Modulation d'amplitude des ondes de Rossbyen ouest du premier mode baro
line de Rossby. Il reste don
 à déterminer les fréquen
esauxquelles l'énergie du vent est 
on
entrée en fon
tion de la latitude a�n de 
omprendreéventuellement l'origine des maximas dans la réponse de l'onde de Rossby totale, qui�nalement ont un impa
t signi�
atif sur la 
ir
ulation o
éanique et don
 le 
limat.
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Fig. I.13 � E
art-type temporel de l'amplitude des ondes de Rossby baro
lines totale (solution I.36),et invis
ide (solution I.34) en fon
tion de la longitude (120Æ de longitude pour l'o
éan Pa
i�que) à unelatitude de référen
e de 30ÆN pour di�érentes périodes T de forçage. Le rayon de Rossby du premiermode baro
line R est 
hoisi égal à 70 km, et la dissipation horizontale Ahx est 1000 m2 s�1.
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Chapitre I. Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques.

Fig. I.14 � Observations Topex/Poseidon dans le Pa
i�que de l'é
art-type de l'amplitude normaliséede l'onde de Rossby totale au niveau de la mer à 27ÆN pour une période de forçage d'environ 3 ans.L'amplitude normalisée du premier mode baro
line est 
al
ulée à partir de la théorie pour la vitesse dephase observée ave
 un taux de dissipation de 1/6 an�1 (
ommuni
ation personnelle, Cé
ile Cabannes).I.11 Con
lusionCette première partie a mis en éviden
e un 
ouplage o
éan-atmosphère a
tif menantà des �u
tuations interdé
ennales (prototype de variabilité) de la 
ir
ulation for
ée par levent dans un modèle très simple. Nous avons montré que la séle
tion d'é
helle méridiennedes perturbations (� 700 km) est a

omplie par la réponse maximale de la tension de ventà une anomalie de SST. Nous avons pu simpli�er jusqu'à une pseudo-équation d'onde leséquations initiales du modèle 
ouplé en se basant d'une part sur l'équilibre petite é
helle(méridienne des perturbations) reproduit par le modèle, et d'autre part sur la réponselo
ale (for
ée) plut�t que retardée (ondes baro
lines se propageant d'est en ouest) dela 
ir
ulation o
éanique à des 
hangements d'intensité des vents zonaux. De plus, noussuggérons que 
e régime de variabilité ne devrait pas exister dans la réalité 
ompte-tenu dela petite é
helle des perturbations évoluant dans le modèle. Cependant, la reformulationdu modèle de Cessi en terme d'équations géostrophiques planétaires (Primeau et Cessi,2000) a révélé des anomalies d'é
helles méridiennes plus réalistes pour lesquelles l'équilibredu vent thermique émerge. Nous avons alors suggéré que le modèle de Primeau et Cessi(2000) implique plut�t un régime de variabilité intermédiaire pour lequel les anomalies deSST se propagent préférentiellement vers le nord dans la gyre subpolaire, le mé
anisme66



I.11. Con
lusionde variabilité étant in
hangé.En parallèle, nous avons mis en éviden
e que des 
onditions de résonan
e, entre laréponse o
éanique lo
ale et retardée à un forçage de vent (purement zonal) variant uni-quement dans le temps, pouvaient survenir : pour des périodes de forçage petites devantle temps de transit des ondes de Rossby (premier mode) d'est en ouest à travers le bassin.Il est 
lair que 
e premier travail s'ins
rit dans le 
adre d'une vue très simplifée dusystème o
éan-atmosphère. Une perspe
tive dire
te de 
e travail est d'examiner la robus-tesse de 
e mode de variabilité 
ouplé vent-gyres dans un modèle plus 
omplet o
éan-atmosphère, résolvant la 
ir
ulation atmosphérique de grande é
helle et la 
omposantethermohaline tridimensionnelle o
éanique : le 
hapitre III de 
ette thèse s'en 
hargera. Ilsera intéressant de voir si la propagation d'anomalies de SST 
omme des ondes de Rossby(dynamique géostrophique planétaire), en opposition à l'adve
tion passive présente i
i(dynamique quasi-géostrophique), modi�e le mé
anisme de variabilité. Avant 
ela, nouspro
édons par étape et étudions, dans le pro
hain 
hapitre, la variabilité de la 
ir
ulationthermohaline dans un modèle purement o
éanique tridimensionnel aux équations sim-pli�ées géostrophiques planétaires, simulant la 
ir
ulation thermohaline à l'é
helle d'unbassin idéalisé sans forçage de vent.
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Chapitre II
Identi�
ation de deux types devariabilité interdé
ennale de la
ir
ulation thermohaline

L'obje
tif de 
e 
hapitre est de fournir une 
arte d'identité de deux modes spé
i�quesde variabilité interdé
ennale de la 
ir
ulation thermohaline (THC1) qui peuvent émergerdans un modèle o
éanique idéalisé for
é par di�érentes 
onditions aux limites dans les�ux de surfa
e.
II.1 Introdu
tionLe 
hapitre pré
édent nous a montré un exemple de variabilité interdé
ennale dueaux intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques dans un modèletrès simple. L'étape suivante est de 
onsidérer la 
ir
ulation thermohaline qui est une
omposante fondamentale du système 
limatique aux é
helles temporelles supérieure à ladé
ennie.1ThermoHaline Cir
ulation 69



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCII.1.1 ObservationsLa variabilité interdé
ennale de la température o
éanique de surfa
e de l'o
éan a étéidenti�ée très t�t par Bjerknes (1964). Dans l'Atlantique nord, Levitus (1989) a étudiédeux périodes de 5 ans, 1955-1959 et 1970-1974, à 1750 m et en dessous. Il montre quela dernière période est plus froide et dou
e que l'an
ienne. Il propose qu'un transportdans le Gulf stream anormalement faible a pré
édé la période froide. Plus tard Deseret Bla
kmon (1993) montrent que la température de surfa
e de la mer, la gla
e de meret les �u
tuations de l'atmosphère au dessus de la gyre subpolaire 
hangent de manièresyn
hrone sur des é
helles de temps dé
ennales (8-15 ans), et indiquent une propagationd'anomalies froides de la mer du Labrador vers l'est. Kushnir (1994), en a

ord ave
 lesarguments de Bjerknes (1964), 
on
lut que les 
hangements dé
ennaux pronon
és de latempérature de surfa
e de la mer et de la pression à la surfa
e de la mer au dessus des gyressubtropi
ales et subpolaires dans l'Atlantique nord étaient une indi
ation des intera
tions
ouplées o
éan-atmosphère. Hansen et Bezdek (1996) présentent l'éviden
e d'anomalies detempérature de surfa
e 
ir
ulant autour des gyres subpolaires et subtropi
ales 
oïn
idantave
 les 
hangements dé
ennaux de l'Os
illation Nord Atlantique (NAO). Reverdin et al.(1997) 
on�rment l'aspe
t propagatif des anomalies de surfa
e dans la gyre subpolaire àpartir de stations hydrographiques, et suggèrent que 
es anomalies sont liées à des �u
-tuations (NAO) dans l'intensité des 
ourants de pentes qui entourent la mer du Labrador.Molinari et al. (1997) relient la variabilité de la température de subsurfa
e, dans l'ouestAtlantique aux moyennes latitudes, à des variations dé
ennales de l'intensité de la NAO.Sutton et Allen (1997) montrent une propagation (de l'ordre de 2 
m/s) de la 
�te nordaméri
aine vers le nord ouest de l'E
osse à travers l'Atlantique en un temps de transitde 9 ans, en suivant les forts gradients de SST asso
iés ave
 le Gulf Stream (Fig II.1).Moron et al. (1998) mettent en éviden
e une stru
ture dipolaire entre le Gulf Stream etla dérive nord Atlantique ave
 une période de 13 à 15 ans et une stru
ture relativementmonopolaire, de période 7 à 8 ans, impliquant la 
ir
ulation des gyres subtropi
ales etsubpolaires de l'Atlantique nord et intensi�ée dans le nord-ouest de la gyre subtropi
ale.Les observations sont trop peu nombreuses pour identi�er 
lairement les mé
anismes res-ponsables de la variabilité à long terme et des 
hangements 
limatiques. Cependant, les70



II.1. Introdu
tionétudes paléo
limatiques de Broe
ker et al. (1985) en parti
ulier, et divers travaux numé-riques suggèrent que les �u
tuations à long terme du système 
limatique sont 
orréléesà des 
hangements de la 
ir
ulation thermohaline dans l'Atlantique nord. Un exempleremarquable de 
hangement 
limatique du 20�eme siè
le fut la grande anomalie de salinité(GSA2) à la �n des années 60 (Di
kson et al., 1988) : originaire de la mer du Groenland versles régions de formation d'eau profonde, elle réduisit 
onsidérablement et temporairementla formation d'eau profonde dans l'Atlantique nord (Lazier, 1988). Une intensi�
ation desvents du nord au dessus de la mer du Groenland (Di
kson et al., 1988) a

ompagnée de
hangements de 
onditions de gla
e de mer (Mysak et al., 1990) 
ontribua à l'ex
ès d'eaudou
e polaire (Häkkinen, 1993) durant l'évènement GSA. Wohlleben et Weaver (1995)ont proposé un mé
anisme de variabilité interdé
ennale expliquant l'évènement GSA. Cemé
anisme implique la 
onve
tion dans la mer du Labrador, la gyre subpolaire, l'atmo-sphère et l'export d'eau dou
e à travers le détroit de Fram. Delworth et Mann (2000) ontré
emment 
omparé la variabilité multidé
ennale (60 ans) de l'Atlantique nord simuléedans le modèle 
ouplé du GFDL3 à une nouvelle re
onstru
tion de données 
limatiquessur plusieurs siè
les (Fig II.2) : la variabilité simulée implique des �u
tuations de la THCnord Atlantique, et une 
omparaison entre les stru
tures spatiales dans les simulations etles observations révèle un bon a

ord dans le se
teur nord Atlantique.Le lien étroit qui existe entre le transport de 
haleur méridien o
éanique et la 
ir-
ulation thermohaline a motivé plusieurs études numériques 
on
ernant la variabilitédans l'Atlantique nord, où l'eau profonde est prin
ipalement formée dans les hautes la-titudes. Ces études se sont tout d'abord pen
hées sur les mé
anismes de variabilité exis-tant dans des modèles purement o
éaniques. Les travaux dé
rits 
i-dessous 
onstituentl'étape de base indispensable et né
essaire avant d'aborder le domaine du 
ouplage o
éan-atmosphère.
2Great Salinity Anomaly.3Geophysi
al Fluid Dynami
s Laboratory. 71



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THC

Fig. II.1 � Corrélations entre les �u
tuations basse-fréquen
e lo
ales de SST en hiver et les �u
tuationsbasse-fréquen
e de la SST moyennée sur la région 80-60ÆW, 31.5-38.5ÆN (voisinage du Cape Hatteras,VCH) fon
tion d'un délai. Les 
ontours entourent les régions où la 
orrélation retardée ave
 VCH estmaximale. Les 
hi�res indiquent le délai en années. Dans tous les 
as la SST de VCH est en avan
e surla SST lo
ale. Les 
ontours sont superposés sur le 
hamp de SST (ÆC) moyennés sur tous les hivers entre1945 et 1989. Sour
e : Sutton et Allen (1997).II.1.2 In�uen
e du type de forçage de surfa
e sur la variabilité
limatiqueLa sensibilité de la 
ir
ulation thermohaline aux 
hangements dans les �ux atmosphé-riques dépend fortement du type de modèle utilisé. Deux types de 
onditions en surfa
esont très répandues :� Les 
onditions de �ux 
onstants : �ux de 
haleur et �ux d'eau dou
e pres
rits ;� Les 
onditions mixtes : relaxation de température suivant une loi newtonienne (Ha-72



II.1. Introdu
tion

Fig. II.2 � Re
onstru
tion du signal à 52 ans de la SST et la SLP (Kushnir, 1997). La SST (ÆC) est en
ouleur, tandis que les 
ontours (hPa) dénotent la SLP. Chaque �gure est séparée par approximativement4.3 ans. Sour
e : Delworth et Mann (2000).ney, 1971) puisqu'en première approximation les �ux de 
haleur de surfa
e dépendentde la di�éren
e de température air-mer, et le �ux d'eau dou
e est 
onstant puisqu'il73



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCest indépendant de la salinité de surfa
e.L'in�uen
e de 
es 
onditions en surfa
e sur les 
ara
téristiques de la variabilité trèsbasse-fréquen
e de la 
ir
ulation thermohaline dans des modèles purement o
éaniques n'apas été 
lairement mise en éviden
e dans les études antérieures.
II.1.3 Les 
onditions mixtesLes modèles o
éaniques à basse résolution utilisant des 
onditions mixtes produisentune large gamme d'é
helles de temps de variabilité, s'étendant de la dé
ennie au millé-naire. Trois modes de variabilité asso
iés à trois é
helles de temps sont ren
ontrés dansla littérature : la variabilité dé
ennale asso
iée à la propagation d'anomalies de densitédans la dire
tion plus ou moins est-ouest, la variabilité 
entenaire asso
iée à l'adve
tiond'anomalies de salinité le long de la bou
le de 
ir
ulation thermohaline, et la variabilitémillénaire asso
iée à la formation d'une pis
ine d'eau dou
e (halo
line) dans les latitudesde formation d'eau profonde. Pour 
ha
un de 
es modes, le forçage halin domine le forçagethermique.L'existen
e de variabilité interdé
ennale sous 
onditions mixtes est indépendante des
onditions initiales (Weaver et al., 1993) mais apparaît être très sensible à la stru
turespatiale du �ux d'eau dou
e diagnostiqué à la �n de l'expérien
e de relaxation 
omme l'ontsouligné Weaver et Hughes (1994). Ces auteurs ont 
on
lu que l'existen
e de variabilité in-terdé
ennale dépend des trois 
onditions suivantes : premièrement il doit y avoir une netteévaporation dans les moyennes latitudes, deuxièmement il doit y avoir une désalinisationau nord de 
ette région, et troisièmememt le système doit être en mode halin dominant(les anomalies de densité sont 
ontr�lées par les anomalies de salinité). Les modèles o
éa-niques utilisant des 
onditions mixtes en surfa
e sont très sensibles aux apports d'eaudou
e dans les régions de 
onve
tion. Dans les hautes latitudes, Bryan (1986) a montréque la 
ir
ulation thermohaline dire
te (thermique) obtenue sous 
onditions aux limitesde relaxation était instable au passage vers les 
onditions mixtes : 
'est la 
atastrophe dela halo
line polaire dans laquelle l'a

umulation d'eau dou
e en surfa
e ne permet plusla plongée des eaux froides, entraînant ainsi l'e�ondrement de la THC. Cette instabilité74



II.1. Introdu
tionet les équilibres multiples4 sous 
onditions mixtes ont été étudiés dans des modèles de
omplexité variée, des modèles en boîtes (Stommel, 1961; Walin, 1985) à travers des mo-dèles intermédiaires (Zhang et al., 1993) à des modèles de 
ir
ulation générale (Bryan,1986; Weaver et Sara
hik, 1991a,b; Marotzke et al., 1991). Dans un modèle de 
ir
ula-tion générale o
éan-atmosphère-terre-gla
e, Manabe et Stou�er (1993) montrent qu'unquadruplage de 
on
entration de CO2 mène à une 
atastrophe de la halo
line polaire aubout de 500 ans de simulation, et par 
onséquent à un e�ondrement de la 
ir
ulationthermohaline nord Atlantique.En raisonnant sur le temps de résiden
e des eaux de surfa
e dans la zone de forteévaporation, Weaver et al. (1991) ont suggéré que lorsque la 
ir
ulation thermohalineest anormalement faible, les eaux de surfa
e passent lentement dans la région de forteévaporation, et une anomalie 
haude et salée se développe. Elle est ensuite adve
tée jusqu'àla frontière est par le 
ourant moyen, où elle est 
onve
tée vers l'o
ean profond, menant à lagénération d'une 
ellule renversée qui 
ause l'intensi�
ation de la 
ir
ulation thermohaline.Ensuite, les eaux de surfa
e passent rapidement au dessus de la zone de forte évaporation,et ne deviennent don
 pas aussi salées qu'auparavant. Lorsque 
ette anomalie froide et peusalée arrive dans les hautes latitudes, la formation d'eau profonde s'arrête et l'intenstiéde la 
ir
ulation thermohaline diminue, et un autre 
y
le re
ommen
e. L'é
helle de tempsde l'os
illation est �xée par le temps de transit des anomalies de salinité de la zone deforte évaporation jusqu'à la région de formation d'eau profonde.En réalité, le forçage o
éanique de surfa
e n'est pas 
onstant, puisque l'o
éan et l'at-mosphère interagissent 
ontinuellement entre eux sur des petites é
helles spatiales et tem-porelles. Weaver et al. (1991) ont 
onsidéré 
es intera
tions 
omme des perturbationssto
hastiques du forçage du �ux d'eau dou
e. Ils ont montré que la variabilité persistaitlorsqu'une 
omposante sto
hastique était ajoutée au �ux d'eau dou
e 
onstant. Plus tard,Myers et Weaver (1992) ont montré que l'utilisation d'un forçage de surfa
e variant demanière saisonnière n'altère pas les résultats. Weaver et al. (1994) montrent que leur va-riabilité, de période 22 ans, persiste en présen
e de forçage de vent réaliste et est insensible4L'uni
ité des équations de Navier-Stokes n'est pas prouvée, et il peut don
 exister plusieurs solutionspour un même forçage de surfa
e. 75



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCau forçage de �ux d'eau dou
e utilisé. En revan
he lorsque l'export de �ux d'eau dou
ede l'Ar
tique vers la mer du Labrador devient trop important leur os
illation disparaît.Des périodes 
entenaires ont également été obtenues dans des modèles en moyennezonale. Par exemple, Winton et Sara
hik (1993) ont obtenu une os
illation de période460 ans. Le mé
anisme est le suivant. Lorsque l'anomalie de sel (d'eau dou
e) est dansles basses (hautes) latitudes, la 
ir
ulation est ralentie, les eaux tropi
ales (polaires) desurfa
e sont longtemps soumises à l'évaporation (pré
ipitations) nette, et l'anomalie desalinité (d'eau dou
e) initiale de surfa
e est alors ampli�ée. Lorsque l'anomalie de salinité(d'eau dou
e) est dans l'o
éan polaire (tropi
al), l'intensité de la 
ir
ulation méridienneaugmente, et par 
onséquent les anomalies sont soumises peu de temps au �ux de surfa
equi tend maintenant à les amortir. Le forçage de sel en surfa
e doit être su�sament fortpour que l'anomalie de salinité (d'eau dou
e) des basses (hautes) latitudes soit su�samentampli�ée pour perdurer 
ontre la dissipation. En résumé, l'anomalie de salinité peut 
roîtreou se maintenir seule 
ontre la dissipation grâ
e à son e�et sur l'overturning. L'é
hellede temps de 
es os
illations est �xée par le temps d'adve
tion de l'anomalie de salinitéautour de la bou
le de 
ir
ulation thermohaline (�Malkus-Howard loop os
illation�, Malkus(1972)). Ce mé
anisme a également été mis en éviden
e par Mikolajewi
z et Maier-Reimer(1990) et Mysak et al. (1993) en réponse à un forçage sto
hastique de �ux d'eau dou
e.La variabilité d'é
helle de temps millénaire a également été reproduite dans des mo-dèles bidimensionnels (Marotzke et al., 1988; Wright et Sto
ker, 1991) et tridimensionnels(Winton et Sara
hik, 1993). Ce mode de variabilité apparaît lorsqu'un �ux d'eau dou
e im-portant est présent dans les hautes latitudes. Le mé
anisme 
onsiste en la formation d'unehalo
line polaire inhibant peu à peu la formation d'eau profonde et entraînant l'e�ondre-ment de la 
ir
ulation thermohaline. Pendant 
es périodes de 
ir
ulation faible, l'o
éanpolaire profond emmagasine de la 
haleur par homogénéisation horizontale de 
haleur ave
l'o
éan tropi
al profond (Marotzke et al., 1988). Au bout d'un 
ertain temps, une instabi-lité statique (eaux froides et peu salées au dessus d'eaux 
haudes et salées) survient dansles hautes latitudes : 
'est le �ush. Les �ushes sont des évènements très brefs (quelquesdé
ennies) et très violents au 
ours desquels la 
ir
ulation méridienne est très intenseen réponse à la brisure de la halo
line polaire de surfa
e. Pendant 
es périodes 
ourtes76



II.1. Introdu
tionl'o
éan polaire profond libère dans l'atmosphère toute la 
haleur qu'il avait emmagasinéependant plusieurs siè
les. Ensuite, une nouvelle halo
line se forme et le 
y
le re
ommen
e.
Ces 
onditions mixtes sont-elles pertinentes pour l'étude de variabilité 
limatique ?A 
ause de l'absen
e de feedba
k entre la salinité et le �ux d'eau dou
e, la 
ondition à lasurfa
e de l'o
éan dans le système 
ouplé o
éan-atmosphère est alors similaire à l'utilisa-tion des 
onditions mixtes dans un modèle o
éanique seul. C'est pourquoi l'impli
ationde 
ette instabilité est sérieuse dans les études de 
limat qui utilisent un o
éan équilibrépar les 
onditions de relaxation (Haney, 1971) pour initialiser un modèle 
ouplé o
éan-atmosphère (Tziperman et al., 1994).L'utilisation des 
onditions mixtes a été sérieusement remise en question pour l'étudede la variabilité du 
limat, 
ar elles représentent mal les rétroa
tions o
éan-atmosphère(Cai et Godfrey, 1995; Rahmstorf et Willebrand, 1995). L'utilisation des 
onditions mixtesen surfa
e permet en parti
ulier de laisser plus de liberté à la salinité permettant ainside jouer un r�le important dans l'existen
e de variabilité, tandis que la température desurfa
e, gouvernant la 
ir
ulation thermohaline thermique dire
te, ne s'éloigne jamaisbeau
oup de la température de rappel. De plus, dans 
e type de 
onditions, l'atmosphèreest impli
itement modélisée. Le �ux d'eau dou
e 
onstant est équivalent à la di�éren
eentre la pré
ipitation et l'évaporation, et don
 équivaut à un 
y
le hydrologique invariabledans l'atmosphère. La 
ondition de relaxation de température signi�e que l'atmosphère esten équilibre d'énergie et ne varie pas dans le temps (
apa
ité thermique in�nie, transportlatéraux de 
haleur �xes). Ainsi, l'atmosphère ne peut pas répondre à des 
hangements de�ux de surfa
e résultant de 
hangements dans la 
ir
ulation o
éanique. C'est pourquoi 
etype de 
ondition n'est pas approprié pour des études 
limatiques dans lesquelles l'atmo-sphère est attendue variable. En opposition, la 
ondition de �ux 
onstant est équivalente à
onsidérer une 
apa
ité thermique atmosphérique nulle. La 
ondition réelle en surfa
e estplut�t un mélange des deux 
onditions aux limites (rappel sur la SST + �ux de 
haleur
onstant), traduisant alors une 
apa
ité thermique �nie.77



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCII.1.4 Variabilité sous �ux 
onstantsPlusieurs simulations numériques ré
entes ont montré le 
ara
tère variable du systèmeo
éanique sur des é
helles de temps interdé
ennales sous 
onditions de �ux 
onstants(Huang et Chou, 1994; Greatbat
h et Zhang, 1995; Cai et al., 1999). Huang et Chou(1994) ont obtenu des os
illations dans le 
ontexte de 
ir
ulation haline (dans laquelle la
ir
ulation méridienne dans un bassin idéalisé est inversée par rapport à la THC a
tuelle,ave
 formation d'eau profonde à l'équateur). Greatbat
h et Zhang (1995) obtiennent uneos
illation de période 50 ans dans un bassin o
éanique à géométrie idéalisée (modèle auxéquations simpli�ées géostrophiques planétaires) for
é uniquement par un �ux de 
haleur
onstant en moyenne zonale. Ils soulignent la forte similarité entre leurs os
illations et
elles du modèle 
ouplé o
éan-atmosphère du GFDL dé
rit par Delworth et al. (1993).Dans un premier arti
le, Hu
k et al. (1999a) utilisent le même type de modèle queGreatbat
h et Zhang (1995) et trouvent que l'amplitude des anomalies de température,intensi�ées en surfa
e, est maximale dans les régions où le refroidissement de surfa
e estle plus important, 
'est à dire dans la région de 
ourant de bord ouest. Ils suggèrentque l'instabilité qui survient dans 
ette région mène la 
ir
ulation o
éanique vers unmode résonnant : des ondes baro
lines périodiques de grandes longueurs d'ondes sont
ontinuellement ex
itées par le mé
anisme d'instabilité. De plus ils indiquent que lesrégions de fort refroidissement de surfa
e pourraient être les régions où le pro�l verti
alde 
ourant est le plus baro
liniquement instable.Plus tard, Colin de Verdière et Hu
k (1999) s'intéressent au mé
anisme de 
ette in-stabilité. Ils fournissent plusieurs indi
ations qui suggérent le mé
anisme d'instabilité ba-ro
line �grande é
helle� pour expliquer la variabilité interdé
ennale sous �ux 
onstant desurfa
e. Tout d'abord ils trouvent que le terme qui domine la 
roissan
e de la varian
ede la température est �v0T 0�yT ave
 des valeurs positives maximales dans la région de
ourant de bord ouest en a

ord ave
 la stationnarité des anomalies de température à 
etendroit : les �ux turbulents méridiens de température se nourissent de l'énergie potentielleextraite de l'é
oulement moyen. L'analyse de la stru
ture verti
ale des perturbations detempérature dans la région instable de 
ourant de bord ouest révèlent des déphasagessigni�
atifs d'environ un quart de période entre les anomalies de surfa
e (0-300 m) et78
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tion
elles en profondeurs (500-3000 m) : de tels déphasages sont 
ara
téristiques du mé
a-nisme d'instabilité baro
line d'un é
oulement zonal. C'est d'ailleurs pour 
ette raison quel'ajustement 
onve
tif a un r�le stabilisateur (Hu
k et al., 1999a) puisqu'il élimine lesdéphasages verti
aux né
essaires à l'instabilité baro
line. A�n de mettre en éviden
e 
emé
anisme, il reproduisent dans un modèle à trois 
ou
hes, basé sur la géostrophie ave
en plus un terme de dissipation horizontale, des taux de 
roissan
e d'un à deux 
y
les paran pour des valeurs réalistes de di�usion et de 
isaillement verti
al. Ces taux de 
rois-san
e sont en bon a

ord ave
 
eux observés dans le modèle, et l'é
helle horizontale desperturbations qui maximize 
e taux de 
roissan
e est de l'ordre de 10 rayons de Rossby(ave
 R � 70 km). Tous 
es éléments supporte alors l'idée que l'instabilité baro
line ondeslongues (grande é
helle) gouverne la variabilité interdé
ennale sous �ux 
onstants.L'existen
e de l'instabilité baro
line aux grandes longueurs d'ondes dans les équationssimpli�ées géostrophiques planétaires avait été démontrée plus t�t par Colin de Verdière(1986). Sans fri
tion (système invis
ide), l'e�et � est né
essaire à l'instabilité 5. L'ajoutde fri
tion horizontale induit une é
helle préférentielle de l'instabilité qui augmente ave
la fri
tion : au nombre d'onde maximisant le taux de 
roissan
e de l'instabilité, le tauxde 
roissan
e invis
ide linéaire s'équilibre ave
 l'amortissement par la fri
tion horizontale.Dans 
ette 
on�guration l'instabilité fon
tionne aussi bien sur plan f que sur plan �.Ave
 les valeurs de dissipation horizontale utilisées dans les modèles à basse résolution,des longueurs d'ondes d'é
helles planétaires (plusieurs 
entaines de km) peuvent alorsapparaître6.Le mé
anisme de variabilité sous �ux 
onstant peut être dé
rit 
omme suit. Supposonsque l'overturning soit anormalement fort, alors le transport de 
haleur vers le nord parle 
ourant de bord ouest augmente, et quelque temps plus tard une anomalie positive detempérature se forme dans les hautes latitudes. En 
onséquen
e, le gradient méridien detempérature est réduit, et 
ela tend à diminuer l'intensité de l'overturning. Le transportde 
haleur par le 
ourant de bord ouest diminue et quelques années plus tard une anomalie5pour permettre une divergen
e (�zw 6= 0) de l'é
oulement horizontal et ainsi permettre l'extra
tiond'énergie potentielle (�wg 6= 0) de l'é
oulement moyen par les perturbations.6Néanmoins la nature de la solution devrait 
hanger 
onsidérablement ave
 l'augmentation de larésolution et les valeurs de dissipation horizontale plus faibles utilisées.79
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ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCnégative de température se forme dans les hautes latitudes. Ainsi, le gradient méridien detempérature augmente et tend à intensi�er l'overturning. Hu
k et al. (1999a) ont mon-tré que l'os
illation peut être dé
rite à partir de l'intensité de l'overturning 	 et de ladi�éren
e de température nord-sud �T . A travers la 
onservation de la 
haleur, le tauxde 
hangement � _T est relié à l'adve
tion de température (-	�T ), et le taux de 
hange-ment _	 est relié à �T (
ontrairement au modèle de Stommel (1961) qui relie 	 à �T àl'équilibre). Pour soutenir l'os
illation, une di�éren
e de phase doit né
essairement existerentre �T et le 
ourant de bord ouest qui est la 
ontribution dominante de l'overturning	 en surfa
e. Winton (1996) et Greatbat
h et Peterson (1996) soutiennent que des ondesde Kelvin visqueuses sont responsbales de l'ajustement de l'os
illation, tandis que Co-lin de Verdière et Hu
k (1999) mettent en éviden
e des ondes de vorti
ité potentielle sepropageant sur la strati�
ation dans un 
ourant moyen. Par ailleurs, Hu
k et al. (1999a)soulignent l'importan
e d'une 
ir
ulation très énergétique pour permettre à des perturba-tions de se développer à travers l'instabilité baro
line. En e�et 
es auteurs e�e
tuent unesérie d'expérien
es de sensibilité à plusieurs paramètres de la variabilité interdé
ennalesous �ux de 
haleur 
onstants (Fig. II.3). Ces expérien
es révèlent que lorsque l'amplitudedu forçage augmente, l'index d'os
illation aussi ave
 une loi en puissan
e 1/2 en a

ordave
 le s
aling de Huang et Chou (1994) sous �ux 
onstant de surfa
e. Si par ailleurs leforçage de surfa
e est gardé 
onstant (pro�l linéaire de 45 W m�2 à l'équateur à -45 Wm�2 au p�le) et que la di�usion verti
ale kv augmente, alors l'index d'os
illation augmenteégalement7. Puisque l'intensité de la 
ir
ulation moyenne augmente ave
 l'amplitude duforçage et la di�usion verti
ale alors, 
es deux expérien
es de sensibilité révèlent que plusla 
ir
ulation est énergétique, plus l'amplitude des os
illations augmente. La di�usion ho-rizontale est le prin
ipal amortisseur des os
illations : pour des valeurs supérieures à 2500m2 s�1, il n'y a plus d'os
illations : la nature bifur
atoire (de Hopf) de 
ette os
illation estdon
 mise en éviden
e. Il existe également une valeur 
ritique pour le 
oe�
ient de rappelde la SST : pour des valeurs supérieures à 22 W m�2 K �1, il n'y a plus d'os
illations.En fait en augmentant le 
oe�
ient de rappel, l'amplitude du forçage diminue et don
 la7L'e�et di�usif de kv sur les perturbations est largement 
ontrebalan
é par son e�et intensi�
ateursur l'overturning. 80
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ir
ulation moyenne également et par 
onséquent l'amplitude des os
illations.

Fig. II.3 � Sensibilité des os
illations interdé
ennales à a) l'amplitude du �ux de 
haleur de surfa
e(dé�nie 
omme la di�éren
e de forçage entre l'équateur et le p�le). L'index d'os
illation, en ordonnée,est l'é
art-type de la température moyennée sur tout le bassin et sur une période d'os
illation ; b) ladi�usion verti
ale kv , 
) la di�usion horizontale kh (nombre de Pe
let en ab
isse ave
 U = 1 
m s�1,�x = 160 km). L'é
art-type de l'énergie 
inétique moyennée sur tout le bassin est en ordonnée ; d) desvariations du 
oe�
ient d'é
hange turbulent de 
haleur de surfa
e. L'intensité maximale de la 
ir
ulationméridienne est représentée en ordonnée. Les 
roix et les 
er
les dénotent respe
tivement la présen
e etl'absen
e d'os
illations. La ligne 
ontinue résume les résultats ave
 le modèle géostrophique planétaire(kh = 2000 m2 s�1, kv = 2000 m2 s�1, ah = 105 m2 s�1), et la ligne pointillée s'asso
ie à un modèlepurement géostrophique (sans dissipation). Sour
e : Colin de Verdière et Hu
k (1999).
II.1.5 Obje
tifs et méthodologieLes travaux dé
rits 
i-dessus se sont 
on
entrés sur l'étude de variabilité dans desmodèles purement o
éaniques. Ces études ont mis en éviden
e deux types de variabilitéinterdé
ennale pour deux types de 
onditions en surfa
e : les 
onditions de �ux 
onstants81
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ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCet les 
onditions mixtes.La 
ompréhension de la variabilité qui émerge dans les modèles 
ouplés reste problé-matique, et il n'est pas toujours fa
ile d'attribuer les �u
tuations à une simple 
ause par
eque tous les pro
essus sont 
ouplés de manière inhérente. Plusieurs auteurs ont trouvé desressemblan
es entre leur mode de variabilité émergeant dans des modèles purement o
éa-niques et 
eux apparaissant dans des modèles 
ouplés. Par exemple, Chen et Ghil (1996)suggèrent que le mé
anisme de variabilité de leur modèle o
éanique 
ouplé à un simplemodèle atmosphérique en équilibre d'énergie (EBM8) est le même que dans le modèle uni-quement o
éanique for
é par des 
onditions mixtes (Chen et Ghil, 1995). De plus, Chenet Ghil (1996) soulignent que la 
omposante de �ux de 
haleur 
onstant en surfa
e dansleur modèle 
ouplé est essentielle à la variabilité. Ce résultat est surprenant puisque 
e quiest 
ru
ial à l'os
illation mixte est le rappel sur la SST et non le �ux de 
haleur 
onstant.Hu
k et al. (2001) trouvent que les os
illations du modèle o
éanique for
é par des �uxde 
haleur 
onstants sont robustes ave
 un EBM. Greatbat
h et Zhang (1995) ont sug-géré que la variabilité interdé
ennale déte
tée par Delworth et al. (1993) dans le modèle
ouplé de 
ir
ulation globale du GFDL ressemblait à la variabilité obtenue dans leur mo-dèle o
éanique for
é par des �ux de 
haleur 
onstants. Plus tard, Delworth et Greatbat
h(2000) montrent que la variabilité obtenue auparavant par Delworth et al. (1993) est unmode o
éanique amorti (non 
ouplé) ex
ité par les �u
tuations basse-fréquen
e des �uxde 
haleur de surfa
e générées intrinsèquement dans l'atmosphère (lié à l'Os
illation NordAtlantique).Ces études nous montrent que des similitudes existent entre les os
illations émergeantdans des modèles 
ouplés sophistiqués et 
elles obtenues dans des modèles o
éaniquessimpli�és for
és par des �ux de 
haleur 
onstants. Cependant 
es similitudes n'a�rmentpas ave
 
ertitude que 
e sont bien les mêmes modes de variabilité présent dans les mo-dèles 
ouplés et uniquement o
éaniques. C'est pourquoi, 
ette étude s'atta
he à fournirdes 
ara
téristiques fondamentales aux deux types de variabilité type-�ux et type-mixte.Ces 
ara
téristiques permettront dans un premier temps de montrer que les mé
anismesdes deux os
illations impliquent des pro
essus vraiment très di�érents. Et surtout, 
es8Atmospheri
 Energy Balan
e Model. 82



II.2. Des
ription du modèle o
éanique
ara
téristiques permettront de fournir des indi
ations �ables sur le type de variabilité(type �ux, type mixte ou autre) émergeant dans des modèles montrant un 
ertain degréde réalisme. Les 
ara
téristiques qui nous semblent les plus pertinentes sont les suivantes :� la transition de l'état stationnaire obtenu à la �n du spin-up vers la solution os
il-lante ;� la variable (température ou salinité) 
ontr�lant les perturbations de densité ;� les termes gouvernant la 
roissan
e de la varian
e de la densité nous indiquerala sour
e d'énergie des os
illations : 
ette partie 
onstitue le diagnostique le plusimportant ;� La stru
ture spatio-temporelle des perturbations (stru
ture verti
ale et propaga-tion).La méthode 
onsiste à amener le modèle à l'équilibre (spin-up) en utilisant les 
ondi-tions de relaxation sur la température et la salinité. Puis, les 
onditions aux limites de�ux 
onstants et les 
onditions aux limites mixtes sont appliquées sur le même état o
éa-nique. En dernière partie, deux modèles très simples expliquant la naissan
e et l'entretien(voire ampli�
ation) des perturbations sous 
onditions mixtes sont proposés. Toutes lesexpérien
es menées i
i utilisent des bassins o
éaniques idéalisés, nous ne nous attendonsdon
 pas à 
e que les résultats se 
omparent bien ave
 les observations. Cependant, lesrésultats qualitatifs nous donnent espoir que 
e type de modèles doit 
apturer 
ertainsaspe
ts de la 
ir
ulation moyenne et de la variabilité interdé
ennale observée.
II.2 Des
ription du modèle o
éaniqueNotre interêt i
i est la mise en éviden
e des 
ara
téristiques de modes de variabilité,d'é
helle temporelle au moins supérieure à la dé
ennie, émergeant dans des modèles o
éa-niques for
é par des 
onditions mixtes ou par des �ux 
onstants. Aussi, nous employonsle modèle le plus simple 
apable de représenter la THC, et son transport de 
haleur as-so
ié vers le nord, dans un bassin o
éanique dont les dimensions sont approximativement
elles de l'Atlantique nord. Le modèle est le même que 
elui de Colin de Verdière et Hu
k(1999) et Hu
k et al. (1999b), et sa des
ription est fournie en annexe B. C'est un mo-83
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ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCdèle aux équations géostrophiques planétaires en 
oordonnées sphériques qui est validepour les études des é
oulements grande é
helle (Salmon, 1986; Colin de Verdière, 1988;Winton et Sara
hik, 1993). Ainsi, la dynamique non-linéaire représentant la variabilitéintrinsèque (les tourbillons méso-é
helles) de l'o
éan n'est pas résolue et doit être para-métrisée. Dans les expérien
es présentées i
i, le forçage de vent est nul de manière à se
on
entrer uniquement sur la réponse baro
line de la 
ir
ulation o
éanique.Paramétrisation des tourbillons méso-é
hellesLes modèles de 
ir
ulation générale qui résolvent les tourbillons méso-é
helles peuventseulement être intégrés pendant quelques dé
ennies à 
ause du 
oût 
al
ul extrêmementélevé. C'est pourquoi, aujourd'hui des modèles à basse résolution sont utilisés pour simulerla 
ir
ulation générale d'un bassin o
éanique, et doivent don
 paramétriser les transfertsde 
haleur asso
iés à 
es tourbillons méso-é
helles (rayon de l'ordre du rayon interne dedéformation de Rossby � 50 km aux moyennes latitudes).Les s
hémas de paramétrisation sont la traditionnelle di�usion de �Fi
k� : les termesnon-diagonaux du tenseur de di�usion sont nuls, elle est habituellement utilisée dans lesmodèles à basse résolution. La paramétrisation de �Green-Stone� basée sur la théorie li-néaire de l'instabilité baro
line : l'énergie est extraite du 
hamp de densité moyen, le
oe�
ient de di�usion est pris proportionnel au taux de 
roissan
e maximal d'une in-stabilité baro
line fois une é
helle de mélange 
ara
téristique de mélange (largeur de lazone baro
line (Green, 1970)). I
i le pro
essus est diabatique : les �ux turbulents peuventtraverser les surfa
es isentropiques de l'é
oulement moyen. Cette paramétrisation permetau 
oe�
ient de di�usion de varier dans l'espa
e et le temps en fon
tion du 
hamp moyende densité grande é
helle plut�t que de rester 
onstant (
omme la paramétrisation Fi-
kienne). La paramétrisation de Gent et M
Williams (1990), qui fait l'hypothèse que ler�le des tourbillons dans l'établissement de la stru
ture en densité moyenne peut êtrereprésentée par un pro
essus adiabatique : une vitesse turbulente est ajoutée à la vitesseeulérienne moyenne, lorsque la pente de l'isopy
ne est faible, on retrouve la paramétrisa-tion Fi
kienne. La partie la plus attra
tive du s
héma est la nature adiabatique 
ommeune grande partie de l'o
éan est essentiellement quasi-adiabatique, et le mélange survient84



II.3. Experien
e de relaxation - Spin-up de l'o
éande manière prédominante dans la dire
tion isopy
nale.Certains trouvent que la paramétrisation de Gent-M
Williams o�re des améliorationsdans les simulations 
limatiques par rapport à la simple di�usion de �Fi
k� (Danabasogluet al., 1994; Jiang et al., 1999), d'autres études montrent que le s
héma ne représentepas bien les e�ets des tourbillons dans le 
hamp de tra
eur. C'est le 
as de Solovev et al.(2002) qui se sont intéressés au r�le des tourbillons méso-é
helles dans la modélisationde l'o
éan sur des é
helles de temps 
limatiques. Pour 
ela, ils testent les trois s
hémasde paramétrisation, mentionnés 
i-dessus, des �ux de 
haleur turbulents pour représenterl'e�et des tourbillons méso-é
helles dans un GCM idéalisé. Puis ils 
omparent les résul-tats à une simulation réaliste qui résoud la turbulen
e. Ils montrent qu'au
un s
hémade paramétrisation n'est plus e�
a
e qu'un autre pour représenter les propriétés lo
alesde la divergen
e du �ux de 
haleur turbulent. Motivé par 
es résultats, nous dé
idonsd'employer la simple paramétrisation de �Fi
k� pour les �ux turbulents de tra
eurs, maiségalement de quantité de mouvement.II.3 Experien
e de relaxation - Spin-up de l'o
éanLe modèle o
éanique est amené à l'équilibre en utilisant des 
onditions aux limitesde relaxation (Haney, 1971). L'état initial est un o
éan au repos, ave
 une températureuniforme de 4ÆC, et une salinité de 35 psu. Les �ux de 
haleur (Q) et d'eau dou
e (P �E) sont estimés en rappelant la température de surfa
e Ts et la salinité de surfa
e Ssrespe
tivement, vers une température pres
rite (T ? dépendante uniquement de la latitude,variant 
omme un pro�l 
osinusoïdal de 25ÆC à 10ÆN à 0ÆC à 66ÆN) et une salinité pres
rite(S? uniquement dépendante de la latitude, variant 
omme un pro�l linéaire de 37 psu à10ÆN à 35.5 psu à 66ÆN) : Q = ��wCpwhs (T ? � Ts);E � P = H1spyS0�s (S? � Ss):Les valeurs des 
onstantes et paramètres utilisés dans 
e 
hapitre sont données dans letableau II.1. Le 
oe�
ient de 
ouplage thermique � est �xé à 35 W m�2 K�1, menant à85
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ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCun temps de rappel (� = �wCpwhs=�) d'environ 66 jours9 pour une épaisseur de 
ou
hede surfa
e hs de 50 m. Le temps de rappel de la salinité est plus petit et est �xé à 30 jours(pas de justi�
ation physique pour 
hoisir 
e temps de rappel, par exemple Mikolajewi
zet Maier-Reimer (1990) ont utilisé un temps de rappel de 40 jours). A 
e stade, on peutnoter que Stommel (1961) a montré que l'utilisation de temps de rappel di�érents surla température et la salinité peut mener à des os
illations de relaxation. Le modèle estintégré pendant 5000 ans de manière à amener l'o
éan profond en équilibre ave
 les �uxde surfa
e10. La 
ir
ulation méridienne, la température et salinité de surfa
e, et les �uxde 
haleur et d'eau dou
e obtenus à la �n du spin-up sont montrés dans la �gure II.4.La 
ir
ulation méridienne (Fig. II.4-d) est 
ara
térisée par une plongée d'eau dans lesrégions polaires et une remontée près de l'équateur. L'intensité maximale de 
ette 
ir
u-lation est 11.4 Sv (entre 15 et 20 Sv d'après les GCMs réalistes). Malgré un fort désalageprès du bord nord (Fig. II.4-b), le refroidissement intense des eaux de surfa
e (Fig. II.4-
)induit une forte 
onve
tion jusqu'au fond du bassin (Fig II.4-
) et un deuxième maximumest visible vers 45ÆN, près du bord est, où la 
onve
tion atteint 1000 m. L'é
oulementintérieur est géostrophique, tandis que sur les bords, ouest et est prin
ipalement, il estdivergent : un upwelling est présent le long du bord ouest (entre 20 et 60ÆN) et un down-welling est présent le long du bord est (entre 35 et 60ÆN) (Hu
k et al., 1999b)Les �ux de 
haleur et d'eau dou
e ont des distributions qualitativement en a

ord ave
les observations. L'adve
tion d'eaux 
haudes subtropi
ales vers le nord par le 
ourant debord ouest entraîne une perte importante de 
haleur entre 40 et 50ÆN près du bord ouest(�60 W m�2). Entre 10 et 50ÆN dans l'o
éan intérieur, il y a un faible gain de 
haleurpar l'o
éan (+15 W m�2). Entre 50ÆN et le bord nord, il y a une faible perte de 
haleurpar l'o
éan (�15 W m�2) dans l'intérieur. Dans le 
oin nord-est il y a une perte de
haleur plus pronon
ée (�30 W m�2). Le 
ourant de bord ouest adve
te également des9le 
oe�
ient de 
ouplage � est plus élevé que 
e qui est donné par les observations de Peixoto etOort (1992) (12 W m�2 K�1) a�n de prendre en 
ompte l'amortissement par les émissions infrarouges(Stefan-Boltzman).10Le temps d'ajustement de l'o
éan profond est de l'ordre de O(H2=kv), où H � 4000 m est la profon-deur du bassin o
éanique, et kv � 10�4 m2 s�1 est la di�usion verti
ale, 
e qui donne (H2=kv) � 5000ans. 86
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éan
Y0 10ÆN latitude du bord sud du bassinY1 66ÆN latitude du bord nord du bassinH 4500 m profondeur du bassinnx 32 résolution longitudinaleny 28 résolution latitudinalenz 15 nombre de niveaux (variables) sur la verti
ale�t 1 jour pas de temps� 35 W m�2 
oe�
ient de 
ouplage thermique� 1.5�10�4 K�1 
oe�
ient d'expansion thermique� 8�10�4 psu�1 
oe�
ient d'expansion halinCpw 4000 J kg�1 K�1 
apa
ité 
alori�que de l'eau à pression 
onstante�w 103 kg m�3 densité de référen
ekv 10�4 m2 s�1 di�usion verti
ale de tra
eurs (T et S)kh 103 m2 s�1 di�usion horizontale de tra
eurs (T et S)ah 105 m2 s�1 vis
osité horizontale (lapla
ien)spy 365.25�86400 s se
ondes par anS0 35 psu salinité de référen
e�s 30 jours temps de rappel de la salinité de surfa
eTab. II.1 � Valeurs standards des paramètres du modèle o
éanique.

eaux salées subtropi
ales vers le nord, et en 
onséquen
e à 
ertains endroits la salinité desurfa
e devient plus forte que la salinité de rappel, d'où un �ux d'eau dou
e important à
et endroit (E �P = �70 
m an�1). Légèrement au nord du dé
ro
hement du 
ourant debord ouest (59ÆN), une petite zone (4 points de grille seulement) n'est pas alimentée parles eaux salées provenant du sud. Le rappel sur la salinité génère don
 une zone de forteévaporation à 
et endroit. Dans l'o
éan intérieur entre 10 et 50ÆN, 
'est globalement unezone d'évaporation. Près du bord nord des pré
ipitations importantes (�150 
m an�1)ont lieu. 87
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Fig. II.4 � Etat d'équilibre obtenu à la �n de l'expérien
e de relaxation (spin-up). a) SST (ÆC) et
ourant de surfa
e (0-50 m) ; b) SSS (psu) et 
ontours de �ux d'eau dou
e (
m yr�1) ; 
) �ux de 
haleurde surfa
e (SHF, W m�2) et niveaux de 
onve
tion ; d) 
ir
ulation méridienne (Sv) et 
ontours du 
hampde température en moyenne zonale (ÆC).II.4 Transition vers les os
illations interdé
ennalesHabituellement, la pro
édure utilisée pour faire des études 
limatiques dans lesquellesdes intégrations de plusieurs siè
les sont souvent né
essaires est d'amener à l'équilibre lesmodèles atmosphériques et o
éaniques via des 
onditions de rappel vers la 
limatologie11.Une fois que les modèles o
éaniques et atmosphériques sont équilibrés ave
 les �ux derappel de surfa
e, le 
ouplage est e�e
tué, les deux modèles évoluent alors ensemble et lemodèle o
éanique est gouverné par les �ux air-mer 
al
ulés par le modèle atmosphérique.A 
ause de l'absen
e de feedba
k entre la salinité et le �ux d'eau dou
e de surfa
e, les11de telle manière que le système 
ouplé évolue pro
he des observations.88



II.4. Transition vers les os
illations interdé
ennales
onditions aux limites dans le système 
ouplé sont similaires aux 
onditions mixtes dans unmodèle uniquement o
éanique (Tziperman et al., 1994). D'autres, 
ependant 
onsidèrentqu'à très basse-fréquen
e l'o
éan voit plut�t un �ux de surfa
e (
haleur, eau dou
e, quan-tité de mouvement) 
onstant ave
 des variations temporelles du �ux air-mer beau
oupplus petites que la valeur moyenne (Greatbat
h et Zhang, 1995). Deux s
énarii possiblessont alors envisagés pour la transition de l'état 
onstant obtenu à la �n du spin-up versla solution �nale du modèle 
ouplé.Dans 
ette se
tion, l'attention est don
 tournée vers la transition de l'état 
onstantobtenu à la �n du spin-up vers les solutions os
illantes obtenues sous 
onditions mixtes(RTFS12) et sous 
onditions de �ux de sel et de 
haleur 
onstants (FTFS13). Ces transi-tions sont alors 
omparées. Cette étape 
onstitue la première 
ara
téristique des os
illa-tions type mixte et type �ux. La �gure II.5 montre l'évolution temporelle du maximumde l'intensité de la 
ir
ulation méridienne (Sv) du modèle à travers les expérien
es derelaxation (RTRS14), de �ux 
onstants (FTFS) et de 
onditions mixtes (RTFS).II.4.1 Flux 
onstantsCe qui est dire
tement évident à partir de 
ette série temporelle (Fig II.5), est que lesystème for
é par des �ux de �ottabilité 
onstants (exp. FTFS) évolue lentement vers un
y
le limite en approximativement 5000 ans, la période de 
e dernier est d'environ 57 ans.L'overturning varie autour d'un état moyen (11.42 � 1.28 Sv) qui est l'état d'équilibreobtenu à la �n de l'expérien
e de relaxation.A�n de mettre en éviden
e le r�le de la salinité dans la variabilité sous �ux 
onstant desurfa
e, une expérien
e supplémentaire est réalisée dans le 
ontexte purement thermique(Fig. II.6). La température de rappel T ? est la même dans que l'expérien
e RTRS (voirse
tion II.3). Une fois qu'un état stationnaire est atteint (exp. RT), le �ux de 
haleur desurfa
e est diagnostiqué, la moyenne enlevée, puis gardé 
onstant (exp FT). En faisantune analyse de stabilité linéaire de l'état d'équilibre obtenu à la �n de l'expérien
e de12RT : rappel sur la SST, FS : �ux 
onstant de sel (ou d'eau dou
e).13FT : �ux 
onstant de 
haleur.14RS : rappel sur la salinité. 89
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Fig. II.5 � Intensité maximale de la 
ir
ulation méridienne sous 
onditions de relaxation (RTRS). Les
onditions mixtes (RTFS) et de �ux 
onstant (FTFS) sont appliquées à l'année 5000 de l'intégration.relaxation, Hu
k et Vallis (2001) ont montré que l'os
illation interdé
ennale obtenu sous�ux de 
haleur 
onstant (exp. FT) survient d'un mode instable linéaire de l'é
oulementmoyen (ave
 un taux de 
roissan
e de 58.4 ans). Dans notre simulation, l'é
helle de tempsdu taux de 
roissan
e des perturbations sous �ux de 
haleur 
onstant est 56 ans. De lamême manière, nous montrons i
i que sous �ux d'eau dou
e et de 
haleur 
onstants, lesos
illations interdé
ennales sont dues à un mode instable linéaire qui 
roît sur l'é
oulementmoyen, mais ave
 un taux de 
roissan
e beau
oup plus faible (1136 ans). La période desos
illations obtenues sous �ux de 
haleur 
onstant uniquement (Fig II.6) est 38 ans, etle maximum de l'intensité de l'overturning os
ille autour d'une valeur moyenne de 12.17Sv ave
 un é
art-type de 2.45 Sv. L'e�et de la salinité est don
 de diminuer le taux90
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Fig. II.6 � Intensité maximale de la 
ir
ulation méridienne sous 
onditions de relaxation de température(exp. RT). A l'année 5000, le �ux de 
haleur de surfa
e est diagnostiqué, sa moyenne retirée puis est gardé
onstant (exp. FT). La SST de rappel est la même pour les deux expérien
es de spin-up (exp. RT etRTRS).de 
roissan
e des perturbations, l'amplitude des os
illations, l'intensité de la 
ir
ulationmoyenne, et de rallonger la période des os
illations. La salinité agit 
omme un frein nonseulement sur l'état moyen (
ir
ulation moins intense puisque le gradient méridien dedensité est plus faible), mais aussi sur la variabilité.II.4.2 Conditions mixtesAvant de dé
rire les résultats obtenus sous 
onditions mixtes, il est important designaler que nous avons été for
é de faire un grand nombre de simulations avant d'obtenirdes solutions os
illantes interdé
ennales. L'existen
e de variabilité interdé
ennale sous
onditions mixtes apparaît être très sensible à l'état 
onstant obtenu sous 
onditionsde relaxation 
omme nous l'avons mentionné en introdu
tion. Le tableau II.2 ré
apitulequelques expérien
es en 
onditions mixtes qui montrent un large intervalle d'é
helle detemps de variabilité s'étendant de la dé
ennie au millénaire. L'expérien
e 19 
onstituenotre simulation de référen
e.Très peu de simulations présentent de la variabilité interdé
ennale (exp. 12, 15, 16,17, 19). Certaines des expérien
es que nous avons menées (exp. 4,6,7 par exemple) quiutilisent des temps de rappel de SSS plus longs (respe
tivement 66, 45 et 40 jours plut�t91
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ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCque 30 jours) n'ont pas révélé de variabilité. En e�et, des temps de rappel de SSS pluslongs mènent à un forçage de sel plus faible et diminuent don
 les 
han
es d'apparitiond'os
illations sous 
onditions mixtes (Weaver et al., 1994). Les os
illations d'é
helle mil-lénaire dont le mé
anisme a été dé
rit en introdu
tion ont également été obtenues (exp.5, 8, 13, et 18).Sous 
onditions mixtes (exp. RTFS), la transition de l'état 
onstant obtenu à la �ndu spin-up vers les os
illations interdé
ennales 
omprend trois phases distin
tes que nousallons brièvement dé
rire i
i.(a) La 
atastrophe de la halo
line polaireA la �n de l'expérien
e de relaxation, la 
onve
tion dans les régions polaires est dueà un fort refroidissement malgré la présen
e de fortes pré
ipitations près du bord nord(�150 
m an�1) et aussi dans le quart nord-est (�50 
m an�1). Lorsque l'on passe en
onditions mixtes, 
es pré
ipitations, appliquées de manière 
onstante, génèrent une pis-
ine de faible salinité au bout de 500 ans de simulation : la salinité moyenne entre 51 et66ÆN au dessus de 1000 m subit une baisse d'environ 0.6 psu en 500 ans (voir Fig. II.7
)
ar l'apport de sel venant des régions subtropi
ales ne 
ompense plus les fortes pluies. Legradient méridien de densité devient peu à peu négatif, et en 
onséquen
e le jet zonal versl'est présent à la �n du spin-up disparaît au pro�t d'un 
ourant vers l'ouest (en équilibregéostrophique ave
 le gradient méridien de densité) au delà de 50ÆN, 30 ans après le pas-sage en 
onditions mixtes. Il en résulte une baisse (environ 0.4ÆC en 100 ans) de la SSTdans les hautes latitudes puisque le 
ourant de bord ouest ne parvient plus à adve
terles eaux 
haudes provenant des régions subtropi
ales au delà de 50ÆN. Néanmoins, 
elane su�t pas à augmenter la densité de surfa
e : l'e�et halin est supérieur à l'e�et ther-mique sur la densité. La pis
ine d'eau peu salée dans les hautes latitudes inhibe peu àpeu la 
onve
tion profonde. Dans le même temps, en subsurfa
e (entre 1000 et 50 m deprofondeur), l'o
éan polaire est de moins en moins ventilé et a

umule don
 de la 
haleur(Fig. II.7d). Marotzke et al. (1988) soulignent que lorsque la 
ir
ulation thermohaline este�ondrée (ou lorsque l'é
helle de ventilation est extrêmement longue), la di�usion verti-
ale de 
haleur dans les régions équatoriales et sa 
onséquente homogénéisation di�usive92



II.4. Transition vers les os
illations interdé
ennalesExp �T Tpr �S Spr ss1 ss2 osfmax osfmin ssfmax ssfmin p�eriodejours jours psu psu Sv Sv 
m=an 
m=an ans1 66 
os 66 lin 36.5 35.0 10.6 0.0 34.0 -107.6 -2 66 
os 66 sin 36.0 35.0 7.8 0.0 276.5 -140.8 -3 66 lin 66 lin 36.5 35.0 12.0 0.0 41.3 -87.0 -4 66 
os 66 lin 37.0 35.0 13.7 0.0 42.5 -147.85 66 
os 66 lin 37.5 35.0 8.54 -1.7 49.3 -162.1 10006 66 
os 45 lin 36.5 35.0 10.96 0.0 34.9 -128.4 -7 66 
os 40 lin 36.5 35.0 11.1 0.0 35.1 -134.6 -8 66 
os 40 lin 37.5 35.0 6.2 -2.1 86.1 -207.4 10009 66 lin 40 lin 36.5 35.0 12.0 0.0 42.6 -108.2 -10 66 lin 40 lin 37.0 35.0 11.0 0.0 53.6 -144.5 -11 66 
os 40 sin 36.0 35.0 9.1 0.0 408.8 -146.8 -12 66 
os 35 lin 36.5 35.0 6.7 -1.1 36.8 -141.8 19.013 66 
os 35 lin 37.5 35.0 5.2 -2.1 95.3 -192.4 100014 66 lin 35 lin 36.5 35.0 12.0 0.0 42.9 -114.0 -15 66 
os 35 sin 36.5 35.5 4.7 -1.9 641.7 -144.3 25.016 66 
os 30 lin 36.5 35.0 6.8 -0.9 50.9 -147.0 19.217 66 
os 30 lin 37.0 35.0 6.9 -0.9 50.8 -154.0 19.018 66 
os 30 lin 37.5 35.0 8.3 -2.1 114.2 -218.8 75019 66 
os 30 lin 37.0 35.5 6.8 -1.0 50.8 -154.0 19.220 66 lin 30 lin 36.5 35.0 12.0 0.0 43.1 -120.8 -21 66 lin 30 lin 37.0 35.0 11.0 0.0 54.2 -160.8 -22 66 lin 25 lin 36.5 35.0 12.1 0.0 43.4 -128.7 -23 66 lin 25 lin 37.0 35.0 14.13 0.0 54.5 -170.7 -Tab. II.2 � Ré
apitulation des expérien
es en 
ondition mixte - �T et �S sont respe
tivement les tempsde rappel de la SST et de la SSS. Tpr est le pro�l de température de rappel (
osinusoïdal, sinusoïdalou linéaire). Spr est le pro�l de salinité de rappel qui prend des valeurs ss1 à l'équateur et ss2 au p�le.osfmax et osfmin (Overturning StreamFun
tion) sont respe
tivement les moyennes dans le temps (sur unnombre �xe de périodes d'os
illations s'il y en a) des maxima et minima de l'overturning dans l'expérien
een 
ondition mixte. ssfmax et ssfmin sont respe
tivement les maxima et minima du �ux d'évaporationà la �n de l'expérien
e de relaxation (identique en 
ondition mixte, ssf : surfa
e salt �ux ). En�n periodest la période des os
illations en 
ondition mixte.horizontale de 
haleur en profondeur tend à ré
hau�er l'o
éan polaire profond. Au boutde 500 ans de simulation, la halo
line polaire, intensi�ée dans les 1000 premiers mètres,est 
omplètement formée. Cette 
as
ade d'évènements est responsable de la migration deslatitudes de 
onve
tion profonde (Fig. II.8) vers le sud entraînant alors l'e�ondrement de93



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCla 
ir
ulation thermohaline (de 11.4 Sv à pratiquement 0 Sv en 300 ans) 
ar l'o
éan estplus strati�é aux moyennes latitudes que dans les régions polaires : 
'est la 
atastrophede la halo
line polaire de Bryan (1986). La �gure II.8 illustre les 
hangements majeurs dela 
ir
ulation thermohaline engendrés par les modi�
ations thermodynamiques (T et S)de l'o
éan polaire de surfa
e (au dessus de 1000 m). Lorsque la 
ir
ulation est quasimentinterrompue, la 
onve
tion prend pla
e prin
ipalement entre 40 et 50ÆN près du bord estet reste très peu profonde (250 m).
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YearsFig. II.7 � Transition du système de l'état d'équilibre obtenu à la �n du spin-up (année 0) vers lesos
illations interdé
ennales obtenues sous 
onditions mixtes. a) intensité maximale de l'overturning ; b)température moyenne du bassin ; 
) salinité et d) température moyennées dans la boîte polaire entre 50et 66ÆN entre la surfa
e et 1000 m.(b) Evènement �ushCette période se situe entre l'année 550 et 600 de l'expérien
e en 
ondition mixte.Lorsque la halo
line polaire est 
omplètement formée, de l'eau anormalement froide etdou
e se retrouve au dessus d'eau anormalement 
haude et salée. A 
e stade, une instabi-94
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Fig. II.8 � Evolution de l'overturning (a,b,
 en Sv) et des profondeurs de 
onve
tion (d,e,f) pour 3instants di�érents au début de l'expérien
e en 
ondition mixte (état initial, 30 ans, 100 ans).
lité 
onve
tive survient entraînant la brisure de la halo
line polaire. Les régions polairesdu bassin o
éanique deviennent à nouveau bien mélangées de la surfa
e jusqu'au fond.Dans le même temps, le bassin entier perd de la 
haleur très rapidement (�gure II.7-b) :la 
haleur a

umulée pendant les 500 premières années de l'expérien
e est libérée dansl'atmosphère en quelques années (Weaver et Sara
hik, 1991a,b; Chen et Ghil, 1995). LaSST (densité) dans les hautes latitudes 
hute (augmente) alors brutalement, et par 
onsé-quent la 
ir
ulation méridienne s'intensi�e 
onsidérablement (de 0.4 à 16 Sv en 50 ans). La�gure II.9 montre le 
hangement brutal de strati�
ation dans les hautes latitudes asso
iéau �ush en un point de 
oordonnée 61ÆN-31ÆE.95
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Fig. II.9 � Evolution du 
hangement de température, salinité, et densité par rapport à l'état initial,dans les hautes latitudes durant les 1000 premières années de l'expérien
e en 
ondition mixte, en un pointde 
oordonnée 61ÆN, 31ÆE.(
) Vers les os
illations interdé
ennales ...La phase suivant le �ush fut appelée la phase 
ouplée par Winton et Sara
hik (1993)puisque l'o
éan est en a

ord ave
 les �ux de surfa
e15. Durant le �ush, l'intensité dela 
ir
ulation méridienne augmente très vite, ainsi le transport de 
haleur vers le nordaugmente très vite et agit 
omme réduire la 
onve
tion profonde (feedba
k négatif de latempérature sur la 
ir
ulation thermohaline). En 
onséquen
e, la 
ir
ulation thermohalineperd de son intensité (de 16 à 6 Sv en environ 500 ans). Le système évolue ensuite versun état dans lequel la strati�
ation moyenne est propi
e au développement d'os
illations.La période des os
illations est de 19.2 ans (exp. 19, taleau II.2). Le maximum d'intensitéde l'overturning os
ille autour une valeur moyenne de 6.9 Sv, plus faible que sous �ux
onstants, ave
 un é
art-type de 0.6 Sv.En 
omparant l'état moyen (moyenne sur un nombre �xe de périodes d'os
illations)obtenu sous 
onditions mixtes à 
elui obtenu sous �ux 
onstant (ou à la �n de l'expérien
ede relaxation), on remarque plusieurs di�éren
es importantes dont l'origine a été dé
ritede manière qualitative dans les paragraphes a et b. La �gure II.10 montre qu'il y a euune désalinisation de surfa
e d'environ 1.5 psu dans une bande de 4Æ de latitude près15durant les 500 premières années de l'expérien
e en 
onditions mixtes, l'o
éan profond est dé
ouplédu système entier 
ar il se ré
hau�e par une homogénéisation horizontale de 
haleur subséquente à ladi�usion verti
ale de 
haleur dans l'o
éan équatorial 
omme l'a souligné Marotzke et al. (1988).96



II.5. Variable 
ontr�lant la densitéde la frontière nord (II.10b à 
omparer ave
 II.4b). Cette di�éren
e est due aux fortespré
ipitations à 
et endroit qui font re
uler vers le sud le dé
ro
hement (ou l'extensionvers l'est) du 
ourant de bord ouest (Fig II.10a à 
omparer ave
 Fig. II.4a) jusqu'à 50ÆN.En 
onséquen
e, le 
ourant de bord ouest ne parvient plus à adve
ter les eaux saléessubtropi
ales vers les hautes latitudes. La SST des hautes latitudes de l'état moyen sous
ondition mixte est légèrement plus faible que 
elle sous �ux 
onstant (Fig. II.10a à
omparer ave
 Fig. II.4a). La barrière dynamique générée par les fortes pré
ipitations sous
onditions mixtes ne permettent plus la formation profonde près du bord nord (Fig. II.4d)mais plut�t vers 50ÆN (Fig. II.10d).Pour résumer, nous avons montré que l'état moyen sous 
onditions mixtes est fonda-mentalement di�érent de 
elui obtenu sous 
onditions de �ux 
onstants. Les di�éren
esles plus marquantes sont prin
ipalement dans les hautes latitudes et sont liées aux 
han-gements dans la région de formation d'eau profonde.
II.5 Variable 
ontr�lant la densitéUne di�éren
e majeure entre la variabilité sous �ux 
onstant (exp. FTFS) et 
elle sous
ondition mixtes (exp. RTFS), réside dans le 
ontr�le des perturbations de densité parles anomalies de température ou salinité. Sous 
onditions mixtes, nous nous attendons à
e que les anomalies de densité en surfa
e soient dominées par les anomalies de salinité.En e�et l'utilisation des 
onditions mixtes en surfa
e permet en parti
ulier de laisser plusde liberté à la salinité permettant ainsi de jouer un r�le important dans l'existen
e de lavariabilité, tandis que la température de surfa
e, gouvernant la 
ir
ulation thermohaline,ne s'éloigne jamais beau
oup de la température de rappel (Fig II.11b). Weaver et Sara
hik(1991a,b) 
on�rment que la variabilité apparaît seulement lorsque le forçage halin est assezfort devant le forçage thermique, une preuve que l'a
tion de la salinité sur la déstabilisationde la 
ir
ulation doit être un fa
teur dominant. Sous 
onditions de �ux 
onstants le forçagethermique domine le forçage halin, et 
'est la température qui 
ontr�le les perturbationsde densité de surfa
e (Fig II.11-a). Dans les deux 
as (exp. RTFS et FTFS), sous 1500 m,nous ne distinguons plus quelle variable (T ou S) 
ontr�le les perturbations de densité.97
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Fig. II.10 � Etat moyen (moyenne sur une période d'os
illation) de l'expérien
e en 
ondition mixte :a) température o
éanique de surfa
e (SST) et 
ourant moyen ; b) salinité de surfa
e (SSS) et �ux desel ; 
) �ux de 
haleur total vers l'o
éan (SHF) et niveaux de 
onve
tion ; d) overturning et 
ontours detempérature en moyenne zonale.II.6 Sour
e d'énergie des os
illationsNous avons mis en éviden
e deux types de transitions de l'état 
onstant obtenu àla �n du spin-up vers des os
illations interdé
ennales pour deux types de 
onditions desurfa
e (�ux et mixte) dans un modèle uniquement o
éanique. Nous poursuivons notreanalyse en nous intéressant maintenant à la sour
e d'énergie de 
es os
illations type �ux ettype mixte. Puisque les deux os
illations (exp. RTFS et FTFS) sont for
ées par di�érentes
onditions aux limites, nous nous attendons à 
e que les sour
es d'énergie soient égalementdi�érentes. Pour 
omprendre l'in�uen
e de la 
ondition en surfa
e sur le taux de 
roissan
edes perturbations sur un état moyen donné, nous devons 
onsidérer les termes gouvernant98
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roissan
e des perturbations dedensité résultant des varian
es de température et salinité peut être mise en éviden
e enexaminant l'évolution temporelle de l'énergie E� donnée par la relation suivante :�E��t = PA +Dh +Dv +DT + PS +D
onv; (II.1)où E� = 12 < �02 >PA = � < u0�0 > :r�Dh = �Kh < jrh�0j2 >Dv = �kv < j�z�0j2 >DT = ��2� < H(z)T 02 >PS = ��� < H(z)T 0S 0 >D
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Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCDans les relations 
i-dessus, la barre représente la moyenne sur un nombre �xe d'os
illa-tions, et le prime est la di�éren
e par rapport à 
ette moyenne. H(z) est la fon
tion deHeaviside (vaut l'unité dans la 
ou
he de surfa
e 0-50 m et est nulle partout ailleurs), u0est le 
hamp de vitesse anormal tridimensionnel. P dénote la produ
tion de varian
e dedensité, tandis que D dénote la destru
tion. C 0� représente le 
hangement de densité dueà la 
onve
tion anormale. Dans le 
as de 
onditions aux limites de �ux 
onstant (FT etFTFS), les termes DT et PS disparaissent, et en 
onséquen
e les �ux turbulents downgra-dient de �ottabilité (u0�0) devraient être essentiels à l'existen
e de variabilité 
limatique.L'amortissement des anomalies de SST à travers la 
ondition aux limites de relaxation(DT ) et les termes de dissipation (Dh et Dv) tendent à diminuer l'énergie potentielle del'é
oulement, et ont don
 un r�le stabilisateur (la varian
e asso
iée est négative). Le termePA représente le 
hangement d'énergie potentielle disponible dû au feedba
k de l'adve
-tion anormale de �ottabilité sur la perturbation de densité. Supposons que u0:r� et �0soient tous deux positifs alors la densité dé
roit (
omme ��0=�t = �u0:r� < 0) et l'eaudevient plus légère (�0 < 0). Ce feedba
k positif tend à augmenter l'énergie E� (puisque�u0�0r� > 0), 
orrespondant à une déstabilisation de l'é
oulement. L'adve
tion anormalede �ottabilité peut être dé
omposée en une adve
tion anormale du 
hamp de températuremoyen, et une adve
tion anormale du 
hamp de salinité moyen :PA = PTA + PSA = � < u0�0rT > �� < u0�0rS > : (II.2)Habituellement, le feedba
k d'adve
tion de sel PSA est positif et 
elui de la températurePTA est négatif. Ces deux feedba
ks sont la 
ause d'une 
haîne de pro
essus dans le planméridien (latitude-profondeur) de l'overturning. Une anomalie négative de salinité (tem-pérature) dans les hautes latitudes réduit (augmente) l'intensité de la 
ir
ulation thermo-haline, 
ausant une rédu
tion (augmentation) de l'adve
tion de sel (d'eau 
haude) vers lenord en surfa
e, renfor
ant (amortissant) ainsi l'anomalie de salinité (température) ini-tiale. Le terme PS, non nul uniquement sous 
onditions mixtes, représente littéralementle feedba
k du �ux de rappel de �ottabilité anormale (��H(z)T 0) sur les perturbationsde densité asso
iées aux �u
tuations de salinité (�S 0). On peut le voir aussi 
omme une
orrélation temporelle des anomalies de température et salinité. Noter que les feedba
ksPA et PS sont les seuls pro
essus physiques 
apables d'augmenter la varian
e de densité100
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e d'énergie des os
illations
orrespondant à une déstabilisation de l'é
oulement.Lorsque la température est la seule variable a
tive, le �ux de 
haleur de surfa
e peutêtre réé
rit en terme de �ux de densité, et par 
onséquent le mé
anisme de variabilitédevrait être le même que sous �ux de 
haleur et d'eau dou
e 
onstants. Ainsi, de ma-nière à évaluer l'impa
t de la salinité sous �ux 
onstants sur le taux de 
roissan
e desperturbations, les termes de produ
tion de varian
e pour l'expérien
e sous �ux de 
haleur
onstant (FT) sont examinés. Les valeurs des termes de produ
tion pour les expérien
esFT, FTFS et RTFS sont donnés dans le tableau II.3.Comme attendu, la sour
e d'énergie des expérien
es sous �ux 
onstants (FTFS et FT)et sous 
onditions mixtes (RTFS) est très di�érente. Sous des 
onditions de surfa
e de�ux 
onstants le feedba
k des �ux turbulents downgradient de température sur le gradientmoyen de température (�v0T 0�yT ) est à l'origine de l'existen
e de l'os
illation. Tandisque sous 
onditions mixtes, la sour
e d'énergie provient de la 
orrélation positive desanomalies de température et salinité de surfa
e (PS). Pour les deux types d'os
illations,les feedba
ks d'adve
tion anormale zonale et verti
ale de densité sur les perturbationsde densité augmentent l'énergie potentielle disponible de l'é
oulement, mais ave
 uneintensité faible devant la prin
ipale sour
e d'énergie. Pour les deux types d'os
illations, la
onve
tion a un r�le stabilisateur sur l'é
oulement (< �0C 0� > négatif).
II.6.1 Flux 
onstantsSous 
onditions de surfa
e de �ux d'eau dou
e et de 
haleur 
onstants, la distributionspatiale de la sour
e d'énergie (Fig II.12) a la même forme que dans Colin de Verdière etHu
k (1999) qui ont for
é leur modèle uniquement par un �ux de 
haleur 
onstant (FT).La région la plus instable se situe dans le tiers nord de la région de bord ouest lorsque le
ourant de bord ouest tourne vers l'est. Les �ux turbulents de température vers le nord à
et endroit (Fig II.13) apparaissent don
 être au 
oeur de l'existen
e de l'os
illation. Dansl'intérieur, les �ux turbulents de température sont prin
ipalement vers le sud, résultanten une stabilisation de l'é
oulement. 101



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCEXP FT FTFS RTFS��2 < u0T 0�xT > 0.2 0.89 1.11��2 < u0S 0�xS > 0 0.19 4.51�� < u0T 0�xS > 0 -0.70 -1.40�� < u0S 0�xT > 0 -0.21 -2.51� < u0�0�x� > 0.2 0.17 1.71��2 < v0T 0�yT > 16.6 6.76 8.07��2 < v0S 0�yS > 0 0.46 17.82�� < v0T 0�yS > 0 -1.76 -8.27�� < v0S 0�yT > 0 -1.57 -16.80� < v0�0�y� > 16.6 3.89 0.82��2 < w0T 0�zT > 4.3 1.74 4.33��2 < w0S 0�zS > 0 0.15 10.17�� < w0T 0�zS > 0 -0.49 -4.36�� < w0S 0�zT > 0 -0.52 -6.90� < w0�0�z� > 4.3 0.88 3.24�2 < T 0C 0T > -0.45 1.70 41.61�2 < S 0C 0S > 0 2.67 33.89��� < T 0C 0S > 0 -3.72 -14.56��� < S 0C 0T > 0 -1.24 -98.0< �0C 0� > -0.45 -0.59 -37.06��2� < H(z)T 02 > 0 0 -32.30��� < H(z)T 0S 0 > 0 0 100.98�� < H(z)�0T 0 > 0 0 68.68Tab. II.3 � Termes de l'équation d'évolution de la varian
e de densité pour les 
as mixtes (RTFS), �ux(FT et FTFS) (10�6 (kg m�3)2 = an).R�le de la salinitéQuel est le r�le de la salinité sur la 
roissan
e des perturbations de densité sous �ux
onstants ? Le tableau II.3 nous montre que l'énergie introduite par les �ux turbulents v0T 0102
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Fig. II.12 � Moyennes dans les 250 premiers mètres et sur une période d'os
illation du terme responsablede la 
roissan
e de la varian
e de densité sous 
onditions de �ux 
onstants (�v0T 0�yT , 10�3 (kg m�3)2 /an), superposé au 
ourant horizontal. Les valeurs maximales surviennent pour les �ux méridiens dans le
oin nord est. La région la plus instable 
oïn
ide ave
 l'endroit où le 
ourant de bord ouest tourne versl'est (instabilité baro
line d'un jet zonal).est plus faible lorsque la salinité est a
tive (expérien
e FTFS). Les perturbations de densitéà l'origine des �u
tuations de la 
ir
ulation o
éanique sont 
ontr�lées par la température.Les perturbations de salinité agissent alors 
omme un frein sur les �u
tuations de la
ir
ulation.II.6.2 Conditions mixtesSous 
onditions mixtes, les anomalies de température et salinité sont 
orrélées positi-vement tout au long de leur propagation dans les hautes latitudes (Fig II.14). Dans 
e 
asl'interprétation du mé
anisme physique responsable de la 
roissan
e de la varian
e des103
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Fig. II.13 � Flux méridien v0T 0 moyenné sur une période à 49ÆN fon
tion de la longitude et de laprofondeur (10�4 ÆC m s�1). Le transport turbulent de 
haleur vers le nord dans le tiers ouest du bassinsont au 
oeur de l'existen
e de la variabilité sous �ux 
onstants de surfa
e.perturbations de densité né
essite quelques analyses supplémentaires. Nous allons don
tenter de 
omprendre, ave
 l'aide des diagnostiques énergétiques, les phénomènes impli-qués dans l'ampli�
ation, ou le maintient 
ontre la dissipation, des anomalies de densité.La sour
e d'énergie atteint son maximum dans le milieu du bassin (aux alentours de57ÆN). Cet endroit ne 
oïn
ide pas ave
 
elui où les perturbations de densité émergent(dans la zone de fort �ux de sel près du bord ouest) mais plut�t ave
 la zone 
ara
tériséepar une 
onve
tion profonde importante (Fig II.16) : il semble don
 qu'au premier abord,la 
onve
tion ait un r�le non négligeable dans la variabilité. Le feedba
k positif peut êtreexpliqué basiquement 
omme suit. Supposons que l'anomalie de densité de surfa
e soitpositive (�0 > 0 () T 0; S 0 > 0) alors le refroidissement (��T 0 < 0 =) �t�0 > 0)induit par le �ux de 
haleur de rappel anormal renfor
e la perturbation de densité initiale(�0�t�0 > 0). De la même manière, si l'anomalie de densité de surfa
e est négative (�0 <0() T 0; S 0 < 0) alors le ré
hau�ement induit par le �ux de 
haleur de rappel anormal(��T 0 > 0 =) �t�0 < 0) renfor
e la perturbation de densité initale (�0�t�0 > 0). Dansles deux 
as, au 
ours de la propagation des anomalies de densité à travers le bassin, lefeedba
k seul devrait être de moins en moins e�
a
e puisque les anomalies de températuresont peu à peu amorties par la 
ondition au limite de rappel en surfa
e. Mais 
e n'est pas 
e104
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Fig. II.14 � Moyennes dans les 250 premiers mètres et sur une période d'os
illation du terme responsablede la 
roissan
e de la varian
e de densité sous 
onditions mixtes (���H(z)T 0S0, 10�2 (kg m�3)2 / an)et du 
ourant horizontal.que l'on observe, la �gure II.14 montre que la sour
e d'énergie est maximale vers le milieudu bassin. Les anomalies de température et salinité de surfa
e doivent don
 être for
émentsoutenues par un autre pro
essus au 
ours de leur propagation. Le tableau II.3 nousindique que les anomalies de température et de salinité sont renfor
ées par la 
onve
tion(�2T 0C 0T > 0, �2S 0C 0S > 0). Mais le résultat est un amortissement de l'anomalie de densité(�0C 0� < 0). La �gure II.15 illustre la moyenne horizontale de la varian
e des anomaliesde température et de salinité, asso
iée à la 
onve
tion, en fon
tion de la profondeur : lavarian
e est 
on
entrée dans les 100 premiers mètres pour la température et dans les 200premiers mètres pour la salinité. Pour 
omprendre 
ela, il faut simplement remarquer quela température et la salinité augmentent ave
 la profondeur dans la zone de propagationdes anomalies. Ainsi, lorsque l'anomalie de densité de surfa
e est positive (T 0; S 0 > 0),105



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCla 
olonne d'eau est instable et la 
onve
tion anormale16 apporte vers le haut des eaux
haudes et salées qui �nalement renfor
ent les perturbations initiales de température etsalinité de surfa
e (a

ompagné d'un amortissement de l'anomalie de densité). De la mêmemanière, si l'anomalie de densité de surfa
e est négative (T 0; S 0 < 0), la 
olonne de �uideest stable et la 
onve
tion anormale17apporte vers le haut des eaux froides et dou
es quirenfor
ent en
ore les perturbations initiales de température et salinité de surfa
e (mais lerésultat est un amortissement de l'anomalie de densité).
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Fig. II.15 � Moyenne horizontale de la varian
e de température et de salinité asso
iée à la 
onve
tion.Au 
ours de leur trajet vers l'est, les anomalies de salinité se renfor
ent à traversla 
onve
tion 
ontre la dissipation horizontale prin
ipalement. Pour la température, une
ompétition survient entre l'amortissement par les �ux de 
haleur de surfa
e et le renfor-
ement par la 
onve
tion. La �gure II.17 montre que le renfor
ement par la 
onve
tionprédomine sur l'amortissement par les �ux de 
haleur de surfa
e sur la majeure partiede la zone de propagation des perturbations, ex
epté pro
he du bord est. L'ampli�
ationdes anomalies de SST par 
onve
tion 
ontre l'amortissement par les �ux de 
haleur derappel augmente vers l'est et est maximum vers 48ÆE. Cet endroit 
oïn
ide ave
 l'inten-sité maximale du feedba
k dominant (Fig II.14) dans lequel les �ux de 
haleur anormauxvers l'o
éan sont 
ru
iaux. Cette ampli�
ation nette des anomalies de température estné
essaire pour générer une rétroa
tion su�sament forte sur la perturbation de densité16En surfa
e, C 0T = CT � CT > 0 et C 0S = CS � CS > 0.17En surfa
e, C 0T = �CT < 0 et C 0S = �CS < 0.106
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Fig. II.16 � Diagramme temps-longitude de la profondeur de 
onve
tion (m) au 
ours d'une périoded'os
illation mixte à 59ÆN. La profondeur de 
onve
tion augmente vers l'est et atteint le fond du bassin(4500 m) entre 30 et 50Æ de longitude.
(feedba
k positif ��H(z)�0T 0 > 0), à travers l'anomalie du �ux de 
haleur de surfa
e
ontre la 
onve
tion anormale (�0C 0� < 0). Dans le 
as 
ontraire, si l'ampli�
ation desanomalies de température par la 
onve
tion anormale était plus faible, alors le résultatnet serait un amortissement des anomalies de température (�2(��H(z)T 02 + T 0C 0T ) < 0)et la sour
e prin
ipale d'énergie (���H(z)T 0S 0) perdrait en intensité résultant alors en unamortissement des perturbations de densité (��H(z)�0T 0 + �0C 0� < 0). Un s
héma ré
api-tulatif est montré dans la �gure II.18. En 
on
lusion le feedba
k du �ux de rappel anormalde �ottabilité sur les perturbations de densité asso
iées aux �u
tuations de salinité (ou
orrélation positive T 0S 0) 
onstitue la sour
e prin
ipale d'énergie pour la 
roissan
e de lavarian
e de la densité. Et l'e�
a
ité de 
ette sour
e d'énergie est assurée par l'ampli�
a-tion des perturbations de température et de salinité, à travers la 
onve
tion anormale qui
onstitue alors le deuxième feedba
k 
ru
ial à l'existen
e de l'os
illation. Le mé
anismeresponsable de la 
roissan
e de la varian
e de la densité sous 
onditions mixtes est don
un feedba
k positif entre la 
onve
tion et le �ux de 
haleur de rappel de surfa
e.107
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ennale de la THC
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Fig. II.17 � Somme des varian
es de température asso
iées à l'amortissment par les �ux de 
haleuranormaux de surfa
e et au renfor
ement par la 
onve
tion (�2(��T 02+T 0C 0T ), 10�3 (kg m�3)2 / an) dansles 50 premiers mètres. Ex
epté pro
he du bord est, l'ampli�
ation des anomalies de SST par 
onve
tiondomine l'amortissement par les �ux de 
haleur de surfa
e, et augmente vers l'est.II.7 Stru
ture spatio-temporelle des perturbations dedensitéLes observations satellitales nous fournissent ex
lusivement un signal altimétrique per-mettant de déte
ter des anomalies de pression dans l'o
éan. Et les observations de sub-surfa
e fournissent une des
ription enri
hissante de la variabilité 
limatique à long-termepar
e que l'e�et du 
y
le annuel, et la variabilité saisonnière atmosphérique dé
roit ra-pidement ave
 la profondeur (Marshall et al., 2001). Pour le moment, il n'y a pas eud'observations de subsurfa
e (stations de mesures �xées par exemple) su�sament longuespour pouvoir éventuellement déte
ter des anomalies persistant sur des é
helles de temps108



II.7. Stru
ture spatio-temporelle des perturbations de densitéT 0�T 0	 T 0�
S 0
T 0

�0
S 0�
�0��0	�0��0	

F S
onv
F �;TshfF �;SshfF �
onv

F T
onvF Tshf F �;Sshf

Fig. II.18 � S
héma expliquant la 
roissan
e des perturbations de température, salinité et densité.Les di�érents feedba
ks auxquels sont soumis les anomalies sont dénotés par F , les indi
es 
onv et shfdénotent respe
tivement des feedba
ks asso
iés à la 
onve
tion et au �ux de 
haleur de rappel de surfa
e.Les symboles � et 	 indiquent le résultat du feedba
k, respe
tivement positif et négatif. Les expressionsdes di�érents feedba
ks mis en jeux sont les suivants : F T
onv = T 0C 0T , F Tshf = ��H(z)T 02, FS
onv = S0C 0S ,F �;Tshf = ��2�H(z)T 02, F �;Sshf = ��H(z)�T 0S0, F �
onv = �0C 0�. Pour que le feedba
k FSshf soit e�
a
e, lesanomalies de température et salinité doivent né
essairement être ampli�ées à travers les feedba
ks liés àla 
onve
tion.
limatiques (au moins supérieures à la dé
ennie). Nous nous 
on
entrons dans 
ette par-tie à mettre en éviden
e les 
ara
téristiques des perturbations de densité, températureet salinité, sous 
onditions de �ux 
onstants (FTFS) et sous 
onditions mixtes (RTFS).Nous nous intéressons à la stru
ture verti
ale puis à la propagation des perturbations.Nous montrons que les anomalies de densité qui émergent sous 
onditions mixtes et de�ux 
onstants ont des stru
tures spatio-temporelles qui montrent des di�éren
es signi�-
atives.En surfa
e, la 
omparaison de la stru
ture spatiale (à un instant donné) des anomalies109



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCde densité entre nos deux expérien
es FTFS et RTFS ne révèle au
une di�éren
e signi�-
ative qui permettrait d'identi�er un type d'os
illation plut�t qu'un autre. En revan
he,sur la verti
ale, des di�éren
es importantes surviennent qui méritent d'être examinées.La �gure II.19 montre les diagrammes 
ara
téristiques dans le plan temps-profondeur desanomalies de densité, salinité et température en un point des régions instables (
oïn
idantave
 l'aire dans laquelle le terme sour
e de varian
e de densité est maximal).II.7.1 Flux 
onstantsLa des
ription de la stru
ture spatiale des anomalies de température intensi�ées ensurfa
e qui émergent sous des 
onditions de �ux de 
haleur 
onstants a été fournie parColin de Verdière et Hu
k (1999). Nous retrouvons sans surprise des résultats identiqueslorsqu'un �ux d'eau dou
e 
onstant est ajouté. Dans le tiers nord-ouest du bassin, lesanomalies sont stationnaires sans propagation. Tandis que dans l'intérieur, les perturba-tions se propagent vers l'ouest (Fig. II.20) dans une large bande de latitude (entre 40et 55ÆN environ, Fig. II.21) 
omme des ondes planétaires (de vorti
ité potentielle) sur lastrati�
ation moyenne, 
ontre le 
ourant moyen vers l'est (extension du 
ourant de bordouest). Néanmoins, le sens de propagation dans l'intérieur n'est pas universel et devraitdépendre de la strati�
ation moyenne. Le temps de propagation des perturbations de den-sité à travers le bassin est deux fois plus long dans l'expérien
e FTFS que FT puisque legradient méridien moyen de densité est plus faible. La salinité a don
 agit 
omme un freinà la propagation est-ouest des perturbations, et en 
onséquen
e rallonge 
onsidérablementla période de la variabilité. Sans fournir d'expli
ation, Greatbat
h et Zhang (1995) ontnoté la même tendan
e dans leurs simulations idéalisées for
ées par des �ux 
onstants de
haleur et d'eau dou
e de surfa
e. Les �gures II.19a-
 montrent les diagrammes 
ara
té-ristiques temps-profondeur des anomalies de densité, température et salinité en un point50ÆN-10ÆE situé dans le 
oin nord-ouest instable (
oïn
idant ave
 l'aire dans laquelle leterme sour
e dominant de varian
e de densité, ��2v0T 0�yT , est maximal). La stru
tureverti
ale montre des di�éren
es de phase (environ 1/4 de période entre 200 et 500 m deprofondeur) dans tous les 
hamps anormaux de tra
eurs. La stru
ture est très similaire à
elle obtenue par Colin de Verdière et Hu
k (1999) sous �ux de 
haleur 
onstant unique-110



II.7. Stru
ture spatio-temporelle des perturbations de densitément. En résumé, l'in
lusion 
onjointe de la salinité et d'un forçage de sel 
onstant n'apas modi�é la stru
ture spatio-temporelle des anomalies de densité par rapport au 
as
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Fig. II.19 � Diagramme 
ara
téristique z-t des 
hamps d'anomalies de densité, salinité et de tempé-rature en un point situé dans la région instable sous 
onditions de �ux 
onstants (5ÆE-49ÆN ; a, b, 
) etsous 
onditions mixtes (39ÆE-59ÆN ; d, e, f). 111



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCpurement thermique.
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II.7.2 Conditions mixtesSous 
onditions mixtes, les anomalies de densité se propagent vers l'est (Fig II.22)à des latitudes plus nord que sous �ux 
onstants, plus parti
ulièrement dans les régionsde formation d'eau profonde entre 50 et 60ÆN. Les anomalies prennent naissan
e prèsdu bord ouest, au nord du dé
ro
hement du 
ourant de bord ouest, dans une régionoù le bilan évaporation moins pré
ipitation est élevé. Les perturbations de densité sepropagent ensuite vers l'est (Fig II.23). Lorsqu'elles atteignent le bord est, elles sont enpartie éliminées par un puissant mélange 
onve
tif. De là, des petits résidus d'anomalies,surtout visibles sous 400 m, retournent très rapidement vers l'ouest (2 ans environ) lelong du bord nord. Le r�le de 
es résidus dans la réinitialisation du 
y
le est loin d'être
omprise. Greatbat
h et Peterson (1996) ont suggéré que 
es résidus sont la signatured'une onde de Kelvin visqueuse né
essaire à l'ajustement de l'os
illation.112



II.7. Stru
ture spatio-temporelle des perturbations de densité
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Fig. II.21 � Os
illation sous �ux 
onstants. Anomalies de température (
ouleur) et salinité (
ontours)durant un 
y
le de l'os
illation. Les anomalies de 
ourant les plus fortes atteignent 0.71 
m s�1, l'amplitudedes anomalies de salinité os
ille entre -0.078 psu et 0.086 psu, tandis que 
elle des anomalies de températurevarie entre -0.92 et 1.02 ÆC.
Les stru
tures verti
ales des perturbations de densité, température et salinité en unpoint de la région instable sont montrées dans les �gures II.19d-f. On remarque une fortebaro
lini
ité en température : les anomalies de surfa
e (0-300 m) et de subsurfa
e (400-1500 m) sont en opposition de phase et présentent et une amplitude assez 
omparable. Lesanomalies de densité et de salinité intensi�ées en surfa
e ne présentent pas de stru
turebaro
line, et leur épaisseur atteint environ 800 m. Le fait que les anomalies de températurede surfa
e soient moins épaisses que les anomalies de salinité (et don
 de densité) etfortement baro
lines est dû à la 
ontrainte de rappel, asso
iée aux 
onditions mixtes, quine permet pas à la SST de s'éloigner beau
oup de la température de rappel.113
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ation de deux types de variabilité interdé
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Fig. II.22 � Diagramme 
ara
téristique temps-longitude du 
hamp d'anomalie de densité (0.01 kg m�3)à 59ÆN (exp. RTFS). Une propagation vers l'est est 
lairement apparente.II.8 Rationalisation de la périodeDans 
ette se
tion, nous nous 
on
entrons sur les mé
anismes �xant la période desos
illations sous �ux 
onstants et sous 
onditions mixtes.II.8.1 Flux 
onstantsSous �ux 
onstants, la période de l'os
illation est �xée par le temps de transit desperturbations (intensi�ées en surfa
e) à travers le bassin (Colin de Verdière et Hu
k, 1999;te Raa et Dijkstra, 2002). Ces perturbations se 
omportent 
omme des ondes de Rossbyplanétaires évoluant dans le 
hamp de 
ourant moyen et sur la strati�
ation moyenne(Colin de Verdière et Hu
k, 1999). Supposons une anomalie 
haude et salée plongée dansun gradient méridien de température et salinité (ave
 la température et salinité diminuantvers le p�le) : à l'ouest (est) de son 
entre la perturbation de vitesse méridienne apportedes eaux 
haudes et salées (froides et peu salées) impliquant une propagation vers l'ouest.Le gradient méridien de densité moyen joue le r�le d'e�et �. Mais un 
ourant vers l'est enéquilibre géostrophique ave
 le gradient méridien moyen de densité est également présent,114
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Fig. II.23 � Os
illation sous 
onditions mixtes. Anomalies de température (
ouleur, en ÆC) et anomaliede salinité (
ontours, en psu). Les anomalies de 
ourant les plus fortes atteignent 2.67 
m s�1, l'amplitudedes anomalies de salinité os
ille entre -0.64 psu et 0.56 psu, tandis que 
elle des anomalies de températurevarie entre -1.25 et 1.43 ÆC. L'amplitude des perturbations de densité os
ille entre -0.38 et 0.30 kg m�3.et une 
ompétition survient entre l'adve
tion moyenne et la propagation des ondes.En faisant l'hypothèse que la densité varie de manière exponentielle sur la verti
ale,te Raa et Dijkstra (2002) ont fournit une expression de la vitesse de phase de 
es ondes.�0(�; �; z; t) = ekz�̂(�; �; t) ; z < 0: (II.3)On utilise la géostrophie pour relier la vitesse à la pression :v0 = 12
�wR sin� 
os� �P 0�� (II.4)Où R et 
 sont respe
tivement le rayon et la pulsation de rotation terrestre. Comme lesanomalies se dépla
ent à la vitesse baro
line, nous estimons la pression baro
line :P 0(z) = � �Z z�H �0gdz � 1H Z 0�H �Z z�H �0gdz0� dz� ; (II.5)115



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCCe qui mène à : P 0(z) = �g�̂ �ekzk � 1k2H + e�kHk2H � : (II.6)Où H (4500 m) est la profondeur du bassin. Les termes d'adve
tion qui dominent l'équi-libre de la 
haleur dans l'o
éan intérieur sont U�x�0 et v0�y�. La somme de 
es deux termess'é
rit : U ��0�x + v0���y = UR 
os� ��0�� + v0R ����= UR 
os� ��0�� � �g2
�wR2 sin� 
os� ���� ��̂�� ;ave
 � = 1k � 1k2H + e�kHk2H : (II.7)Les anomalies étant intensi�ées en surfa
e, on 
al
ule 
es termes d'adve
tion en z=0 :U ��0�x + v0���y = 1R 
os� ��̂�� �U � �g2
�wR sin� ����� : (II.8)Les anomalies de densité dépla
ent plut�t dans la dire
tion zonale :��0�t + U ���x + v0��0�y � ��0�t � 
R 
os� ��̂�� : (II.9)Ainsi, on obtient une relation pour la vitesse de phase des perturbations :
 = �g2
�wR sin� ���� � U: (II.10)Cette relation montre qu'il y a 
ompétition entre la propagation des ondes longues deRossby et le 
ourant moyen. 
 > 0 indique une propagation vers l'ouest. Nous estimonsle 
ourant zonal moyen U , et le gradient méridien moyen de densité (���̂) dans une boîteenglobant les perturbations. Les anomalies atteignent leur amplitude maximale entre 38et 60ÆN sur toute la largeur du bassin, et sont 
on�nées dans les 800 premiers mètres(
orrespond environ à la profondeur des 7 premières 
ou
hes du modèle = 850 m). Celaentraîne des estimations de U = 0.3055 
m s�1 (vers l'est), ���̂ = 1.2927 kg m�3rad�1.L'ajustement exponentiel des perturbations dans le nord ouest du bassin donne � = 0.002m. La 
ombinaison de 
es estimations donnent une vitesse de phase 
 = 0:50 
m s�1 (versl'ouest). La largeur (Lx) du bassin aux latitudes de propagation des perturbations est del'ordre 4700 km (à 49ÆN). Nous obtenons don
 une période (T = 2Lx=
) de 60 ans. Cettevaleur est en très bon a

ord ave
 le modèle 3D qui donne une période de 57 ans.116



II.9. Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtesII.8.2 Conditions mixtesLes études pré
édentes ont suggéré que la période des os
illations est �xée par letemps d'adve
tion à travers le bassin (Weaver et Sara
hik, 1991a,b). Dans la simulationprésente, le mé
anisme de propagation des anomalies n'est pas aussi 
lair. Tout d'abordnous voulons savoir si le mé
anisme de propagation est le même que sous �ux 
onstant :les perturbations, plongées dans un 
ourant zonal moyen, se dépla
ent-elles 
omme desondes planétaires sur un gradient méridien moyen de densité ? Quel que soit la surfa
e surlaquelle nous e�e
tuons les 
al
uls de moyenne (U , ���), le gradient méridien de densitédans le 
henal de propagation des perturbations est toujours négatif, et le 
ourant zonalmoyen de surfa
e n'est jamais assez fort pour permettre une vitesse de phase positive(vers l'est). Il semble don
 qu'au premier abord, nous soyons en présen
e d'un mé
anismede propagation di�érent de 
elui obtenu sous �ux 
onstants.L'analyse des termes gouvernant l'évolution des anomalies de densité dans l'o
éanintérieur (Fig II.24) sont le forçage anormal de surfa
e (��T 0), la 
onve
tion anormale,puis l'adve
tion anormale (terme v0�y� plus pré
isément). Ces trois pro
essus 
ombinéspermettent une propagation vers l'est.II.9 Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtesII.9.1 Génération des perturbationsDans 
ette se
tion, nous nous proposons d'expliquer le pro
essus responsable du déve-loppement des perturbations dans la région de forte évaporation dans le modèle o
éaniquePG for
é par des 
onditions mixtes en surfa
e. Les études antérieures ont montré que la
ir
ulation thermohaline apparaît extrêmement sensible à l'apport d'eau dou
e dans lesrégions de 
onve
tion (
atastrophe halo
line, équilibres multiples). Mais sa variabilité esttout aussi sensible. Lenderink et Haarsma (1994) utilisent un modèle similaire à 
elui deWelander (1982), une boîte de surfa
e for
ée par les 
onditions mixtes au dessus d'unréservoir profond in�ni, et analysent les 
hangements brusque dans la distribution de la
onve
tion en réponse à un 
hangement atmosphérique évoluant lentement. Mikolajewi
z117
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y
le) enfon
tion de la longitude en surfa
e à 59ÆN, dans le 
henal de propagation des anomalies. Noter que 
etéquilibre est bien représentatif du 
y
le total.
et Maier-Reimer (1990) et Pier
e et al. (1995) ont attribué la variabilité 
entenaire ob-tenue sous 
onditions mixtes à des 
hangements dans l'a
tivité 
onve
tive dans toute larégion de formation d'eau profonde de l'Atlantique Sud. Dans un travail ré
ent, Hirshiet al. (1999) ont étudié les pro
essus responsables de la 
onve
tion intermittente (périodede quelque mois) dans un OGCM for
é par des 
onditions aux limites de relaxation, etont montré 
omment 
ette intermitten
e pouvait mener à l'e�ondrement de la formationd'eau profonde dans l'hémisphère sud, dépendant de la méthode utilisée pour diagnos-tiquer le �ux d'eau dou
e (à la �n du spin-up). Plusieurs auteurs ont trouvé que, sous
onditions mixtes, les perturbations émergent dans la région de nette et forte évaporationprès du bord ouest dans les hautes latitudes, et à partir de là se propagent dans l'inté-rieur (Weaver et Sara
hik, 1991a,b; Weaver et al., 1991). Pourquoi une forte évaporationnette (E � P � 0) est requise pour générer des perturbations ? Cette question trouve saréponse à travers le modèle 
olonne simple dé
rit 
i-dessous.118



II.9. Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtesLe modèleLe modèle est le même que Lenderink et Haarsma (1994) qui ont étendu le modèle enboîtes de Welander (1982) aux 
onditions mixtes. Une boîte de surfa
e dans laquelle latempérature T et la salinité S sont autorisées à 
hanger à travers la 
onve
tion ave
 leréservoir profond de température Tb et salinité Sb �xées. La 
ir
ulation moyenne mélangebien les eaux profondes, et par 
onséquent les variations de la température et salinité enprofondeur sont faibles devant 
elles de surfa
e. La boîte de surfa
e é
hange horizontale-ment de la 
haleur et du sel ave
 les eaux environnantes. Bien sûr, dans le modèle 3D, letaux d'é
hange q (s�1) entre les boîtes varie dans le temps. Néanmoins, a�n de simpli�erau maximum la 
ompréhension, nous �xons 
ette é
helle de temps, et 
onsidérons �xestempérature et salinité des eaux environnantes (Te et Se respe
tivement). L'é
hange ave
le réservoir profond survient uniquement si la boîte de surfa
e est plus dense que 
elle dufond, et l'é
helle de temps de 
e pro
essus (
�1) est de l'ordre de quelques jours. Commedans le modèle o
éanique, des 
onditions mixtes sont appliquées en surfa
e : la tempéra-ture T est rappelée vers une température pres
rite Ta atmosphérique ave
 une é
helle detemps ��1, et le �ux net d'évaporation est pres
rit à une valeur 
onstante Qs. Une visions
hématique du modèle est montrée dans la �gure II.25.
6?

6?� - ?
Te q FsSe T S
Tb Sb

�(Ta � T )

Fig. II.25 � S
héma du modèle en boîtes.En forme dimensionnelle, les équations pour la température et salinité de surfa
e sont :�tT = �(Ta � T ) + q(Te � T ) + 
�(Tb � T ); (II.11)�tS = Fs + q(Se � S) + 
�(Sb � S): (II.12)119



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCLorsque la 
olonne est stable (�� �b < 0, ave
 � = ��T + �S et �b = ��Tb + �Sb), iln'y a pas d'é
hange entre les boîtes de surfa
e et de fond, et don
 � = 0, sinon (���b > 0)il y a ajustement 
onve
tif et � = 1.Condition pour le développement de perturbationsLes solutions à l'équilibre du modèle en boîte sont les suivantesT (�) = �Ta + qTe + 
�Tb�+ q + 
� ; S(�) = Fs + qSe + 
�Sbq + 
� : (II.13)Le modèle en boîtes a deux équilibres (ou points �xes en terme de système dyna-mique) : un équilibre 
onve
tif (T (1),S(1)), et un équilibre non-
onve
tif (T (0),S(0)). Lemodèle os
ille uniquement si 
es équilibres ne sont jamais atteints. Ainsi, on peut mon-trer fa
ilement que la 
ondition sur le taux d'évaporation pour l'existen
e d'os
illationss'é
rit :q ��� (T (0)� Tb) + Sb � Se� < Fs < (q + 
)�� (T (0)� Tb) + q(Sb � Se): (II.14)Cette relation nous montre qu'il existe des valeurs 
ritiques en-dessous et au-dessusdesquelles le système est stable (pas de variabilité), et au
une perturbation n'émerge.Ce résultat est 
ohérent ave
 les expérien
es de sensibilité que nous avons menées danslesquelles nous avons trouvé que l'os
illation disparaissait lorsque nous divisions par deuxl'amplitude de l'évaporation nette (25 
m an�1 au lieu de 50 
m an�1) située au nord dudé
ro
hement du 
ourant de bord ouest. Cependant pour des valeurs du forçage de sel audessus de la valeur 
ritique supérieure, les os
illations se sont montrées persistantes maismodulées ave
 une période de plusieurs siè
les18.Pour un 
ertain régime de paramètres (��1=100 jours, q�1=100 jours, 
�1=5 jours,Ta=8 ÆC, Tb=4ÆC, Te=10ÆC, Sb=35 psu, Se=35 psu), des os
illations émergent pour 53.81< Fs < 820.1 
m an�1. Nous 
hoisissons Fs=55 
m an�1, et obtenons des os
illationsdé
ennales (15.7 ans) des propriétés de la boîte de surfa
e (Fig II.26).18
es grandes é
helles de temps sont peut-être liées à un mé
anisme initialement proposé par Mysaket al. (1993) dans lequel les anomalies de salinité sont adve
tées le long de la bou
le thermohaline dansle plan latitude-profondeur (voir en introdu
tion).120



II.9. Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtes
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YearsFig. II.26 � Séries temporelles de la température, salinité et densité de la boîte de surfa
e du modèlede Lenderink et Haarsma (1994). La période des os
illations est environ 15.7 ans.La période de l'os
illation est �xée par le temps de déstabilisation de la 
olonne parla salinité, 
'est-à-dire le temps qu'il faut au sytème pour aller de l'équilibre 
onve
tifà l'équilibre non-
onve
tif (ou en
ore le temps qu'il faut au système pour aller de S(0)à S(1) qui est beau
oup plus grand que le temps de l'ajustement 
onve
tif). Le 
al
ulanalytique de la période P des os
illations mène à :P = 1q ln �S(0)� S(1)�(0)� �b ! : (II.15)Pro
he du point de bifur
ation du sytème (borne inférieure de l'expression II.14) la périodeest très longue. La période dé
roît ensuite rapidement lorsque le forçage de sel augmente(Fig II.27) : la période des os
illations est très sensible à l'amplitude du �ux de sel pro
hedu point de bifur
ation.Ce modèle très simple nous a permis de montrer qu'un forçage de sel important est né-
essaire pour permettre l'émergen
e de perturbations de densité. Cependant, il ne semblepas approprié pour expliquer les naissan
es su

essives d'anomalies positives et négativesde densité dans 
ette région de fort �ux de sel : le �ux q est attendu variable dans letemps 
omme l'a souligné Weaver et al. (1991) en raisonnant sur le temps de résiden
edes eaux dans la région de forte évaporation (voir en introdu
tion).Noter que 
es résultats sont 
ohérents ave
 
eux de Cessi (1996) : elle a étudié lespropriétés du modèle de Welander (1982) et montre, entre d'autres, que l'os
illation existeou pas selon la valeur du �ux d'eau dou
e et que la période des os
illations devient très121
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ation de deux types de variabilité interdé
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Fig. II.27 � Période des os
illations du modèle de Lenderink et Haarsma (1994) fon
tion du forçage desel en surfa
e. Pro
he du point de bifur
ation la période est très longue.longue près du point de bifur
ation. Elle 
on
lut que son modèle 
apture l'essentiel de lasensibilité de la période des os
illations, trouvées dans les OGCMs, au �ux d'eau dou
ede surfa
e (Weaver et al., 1993; Huang et Chou, 1994; Pier
e et al., 1995).II.9.2 Croissan
e des perturbationsNous avons montré que le taux de 
roissan
e des perturbations de densité sous 
ondi-tions mixtes était attribué au feedba
k positif du �ux de 
haleur anormal sur les �u
tua-tions de densité asso
iées aux variations de salinité (���T 0S 0). Et le renfor
ement de 
etterétroa
tion positive au 
ours de la propagation des perturbations de densité n'est possibleque si les perturbations de température et salinité sont elles-même ampli�ées à traversl'ajustement 
onve
tif. Nous allons mettre en éviden
e les 
ara
téristiques parti
ulièressous lesquelles les perturbations peuvent 
roître. Cette partie vient en 
omplément del'analyse de varian
e dans laquelle nous avions pressenti le r�le 
ru
ial de la 
onve
tiondans le renfor
ement des anomalies.Pour 
ela, nous nous proposons d'utiliser un modèle très simple à une dimension surla verti
ale. La profondeur est dis
rétisée 
omme le modèle o
éanique tridimensionnel,ave
 des profondeurs de 
ou
hes augmentant de 50 m en surfa
e jusqu'à 550 m au fond.122



II.9. Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtesLes 
onditions mixtes sont appliquées à la boîte de surfa
e, et l'ajustement 
onve
tif dumodèle o
éanique est utilisé sur toute la 
olonne. Pour 
omparer les résultats au modèle
omplet 3D, au lieu d'intégrer un 
olonne immobile dans le temps, nous intégrons leséquations dans la dire
tion longitudinale (x). Cela signi�e que nous suivons la 
olonned'eau au 
ours de la propagation des anomalies vers l'est à la vitesse U . Les équations dumodèle sont les suivantes : U �T�x = H(z)�(Ta � T ) + CT ; (II.16)U �S�x = H(z)Fs + CS; (II.17)� = ��T + �S: (II.18)oùH(z) est la fon
tion de Heaviside (elle vaut 1 dans la 
ou
he de surfa
e est est nulle pourles niveaux inférieurs), la température de surfa
e est rappelée vers une valeur de tempéra-ture atmosphérique Ta 
onstante de 1ÆC ave
 une é
helle de temps de 66 jours (��1) ; 
esvaleurs sont identiques à 
elles du modèle 3D. La valeur du �ux évaporation�pré
ipitation(Fs), 
onstante, 
orrespond à la moyenne du �ux E � P du modèle 3D moyennée dans le
henal de propagation des perturbations, 
'est-à-dire �10 
m an�1. Nous 
hoisissons unevitesse de propagation U de 1.3 
m s�1 vers l'est en a

ord ave
 le modèle 3D.Le système est initialisé ave
 des pro�ls stables et instables de température et salinitéissus du modèle 3D en un point situé près de la région de formation des perturbations.Lorsque l'on initialise le système ave
 une anomalie positive de densité, on 
onstate unrenfor
ement des perturbations de température, salinité et densité (Fig II.28) et la 
olonnedevient de plus en plus instable. A 
haque fois que la profondeur de 
onve
tion devient plusimportante l'intensité des anomalies de température et salinité de surfa
e augmente. Dansles phases où le niveau de 
onve
tion est 
onstant, 
'est le refoidissement par les �ux de
haleur de surfa
e qui domine sur l'apport de 
haleur par 
onve
tion. L'anomalie positivede salinité est uniquement 
ontr�lée par la 
onve
tion si bien qu'elle se renfor
e toujours.Vers 35ÆE, la 
onve
tion atteint le fond du bassin (4500 m) et est en bon a

ord ave
 lemodèle 3D (Fig II.16). L'évolution en mar
he d'es
alier des anomalies de température etsalinité et de profondeur de 
onve
tion est dire
tement reliée à la dis
rétisation verti
ale(15 niveaux). 123
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e etanomalie de profondeur de 
onve
tion pour une initialisation ave
 un pro�l instable de densité (traitplein) et stable (pointillés).Lorsque l'on initialise la 
olonne ave
 les pro�ls de température et salinité de l'étatmoyen, on 
onstate que le pro�l évolue. L'état moyen sur lequel évolue 
es perturbationsn'est pas 
onstant puisqu'il manque tous les autres termes d'adve
tion et de di�usion. Deplus 
e pro�l reste toujours stable et par 
onséquent la 
onve
tion asso
ié à l'état moyendans notre modèle 
olonne est nulle. Dans le modèle 3D, le pro�l verti
al de densitéest stable partout, mais la 
onve
tion moyenne n'est pas nulle (moyenne sur une périoded'os
illation)19. Ainsi, une anomalie négative de température ou salinité sera renfor
ée parla 
onve
tion anormale qui apporte des eaux froides et dou
es en surfa
e. La �gure II.2919la 
onve
tion de l'état moyen C(�) est di�érente de la moyenne des 
onve
tions C(�).124



II.9. Modèles simpli�és pour les 
onditions mixtesmontrent 
lairement que les anomalies négatives de température et salinité atteignentleur maximum d'intensité dans la région où la profondeur de 
onve
tion anormale estmaximale (�0:8ÆC et �0:6 psu respe
tivement). L'intensité des anomalies positives detempérature et salinité restent relativement 
onstante dans l'intérieur du bassin, puiss'intensi�ent pro
he du bord est. Ces 
onstatations sont di�érentes des résultats de notremodèle simpli�é puisque nous avons négligé la dissipation et pas dé�ni d'état moyen �xe.
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Fig. II.29 � Diagrammes 
ara
téristiques temps-longitude à 59ÆN des anomalies de a) SST et b) SSS.
Nous avons proposé i
i un nouveau mé
anisme permettant le renfor
ement ou le main-tient des perturbations de densité de surfa
e 
ontre la dissipation dans un modèle o
éa-nique for
é par des 
onditions mixtes. Il est 
lair que 
ette ampli�
ation apparaît dans des
onditions très parti
ulières : (1) la température et la salinité augmentent ave
 la profon-deur, (2) la 
onve
tion asso
ié à l'état moyen est non nulle (C� 6= 0), (3) les anomalies dedensité sont 
ontr�lées par la salinité, (4) le renfor
ement des anomalies de températurepar la 
onve
tion doit être supérieur à l'amortissement par les �ux de 
haleur de surfa
e.Dans l'o
éan réel, la strati�
ation est prin
ipalement 
ontr�lée par la température. Il esttout a fait possible qu'il existe lo
alement des 
onditions permettant à 
e mé
anisme defon
tionner. Néanmoins, à l'é
helle de bassin, de telles 
onditions exeptionnelles devraientêtre peu probables. 125



Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCII.10 Con
lusionsPour 
on
lure, nous avons 
ara
térisé, à l'aide de diagnostiques simples, deux typesde variabilité interdé
ennale de la 
ir
ulation thermohaline dans un modèle o
éaniqueidéalisé, for
é par di�érentes 
onditions aux limites sur la température et la salinité :les 
onditions de �ux 
onstants (�ux de 
haleur et �ux d'eau dou
e) et les 
onditionsmixtes (rappel sur la SST et �ux d'eau dou
e 
onstant). Ces diagnostiques sont la va-riable 
ontr�lant les perturbations de densité (température ou salinité), la sour
e d'énergiedes os
illations (dans l'équation de varian
e de la densité) qui est vraiment le plus im-portant, et la stru
ture spatio-temporelle du 
hamp anormal de tra
eur (température,salinité et densité). Les résultats sont résumés dans le tableau II.4. Nous suggérons que
es 
ara
téristiques sont spé
i�ques à 
haque os
illation et ne devraient pas dépendredu type de modèle employé. De plus, 
es 
ara
téristiques fondamentales devraient per-mettre d'identi�er quelle os
illation (de type �ux, mixte ou autre) est à l'oeuvre dans desmodèles 
ouplés plus 
omplexes. Il serait intéressant de diagnostiquer 
es 
ara
téristiquesdans un modèle o
éanique plus 
omplexe résolvant de la variabilité interne (i.e. tourbillonsméso-é
helles) pour évaluer leur robustesse.En parallèle, nous avons mis en éviden
e le r�le de la salinité dans 
es os
illations.Nous avons montré que les mé
anismes de variabilité asso
iés à 
haque 
ondition de sur-fa
e sont très di�érents. En 
omplément de l'étude de variabilité sous 
onditions mixtes,nous avons pu expliquer pourquoi le �ux net d'évaporation devait être supérieur à unevaleur 
ritique pour rendre le système instable, et en 
onséquen
e mener à de la variabi-lité. Puis, nous avons proposé un simple modèle 
olonne reproduisant l'ampli�
ation desanomalies de densité (né
essaire à la soutenan
e de la variabilité).Remarques� La raison pour laquelle la variabilité sous �ux 
onstants n'apparaît pas sous 
ondi-tions mixtes est due au fort amortissement des anomalies de température asso
ié à la
ondition au limite de relaxation (
apa
ité thermique in�nie de l'atmosphère) qui ne peutpas laisser l'anomalie de SST évoluer librement (Cai et Godfrey, 1995). Ainsi l'os
illation126



II.10. Con
lusionsEXPÉRIENCE FT FTFS RTFSRobustesse robuste sensibleVariable
ontr�lant T Sla densitéSour
e d'énergiedes os
illations ��2v0T 0�yT ���H(z)T 0S 0Instabilité Feedba
k positifMé
anisme baro
line régionale 
onve
tion - �uxondes longues de 
haleur de surfa
eMode linéaire non-linéaire!�1i (années) 58 1136 -Période (années) 38 57 20R�le de stabilise l'é
ou-la salinité - lement, augmente 
ru
ialla périodeR�lede la amortisseur 
ru
iale
onve
tion ondes planétaires adve
tionpropagation (sur la strati�
ation + 
onve
tionmoyenne) + rappel SSTTab. II.4 � Tableau ré
apitulatif montrant les di�éren
es fondamentales entre les os
illations sous �ux
onstants (FT et FTFS) et sous 
onditions mixtes (RTFS). !�1i est l'inverse du taux de 
roissan
e desperturbations.
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Chapitre II. Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la THCthermique sous �ux 
onstant ne peut se développer. Par ailleurs, des mesures in situ enmer (Cayan, 1980) montrent que la température de l'air en surfa
e suit les 
hangementsde SST, la di�éren
e de température de surfa
e air-mer est alors pratiquement 
onstante.Cela suggère alors que l'hypothèse de 
apa
ité thermique in�nie de l'atmopshère est peuprobable, et par 
onséquent que l'os
illation de type mixte n'est pas réaliste.� Dans l'expérien
e en 
onditions mixtes (RTFS) présentée i
i, il y a une in
ohéren
eentre l'adve
tion et l'évaporation : habituellement l'évaporation est importante dans lesrégions où la SST est élevée, 
'est-à-dire dans les régions où l'apport adve
tif de 
haleurest important (
ourant de bord ouest). Or dans les simulations présentées i
i, la zonede forte évaporation se situe au nord du dé
ro
hement du 
ourant de bord ouest, dansune zone d'ombre non alimentée par les eaux 
haudes subtropi
ales. Néanmoins on peutimaginer des situations où la zone de forte évaporation nette (
ru
iale à l'existen
e devariabilité) se situe dans une région alimentée par des eaux 
haudes.La voie naturelle est maintenant de 
oupler le modèle o
éanique à un modèle atmo-sphérique a�n de rendre les 
onditions de forçage de surfa
e plus réalistes, prin
ipalementpour le �ux d'eau dou
e qui montre des in
ohéren
es 
omme mentionnées 
i-dessus. Dansle système 
ouplé, de nombreux feedba
ks supplémentaires existent entre la 
ou
he o
éa-nique de surfa
e et la tension du vent, 
omme par exemple la réponse retardée dans le
ourant de bord ouest à une perturbation de rotationnel de vent. Les feedba
ks entre la
ir
ulation o
éanique et les transports atmosphériques (de 
haleur et d'humidité), détailléspar Wang et al. (1999), rendent le système 
ouplé plus réaliste que les simulations de 
e
hapitre. Il sera alors intéressant de voir si les modes de variabilité purement o
éaniquesdé
rits dans 
e 
hapitre sont robutes au 
ouplage ave
 une atmosphère dynamique ? Nousnous intéresserons également au r�le des intera
tions air-mer, du 
y
le saisonnier, et duCourant Cir
umpolaire Antar
tique sur la variabilité du modèle 
ouplé.
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Chapitre III
Variabilité 
limatique interdé
ennaledans un modèle 
ouplé intermédiaire

Les deux premiers 
hapitres de 
ette thèse ont mis en éviden
e trois modes de varia-bilité distin
ts. Le premier mode de variabilité, 
ouplé, implique des intera
tions entre lesvents zonaux de surfa
e et la 
ir
ulation o
éanique poussée par les vents (
hapitre I). Le
hapitre pré
édent nous a montré deux types possibles de variabilité interdé
ennale dela 
ir
ulation thermohaline dans un modèle purement o
éanique idéalisé, sans forçage devent, for
é par di�érentes 
onditions en surfa
e : les 
onditions mixtes et les 
onditionsde �ux 
onstants. Ces deux os
illations ont été 
ara
térisées par di�érents diagnostiquesdans le but de les identi�er fa
ilement dans des modèles 
ouplés plus 
omplexes. Dans
e 
hapitre, notre obje
tif prin
ipal est d'examiner la robustesse des modes de variabi-lité 
ouplée et purement o
éaniques, obtenus dans les deux premiers 
hapitres, dans unmodèle 
ouplé de 
omplexité intermédiaire, résolvant le 
y
le hydrologique et les ventszonaux. 129



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireIII.1 Problématique - Obje
tifs - MéthodologieIII.1.1 Mé
anismes de variabilité dans les modèles 
ouplésL'introdu
tion du 
hapitre I et la se
tion II-1-1 du 
hapitre II dé
rivent quelques ob-servations de variabilité dé
ennale à interdé
ennale de la SST (Bjerknes, 1964; Levitus,1989; Ghil et Vautard, 1991; Hansen et Bezdek, 1996; Sutton et Allen, 1997, et beau
oupd'autres). Sur des é
helles de temps dé
ennales, la variabilité pourrait être gouvernée pardes pro
essus qui modulent la 
ir
ulation méridienne o
éanique et son transport de 
ha-leur asso
ié vers le nord, et don
 la SST et en 
onséquen
e la 
ir
ulation atmosphérique.Bjerknes (1964) et Kushnir (1994) ont suggéré qu'à l'é
helle pluridé
ennale l'o
éan pour-rait avoir un r�le fondamental dans la variabilité et les 
hangements 
limatiques. Maisle r�le de l'atmosphère dans la variabilité longue période est beau
oup moins 
lair. Lesétudes menées ave
 di�érents modèles de 
ir
ulation générale (GCMs) donnent des ré-sultats 
ontradi
toires qui ne fournissent pas de réponse unique sur le r�le du 
ouplageo
éan-atmosphère des moyennes latitudes dans la variabilité 
limatique. Latif (1998) four-nit une revue des prin
ipaux mé
anismes de variabilité émergeant dans des simulationsdu système 
ouplé o
éan-atmosphère. Les mé
anismes les plus pertinents émergeant desmodèles 
ouplés idéalisés ou globaux 
on
ernant la variabilité dé
ennale à multidé
ennaledans l'o
éan Atlantique sont dé
rits 
i-dessous. Certains auteurs privilégient la 
ir
ula-tion poussée par les vents et/ou la 
ir
ulation thermohaline 
omme uniques a
teurs dela variabilité. Tandis que d'autres soutiennent que la variabilité naturelle basse fréquen
eatmosphérique ou que le 
ouplage o
éan-atmosphère or
hestre la variabilité.Dans leur modèle 
ouplé o
éan-atmosphère du GFDL, Delworth et al. (1993) ob-tiennent des os
illations irrégulières de la 
ir
ulation thermohaline de l'Atlantique nordave
 une période dominante d'une 
inquantaine d'années. Ils attribuent la variabilité àl'adve
tion d'anomalies de densité dans la région de formation d'eau profonde (entre 52ÆNet 72ÆN), et suggèrent une ressemblan
e de la stru
ture spatiale des anomalies de SST etSSS ave
 les observations de Kushnir (1994) pour la SST et Levitus (1989) pour la SSS.Le mé
anisme de variabilité est basé sur l'intera
tion entre la 
ir
ulation thermohaline etla 
ir
ulation poussée par les vents. Le 
y
le est dé
rit 
omme suit. Une 
ir
ulation ther-130



III.1. Problématique - Obje
tifs - Méthodologiemohaline anormalement faible produit des eaux plus froides que la normale dans l'o
éande surfa
e des moyennes latitudes. Comme la densité est 
ontr�lée par la température à
es latitudes, une 
ir
ulation 
y
lonique s'ajuste géostrophiquement ave
 l'anomalie froidede SST. Cela entraîne une adve
tion anormale de sel vers les régions de formation d'eauprofonde plus au nord, qui �nalement intensi�e la 
ir
ulation thermohaline (dans 
es ré-gions la salinité 
ontr�le les perturbations de densité). Ensuite le 
y
le se poursuit ave
des signes opposés. La 
lé de leur os
illation réside dans la di�éren
e de phase entre les
hangements de température et de salinité. Le r�le de l'atmosphère n'est pas 
lair, maisne semble pas être essentiel.Une hypothèse qui suggère un mode de variabilité 
ouplé air-mer dans lequel la mé-moire du système réside dans l'o
éan a émergé des résultats des modèles 
ouplés de Latifet Barnett (1996) et Grotzner et Latif (1997). Ces études suggèrent qu'une anomalie po-sitive de SST dans l'Atlantique 
entral nord est générée par un renfor
ement de la gyresubtropi
ale qui transporte des eaux 
haudes tropi
ales vers le nord par le 
ourant de bordouest et son extension. La réponse dans l'atmosphère est une 
ir
ulation anti
y
loniqueet un a�aiblissement de la �storm tra
k �, laquelle renfor
e les anomalies de SST à traversdes �ux de 
haleur anormaux et un pompage d'Ekman. La réponse atmosphérique 
epen-dant, 
onsiste aussi en une anomalie de rotationnel de vent qui freine la gyre subtropi
ale,réduisant alors le transport de 
haleur vers le nord pour �nalement générer une anomalienégative de SST. Ensuite, le mé
anisme de réponse dans l'atmosphère est similaire, maisde signe opposé, menant ainsi à une variabilité dé
ennale. Les anomalies de pression dansl'atmosphère 
réées par 
e mode ont quelques ressemblan
es ave
 
elles du mode NAO1,bien que les 
entres d'a
tion du modèle 
ouplé soient dépla
és de 10 degrés. La périodede l'os
illation est 17 ans.Timmermann et Latif (1998) ont utilisé le modèle 
ouplé du MPI (modèle atmosphé-rique ECHAM 
ouplé à un modèle o
éanique géostrophique LSG et à un simple modèlethermodynamique de gla
e) et ont montré que des anomalies positives de SST surviennentdans l'Atlantique nord lorsque l'intensité de la 
ir
ulation thermohaline est anormalement1L'Os
illation Nord Atlantique est une �u
tuation de di�éren
e de pression entre les basses pressionsd'Islande et les hautes pressions des Açores. 131



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireforte. La réponse atmosphérique aux anomalies de SST est un renfor
ement de la NAO,qui mène à une anomalie de �ux d'eau dou
e au niveau de la mer du Groenland et deTerre Neuve. Les anomalies négatives de salinité résultantes sont adve
tées par la gyresubpolaire, puis atteignent la région de 
onve
tion a
tive au sud du Groenland. La 
onve
-tion et par 
onséquent l'intensité de la 
ir
ulation thermohaline diminuent, menant à unerédu
tion du transport de 
haleur vers le p�le et à la formation d'anomalies négatives deSST. Le 
y
le 
omplet prend environ 35 ans.Di
kson et al. (1996) ont analysé des observations dans l'Atlantique nord et on reliéles variations de l'a
tivité 
onve
tive profonde aux 
hangements de phase de la NAO. Cesauteurs trouvent une forte éviden
e de l'impa
t dire
t des 
hangements de la 
ir
ulationatmosphérique sur la 
ir
ulation o
éanique. Néanmoins, ils n'appuient pas l'hypothèse del'existen
e d'un mode 
ouplé o
éan-atmosphère dans l'Atlantique nord. Ces résultats sonten bon a

ord ave
 
eux de Delworth et Greatbat
h (2000) qui 
on
luent que la variabilitéde la 
ir
ulation thermohaline dans le modèle 
ouplé du GFDL (Delworth et al., 1993)est prin
ipalement un mode o
éanique ex
ité par la variabilité intrinsèque basse-fréquen
eatmosphérique présente dans les �ux de 
haleur de surfa
e (NAO). Eden et Jung (2001)trouvent, en a

ord ave
 Delworth et Greatbat
h (2000), que la variabilité interdé
ennalede la 
ir
ulation o
éanique dans l'Atlantique nord durant la période 1865-1997 est uneréponse passive au �ux de 
haleur de surfa
e asso
ié à la variabilité interdé
ennale de laNAO. Plus tard, Eden et Greatbat
h (2003) 
on
luent que 
'est une os
illation amortieor
hestrée par la 
ir
ulation for
ée par le vent et la THC.Les modèles sto
hastiques de 
limat 
onstituent une famille dont l'intérêt n'a pas 
esséde 
roître depuis plusieurs dé
ennies. L'étude pionnière de Hasselmann (1976) asso
ie lesvariations basse fréquen
e du 
limat à la réponse intégrée de l'o
éan au bruit blan
 atmo-sphérique représentant les �u
tuations journalières du temps. Frankignoul et Hasselmann(1977) reproduisent de la variabilité interannuelle de la SST aux moyennes latitudes dansun simple modèle 
limatique, 
onsistant en une 
ou
he de mélange o
éanique for
ée des�ux de 
haleur et de quantité de mouvement sto
hastiques à travers la surfa
e. Plusré
emment, Frankignoul et al. (1997) invoquent la dynamique des ondes de Rossby (gé-nérées par un forçage de vent sto
hastique dans un bassin semi-in�ni) pour séle
tionner132



III.1. Problématique - Obje
tifs - Méthodologieune é
helle de temps dé
ennale. En utilisant une analyse en EOF étendue, Zorita et Fran-kignoul (1997) identi�ent deux modes os
illants distin
ts dans une intégration de 325 ansdu modèle 
ouplé du MPI (voir von Stor
h (1994) pour les détails de l'intégration). Unmode de période 20 ans, très énergétique, est visible dans la thermo
line, mais pas dansl'atmosphère. Ces auteurs suggèrent que 
e mode est une réponse o
éanique au forçage devent sto
hastique, mé
anisme proposé par Frankignoul et al. (1997), et l'é
helle de tempsest �xée par le temps de transit des ondes de Rossby à travers le bassin. Le deuxièmemode (indépendant du premier vraisemblablement), peu énergétique, a une période de10 ans, et apparaît 
omme un mode 
ouplé soutenu par un feedba
k positif air-mer. Lesauteurs suggèrent que le mode à 10 ans montre quelques similarités ave
 le mode 
ouplé à20 ans trouvé par Latif et Barnett (1994) dans le Pa
i�que nord. Noter que 
e mé
anismen'implique pas la 
ir
ulation thermohaline de l'Atlantique nord. Saravanan et M
Williams(1998) généralisent le modèle de Hasselman/Frankignoul en prenant en 
ompte l'adve
tionmoyenne dans l'o
éan, et montre que le forçage sto
hastique qui par dé�nition a une in
o-héren
e temporelle, ex
itent des modes de variabilité o
éanique à travers une résonnan
espatiale.Les modèles atmosphériques en équilibre d'énergie (EBM, diagnostique) sont 
ouram-ment utilisés 
omme 
ondition en surfa
e des modèles o
éaniques (plut�t que les 
onditionsde �ux 
onstants ou 
onditions mixtes). Ces modèles hybrides2 n'ont pas révélé de modes
ouplés de variabilité : le 
ouplage ne modi�e pas le mé
anisme de variabilité présent dansle modèle purement o
éanique for
é par des 
onditions mixtes (Chen et Ghil, 1996) ou
onditions de �ux (Hu
k et al., 2001).R�le de la réponse atmosphérique à une anomalie de SSTPourquoi 
ertains modèles reproduisent de la variabilité 
ouplée 
omme le modèle duMPI (Timmermann et Latif, 1998) et d'autres pas, 
omme 
elui du GFDL (Delworth etGreatbat
h, 2000) ? L'in�uen
e 
limatique des anomalies de SST extratropi
ales n'a pasété mise en éviden
e dans les observations. Par 
ontre, elle apparaît dans les modèles at-2modèles qui 
ouplent des variables prognostiques o
éaniques à des 
omposantes diagnostiques atmo-sphèriques. 133



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiairemosphériques de 
ir
ulation générale (AGCMs), mais d'une manière variable d'un modèleà l'autre. Delworth et Greatbat
h (2000) suggèrent que le 
ouplage extra-tropi
al air-merdépend de la nature de la réponse de l'atmosphère aux anomalies de SST. Kushnir et Held(1996) qui utilisent la 
omposante atmosphérique du GFDL ont montré une faible réponsede l'atmosphère aux anomalies de SST des moyennes latitudes par rapport à la variabilitéinterne atmosphérique. Tandis que la 
omposante atmosphérique de Timmermann et La-tif (1998) répond fortement aux anomalies de SST, et par 
onséquent le 
ouplage air-merdevrait être plus important. C'est pourquoi la réponse de l'atmosphère aux anomalies deSST extra-tropi
ales a motivé plusieurs travaux. Sur 
e point, les résultats des 
her
heursdi�èrent largement. Certains trouvent une réponse équivalent barotrope (Palmer et Sun,1985) tandis que d'autres trouvent plut�t une réponse baro
line (Kushnir et Held, 1996).Kushnir et Held (1996) montrent que la réponse atmosphérique à une anomalie de SSTprésente dans les moyennes latitudes de l'Atlantique est plut�t baro
line et faible sur desé
helles de temps interdé
ennales, et il n'obtient pas de réponse équivalent barotrope.Plusieurs auteurs ont proposé que le transport o
éanique anormal de 
haleur induit parle vent agit 
omme un feedba
k positif sur l'anomalie de SST. C'est le 
as de Goodmanet Marshall (1999) qui suggèrent que les �ux turbulents downgradient de 
haleur libèrentde l'énergie potentielle disponible (APE3) asso
iée à la présen
e de la thermo
line, le ventétant le fa
teur de 
ouplage. D'un autre 
�té, Colin de Verdière et Blan
 (2001) ont exploréla réponse linéaire de l'atmosphère à une distribution de SST et ont proposé un nouveaumé
anisme à travers lequel une stru
ture 
ouplée instable émerge dans une 
on�gurationde 
anal périodique. Lorsque les ondes de Rossby sont stationnaires dans les moyennes la-titudes de vent d'ouest, des 
onditions de résonan
e (thermique) surviennent permettantune forte ampli�
ation de la réponse atmosphérique à des perturbations externes. Dans
e 
as, 
e sont les �ux turbulents downgradient qui libèrent de l'APE par intera
tion ave
l'é
oulement moyen atmosphérique, supportant alors le mode o
éanique instable à traversles �ux de 
haleur anormaux à l'interfa
e air-mer.
3Available Potential Energy. 134



III.1. Problématique - Obje
tifs - MéthodologieIII.1.2 Obje
tifs et méthode
Dans 
e 
hapitre, nous nous 
on
entrons sur l'étude des modes de variabilité 
lima-tique sur des é
helles de temps interdé
ennales dans un modèle 
ouplé de 
omplexitéintermédiaire. Nous nous plaçons en 
ontinuité des travaux menés dans les deux pre-miers 
hapitres. L'obje
tif prin
ipal est d'examiner la robustesse des modes puremento
éanique (type �ux et type mixte) de variabilité 
limatique obtenus dans le 
hapitre pré-
édent, au 
ouplage ave
 une atmosphère dynamique intera
tive (i.e 
apable de répondreà des 
hangements de la 
ir
ulation o
éanique via les �ux air-mer). Nous nous intéresse-rons également à la robustesse du mode 
ouplé (vent zonal de surfa
e - gyres o
éaniques)o
éan-atmosphère du 
hapitre I dans le modèle 
ouplé de 
omplexité intermédiaire uti-lisé i
i. Il est 
lair qu'une partie de la variabilité est gouvernée par le bruit sto
hastiqueatmosphérique, ou en
ore or
hestrée par la NAO. Dans 
ette étude, nous voulons attirerl'attention sur le 
ara
tère éventuellement prévisible de la variabilité 
limatique dé
ennaleà interdé
ennale. C'est pourquoi nous nous a�ran
hissons volontairement de la variabi-lité intrinsèque basse-fréquen
e de l'atmosphère (type NAO) et 
elle liée aux �u
tuationstemporelles (forçage sto
hastique). Nous tenterons de répondre par l'utilisation du modèle
ouplé o
éan-atmosphère aux questions suivantes 
on
ernant la nature de la variabilitésimulée de la 
ir
ulation thermohaline :1 - Est-
e que la variabilité de la 
ir
ulation thermohaline est un mode 
ouplé o
éan-atmosphère ? Quel est le r�le de l'atmosphère dans la variabilité ?2 - Parmi les 3 modes de variabilité 
limatique (1 
ouplé vent-gyre) et 2 purement o
éa-niques thermohalins (type �ux et type mixte) dé
rits dans les deux premiers 
hapitres, yen a-t'il un qui soit robuste ?3 - Quel est le r�le du 
y
le hydrologique intera
tif sur la variabilité ? Quel est le r�le duvent sur l'amplitude et la période de l'os
illation ?4 - Le mode de variabilité persiste t-il en 
on�guration plus réaliste bihémisphérique ? Quelest le r�le du 
y
le saisonnier ? Comment le 
ourant Antar
tique 
ir
umpolaire modi�et-il la variabilité ? 135



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireChoix du modèle atmosphériqueNous souhaitons reproduire un forçage de surfa
e plus réaliste que les 
onditions mixtes(atmosphère �gée) ou 
onditions de �ux. Il apparaît don
 né
essaire, dans un premiertemps, de bien représenter le �ux d'eau dou
e à l'interfa
e air-mer dans le modèle, 
'est-à-dire que l'utilisation future d'un modèle atmosphérique représentant 
orre
tement l'hu-midité et par 
onséquent le 
y
le hydrologique est inévitable. A�n de bien représenterles transports méridiens d'énergie et l'é
hange de 
haleur à l'interfa
e air-mer, l'utilisa-tion d'un s
héma radiatif est né
essaire. Nous souhaitons également reproduire un for-çage dynamique intera
tif exprimé en fon
tion des perturbations atmosphériques (issuede l'instabilité baro
line) plut�t que dire
tement proportionnel au gradient méridien detempérature. De plus, un modèle atmosphérique de 
oût 
al
ul limité est requis puisquedes intégrations de plusieurs siè
les sont attendues.Une hiérar
hie de modèles atmosphériques est aujourd'hui utilisée dans le but d'amé-liorer notre 
ompréhension du système 
limatique. Cette hiérar
hie s'étend des modèlesatmosphériques en équilibre d'énergie (EBM), en passant par les modèles en moyennezonale4 (plan latitude-altitude), jusqu'aux modèles de 
ir
ulation générale (AGCM5). LesEBMs sont basés sur l'énergie intégrée verti
alement et traitent les variations méridiennesdu 
limat en terme de température de surfa
e : 
e type de modèle est utile pour 
om-prendre l'e�et des pro
essus variant lentement dans le temps (Budyko, 1969). En général,
es modèles ne représentent pas l'humidité ou paramétrisent simplement le �ux d'eaudou
e à l'interfa
e air-mer (Fanning et Weaver, 1996). Les modèles atmosphériques enmoyenne zonale sont largement plus sophistiqués que les EBMs. Ces modèles tirent leuravantage du 
ara
tère essentiellement zonal de la 
ir
ulation atmosphérique, et permettentde longues intégrations numériques. Habituellement, 
es modèles résolvent expli
itementle 
y
le hydrologique et ils permettent plus de feedba
ks entre la thermodynamique et ladynamique atmosphérique que les simples EBMs. Ils né
essitent la paramétrisation desmouvements non-zonaux liés à l'a
tivité synoptique des moyennes latitudes. Ces modèles4Ces modèles sont parfois appelés les modèles dynamiques-statistiques étant donné leur nombre élevéde paramétrisations.5Atmospheri
 General Cir
ulation Model. 136



III.2. Brève des
ription du modèle atmosphériqueont montré leur e�
a
ité à représenter ave
 un 
ertain degré de réalisme la 
ir
ulationgrande é
helle observée en moyenne zonale (S
hneider, 1977). Plus haut dans la hiérar-
hie, les AGCMs à basse résolution sont utilisés pour reproduire les s
hémas de 
ir
ulationgrande é
helle (
ellules de Hadley, Ferrel, polaire, et de Walker ; les moussons ; les systèmesde basses pressions d'Islande et des Aléoutiennes et de hautes pressions des Açores, ...),mais les mouvements à l'é
helle synoptique doivent être aussi paramétrisés. Par exemple,Ganopolski et al. (1998) ont utilisé 
e type de modèle à une résolution de 10Æ de lati-tude par 51Æ de longitude pour étudier le 
limat au dernier maximum gla
iaire. En�n, lesAGCMs haute résolution sont 
ouramment utilisés pour mener des simulations réalistes etanalyser la réponse du 
limat à des perturbations, ou en
ore reproduire les 
limats régio-naux. Ils représentent en parti
ulier du bruit sto
hastique lié aux �u
tuations journalièresdu temps et leur 
oût 
al
ul demeure extrêmement élevé.Ces 
onsidérations nous indiquent que le modèle atmosphérique dynamique le plus àmême de satisfaire les obje
tifs énon
és 
i-dessus est un modèle axisymétrique aux équa-tions primitives. Ce type de modèle né
essite une paramétrisation du transport turbulentde quantité de mouvement aux moyennes latitudes. Sa des
ription et sa validation sontfournies dans l'annexe C. Le modèle o
éanique est le même que dans le 
hapitre II, sades
ription est fournie en annexe B. La �gure III.1 montre une vision s
hématique dumodèle 
ouplé. L'annexe D énon
e les hypothèses faites pour la terre solide.
III.2 Brève des
ription du modèle atmosphériqueNous fournissons i
i une brève des
ription du modèle atmosphérique, le détail desparamétrisations est fourni en annexe C. Le modèle atmosphérique en moyenne zonaleque nous utilisons dans 
ette étude 
ouvre toute la sphère et s'étend du sol à la tropopause.Il est for
é par l'insolation au sommet et par les �ux de 
haleur, d'humidité et de quantitéde mouvement au sol. Il in
lut l'humidité et résoud un 
y
le hydrologique intera
tif. Lestourbillons atmosphériques de grande é
helle des moyennes latitudes sont paramétrisés.137



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireIII.2.1 Equations de 
onservation dynamique et thermodynamiqueNous utilisons les équations primitives d'une atmosphère 
ompressible en 
oordonnéessphériques et isobariques normalisées �. Il y a 20 niveaux sur la verti
ale du sol à latropopause. Les équations du modèles sont é
rites sur une grille en sinus de la latitude etla résolution diminue vers le p�le de 2Æ à l'équateur jusqu'à environ 5Æ près du p�le.DuDt = fv + uv tan�a �rhu0v0 + av �2u��2 + bhr4hu; (III.1)DvDt = �fu� u2 tan�a �rh� + av �2v��2 + bhr4hv; (III.2)0 = rh(v� < v >) + e(�=H0) ��� �e�(�=H0) _�� ; (III.3)���� = g0 TT0 ; (III.4)DTDt = rhkhrhT +Qrad +Qh + CT + ��� �kv �T��� ; (III.5)DqDt = rhkhrhq + Cq + ��� �kv �q��� ; (III.6)où f est le paramètre de Coriolis, (u; v) sont respe
tivement les vitesses zonales etméridiennes, � est la latitude, � est le géopotentiel, rh est l'opérateur de gradient méri-dien, le symbole < ::: > dénote la moyenne verti
ale, _� (= D�=Dt) est la vitesse verti
aleen 
oordonnées �, �rhu0v0 représente la divergen
e ou 
onvergen
e des �ux turbulentsde quantité de mouvement, Qrad représente le forçage radiatif, Qh est la libération de
haleur latente induite lors du pro
essus de 
ondensation de la vapeur d'eau, CT et Cqreprésentent respe
tivement le 
hangement de température et d'humidité dus à l'ajuste-ment 
onve
tif. La dissipation latérale kh dépend du gradient méridien de température.Les valeurs des 
onstantes sont données dans le tableau III.1.Les équations III.1 et III.2 sont respe
tivement les équations de 
onservation de quan-tité de mouvement dans la dire
tion zonale et méridienne. L'équation III.3 est l'équationde 
ontinuité ou de divergen
e. Dans la dire
tion verti
ale, l'équilibre hydrostatique estune bonne approximation de l'atmosphère réelle (III.4). Les évolutions temporelles de latempérature et de l'humidité sont respe
tivement données par les équations III.5 et III.6.138



III.2. Brève des
ription du modèle atmosphérique
a 6370 km rayon terrestrekv 5 m2 s�1 di�usion verti
ale de tra
eurs (T et q)av 5 m2 s�1 vis
osité verti
alebh 2�1016 m4 s�1 di�usion biharmonique horizontaleutt 7 m s�1 vitesse du vent turbulent de surfa
e
h 1.3�10�3 nombre de Stanton
e 1.5�10�3 nombre de Dalton
drag 3�10�3 
oe�
ient de fri
tion de surfa
eTab. III.1 � Constantes utilisées dans les équations du modèle atmosphérique. Noter que les valeursde 
es 
onstantes ont été �xées après plusieurs études de sensibilité a�n de faire 
orrespondre aux mieuxl'état moyen du modèle atmosphérique aux observations.Conditions aux limitesEn surfa
ekv �T�� = Qsens�sCpa ; kv �q�� = E � P ; av �u�� = � �xs
drag ; av �v�� = � � ys
drag ; _� = 0 (III.7)Où Cpa est 
apa
ité 
alori�que atmosphérique, �s la densité atmosphérique de surfa
e.Le �ux de 
haleur sensible est paramétrisé 
omme Qsens = �sutt
h(Ts � Ta), où Ts re-présente la SST en moyenne zonale et Ta la température atmosphérique de surfa
e. Letaux d'évaporation est E = �sutt
e(qsat(Ts) � qs) ave
 qsat(Ts) l'humidité spé
i�que desaturation à la température de surfa
e de la mer, et qs est l'humidité spé
i�que de surfa
edans l'atmosphère. Le taux de pré
ipitation, P, est déterminé par la pro
édure d'ajus-tement 
onve
tif. La tension de vent de surfa
e (�xs ; � ys ) = �s
dragutt(us; vs), où (us; vs)est le 
hamp horizontal de vent atmosphérique de surfa
e. A la tropopause, les �ux de
haleur (non-radiatif) et d'humidité sont nuls, il n'y a pas de frottement et un toit rigideest imposé : kv �T�� = 0 ; kv �q�� = 0 ; av �u�� = 0 ; av �v�� = 0 ; _� = 0 (III.8)Le forçage radiatif est traité dire
tement dans l'équation de 
onservation de la 
haleur.139



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireIII.2.2 ParamétrisationsNuages 
onve
tifs et nuages de supersaturationLes nuages et les mouvement 
onve
tifs asso
iés 
onsituent un a
teur fondamantal du
limat par leur intera
tion ave
 le forçage radiatif et la 
ir
ulation moyenne, et doiventdon
 être paramétrisés. Pour 
ela nous utilisons le très simple ajustement 
onve
tif deManabe et al. (1965). Deux types de �nuages� sont représentés dans le modèle. Toutd'abord les nuages de supersaturation surviennent lorsque l'humidité spé
i�que à unetempérature et pression donnée devient supérieure à l'humidité spé
i�que de saturation :la 
olonne est stable, la vapeur d'eau est 
ondensée et il y a libération de 
haleur latente.Puis les nuages 
onve
tifs surviennent lorsque la 
olonne d'air est instable : dans 
e 
as unajustement 
onve
tif opère et la 
haleur et l'humidité sont redistribués sur la verti
ale detelle manière que le gradient verti
al de température soit égal au gradient de température�pseudo-adiabatique� de saturation. Par ailleurs nous faisons l'hypothèse que toute lavapeur d'eau 
ondensée pré
ipite, et nous négligeons la formation de neige.Forçage radiatifNous utilisons le très simple shéma radiatif de Lambert-Bouguet-Beer dans lequell'absorption du rayonnement dans une 
ou
he d'épaisseur dz est proportionnelle au �uxfois la masse de la 
ou
he. Ainsi le forçage solaire s'e�e
tue à travers la relationdFswd� = �ksw exp(��=H0)Fsw ave
 ksw = 0:2 m�1: (III.9)A�n de faire interagir la vapeur d'eau, qui est le prin
ipal gaz à e�et de serre, ave
 lerayonnement infrarouge nous 
hoisissons un 
oe�
ient d'absorption aux ondes longuesqui dépend de l'humidité klw = 2:5+600q (Saravanan et M
Williams, 1995). Et le forçageinfrarouge 
omprend en plus la ré-émission interne (loi de Stefan-Boltzman) et se 
al
ule
omme dFlwd� = �klw exp(��=H0)(Flw � 
T 4); (III.10)Le 
hau�age radiatif net est alors déterminé par :Qrad = e�=H0�sCpa dd� (Fsw + Flw) (III.11)140



III.2. Brève des
ription du modèle atmosphériqueTourbillons atmosphériques des moyennes latitudesAux moyennes latitudes, 
e sont les tourbillons de grande é
helle (dépressions, anti-
y
lones) qui assurent le transport de 
haleur vers le nord. De plus, 
es �ux turbulents
onstituent la sour
e d'énergie pour maintenir les vents de surfa
e 
ontre la fri
tion (Starret White, 1951). Dans le 
ontexte de modèle atmosphérique en moyenne zonale, la para-métrisation de 
es �ux est don
 
ru
iale. Nous 
hoisissons la paramétrisation de Green(1970) que nous avons également utilisée dans le premier 
hapitre. Le détail du 
al
uldes �ux méridiens perturbés de vorti
ité (rhu0v0) étant donné en annexe C, nous four-nissons i
i que les hypothèses de la paramétrisation. Green (1970) se base sur la théoriequasi-géostrophique et fait l'hypothèse que les quantités 
onservatives sont di�usées (tem-pérature potentielle et vorti
ité potentielle), prin
ipalement de manière horizontale, parles tourbillons. Cet auteur obtient alors une expression de l'a

élération zonale induite parles tourbillons sur l'é
oulement moyen. Néanmoins, alors que la distribution méridiennedes �ux turbulents de quantité de mouvement est bien représentée ave
 une 
on
entrationdes �ux aux moyennes latitudes, nous remarquons que 
ette paramétrisation ne représentepas bien la distribution verti
ale de 
es �ux : en e�et, 
es �ux sont intensi�és en surfa
eplut�t qu'en altitude, approximativelment sous le jet stream, là où les gradients méridiensde température sont les plus élevés 
omme le montre les observations. Pour remédier à 
eproblème nous faisons re
ours à une appro
he alternative (Vallis, 1982) qui spé
i�e le pro-�l verti
al des �ux turbulents de quantité de mouvement 
omme une fon
tion 
roissantede l'altitude u0v0x� = a exp[�b(s�T � �)2℄ ; u0v0x = u0v0x�u0v0x�; (III.12)et la 
ontrainte 
onservative sur le moment angulaire est 
ette fois-
i appliquée sur l'at-mosphère entière pour déterminer l'amplitude du vortex stret
hing qui est dominant auxmoyennes latitudes. Lorsque le modèle atmosphérique est utilisé seul, la valeur du 
oe�-
ient a (sans dimension) est 2. Les 
oe�
ients b et 
 sont 
hoisis pour bien lo
alisés les�ux turbulents sur la verti
ale : b = 3 et 
 = 0:75. La présen
e de 
es �ux turbulentsintensi�és en altitude aux moyennes latitudes for
e une 
ellule de Ferrel.141



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaire

? ? � ?6?? 6
Forçage radiatif Paramétrisationde la turbulen
ethermodynamiqueEquation du mouvementEquations Conservationde l'humiditéParamétrisation

Equateurde la 
haleur
Conservation

P�le
OCÉAN PLANÉTAIRE TERRE SOLIDE

Qsens P � E~�F#rad E = 0R
Equationsdu mouvementet du sel

des nuagesP

ATMOSPHÈRE AXISYMÉTRIQUE

d'humidité)(pas de sto
kageGÉOSTROPHIQUE 3D
Y1Fig. III.1 � Plan méridien (unihémisphérique i
i) du modèle 
ouplé : une atmosphère humide axisy-métrique né
essitant la paramétrisation des �ux turbulents de quantité de mouvement aux moyenneslatitudes (Green, 1970), et la paramétrisation des nuages (
ondensation de grande é
helle et ajustement
onve
tif se
 ou humide suivant les 
as, Manabe et al. (1965)) ; un o
éan géostrophique planétaire tridi-mensionnel s'étendant de l'équateur à Y1. F#rad est le �ux radiatif net en surfa
e (solaire + infrarouge),Qsens est le �ux de 
haleur sensible, � est la tension de vent de surfa
e, P est la pluie, E est l'évaporation,R est le runo� ayant lieu uniformément le long du bord nord du bassin o
éanique. La terre solide nereprésente qu'un point de grille au nord du bassin o
éanique dans le modèle.
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III.3. Une solution os
illanteMise au point du modèleLa première étape s'est 
onsa
rée à mettre au point le modèle atmosphérique (implé-mentation de la paramétrisation de Green (1970) et réglage (tuning) du modèle, annexeC), 
'est-à-dire à obtenir un état moyen a

eptable pour mener des études de variabilitédu 
limat. Le 
ouplage entre les modèles atmosphériques et o
éaniques a été développé(annexe D). Ce 
ouplage e�e
tue l'interpolation spatiale d'une grille à l'autre et la syn-
hronisation temporelle des deux modèles.SimulationsLes premières simulations 
ouplées se 
onsa
reront à re
her
her de la variabilité dansle modèle (exp. 
oupled, tableau III.2). Ensuite le travail 
onsistera à déterminer si lavariabilité est un mode 
ouplé ou for
é (exp. flux). Les diagnostiques proposés dans ledeuxième 
hapitre seront utiles i
i pour in�rmer ou 
on�rmer la robustesse des os
illa-tions obtenues en o
éan seul (os
illation type �ux ou type mixte). La troisième étapes'intéressera au r�le du 
y
le hydrologique (exp. dry) sur la variabilité du système 
oupléo
éan-atmosphère. Puis une extension se 
onsa
rera à l'étude de 
es os
illations dans une
on�guration plus réaliste bihémisphérique (exp. 
oupled-2). Dans 
ette 
on�gurationla sensisibilité de la variabilité au 
y
le saisonnier sera analysée (exp. season-2). Pour�nir, l'in�uen
e du 
ourant 
ir
umpolaire Antar
tique (exp. total) sur la variabilité seraétudiée.III.3 Une solution os
illanteCette première étape se 
onsa
re à re
her
her une solution os
illante (exp. 
oupled,tableau III.2) du modèle 
ouplé. Dans le premier 
hapitre, un état stationnaire était at-teint pour une di�usivité turbulente atmosphérique ks supérieure à 3�106 m2 s�1, et dela variabilité interdé
ennale pour des valeurs inférieures. Aussi, dans le modèle atmo-sphérique utilisé i
i, nous faisons varier l'amplitude des �ux turbulents de quantité demouvement (
oe�
ient a dans la relation C.46 de l'annexe C) des moyennes latitudesqui assurent le mélange grande é
helle dans l'atmosphère. Ces �ux turbulents de quantité143



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaire
EXP CARACTÉRISTIQUESExpérien
e de 
ontr�le du modèle 
ouplé.
oupled Simulation unihémisphérique ave
 
y
lehydrologique et salinité a
tiveidentique maisdry atmosphère sè
he etsalinité 
onstanteExpérien
e purement o
éanique for
ée parflux les �ux air-mer moyennés sur une périoded'os
illation de l'expérien
e 
oupled.identique à 
oupled, mais
oupled-2 en 
on�gurationbihémisphériqueidentique à 
oupled-2,season-2 mais ave
 forçagesolaire saisonnieridentique à season-2, maistotal ave
 le 
ourant Antar
tiqueCir
umpolaire.Tab. III.2 � Liste des expérien
es de 
omplexité 
roissante menées dans 
e 
hapitre.de mouvement sont dire
tement reliés à la tension de vent de surfa
e (Starr et White,1951), et par 
onséquent à la 
ir
ulation for
ée par le vent. Cette série d'expérien
es estdon
 équivalente à une analyse de sensibilité de la variabilité de longue période au forçagede vent. Les résultats sont illustrés dans la �gure III.2 pour des valeurs du 
oe�
ient avariant de 3 à 2 (sans dimension).Les �ux turbulents de quantité de mouvement ont un r�le amortisseur sur les pertur-144



III.3. Une solution os
illante
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Fig. III.2 � Sensibilité du maximum d'intensité de l'overturning o
éanique (Sv) fon
tion de l'amplitudemaximale du pro�l verti
al des �ux turbulents de quantité de mouvement dans l'atmosphère.bations : plus 
es �ux sont importants, plus la tension de vent de surfa
e aux moyenneslatitudes est importante, et plus le rotationnel de la tension de vent est fort. Noter quel'intensité de la 
ir
ulation moyenne est quasiment identique dans les trois simulations (20Sv). Hu
k et al. (2001) ont montré que le pompage d'EkmanWE (vers le haut) dans la gyresubpolaire a un r�le amortisseur sur les perturbations dans leur modèle o
éanique idéaliséfor
é par des �ux de 
haleur 
onstants : �t�0 = �WE�z�0 < 0 dans la gyre subpolaire.Uniquement la dernière expérien
e (a=2) donne des os
illations (très faiblement amortiesave
 une é
helle de temps d'amortissement de 4244 ans) de période régulière d'environ 18ans. Cette solution os
illante 
onstitue l'expérien
e de 
ontr�le de 
e 
hapitre (exp. 
ou-pled). L'état moyen de 
ette solution est présenté dans la se
tion suivante. Noter que
ette solution a été obtenue pour une di�usion verti
ale o
éanique kv uniforme de 10�4 m2s�1 au lieu de 0.5�10�4 m2 s�1 qui a mené à une solution stationnaire. Par ailleurs Hu
k145



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireet al. (1999a) montrent que la variabilité apparaît être fortement dépendante de l'intensitéde la 
ir
ulation méridienne sous �ux de 
haleur 
onstants : une 
ir
ulation plus énergé-tique développe plus fa
ilement des instabilités. C'est pourquoi la di�usion verti
ale est
ru
iale sous �ux 
onstants de surfa
e (Hu
k et al., 1999a) puisqu'elle augmente l'énergiepotentielle de l'é
oulement (
ontre la dissipation latérale et la 
onve
tion), et l'intensitéde la 
ir
ulation méridienne est proportionnelle à k1=2v (Huang et Chou, 1994). Il est 
lairqu'à 
e stade nous ne savons pas si nous sommes en présen
e d'une variabilité puremento
éanique de type �ux 
onstants, néanmoins 
es premières études de sensibilité sont ena

ord ave
 les résultats de Hu
k et al. (1999a).III.3.1 Le 
limat de l'expérien
e de 
ontr�le : état moyenNous 
omparons la 
limatologie de l'état moyen (moyenne sur une période d'os
illa-tion) de l'expérien
e de 
ontr�le 
oupled aux observations de Peixoto et Oort (1992) etDa Silva (1994). Les �gures présentées i
i servent de référen
es pour les se
tions suivantes.Le modèle 
ouplé a bien reproduit les 
ir
ulations grandes é
helles o
éaniques et atmo-sphériques (Fig. III.3). La 
ir
ulation o
éanique en moyenne zonale se 
ara
térise par unpuissant overturning (18 Sv vers 67ÆN) ave
 un transport d'eaux 
haudes et salées vers lenord en surfa
e, et un retour vers le sud au fond. Une 
ellule renversée de faible intensité(-4 Sv) est présente plus au nord. La 
ir
ulation atmosphérique moyenne se 
ara
térise parune 
ellule de Hadley (8�1010 kg s�1) qui s'étend de l'équateur jusqu'à 30Æ de latitude,et une 
ellule de Ferrel d'intensité plus faible (2.5�1010 kg s�1). Le transport de massepar les 
ellules de 
ir
ulation atmosphérique est en assez bon a

ord ave
 les observationsen moyenne annuelle de Peixoto et Oort (1992) qui donnent une intensité maximale de7�1010 kg s�1 pour la 
ellule de Hadley et 2�1010 kg s�1 pour la 
ellule de Ferrel.Le pro�l méridien de la tension zonale de vent de surfa
e a été reproduit de manièreassez réaliste par le modèle (Fig. III.4a). La tension de vent atteint �0:08 Pa vers 18ÆN et0.12 Pa vers 55ÆN. La 
ir
ulation barotrope asso
iée (Fig. III.4b) est 
ara
térisée par unegyre tropi
ale 
y
lonique (�13 Sv), une gyre subtropi
ale (25 Sv), et une gyre subpolaire(15 Sv). Le vent zonal (Fig. III.5) a une stru
ture qualitativement en a

ord ave
 lesobservations, mais présente des vitesses trop faibles (18 m s�1) au niveaux des 
ourants146
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Fig. III.3 � Cir
ulations méridiennes en moyenne zonale dans l'atmosphère (� 1010 kg s�1) et l'o
éan(Sv). Les intensités maximales de l'overturning o
éanique, des 
ellules de Hadley et de Ferrel sont en bona

ord ave
 les observations.jets des moyennes latitudes, les observations de Peixoto et Oort (1992) donnant plut�t 25m s�1 en moyenne annuelle. Les �ux turbulents de quantité de mouvement (u0v0 
os2 �,Fig. III.5) atteignent une amplitude maximale de 34 m2 s�2 vers 200 mb à 30ÆN et sonten très bon a

ord ave
 les observations de Peixoto et Oort (1992) qui montrent uneamplitude maximale de 37 m2 s�2 vers 200 mb à 30ÆN.Contrairement au modèle atmosphérique seul for
é par une SST 
onstante (voir an-nexe C), le modèle 
ouplé n'a pas reproduit un 
ontenu thermique atmosphérique pro
hedes observations : l'atmosphère apparaît trop froide ave
 des valeurs maximales de 15ÆC àl'équateur en surfa
e (Fig. III.5). De même la température potentielle montre des valeurstrop faibles dans les régions tropi
ales et près de la tropopause. Néanmoins le gradient147
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e et b) fon
tion 
ourant barotrope 
orrespondante (Sv).méridien est maximal aux moyennes latitudes, 
'est une 
ondition né
essaire pour avoirune bonne lo
alisation des tourbillons grande é
helle issus de l'instabilité baro
line (voirla paramétrisation de Green (1970) en annexe C). Dès le début du 
ouplage, la moyennedes �ux de 
haleur air-mer est négative ; par 
onséquent l'o
éan se refroidit dès le dé-but de la simulation. C'est peut-être la raison pour laquelle le système 
ouplé évoluepréférentiellement vers un état froid6.Le maximum de pluie (1.80 m an�1, Fig. III.6) dans l'étroite zone de 
onvergen
einter-tropi
ale (ITCZ7) et aux moyennes latitudes (0.70 m an�1) autant que le minimumd'évaporation dans l'ITCZ (1.40 m an�1) et l'ex
ès dans les subtropiques sont en a

ordqualitatif ave
 les observations. Le modèle reproduit qualitativement une distribution6Pour avoir les �ux de 
haleur nuls en surfa
e, une méthode 
onsiste à régler la largeur de la fenêtrespe
trale sur laquelle les ondes longues peuvent s'é
happer dans l'espa
e (�pi
ket fen
e approximation�),plut�t que de 
onsidérer une stru
ture uniforme du spe
tre d'absorption des ondes longues (Saravananet M
Williams, 1998).7Inter-Tropi
al Convergen
e Zone. 148
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Fig. III.5 � Etat moyen de l'atmosphère dans la simulation 
ouplée de 
ontr�le.d'humidité (Fig. III.6) pro
he des observations ave
 une diminution de 
on
entration devapeur d'eau ave
 l'altitude et la latitude. Mais le taux d'humidité reste trop faible dansles régions tropi
ales sous 800 mb ; les observations de Peixoto et Oort (1992) donnant 16 gkg�1 près de la surfa
e à l'équateur. Cette la
une est en
ore une fois due au faible 
ontenuthermique de l'atmosphère (atmosphère froide! humidité faible! peu d'absorption desradiations infrarouges ! atmosphère en
ore plus froide).Globalement les �ux en surfa
e (Fig. III.7) ont une distribution qualitativement en a
-
ord ave
 les observations, ave
 un refroidissement plus important dans le 
ourant de bordouest (�110 W m�2 pour le �ux de 
haleur net). Le bilan évaporation moins pré
ipitationest également largement positif sur le 
ourant de bord ouest, négatif dans les tropiques,positif dans les subtropiques. Les �ux de 
haleur en moyenne zonale du modèle (Fig.III.8) se 
omparent assez bien ave
 les observations de Da Silva (1994). Les di�éren
es lesplus importantes surviennent entre 30 et 50ÆN au niveau du dé
ro
hement du 
ourant de149
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turestrop zonales (Fig. III.9) par rapport à 
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éan (
omptés positivement vers lebas) dans le modèle (traits 
ontinus) et issus des observations de Da Silva (1994) au-dessus de l'Atlantiquenord (pointillés). Le �ux radiatif est en rouge (RAD), le �ux de 
haleur total est en noir (SHF), le �uxde 
haleur latente ou de vaporisation est en bleu (QEVAP) et le �ux de 
haleur sensible est en vert(QSENS).21ÆC à l'équateur jusqu'à -1ÆC au bord nord. La SSS se 
ara
térise prin
ipalement par unminimum de 35.2 psu dans les tropiques et un maximum de 37 psu dans les subtropiquesprès du bord est.Le transport méridien d'énergie8 (Fig. III.10a) vers le p�le dans l'atmosphère est tropfaible (2 PW au lieu des 4 PW observés), et le transport de 
haleur vers le nord par l'o
éan(Fig. III.10b) est environ 2 fois trop faible par rapport aux observations de Peixoto et Oort(1992) pour l'o
éan Atlantique9.8Le détail des termes 
ontribuant au transport vers le p�le est donné en annexe C.9Les transports de 
haleur vers le p�le dans l'o
éan et l'atmosphère sont trop faibles par rapport auxobservations puisque le 
ontraste de température équateur-p�le est sous-estimé (20ÆC au lieu des 30ÆCobservés). 151
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Fig. III.10 � a) Transport d'énergie vers le p�le par l'atmosphère par la 
ir
ulation moyenne, lestourbillons, et le total ; b) Le transport de 
haleur vers le nord par l'o
éan est a

ompli par la 
ir
ulationthermohaline (baro
line).III.3.2 Brève des
ription de l'os
illationAvant de s'intéresser au mé
anisme de variabilité, nous allons brièvement dé
rire les
ara
téristiques prin
ipales de la variabilité interdé
ennale du modèle 
ouplé. L'os
illa-tion est profondément liée aux 
hangements dans l'intensité de la 
ir
ulation méridienneo
éanique. Le maxium d'intensité de l'overturning os
ille autour d'une valeur moyenne de18.4 Sv ave
 un é
art-type de 1.7 Sv (Fig. III.11). Lorsque l'intensité de la 
ellule dire
tede l'overturning est à son minimum, une 
ellule inversée est présente plus au nord ave
152



III.3. Une solution os
illanteune intensité atteignant -8 Sv.
0 10 20 30

0

5

10

15

20

M
O

S
F

 (
S

v)

a)

0 10 20 30

13.48

13.5

13.52

13.54

13.56

S
S

T
 (

° C
)

b)

0 10 20 30

0.44

0.46

0.48

0.5

0.52

P
H

T
 (

P
W

)

c)

0 10 20 30
0.3

0.35

0.4

K
E

 (
0.

1 
kg

 m
−

1  s
−

2 ) d)

0 10 20 30
24.6

24.685

24.77

Ψ
G

S
T
 (

S
v)

TIME (Years)

e)

0 10 20 30

−15.3

−15.2

−15.1

−15

Ψ
G

S
P
 (

S
v)

TIME (Years)

f)

Fig. III.11 � Evolution temporelle de di�érentes quantités : a) maximum de l'intensité de l'overturning(épais) et minimum (opposé en �n), b) SST moyenne, 
) Maximum du transport adve
tif o
éanique de
haleur vers le nord, d) Energie 
inétique moyenne, e) et f) sont respe
tivement les maximum et minimumde l'intensité de la 
ir
ulation for
ée par le vent aux latitudes subtropi
ales et subpolaires.La variabilité de la SST (Fig. III.12) est prin
ipalement 
on
entrée dans la région de
ourant de bord ouest et son extension vers l'est (amplitude de �0.5 ÆC). A 
et endroit,les extrema d'amplitude des anomalies de SST surviennent environ 4 ans plus tard que lesextrema d'intensité de la 
ir
ulation méridienne o
éanique10 : par exemple l'overturningest au plus fort (20.7 Sv) à l'année 6 du 
y
le et l'amplitude de l'anomalie de SST estmaximale à l'année 10 (0.5ÆC). Dans la moitié est du bassin, au nord de 40ÆN, l'amplitudedes anomalies de SST ne dépasse pas 0.1ÆC en valeur absolue. La variabilité en SSS (Fig.III.13) est très faible puisque l'amplitude des perturbations ne dépasse pas 0.05 psu, etn'est très que faiblement 
orrélée à 
elle de la SST. Les �u
tuations de SSS s'étendentprin
ipalement des tropiques, près du bord ouest, jusqu'aux moyennes latitudes dans10ou du 
ourant de bord ouest qui est la signature de l'overturning en surfa
e.153
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Fig. III.12 � Anomalies de SST (ÆC) au 
ours d'une période d'os
illation de la simulation de 
ontr�le
oupled supperposées au 
ourant de surfa
e. Comme la variabilité de la SST est 
on
entrée dans le 
oinnord-ouest du bassin, nous montrons seulement l'évolution des anomalies à partir de 30ÆN.
l'intérieur. La variabilité dans le �ux d'eau dou
e de surfa
e (P-E) est attribuée à lavariabilité de l'évaporation de surfa
e qui est fortement 
orrélée aux anomalies de SST.Les �u
tuations des pré
ipitations sont faibles et sont 
on�nées dans les tropiques : ellessont asso
iées à des variations dans l'intensité de la 
ellule de Hadley. Ainsi, les variationsde SSS sont plut�t dues à des 
hangements de la 
ir
ulation eux-mêmes 
ontr�lés à prioripar des 
hangements de densité dans les régions de formation d'eau profonde. La variabilitédes �ux de 
haleur de surfa
e (de l'ordre de 5 W m�2 dans la région de 
ourant de bordouest) est pratiquement entièrement attribuée aux variations dans les �ux de 
haleur154



III.3. Une solution os
illantesensible et latente (le forçage radiatif ne varie presque pas11) qui montrent des é
arts-types
omparables. Puisque l'atmosphère est en moyenne zonale, les �ux de 
haleur anormauxsont redistribués sur toute la largeur du bassin o
éanique. Les anomalies de températureatmosphérique, équivalent barotrope (voir se
tion C.7) répondent en phase aux anomaliesde SST et leur amplitude os
ille entre 0.14ÆC et -0.12ÆC. Ajusté géostrophiquement à
es perturbations, le vent zonal de surfa
e exhibe des variations de seulement 7 
m s�1.Il en dé
oule des variations relatives (é
art-type / valeur moyenne) de l'intensité des
ir
ulations for
ées par le vent qui sont très petites : 0.18% pour la gyre subtropi
ale et0.43% pour la gyre subpolaire. Le transport de masse maximal dans la 
ellule de Hadleyos
ille entre 8.41 et 8.52�1010 kg s�1, et le transport dans la 
ellule de Ferrel os
ille entre2.5 et 2.55�1010 kg s�1.III.3.3 Est-
e que la variabilité de la THC est un mode 
ouplé ?Le but de 
ette se
tion est don
 de déterminer si les �u
tuations du modèle 
ouplépeuvent être vues 
omme un mode 
ouplé air-mer, ou 
omme une réponse o
éanique auforçage atmosphérique de surfa
e, dans lequel les feedba
ks de grandes é
helles de l'o
éanvers la 
ir
ulation atmosphérique ne sont pas prédominants. Pour 
ela, nous utilisons lesdiagnostiques du 
hapitre II (bilan énergétique, variable 
ontr�lant la densité et stru
turespatio-temporelle des perturbations) qui dé�nissent la nature de la variabilité de deuxmodes o
éaniques spé
i�ques (type 
onditions mixtes ou type �ux 
onstants).(a) Variable 
ontr�lant la densitéIl apparaît 
lairement que les perturbations de densité sont 
ontr�lées par les anomaliesde température (Fig. III.14), la salinité jouant un r�le mineur. A 
e stade, nous pouvonsdéjà a�rmer que nous ne sommes pas en présen
e d'une os
illation de type mixte pourlaquelle la salinité est 
ru
iale (Weaver et Sara
hik, 1991a,b; Weaver et al., 1991). Des
on�rmations seront apportées dans les pro
hains paragraphes. L'importan
e du r�le dela température dans la variabilité dé
ennale à interdé
ennale a été mis en éviden
e dans11Le forçage solaire est 
onstant, et les variations des radiations infrarouges sont très petites puisqu'ellesvarient 
omme SST'4. 155
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Fig. III.13 � Anomalie de SSS (psu) au 
ours d'une période d'os
illation de la simulation de 
ontr�le
oupled superposées au 
ourant de surfa
e. L'amplitude des anomalies reste très petite.les observations (Deser et Bla
kmon, 1993; Kushnir, 1994) et plusieurs travaux idéalisés(Greatbat
h et Zhang, 1995; Colin de Verdière et Hu
k, 1999) ou 
omplexes (Timmermannet Latif, 1998; Delworth et Greatbat
h, 2000).(b) Bilan énergétiqueA�n d'identi�er les pro
essus responsables de la variabilité, nous étudions le bilande varian
e de densité (equation III.13) qui re�ète la 
onservation d'énergie potentielledisponible (Huang, 1998). Le but de 
ette se
tion est triple, il s'agit :1- d'a�rmer si 
es �u
tuations peuvent être vues 
omme un mode 
ouplé air-mer, ou156
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omme une réponse o
éanique au forçage atmosphérique de surfa
e, dans lequel les feed-ba
ks de grandes é
helles de l'o
éan vers la 
ir
ulation atmosphérique ne sont pas 
ru
iaux,2- de trouver la sour
e d'énergie de l'os
illation, 
'est-à-dire identi�er les pro
essus res-ponsables de la 
roissan
e de la varian
e de la densité,3- identi�er éventuellement l'existen
e des modes de variabilité des deux premiers 
ha-pitres (mode 
ouplé vent-gyres ou modes thermohalins type mixte ou type �ux).Si la variabilité est un mode 
ouplé à travers les �ux de densité, 
omme dans lasimulation de Timmermann et Latif (1998), alors la varian
e asso
iée aux �ux de densité desurfa
e devrait 
ontr�ler l'évolution de l'énergie potentielle disponible moyennée sur toutle volume du bassin. Dans le 
as 
ontraire des pro
essus intrinsèques à l'o
éan devraientêtre 
ru
iaux à la variabilité (Delworth et Greatbat
h, 2000). L'équation d'évolution dela varian
e s'é
rit :�E��t = � < u0�0 > r� + Eshf + Essf + E
onv + Ediff ; (III.13)157



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireave
 E� = < �02=2 >Eshf = �� < H(z)�0SHF 0 >Essf = < �H(z)�0SSF 0 >E
onv = < �0C 0� >Ediff = �kh < jrh�0j2 > �kv < j�z�0j2 >Où H(z) est la fon
tion de Heaviside (1 dans la 
ou
he de surfa
e et 0 partout ailleurs).Les primes dénotent la di�éren
e par rapport à la moyenne sur une période d'os
illation(barre), et les 
ro
hets dénotent la moyenne sur tout le volume du bassin. Le tableau III.3donne les valeurs de 
haque terme de l'équation de varian
e.termes � < u0�0�x� > � < v0�0�y� > � < w0�0�z� > E
onv Eshf Essf Ediff
oupled 4.71 3.05 3.83 -0.73 -3.05 -0.28 -7.53Tab. III.3 � Termes de l'équation de varian
e de densité. Les termes de la forme u0�0r� dominent(unités 10�6 (kg m�3)2 an�1).Plusieurs résultats importants se dégagent de 
e bilan de varian
e de densité. Toutd'abord, il apparaît 
lairement que les �ux air-mer de densité ont un r�le stabilisateursur l'é
oulement. En e�et, les varian
es asso
iées au �ux de 
haleur (Eshf) et �ux d'eaudou
e (Essf) sont négatives suggèrant alors le 
ara
tère amortisseur de l'atmosphère dansla variabilité interdé
ennale de la 
ir
ulation thermohaline. C'est prin
ipalement les �uxde 
haleur de surfa
e qui sont responsables à plus de 90% de l'amortissement de la va-rian
e des perturbations de densité par l'atmosphère (Eshf=(Eshf +Essf) = 91.6%). Pluspré
isément, 
ette stabilisation est 
omplètement assurée par les �ux de 
haleur latenteet sensible (tableau III.4, �� < H(z)�0Q0s > et �� < H(z)�0Q0h > sont négatifs etdu même ordre de grandeur) dans le 
oin nord-ouest du bassin. Le forçage radiatif nejoue quasiment au
un r�le dans la 
roissan
e de la varian
e des perturbations de densité(� < H(z)�0Q0rad > faiblement positif). 158



III.3. Une solution os
illanteEshf = -3.05 ETshf =-3.32 ESshf = 0.27-� < H(z)�0Q0s > = -1.40 �2 < H(z)T 0Q0s > = -1.54 ��� < H(z)S 0Q0s > = 0.14-� < H(z)�0Q0h > = -1.67 �2 < H(z)T 0Q0h > = -1.79 ��� < H(z)S 0Q0h > = 0.12-� < H(z)�0Q0rad > = 0.02 �2 < H(z)T 0Q0rad > = 0.01 ��� < H(z)S 0Q0rad > = 0.01Tab. III.4 � Varian
e de densité, température et salinité asso
iée aux �ux de 
haleur sensible Qs,latente Qh et radiatif Qrad. Eshf = ETshf +ESshf . Les unités sont en 10�6 (kg m�3)2 an�1.Dans le 
hapitre II, nous avions montré que, sous 
onditions mixtes, le �ux de 
haleursensible anormal était à l'origine de la 
roissan
e de la varian
e des perturbations dedensité (terme �H(z)��0Q0s). C'est une 
ondition né
essaire qui n'est pas a

omplie parle modèle 
ouplé i
i puisque < �H(z)��0Q0s > est négatif, par 
onséquent nous pouvons
on�rmer que l'os
illation du modèle 
ouplé n'est pas une os
illation mixte. Ce résultatsuggère que les 
onditions mixtes de surfa
e utilisées dans le modèle purement o
éaniquene re�ète pas le forçage de surfa
e de l'o
éan dans notre modèle 
ouplé.Le deuxième résultat 
on
erne la sour
e d'énergie de l'os
illation identi�ée i
i 
ommeles termes de la forme < �u0�0r� > (où u0 est le 
hamp de vitesse anormal tridimen-sionnel). A�n d'estimer le r�le de la 
ir
ulation for
ée par le vent sur la 
roissan
e de lavarian
e de la densité, les termes de varian
es d'adve
tion barotrope ont été 
al
ulés : ils sesont révélés négligeables devant 
eux d'adve
tion baro
line. C'est pourquoi la 
ir
ulationpoussée par le vent joue un r�le négligeable dans la 
roissan
e de la varian
e de la densité,et don
 la variabilité : nous pouvons alors a�rmer que nous ne sommes pas en présen
ed'un mode 
ouplé vent-gyres 
omme 
elui dé
rit dans le 
hapitre I (nous dis
uterons de
e résultat dans la 
on
lusion du 
hapitre).Le tableau III.5 montre que 
e sont en fait les termes de la forme ��2u0T 0rT quidominent la 
roissan
e de la varian
e de la densité. Colin de Verdière et Hu
k (1999)ont montré que les termes de la forme �u0hT 0rT étaient dominants lorsque leur modèleo
éanique géostrophique planétaire était for
é par des �ux de 
haleur 
onstants, et lestermes verti
aux étaient au moins d'un ordre de grandeur plus petits. Un résultat similairea été obtenu dans le 
hapitre II, lorsque le modèle était for
é en plus par un �ux d'eaudou
e 
onstant. Mais i
i les termes verti
aux ne sont pas négligeables et sont du même159



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireordre de grandeur que les termes horizontaux : le forçage de vent génère des w0T 0 importantdans le 
ourant de bord ouest. Le terme ��2u0T 0rT (Fig. III.15) atteint ses plus fortesvaleurs positives dans le 
oin nord ouest du bassin (+48�10�4(kg m�3)2/an) et est négatifdans l'intérieur près du bord nord (-7�10�4(kg m�3)2/an). La stru
ture spatiale de 
eterme est très similaire à 
elle obtenue sous �ux 
onstants (Fig. II.12). Toutefois, nous nepouvons pas 
on
lure sur la nature du mé
anisme de l'os
illation tant que nous n'avonspas examiné la stru
ture spatiale des anomalies de densité et le mé
anisme responsablede l'ajustement de l'os
illation ou �xant la période.EXP 
oupled��2 < u0T 0�xT > 5.19��2 < u0S 0�xS > 0.15�� < u0T 0�xS > -0.36�� < u0S 0�xT > -0.27��2 < v0T 0�yT > 2.05��2 < v0S 0�yS > 0.06�� < v0T 0�yS > -0.11�� < v0S 0�yT > 1.05��2 < w0T 0�zT > 4.31��2 < w0S 0�zS > 0.01�� < w0T 0�zS > -0.38�� < w0S 0�zT > -0.11�2 < T 0ConvT 0 > -0.04�2 < S 0ConvS 0 > 0.73��� < T 0ConvS 0 > -1.21��� < S 0ConvT 0 > -0.21Tab. III.5 � Termes de varian
es adve
tifs exprimés en fon
tion de la température et de la salinité (�10�6 (kg m�3)2 an�1). Les termes de la forme u0T 0rT sont responsables de la 
roissan
e des perturbationsdans le modèle 
ouplé.
160
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Fig. III.15 � Moyenne dans les 250 premiers mètres du terme de varian
e ��2u0T 0rT (�10�4 (kgm�3)2 an�1) et du 
ourant moyen sur une période d'os
illation.(
) Stru
ture des perturbationsNous nous 
on
entrons i
i sur l'analyse de la stru
ture verti
ale des perturbationsdans la région instable (dans le 
oin nord-ouest i
i). Le diagramme de phase temps-profondeur (Fig. III.16) montre qu'il y a une di�éren
e de phase très signi�
ative entreles perturbations en surfa
e et 
elles en profondeur. Ce déphasage est né
essaire pourpermettre l'existen
e de �ux turbulents de densité (v0�0 6= 0). Cette stru
ture verti
aleest très similaire à 
elle trouvée par Colin de Verdière et Hu
k (1999) et dans le deuxième
hapitre ave
 le modèle géostrophique planétaire for
é par des �ux de 
haleur et d'eaudou
e 
onstants. Avant de 
on
lure dé�nitivement sur la nature de la variabilité, nousdevons examiner le mé
anisme �xant la période de l'os
illation.161



Chapitre III. Variabilité 
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ennale dans un modèle 
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Fig. III.16 � Diagramme 
ara
téristique temps-profondeur des perturbations de densité (� 10�2 kgm�3) en un point de la région instable (63.22ÆN, 9ÆE).(d) Rationalisation de la périodeSi nous faisons l'hypothèse que nous sommes e�e
tivement en présen
e d'une os
illationde type �ux 
onstant, alors des ondes de Rossby planétaires, plongées dans un 
hampde 
ourant, se propageant sur la strati�
ation moyenne devraient exister dans l'o
éanintérieur (Colin de Verdière et Hu
k, 1999). Comme dans le modèle o
éanique seul for
épar des �ux 
onstants de surfa
e, les termes adve
tifs dominants dans l'intérieur sontv0�y� et U�x�0. Selon te Raa et Dijkstra (2002), la vitesse de phase (positive vers l'ouest)des perturbations s'é
rit (voir se
tion II.8 pour la démonstration) :
 = �g2
�0R sin����� U:Comme dans le modèle purement o
éanique, les anomalies atteignent leur amplitude162



III.3. Une solution os
illantemaximale dans le nord du bassin entre 51 et 77ÆN, et sont intensi�ées dans les 800 premiersmètres (les 7 premières 
ou
hes du modèle ont une épaisseur de 850 m). Le 
ourant zonalmoyen U et le gradient méridien moyen de densité ��� peuvent être estimés dans la boîte[0ÆE; 64ÆE℄�[51ÆN; 77ÆN℄�[0� 850 m℄. Nous obtenons U = 1.0584 
m s�1, ��� = 2.2177kg m�3 rad�1. L'ajustement exponentiel des perturbations de densité dans la partie nord-ouest du bassin en (9ÆE,63.22ÆN) donnent � = 0.008 m. Tous 
es éléments fournissentune vitesse de phase vers l'est de 1.05 
m s�1 à 
omparer ave
 la vitesse de phase de 0.5
m s�1 vers l'ouest dans le modèle purement o
éanique. En e�et, une propagation versl'est est 
lairement visible dans l'intérieur du bassin (Fig. III.17). La largeur du bassin Lxdans le 
henal de propagation des anomalies est 3220 km à 63ÆN. Ces estimations nousfournissent une période (2Lx=
) d'os
illations de 26 ans à 
omparer ave
 la période 18 ansdu modèle 
ouplé.
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Fig. III.17 � Diagramme 
ara
téristique temps-longitude des anomalies de densité de surfa
e (� 10�2kg m�3) à la latitude de 63ÆN au 
ours d'une période d'os
illation. Les perturbations sont intensi�éesdans l'ouest du bassin, tandis que dans l'intérieur la signature des anomalies de densité de surfa
e esttrès faible. Une propagation vers l'est est toutefois 
lairement visible sur la majeure partie du domaine.163



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireEn résumé, nous avons montré que les �ux turbulents downgradient de températuresont responsables de la 
roissan
e de la varian
e de la densité, les anomalies de température
ontr�lent les anomalies de densité, la stru
ture verti
ale des anomalies de densité dans larégion la plus instable (
oin nord-ouest) se 
ara
térise par un fort déphasage (environ 1/4de période), et l'ajustement de l'os
illation s'e�e
tue par la propagation d'ondes de Rossbyplanétaires sur la strati�
ation et le 
ourant moyen. Ces résultats suggèrent fortement quenous sommes en présen
e d'une os
illation de type �ux 
onstants dont le mé
anisme devariabilité a été identi�é par Colin de Verdière et Hu
k (1999) 
omme une instabilitébaro
line �ondes longues� dans la région du 
ourant de bord ouest.Dans notre modèle 
ouplé, 
omme dans un modèle o
éanique seul for
é par des �ux
onstants, les �ux turbulents de densité, par intera
tion ave
 le gradient méridien dedensité, libèrent de l'énergie potentielle dans l'extension du 
ourant de bord ouest (
oinnord-ouest du bassin). Cette puissante sour
e d'énergie potentielle ex
ite des ondes devorti
ité potentielle de période interdé
ennale qui se propagent ensuite vers l'est dans larégion stable intérieure. Leur vitesse de phase dépend de la strati�
ation moyenne et du
ourant moyen (Colin de Verdière et Hu
k, 1999).III.3.4 R�le du 
ouplage o
éan-atmosphèreNous voulons nous assurer que nous sommes bien en présen
e d'une os
illation de type�ux. Pour 
ela, nous menons une expérien
e supplémentaire (exp. flux). La méthode estde moyenner, à la surfa
e o
éanique, les �ux de 
haleur, d'eau dou
e et de quantité demouvement sur une période d'os
illation et de les appliquer à l'état moyen o
éanique. Ler�le de 
ette expérien
e est triple :1- 
on�rmer le 
ara
tère amortisseur du 
ouplage air-mer.2- le forçage 
onstant appliqué dans 
ette expérien
e élimine les feedba
ks air-mer tels qu'ilexistent dans les expérien
es de Weaver et Sara
hik (1991b,a) sous 
onditions mixtes oudans les simulations du premier 
hapitre (Cessi, 2000; Arzel et Hu
k, 2003), 
e qui devraità nouveau dis
riminer la variabilité 
ouplée vent-gyre et l'os
illation de type mixte.3- déterminer l'impa
t du 
ouplage sur la période des os
illations.164



III.3. Une solution os
illanteLa �gure III.18 montre que l'os
illation persiste en e�et sous �ux 
onstants12. Celadémontre dé�nitivement que l'os
illation mixte n'est pas robuste au 
ouplage et que lavariabilité de la 
ir
ulation thermohaline ne dépend pas 
ru
ialement du 
ouplage air-mer. De même, les intera
tions entre les vents de surfa
e et les gyres ne sont pas 
ru
ialesà l'os
illation. Le 
ouplage a uniquement un e�et amortisseur sur l'amplitude, et au
unimpa
t sur l'é
helle de temps de l'os
illation. Ces résultats sont en désa

ord ave
 
eux deDelworth et Greatbat
h (2000) qui suggèrent que le 
ouplage air-mer dans la simulation deDelworth et al. (1993) (GFDL) modi�e la période de l'os
illation et augmente l'amplitudede la variabilité par rapport aux simulations purement o
éaniques for
ées par les �uxd'une atmosphère non-
ouplée.
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Fig. III.18 � Intensité maximale de l'overturning (Sv). A l'année 4390, les �ux de 
haleur, d'eaudou
e, et de quantité de mouvement moyennés sur une période d'os
illation sont appliqués à l'état moyeno
éanique. Les os
illations persistent en présen
e de �ux 
onstants (exp. flux).
12L'état moyen dans l'expérien
e flux est di�érent de 
elui de la simulation 
oupled suggérant alorsque la non-linéarité du système 
ouplé. 165



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireIII.3.5 R�le du 
y
le hydrologique dans la variabilité interdé
en-naleA�n d'évaluer le r�le 
onjoint du 
y
le hydrologique intera
tif et de la salinité, nousmenons une simulation sans 
y
le hydrologique (exp. dry) et ave
 salinité 
onstante etuniforme (S=35 psu). Tous les paramètres sont les mêmes que dans l'expérien
e 
oupled,mais 
'est l'ajustement 
onve
tif se
 qui est utilisé dans l'atmosphère (voir annexe C).La variabilité est toujours présente dans l'expérien
e dry. L'analyse du bilan de va-rian
e indique, 
omme dans la simulation ave
 
y
le hydrologique, que les �ux turbulentsdowngradient de température (u0T 0rT ) 
ontr�lent la 
roissan
e de la varian
e de la den-sité (tableau III.6).termes -u0�0�x� -v0�0�y� -w0�0�z� E
onv Eshf Essf Ediffdry 39.5 103.6 59.2 -40.9 -52.2 0 -109.2Tab. III.6 � Termes de l'équation de varian
e de densité (� 10�6 (kg m�3)2 an �1) dans la simulationsè
he. Les termes de la forme u0�0r� dominent (� = �0(1� �T )).On remarque que les �ux turbulents u0�0 sont plus énergétiques dans la simulationdry que 
oupled. Don
 l'humidité 
onjointement à la salinité ont un r�le stabilisateursur le système 
ouplé : l'é
art-type des os
illations dans la simulation dry est 4.16 Sv,alors qu'il est seulement de 1.66 Sv dans la simulation 
oupled. L'e�et amortisseur dela salinité sur la variabilité avait déjà été souligné dans le 
hapitre II.La stru
ture spatiale du terme de varian
e dominant est très similaire à 
elui montrédans la �gure III.15. L'analyse de la stru
ture des perturbations de densité n'a pas révélé dedi�éren
es signi�
atives par rapport à l'expérien
e 
oupled : il y a toujours un déphasaged'environ 1/4 de période sur la verti
ale dans la région la plus instable (extension du
ourant de bord ouest vers l'est). Les perturbations sont stationnaires dans le tiers ouestdu bassin et des ondes de Rossby se propageant vers l'est, sur la strati�
ation moyenne
ontre le 
ourant moyen dans l'intérieur, ont été identi�ées.Tout 
ela indique que nous sommes en présen
e du même type de variabilité que dans166



III.3. Une solution os
illantela simulation ave
 
y
le hydrologique : une os
illation de type �ux 
onstant admettantpour mé
anisme de variabilité l'instabilité baro
line �ondes longues� dans la région de
ourant de bord ouest. La période des os
illations est sensiblement la même que dans lasimulation 
oupled. En e�et la �gure montre que la salinité a surtout un impa
t destropiques aux moyennes latitudes dans notre modèle. Au-delà de 55ÆN le gradient de sali-nité de surfa
e (simulation 
oupled) est presque nul. La salinité n'a don
 au
un impa
tsur le temps de transit vers l'ouest des perturbations (qui se dépla
ent sur la strati�
ationmoyenne).
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Fig. III.19 � Gradients méridiens de densité de surfa
e pour les états moyens des expérien
es 
oupled(ave
 
y
le hydrologique et salinité a
tive) et dry (sans 
y
le hydrologique et salinité 
onstante uniforme).Les 
ontributions de la température et de la salinité sont di�éren
iées pour l'expérien
e 
oupled.
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Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireIII.4 Extension au 
as bihémisphériqueLes études de variabilité de la 
ir
ulation thermohaline ont prin
ipalement été menéesdans des modèles unihémisphériques. Or la 
ir
ulation thermohaline Atlantique est a
tuel-lement gouvernée par une dynamique p�le-p�le. Par exemple, Weijer et al. (1999) trouventque la 
ir
ulation p�le-p�le observée dans l'Atlantique est favorisée par la présen
e de �uxlatéraux de 
haleur et de sel au niveaux du 
ourant des Aiguilles. La distribution de tem-pérature est relativement symétrique par rapport à l'équateur, mais la salinité de surfa
ea des asymétries nord-sud. Les observations de Peixoto et Oort (1992) montrent que lasalinité dans l'Atlantique nord est environ 0.5 psu plus élevée que dans la mer de Weddell.Par 
onséquent, la formation d'eau profonde est asymétrique par rapport à l'équateur. Et
ette asymétrie est 
ru
iale pour le 
limat de l'o
éan Atlantique : par exemple le transportde 
haleur dans l'Atlantique sud et à l'équateur est prin
ipalement vers le nord.Dans 
ette se
tion, nous étudions en 
on�guration bihémisphérique la robustesse dela variabilité interdé
ennale 
oupled au 
y
le saisonnier et à une représentation trèssimpli�ée du 
ourant Antar
tique 
ir
umpolaire. Le bassin o
éanique est symétrique parrapport à l'équateur et a une extension méridienne exa
tement 2 fois plus grande quedans les expérien
es pré
édentes (77.16ÆS-77.16ÆN).III.4.1 Sensibilité au 
y
le saisonnierLa 
omparaison des expérien
es ave
 (exp. season-2) et sans (exp. 
oupled-2) 
y
lesaisonnier montrent que 
e dernier a un r�le amortisseur sur l'os
illation (Fig. III.20).En
ore une fois, nous avons véri�é que l'os
illation qui persiste sans 
y
le saisonnier estune os
illation de type �ux, ave
 les mêmes 
ara
téristiques que les simulations pré
édentesunihémisphériques. L'état moyen est 
omplètement symétrique par rapport à l'équateuret est très similaire à l'équivalent à deux hémisphères de la simulation pré
édente uni-hémisphérique 
oupled. La variabilité dans la simulation 
oupled-2 est également
omplètement symétrique par rapport à l'équateur et les variations de densité les plusimportantes surviennent dans l'extension du 
ourant de bord ouest de 
haque hémisphère.Les intensités maximales des overturnings des deux hémisphères os
illent parfaitement en168



III.4. Extension au 
as bihémisphériquephase (Fig. III.20).

0 500 1000 1500 2000 2500
−60

−40

−20

0

20

40

60

TIME (YEARS)

Seasonal cycle OFF

0 500 1000 1500 2000 2500
−60

−40

−20

0

20

40

60

TIME (YEARS)

S
v

Seasonal cycle ON

HN 

HS 

HN 

HS 

Fig. III.20 � Sensibilité du maximum de l'intensité de l'overturning au 
y
le saisonnier. HN et HSdénotent respe
tivement l'hémisphère nord et l'hémisphère sud.La présen
e du 
y
le saisonnier a

entue 
onsidérablement les gradients méridiens detempérature atmosphérique, dans l'hémisphère d'hiver, à 
ause du dépla
ement nord-sudde la 
ellule de Hadley. Ces gradients plus forts augmentent l'instabilité aux moyenneslatitudes, et par 
onséquent les �ux turbulents de quantité de mouvement sont plus im-portants. En 
onséquen
e la tension zonale du vent d'ouest de surfa
e est intensi�ée dansl'hémisphère d'hiver (Fig. III.21).Les expérien
es menées auparavant nous ont montré le 
ara
tère amortisseur de 
es�ux turbulents sur la variabilité (voir Fig. III.2). C'est don
 la 
ause invoquée i
i pourexpliquer la 
onvergen
e vers un état stationnaire du système o
éan-atmosphère ave
 
y
lesaisonnier dans nos simulations : l'intensi�
ation de la tension zonale de vent d'ouest desurfa
e dans l'hémisphère d'hiver augmente le pompage d'Ekman (vers le haut) dans la169



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaire
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Fig. III.21 � Flux turbulents de quantité de mouvement en hiver boréal (u0v0 
os2 �, m2 s�1 en haut)et tension zonale de vent de surfa
e asso
iée (Pa, en bas).gyre subpolaire et résulte en un amortissement des perturbations de densité qui évoluentà 
es latitudes. Le taux d'amortissement des perturbations par le 
y
le saisonnier et parla dissipation horizontale prin
ipalement est plus important que le taux de 
roissan
edes perturbations par instabilité baro
line, et les os
illations sont alors amorties. Noterque l'é
helle de temps d'amortissement des perturbations devrait dépendre du 
oe�
ienta (relation III.12) de l'amplitude des �ux turbulents de quantité de mouvement : plusa est petit et plus l'é
helle de temps d'amortissement est longue (par
eque le pompaged'Ekman vers le haut dans la gyre subpolaire diminue ave
 a). Noter que l'intensité desoverturnings dans les deux simulations est très pro
he. L'amortissement dans la simulationseason-2 ne peut don
 pas provenir d'une 
ir
ulation méridienne faiblement énergétique.Ces résultats sont en 
ontradi
tion ave
 l'étude de Hu
k et al. (1999a) : ils ont utilisé unmodèle purement o
éanique identique au n�tre et trouvent que des variations saisonnières170



III.4. Extension au 
as bihémisphériquedans le �ux de 
haleur de surfa
e n'ont pas d'e�et signi�
atifs sur la variabilité.III.4.2 Simulation ave
 Courant Antar
tique Cir
umpolaireLe Courant Antar
tique Cir
umpolaire (ACC), très puissant en raison de l'absen
ede barrières terrestres, est une 
ara
téristique fondamentale de la 
ir
ulation o
éaniquemondiale puisqu'il 
onne
té aux trois o
éans que sont le Pa
i�que, l'Atlantique et l'Indien.Il apparaît don
 
ru
ial de déterminer son in�uen
e à la fois sur la 
ir
ulation moyenne etsur la variabilité à l'é
helle de bassin o
éanique. Dans le 
as présent, nous voulons savoirsi de la variabilité interdé
ennale émerge en présen
e d'un ACC idéalisé, et l'os
illation dumodèle 
ouplé persiste t-elle en présen
e de l'ACC? Notre analyse se base sur l'expérien
ebaptisée total dont les 
ara
téristiques sont mentionnées 
i-après. Dans la réalité, l'ACCest équilibré par la fri
tion au fond et est 
ontraint par la topographie (passage de Drakeen parti
ulier qui permet un transport net de masse vers le nord). I
i, il n'y a ni fri
tionau fond, ni topographie, et 
'est la dissipation latérale qui équilibre le débit de l'ACC !Bien entendu, 
e
i est une énorme approximation, mais 
ela nous permettra d'asymétrisersimplement la 
ir
ulation thermohaline dans notre bassin bihémisphérique sous un forçagesymétrique de surfa
e. Les 
onditions périodiques sont appliquées du bord sud à -60ÆS,et le 
oe�
ient de dissipation latérale de quantité de mouvement AH est 
hoisi à 106 m2s�1 de manière à obtenir un transport barotrope de l'ACC pro
he des observations13. Lapro
édure de 
ouplage est identique aux simulations pré
édentes. Le forçage saisonnierest appliqué et le 
y
le hydrologique résolu.Les observations de White et Peterson (1996) ont révélé un mode 
ouplé de variabilitéde période 4-5 ans dans l'o
éan Austral : les anomalies de SST, de gla
e de mer, et de ventse propagent vers l'est autour du 
ontinent Antar
tique en approximativement 8-10 ans.Nous ne nous attendons pas à 
e qu'un mode de variabilité propre asso
ié à l'ACC, telleque l'onde Antar
tique 
ir
umpolaire, se développe dans notre modèle. En e�et, il sembleque les intera
tions o
éan-atmosphère existant dans le mé
anisme de l'ACW ne peuventêtre reproduites via un modèle atmosphérique en moyenne zonale : Colin de Verdière et13L'épaisseur de la 
ou
he de Munk ((AH=�)1=3) est alors multipliée par 2.15 par rapport aux simula-tions pré
édentes. 171



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaireBlan
 (2001) proposent un nouveau mé
anisme basé sur l'intera
tion entre le train d'onded'anomalie de SST et les ondes de Rossby atmosphériques des moyennes latitudes (le typede réponse atmosphérique qu'ils obtiennent est expliqué en annexe C, se
tion C.7).Sensibilité à la di�usion verti
aleA�n de re
her
her une solution os
illante, nous faisons une étude de sensibilité de lasolution à la di�usion verti
ale kv. Contrairement aux études de sensibilité menées eno
éan seul (Hu
k et al., 1999a), la di�usion verti
ale a un e�et stabilisateur dans lessimulation 
ouplées total. Pour kv = 10�4 m2 s�1 le système atteint un état stationnaire700 ans après le 
ouplage. Tandis qu'ave
 kv = 0.5�10�4 m2 s�1, les os
illations sonttoujours amorties, mais sur une é
helle de temps plus longue, de 1300 ans environ. Lemodèle 
ouplé 
ontient des feedba
ks air-mer (impliquant la température prin
ipalement)qui ne sont pas représentés dans le modèle uniquement o
éanique, et par 
onséquentdes di�éren
es importantes peuvent survenir dans la sensibilité à la di�usion verti
ale(Weber, 1998). Wang et al. (1999) ont montré que les feedba
ks entre les transports de
haleur et d'humidité atmosphériques et le transport de 
haleur induit par la 
ir
ulationméridienne o
éanique sont tous positifs en 
on�guration uni et bihémisphérique, lorsqu'ilssont vus indépendament. Cependant, il notèrent que la 
ombinaison de 
es feedba
ks (4au total) peut avoir un e�et stabilisant ou déstabilisant lorsqu'ils interagissent entre eux,et il est généralement impossible de prédir quel sera le résultat. Comme la période desos
illations est beau
oup plus 
ourte que le temps d'amortissement de l'os
illation, nousnous intéressons désormais à la solution obtenue ave
 kv = 0.5�10�4 m2 s�1.Brève des
ription de l'état moyenNous dé
rivons i
i l'état du système 
ouplé moyenné sur une période d'os
illation (25ans) située à 500 ans après le 
ouplage. La présen
e de l'ACC a asymétrisé les 
ir
ulationso
éaniques et atmosphériques (Fig. III.22). Les 
ellules atmosphériques de Ferrel et deHadley sont intensi�ées dans l'hémisphère sud en a

ord ave
 les observations. L'in�uen
ede l'ACC sur la 
ir
ulation méridienne o
éanique est tout à fait remarquable puisquela 
ir
ulation est désormais intensi�ée dans l'hémisphère nord (24 Sv) ave
 une 
ellule172



III.4. Extension au 
as bihémisphériquerenversée dans l'hémisphère sud 
on�née sous 2000 m et d'intensité seulement 12 Sv. Leseaux profondes de l'hémisphère sud, qui peuvent être assimilées aux �Eaux Antar
tiquesde Fond�, s'é
oulent vers le nord jusqu'à environ 35ÆN.
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Fig. III.22 � Simulation total. Cir
ulations moyennes méridiennes atmosphériques (haut, 1010 kg s�1)et o
éaniques (bas, Sv en 
ouleurs) et 
ourant zonal moyen en moyenne zonale (
ontours noirs épais), lespointillés indiquent une vitesse vers l'est. Les 
onditions périodiques sont appliquées du bord sud à -60ÆS(délimité par le trait pointillé épais rouge).Le débit de l'ACC est environ 140 Sv. Le 
ourant zonal atteint 10 
m s�1 dans l'ACC.La tension zonale de vent d'ouest est également plus forte dans l'hémisphère sud (0.14Pa) que dans l'hémisphère nord (0.10 Pa) en a

ord ave
 les observations. En a

ord ave
une 
ir
ulation o
éanique intensi�ée dans l'hémisphère nord, la perte de 
haleur netteen surfa
e (Fig. III.23) est maximale dans le 
oin nord-ouest du bassin (-90 W m�2)alors qu'elle est seulement de -20 W m�2 dans l'extension du 
ourant de bord ouest de173



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiairel'hémisphère sud (40ÆS).
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Fig. III.23 � Flux de 
haleur net de surfa
e (W m�2) vers l'o
éan et 
ourant de surfa
e (10 
m s�1dans l'ACC) dans la simulation total.Les observations en moyenne annuelle de Da Silva (1994) montrent également une forteasymétrie dans le bassin Atlantique ave
 des pertes maximales de 
haleur dans la régionde 
ourant de bord ouest (-160 W m�2) de l'hémisphère nord. Dans la majeure partie dubassin le gain de 
haleur reste faible et n'ex
ède pas 20 W m�2 dans notre simulation.La 
ir
ulation o
éanique de surfa
e est très asymétrique par rapport à l'équateur. Dansl'hémisphère nord, les eaux 
haudes des régions équatoriales parviennent dans les hauteslatitudes via le 
ourant de bord ouest et sont refroidies dans le 
oin nord-ouest. Tandisque dans l'hémisphère sud, les eaux équatoriales ne sont pas adve
tées au delà de 50ÆS, àla limite du fort 
ourant Antar
tique vers l'est, et subissent un faible refroidissement. Onpeut noter que des 
ourants vers l'est, 
ontre le vent, aux latitudes tropi
ales de 
haquehémisphère sont présents : 
es vitesses pratiquement géostrophiques sont liées aux forts174



III.4. Extension au 
as bihémisphériquegradients de salinité dans 
es régions. Le transport de 
haleur par la 
ir
ulation o
éanique(Fig. III.24) est vers le nord entre 5ÆS et le p�le nord et est maximal vers 40ÆN (0.45PW), et est vers le sud ailleurs (maximum de -0.3 PW vers 40ÆS). Le transport d'énergiepar la 
ir
ulation atmosphérique est légèrement intensi�é dans l'hémisphère sud pour
ompenser le transport o
éanique plus faible vers le sud. Le transport total d'énergievers les p�les atteint 2.5 PW aux moyennes latitudes, et 
'est l'atmosphère qui est leplus important 
ontributeur, alors que les observations montrent plut�t que l'o
éan etl'atmosphère transporte la même quantité d'énergie.
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Fig. III.24 � Transports de 
haleur vers le nord o
éanique (PHTO), atmosphérique (PHTA) et leursomme (TOTAL)dans la simulation total.Les 
hamps de SST et de SSS sont asymétriques par rapport à l'équateur (Fig. III.25) :les températures les plus froides surviennent dans l'ACC, en a

ord ave
 les observations,et atteignent -4ÆC14, la SSS a des valeurs maximales dans les latitudes tropi
ales del'hémisphère sud. En résumé, l'état moyen de 
ette simulation 
ouplée se 
ompare mieuxaux observations que les expérien
es pré
édentes uni-hémisphériques (
oupled) ou bi-hémisphériques (
oupled-2 et season-2) puisqu'une asymétrie à l'é
helle du bassinAtlantique des 
ir
ulations atmosphériques et o
éaniques a été reproduite.14Un simple modèle thermodynamique de gla
e su�rait à empê
her la température de des
endre endessous de -2ÆC. 175



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaire
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Fig. III.25 � Champs moyens de SST (a) et SSS (b) dans l'expérien
e total.Analyse de la variabilitéDès le début du 
ouplage, le système évolue dans un état os
illant de période régulièred'environ 25 ans. L'in�uen
e de l'ACC sur la variabilité est tout a fait remarquable. Ene�et, 
omme la 
ir
ulation méridienne o
éanique, la variabilité est maintenant 
omplète-ment asymétrique par rapport à l'équateur. Les perturbations se développent maintenantuniquement dans l'hémisphère nord, toujours dans la région de 
ourant de bord ouestet son extension vers l'est. Comme dans les simulations pré
édentes, les �u
tuations desalinité restent faibles et 
'est la température qui 
ontr�le les variations de densité. L'é
art-type des températures atmosphériques et o
éaniques (Fig. III.26) sont similaires (0.25 ÆCau maximum).Les résultats de l'analyse de varian
e montrent que 
e sont en
ore les termes u0T 0rTqui sont responsables de la 
roissan
e de la varian
e de la densité. La région la plus instablese situe dans le 
oin nord-ouest du bassin (Fig. III.27) entre 40ÆN et le bord nord, dansla moitié ouest du bassin. La stru
ture verti
ale des anomalies de densité (température)dans 
ette région instable a révélé des di�éren
es de phase d'environ 1/4 de période entrela surfa
e et 500 m de profondeur. Puis des ondes de Rossby se propageant vers l'est sur lastrati�
ation moyenne 
ontre le 
ourant moyen sont présentes dans l'o
éan intérieur. Letemps de transit de 
es ondes à travers le bassin �xe la période. Ces résultats nous montreimmédiatement que nous sommes en présen
e d'une os
illation de type �ux 
onstants176



III.4. Extension au 
as bihémisphérique
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ir
ulations méridiennes moyennes atmosphériques (1010 kg s�1) et o
éaniques (Sv) dans la simulationtotal. La variabilité n'est présente que dans les hautes latitudes de l'hémisphère nord.dé
rite par Colin de Verdière et Hu
k (1999).La présen
e du 
ourant Antar
tique 
ir
umpolaire permet aux perturbations de sedévelopper uniquement dans l'hémisphère nord, dans lequel la 
ir
ulation méridienne estintense. La 
ir
ulation dans l'hémisphère sud est trop faible pour présenter des régionsbaro
liniquement instables, et les perturbations ne peuvent se développer. Cependant, laprésen
e des frontières ouvertes ne permet plus la propagation d'ondes de bords, et ilest possible que 
e simple e�et su�sse à supprimer la variabilité dans l'hémisphère sud.Des analyses supplémentaires devront don
 être menées. Les résultats présentés i
i sonten a

ord ave
 les observations de Kushnir (1994) et beau
oup d'autres qui présententl'éviden
e de variabilité interdé
ennale de la SST dans la région nord Atlantique (mer duLabrador, nord-est des Bermudes, proximité de l'Islande).177



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiaire
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illation (�10�4 (kg m�3)2 an�1) dans la simulation total. Le 
ourant desurfa
e atteint 10 
m s�1 vers l'est dans l'ACC.III.5 Résumé du 
hapitreLa variabilité interdé
ennale émergeant dans un modèle o
éanique géostrophique pla-nétaire 
ouplé à un modèle atmosphérique axisymétrique résolvant le 
y
le hydrologiquea été analysée. Les diverses simulations que nous avons menées nous 
onduisent aux ré-sultats suivants :� Nous avons identi�é 
ette variabilité 
omme étant un mode purement thermique o
éa-nique for
é par des �ux 
onstants (
haleur, eau dou
e, quantité de mouvement) de surfa
e.Les perturbations de densité sont très largement 
ontr�lées par les anomalies de tempé-rature. Les �u
tuations de densité sont 
on
entrées dans le 
ourant de bord ouest et sonextension vers l'est. Les �ux de 
haleur sensible et latente ont un r�le stabilisateur sur178



III.5. Résumé du 
hapitrela 
ir
ulation o
éanique. Le 
ouplage air-mer n'a au
un e�et sur la période des os
illations.� L'os
illation du 
hapitre I (Cessi, 2000; Arzel et Hu
k, 2003) n'est pas robuste : lesintera
tions entre les vents de surfa
e et la 
ir
ulation o
éanique poussée par les ventsne sont pas 
ru
iales à l'os
illation. Le mode de variabilité mixte obtenu dans le modèleo
éanique seul (
hapitre II) ne persiste pas au 
ouplage ave
 le modèle atmosphérique. Ilsemble don
 que sur des é
helles de temps interdé
ennale, l'hypothèse d'une atmosphère à
apa
ité thermique in�nie ne semble pas a

eptable pour étudier la variabilité du systèmeo
éan-atmosphère.� Le r�le du 
y
le hydrologique 
onjointement à 
elui de la salinité est de stabiliser lesystème 
ouplé : il a un e�et sur l'amplitude des os
illations mais pas sur la période.� En 
on�guration bihémisphérique, dans un bassin o
éanique symétrique par rapport àl'équateur, la variabilité est 
on
entrée dans la région de 
ourant de bord ouest dans
haque hémisphère. Les overturnings de 
haque hémisphère os
illent parfaitement enphase. Le 
y
le saisonnier a un r�le amortisseur sur les perturbations : l'a
tivité tur-bulente importante dans l'hémisphère d'hiver intensi�e la tension de vent d'ouest auxmoyennes latitudes, et par 
onséquent le rotationnel du vent. Le fort pompage d'Ekmananormal ampli�é dans la gyre subpolaire amortit les anomalies qui s'y développent.� L'in
lusion d'un 
ourant Antar
tique 
ir
umpolaire n'a pas modi�é le mé
anisme devariabilité du système 
ouplé. Néanmoins et 
'est un résultat majeur, il supprime la va-riabilité dans l'hémisphère sud, et ne permet aux perturbations de se développer désormaisuniquement dans l'hémisphère nord dans lequel la 
ir
ulation méridienne est intense, tou-jours dans la région du 
ourant de bord ouest.Pourquoi l'os
illation du premier 
hapitre (Cessi, 2000; Arzel et Hu
k, 2003)n'est pas retrouvée dans le modèle 
ouplé ?Dans les simulations 
ouplées du dernier 
hapitre, la rétroa
tion sur la 
ir
ulation o
éa-179



Chapitre III. Variabilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé intermédiairenique, de la réponse dynamique de l'atmosphère aux anomalies de SST est très faible parrapport au modèle 
ouplé de Cessi (2000) : l'é
art-type de la tension de vent zonal desurfa
e des simulations du 
hapitre I est 76 fois plus important que 
elui des simulations
oupled. Pourquoi une telle di�éren
e dans les �u
tuations de la tension de vent desurfa
e ? Nous avons montré dans le 
hapitre I, que la réponse de la tension du vent àdes anomalies de SST est maximale pour une é
helle méridienne des perturbations plu-t�t petite (700 km suggérant alors le 
ara
tère non réaliste de 
e mode de variabilité).Les gradients méridiens de SST et de température atmosphérique sont don
 for
émentaugmentés par rapport au 
as d'anomalies d'é
helle méridienne plus réaliste (1500 km)
omme 
elles ren
ontrées dans le dernier 
hapitre. La réponse de la tension du vent dansle modèle de Cessi, proportionnelle au gradient méridien de température atmosphériquede surfa
e (relation petite é
helle I.10), est don
 fortment augmentée par rapport audernier 
hapitre. En résumé, 
'est la grande é
helle méridienne des perturbations qui nepermet pas au mode de variabilité du 
hapitre I d'apparaître dans la simulation 
oupled.Quelques perspe
tives de 
e travail sont proposées dans la 
on
lusion générale.
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Con
lusion générale
Cette thèse s'est 
on
entrée sur l'étude des mé
anismes de variabilité naturelle du
limat sur des é
helles de temps dé
ennales à interdé
ennales. L'étude s'est basée surl'utilisation de modèles purement o
éaniques ou 
ouplés o
éan-atmosphère à géométrieidéalisée et équations simpli�ées. Ces modèles de 
omplexité intermédiaire sont des ou-tils indispensables pour identi�er pré
isément les mé
anismes physiques présents dans lavariabilité, et la manière dont ils agissent.L'obje
tif prin
ipal de 
ette thèse était d'améliorer notre 
ompréhension de la varia-bilité naturelle du 
limat, prin
ipalement dans le bassin Atlantique où une 
ir
ulationthermohaline est présente. A�n de simpli�er la 
ompréhension, l'Os
illation Nord Atlan-tique et le forçage sto
hastique n'ont pas été 
onsidérés. Di�érentes os
illations dé
ennalesà interdé
ennales (3 au total) impliquant la 
ir
ulation poussée par les vents puis la 
ir-
ulation thermohaline ont été étudiées dans des 
on�gurations simpli�ées. Ensuite, letravail a 
onsisté à étudier la robustesse de 
es os
illations dans un modèle 
ouplé o
éan-atmosphère de 
omplexité intermédiaire simulant à la fois la 
omposante barotrope etbaro
line o
éanique.Nous résumons i
i les prin
ipaux résultats ré
oltés au 
ours de 
e travail de thèse. Puisnous dis
uterons de la pertinen
e de 
es modes de variabilité pour le système 
limatiqueréel. En�n, quelques perspe
tives né
essaires à la 
ompréhension de la variabilité naturelledu 
limat seront proposées.Intera
tions instables entre les vents zonaux et les gyres o
éaniquesEn premier lieu, nous avons mis en éviden
e un 
ouplage o
éan-atmosphère a
tif menantà des �u
tuations interdé
ennales (prototype de variabilité) de la 
ir
ulation for
ée par le181



CONCLUSION GÉNÉRALEvent dans un modèle très simple (Cessi, 2000) : un modèle atmosphérique 1D en équilibred'énergie 
ouplée à un modèle o
éanique 2D à gravité réduite. Nous avons montré quela réponse o
éanique à des 
hangements d'intensité des vents zonaux était plut�t for
ée(lo
ale) que retardée (ondes de Rossby baro
lines se propageant d'est en ouest) dans le
ourant de bord ouest. Une simple équation d'onde en moyenne zonale a permis de 
aptu-rer des taux de 
roissan
e et période en a

ord ave
 le modèle 
ouplé. Nous avons montréque la séle
tion d'é
helle méridienne des perturbations observée dans le modèle 
oupléest a

omplie par la réponse maximale de la tension de vent à une anomalie de SST.Compte-tenu de l'é
helle méridienne (< 700 km) de la réponse de la tension de vent àune anomalie de SST, nous suggérons que 
e régime de variabilité petite é
helle ne de-vrait pas exister dans la réalité. Cependant, la reformulation du modèle de Cessi en termed'équations géostrophiques planétaires (Primeau et Cessi, 2000) a révélé des anomaliesd'é
helle méridienne plus réaliste. Nous avons alors suggéré que le modèle de Primeauet Cessi (2000) impliquait plut�t un régime de variabilité intermédiaire pour lequel lesanomalies de SST se propagent préférentiellement vers le nord dans la gyre subpolaire, lemé
anisme de variabilité étant in
hangé.Identi�
ation de deux types de variabilité interdé
ennale de la 
ir
ulationthermohalineNous nous sommes ensuite intéressés à la 
omposante thermohaline de l'o
éan à l'aided'un modèle uniquement o
éanique tridimensionnel, à géométrie idéalisée (bassin re
tan-gulaire à fond plat) et aux équations simpli�ées géostrophiques planétaires sans forçagede vent. Des os
illations de période interdé
ennale apparaissent spontanément pour deuxtypes de 
onditions de surfa
e : les 
onditions de �ux 
onstants et les 
onditions mixtes.Le travail a 
onsisté à fournir une 
arte d'identité de 
ha
une de 
es os
illations de la 
ir-
ulation thermohaline a�n de les di�éren
ier. En l'o

uren
e, nous avons montré que lessour
es d'énergie des deux os
illations sont profondément di�érentes. La variabilité sous�ux 
onstants doit son existen
e aux �ux turbulents downgradient de 
haleur (�v0T 0�yT )vers le nord dans le 
ourant de bord ouest et son extension vers l'est. Tandis que sous
onditions mixtes, 
'est la 
ombinaison de l'ajustement 
onve
tif et de la 
orrélation po-182



CONCLUSION GÉNÉRALEsitive des anomalies de température et salinité (���H(z)T 0S 0) qui entretiennnent lesos
illations. D'autres 
ara
téristiques fondamentales à 
haque os
illation, telles que lavariable 
ontr�lant la densité, la stru
ture spatio-temporelle des perturbations et l'ajus-tement de l'os
illation ont été mises en éviden
e. Nous suggérons que 
es 
ara
téristiquespermettront d'identi�er 
lairement quelle os
illation (type �ux ou type mixte), et quelsmé
anismes asso
iés sont à l'oeuvre dans des simulations réalistes 
omplexes. Le tableauIII.7 résume 
es 
ara
téristiques fondamentales à 
haque os
illation.Varibilité 
limatique interdé
ennale dans un modèle 
ouplé de 
omplexité in-termédiaireL'étape naturelle suivante fut de rendre les 
onditions de surfa
es o
éaniques plus réalistesque les 
onditions mixtes ou 
onditions de �ux 
onstants. Un modèle atmosphérique enmoyenne zonale né
essitant la paramétrisation des tourbillons grande é
helle des moyenneslatitudes et résolvant le 
y
le hydrologique a été réglé puis 
ouplé au modèle o
éaniquegéostrophique planétaire en 
on�guration idéalisée à un puis deux hémisphères. De lavariabilité interdé
ennale amortie sur des périodes d'environ un millier d'années a émergéspontanément. Les diverses simulations que nous avons menées nous 
onduisent à plusieursrésultats. Tout d'abord, nous avons identi�é 
ette variabilité 
omme un mode puremento
éanique for
é par des �ux 
onstants (
haleur, eau dou
e, quantité de mouvement) desurfa
e dont le mé
anisme repose sur l'instabilité baro
line de la région de 
ourant debord ouest (Colin de Verdière et Hu
k, 1999). C'est un résultat majeur qui montre la ro-bustesse de 
e mode de variabilité purement o
éanique au 
ouplage ave
 une atmosphèredynamique intera
tive. La région de 
ourant de bord ouest est déterminante pour ex
iterdes ondes de période interdé
ennale. Les intera
tions entre les vents de surfa
e et la 
ir-
ulation o
éanique poussée par 
es vents ne sont pas 
ru
iales, dis
riminant alors le modede variabilité 
ouplée du premier 
hapitre. L'os
illation de type mixte n'est pas robusteau 
ouplage. Cela suggère alors que l'hypothèse d'une atmosphère à 
apa
ité thermiquein�nie n'est pas 
onvenable pour mener des études de variabilité 
limatique, en a

ordave
 Cai et Godfrey (1995) et Rahmstorf et Willebrand (1995). Le 
ouplage air-mer n'aau
un e�et sur la période des os
illations. Les �ux de 
haleur latente et sensible sont les183



CONCLUSION GÉNÉRALEEXPÉRIENCE FT FTFS RTFSRobustesse robuste sensibleVariable
ontr�lant T Sla densitéSour
e d'énergiedes os
illations ��2v0T 0�yT ���H(z)T 0S 0Instabilité Feedba
k positifMé
anisme baro
line régionale 
onve
tion - �uxondes longues de 
haleur de surfa
eMode linéaire non-linéaire!�1i (années) 58 1136 -Période (années) 38 57 20R�le de stabilise l'é
ou-la salinité - lement, augmente 
ru
ialla périodeR�lede la amortisseur 
ru
iale
onve
tion ondes planétaires adve
tionpropagation (sur la strati�
ation + 
onve
tionmoyenne) + rappel SSTTab. III.7 � Tableau ré
apitulatif montrant les di�éren
es fondamentales entre les os
illations sous �ux
onstants (FT et FTFS) et sous 
onditions mixtes (RTFS). !�1i est l'inverse du taux de 
roissan
e desperturbations.
184



CONCLUSION GÉNÉRALEprin
ipaux a
teurs de l'amortissement des perturbations o
éaniques par les �ux de densitéair-mer. En 
on�guration bihémisphérique, nous avons montré que le 
y
le saisonnier a unr�le amortisseur sur les perturbations : l'a
tivité turbulente importante dans l'hémisphèred'hiver aux moyennes latitudes intensi�e la tension de vent zonale aux moyennes latitudes,et en 
onséquen
e le rotationnel du vent. Le fort pompage d'Ekman anormal dans la gyresubpolaire amorti les anomalies qui s'y développent (Hu
k et al., 2001). Des simulationsave
 une simple représentation du 
ourant 
ir
umpolaire Antar
tique rend la variabilitéasymétrique par rapport à l'équateur : les perturbations se développent uniquement dansl'hémisphère nord pour lequel la 
ir
ulation méridienne est intense, toujours dans la régiondu 
ourant de bord ouest. Le mé
anisme de variabilité reste le même qu'en 
on�gurationunihémisphérique : une instabilité baro
line généralisée dans la région de 
ourant de bordouest.Cette os
illation est-elle à l'oeuvre dans la réalité ?Les simulations menées i
i montrent que le mode purement o
éanique obtenu sous �ux
onstant est robuste au 
ouplage ave
 une atmosphère intera
tive résolvant le 
y
le hydro-logique en 
on�guration uni et bihémisphérique. Cette os
illation interdé
ennale apparaîtfaiblement amortie sur des é
helles de quelques siè
les au millier d'années. Les prin
ipauxa
teurs de 
et amortissement sont le 
y
le saisonnier, les �ux de 
haleur air-mer, la 
ir
u-lation for
ée par le vent, la dissipation latérale (Hu
k et al., 2001). De plus, la topographie(dorsale médio-Atlantique en parti
ulier) devrait amortir 
onsidérablement 
ette os
illa-tion par intera
tion des modes baro
lines et barotropes (Winton, 1997). Des simulationshautes résolutions ont montré que la variabilité persiste en présen
e de tourbillons méso-é
helles (Hu
k et al., 2001). Dans la réalité, si le mé
anisme d'instabilité baro
line �ondeslongues� dans la région du 
ourant de bord ouest est e�e
tivement à l'oeuvre pour ex
iterdes os
illations interdé
ennales, alors un forçage sto
hastique atmosphérique est requispour soutenir la variabilité 
ontre tous les fa
teurs d'amortissement mentionnés 
i-dessus.Par exemple, l'étude de Gri�es et Tziperman (1995) attribue le mode de variabilité o
éa-nique trouvé dans le modèle du GFDL (Delworth et al., 1993) à une ex
itation par leforçage sto
hastique atmosphérique de modes thermohalins amortis.185



CONCLUSION GÉNÉRALELes observations des 
hangements de température de surfa
e ou du niveau de la mersur des é
helles de temps 
limatiques demeure extrêmement di�
ile et laborieurse 
omptetenu des surfa
es à 
ouvrir et de l'éparsité des mesures. Néanmoins, nous l'avons vu enintrodu
tion du 
hapitre II, plusieurs études soulignent la forte variablité dans la régionAtlantique nord ouest (Bjerknes, 1964; Deser et Bla
kmon, 1993; Kushnir, 1994, ...). Cer-tains ont mis en éviden
e des signaux propagatifs vers l'est aux latitudes subpolaires(Hansen et Bezdek, 1996; Sutton et Allen, 1997, ...). Nos simulations mettent en évi-den
e une variabilité pronon
ée dans la région du 
ourant de bord ouest et son extensionvers l'est, ave
 une légère propagation des anomalies de température (densité) vers l'est.Les observations de subsurfa
e fournissent une des
ription enri
hissante de la variabilité
limatique à long-terme par
e que l'e�et du 
y
le annuel, et de la variabilité mensuelleatmosphérique dé
roit rapidement ave
 la profondeur (Marshall et al., 2001). Une visiontridimensionnelle très éparse de l'o
éan Atlantique nord été fournie par Grey et al. (2000)à partir de bathythermographes. Ils présentent l'éviden
e que les anomalies de surfa
e(100-250m) sont en avan
e de phase d'environ 2 à 6 ans sur les anomalies de subsurfa
e(300-500 m) autour des gyres subtropi
ales et subpolaires. Ils ne fournisssent au
une indi-
ation des mé
anismes éventuellement responsables d'une telle stru
ture. Nos expérien
esrévèlent aussi une avan
e de phase des anomalies de surfa
e (0-250 m) d'environ 1/4 depériode (5 ans) sur les anomalies de subsurfa
e (250-1200 m) uniquement dans le nordouest (région où l'instabilité est la plus forte) du bassin. Bien que 
es 
omparaisons soientintéressantes, il reste di�
ile d'attribuer le mé
anisme de variabilité de notre modèle auxobservations.Perspe
tivesAu 
ours de notre travail de thèse, nous avons négligé beau
oup de pro
essus a�n denous 
on
entrer sur la partie éventuellement prévisible de la variabilité naturelle du 
li-mat. Nous nous sommes pla
és dans le 
adre d'une géométrie fortement idéalisée, sanstraits de 
�tes ni topographie, à basse résolution. La gla
e de mer, le forçage sto
has-tique lié aux �u
tuations journalières du temps et la NAO qui est le signal le plus fortdans l'Atlantique nord n'ont pas été pris en 
ompte. De plus, le modèle o
éanique géo-186



CONCLUSION GÉNÉRALEstrophique planétaire que nous avons utilisé ne représente pas la dynamique équatoriale.Ces nombreuses simpli�
ations rendent di�
ile la 
omparaison de nos résultats ave
 lesobservations. Cependant, nous pensons que 
e type de modèle 
apture 
ertains aspe
ts dela variabilité interdé
ennale observée (
on
entrée dans l'Atlantique nord ouest). Le travailfutur doit se 
on
entrer à étudier la robustesse de 
ette os
illation dans des 
on�gurationsplus réalistes.Simulation réalisteRé
emment, Bellu

i (2003) a obtenu des os
illations interdé
ennales de la 
ir
ulationthermohaline de période 22 ans dans un modèle réaliste (MICOM) de l'Atlantique nord.Il trouve des ressemblan
es ave
 l'os
illation de Greatbat
h et Zhang (1995) qui ont for
éleur modèle o
éanique idéalisé par des �ux de 
haleur 
onstants. Par ailleurs, en a

ordave
 Colin de Verdière et Hu
k (1999) et te Raa et Dijkstra (2002), il montre que l'os
illa-tion survient d'une bifur
ation super
ritique de Hopf de la di�usion horizontale o
éaniqueKh : la variabilité apparaît pour des valeurs inférieures à 1670 m2 s�1. En
ore une fois, dessimilitudes existent entre la variabilité obtenue dans le modèle réaliste et 
elles obtenuesdans des modèles idéalisés sans pour autant 
on
lure sur le mé
anisme de l'os
illation.Pour savoir si le mé
anisme de 
ette variabilité est le même que 
elui de Colin de Verdièreet Hu
k (1999), il pourra être largement béné�que de diagnostiquer les 
ara
téristiquesfondamentales dé�nies dans le 
hapitre II (bilans de varian
e, stru
ture spatio-temporelledes perturbations, rationalisation de la période) permettant de dis
riminer ou pas l'os
il-lation de type �ux ou mixte.Modèles idéalisésLa deuxième voie est de 
ontinuer dans le registre de modèles 
limatiques 
ouplés idéalisés.La méthode est de pro
éder par étapes, en 
omplexi�ant petit à petit le modèle, et
ela dans le but d'identi�er à 
haque fois l'impa
t d'un phénomène sur la variabilité.A 
haque étape, la robustesse de l'os
illation pourra être étudiée en diagnostiquant les
ara
téristiques fondamentales de la variabilité dé�nies dans le 
hapitre II.Tout d'abord, en 
ontinuité du 
hapitre III, nous pourrions envisager le 
ouplage ave
187



CONCLUSION GÉNÉRALEun simple modèle thermodynamique de gla
e a�n d'améliorer l'état moyen du système
ouplé. Nous nous attendons à 
e que l'os
illation persiste dans 
ette 
on�guration. Ene�et, Kravtsov et Ghil (2003) ont étudié la variabilité interdé
ennale dans un modèleo
éanique aux équations primitives (PE) 
ouplé à un modèle atmosphérique en équilibred'énergie, et à un modèle thermodynamique de gla
e. Ils trouvent que l'os
illation est lamême que Colin de Verdière et Hu
k (1999) ave
 des anomalies de température station-naires dans le 
oin nord-ouest et une propagation vers l'ouest dans l'intérieur. L'os
illationde type �ux 
onstant est don
 robuste à l'in
lusion de la gla
e de mer, et ne dépend pas
ru
ialement des feedba
ks entre la gla
e de mer et les autres 
omposantes du système
ouplé.La prin
ipale 
ritique que l'on peut adresser à notre travail est l'utilisation d'un mo-dèle atmosphérique en moyenne zonale. En e�et, de nombreuses études ont montré que laréponse de l'atmosphère à des anomalies de SST situées aux moyennes latitudes dépendde phénomènes non-zonaux, et que l'e�
a
ité du 
ouplage dépend de l'amplitude de 
etteréponse. Il serait don
 souhaitable d'utiliser dans le futur des modèles atmosphériques tri-dimensionnels. Pour 
ommen
er, un simple modèle atmosphérique quasi-géostrophique àplusieurs niveaux, 
omme 
elui de Marshall et Molteni (1993), 
ouplé au modèle géostro-phique planétaire pourra être utilisé. Ce type de modèle permettra de voir si les feedba
ksair-mer proposés par Goodman et Marshall (1999) et Colin de Verdière et Blan
 (2001)apparaissent dans un bassin idéalisé type Atlantique nord. La robustesse de la variabilitéde type �ux pourra être à nouveau examinée.A terme, l'utilisation d'un AGCM représentant les �u
tuations journalières du tempsest inévitable. Le forçage sto
hastique joue 
ertainement un r�le important dans la sou-tenan
e du mode de variabilité interdé
ennal (Gri�es et Tziperman, 1995) 
ontre tousles fa
teurs d'amortissement (
y
le saisonnier, topographie, dissipation horizontale, ...).Plusieurs pro
essus supplémentaires, faisant intervenir di�érentes é
helles de temps, asso-
iés à 
e forçage sto
hastique sont attendus (Hasselmann, 1976; Frankignoul et al., 1997;Weng et Neelin, 1998b; Sura et al., 1999, ...). Il sera don
 intéressant de voir si l'os
illationde type �ux est robuste dans 
ette 
on�guration.Nous avons utilisé un modèle o
éanique géostrophique planétaire, qui par dé�nition188



CONCLUSION GÉNÉRALEne représente pas la dynamique équatoriale. Il sera don
 intéressant d'utiliser un modèleo
éanique PE à haute résolution pour voir 
omment la variabilité de type �ux est modi�ée.Par exemple, Gu et Philander (1997) ont suggéré que les é
hanges entre les masses d'eautropi
ales et extratropi
ales via la ventilation de la thermo
line pouvaient mener à de lavariabilité dé
ennale de la SST en modi�ant la vitesse des ondes équatoriales.
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Annexe A
Des
ription du modèle de Cessi (2000)
A.1 Introdu
tionNous dé
rivons i
i le modèle 
ouplé o
éan-atmosphère original de Cessi (2000). Il
onsiste en un o
éan mono-
ou
he bidimensionnel horizontal 
ouplé à une atmosphèremono-
ou
he unidimensionnelle dans la dire
tion méridienne for
ée uniquement par l'in-solation (Fig. A.1). Ce modèle est destiné à être utilisé pour étudier les intera
tions in-stables qui peuvent survenir entre les vents zonaux et les gyres o
éaniques, prin
ipalementaux moyennes latitudes.Bien que le domaine d'intérêt s'étende de l'équateur au p�le (sur un hémisphère), lagéométrie 
artésienne est utilisée et les équations sont projetées sur un plan � 
entré à45ÆN. Ce 
hoix est une approximation forte faite pour raison de simpli
ité. Dans 
e 
as, lalargeur du bassin dans les hautes latitudes est largement surestimée et le temps de transitdes ondes de Rossby (d'est en ouest) à travers le bassin est indépendant de la latitudealors qu'il devrait diminuer ave
 latitude. En revan
he le modèle est adapté aux moyenneslatitudes. Le shéma numérique 
hoisi est un shéma Euler pour le pas de temps (non 
entréet d'ordre premier), et les équations sont é
rites pour une grille C selon la nomen
latured'Arakawa. 193
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Fig.A.1 � Géométrie du modèle de Cessi (2000). L'atmosphère est en moyenne zonale et est mono
ou
hed'épaisseur uniforme D, ave
 une strati�
ation S en température, Ly est la distan
e p�le-équateur surune sphère, la dimension longitudinale de l'atmosphère est Lx=r. Les dimensions horizontales du bassino
éanique sont approximativement 
elles du nord Pa
i�que de largeur Lx et de longueur Ly. L'o
éanest un bassin fermé bidimensionnel horizontal et est mono
ou
he d'épaisseur 
onstante H . a) Vue dumodèle 
ouplé dans le plan longitude-latitude. b) Vue du modèle 
ouplé dans le plan latitude-altitude.L'équilibre radiatif au sommet de l'atmosphère s'e�e
tue entre le rayonnement solaire net in
ident Qswa(ondes 
ourtes) et le rayonnenment infrarouge (ondes longues) : 
ette ré-emission infrarouge dans l'espa
eest paramétrisé selon la loi de Stefan-Boltzman linéarisée A+B�s, où �s est la température potentielle desurfa
e. En surfa
e, l'équilibre radiatif s'e�e
tue entre le �ux de 
haleur in
ident F et les �ux de 
haleursensible �(�s � Ts), où Ts est la SST en moyenne zonale.A.2 Le modèle atmosphérique diagnostiqueAlors que l'o
éan est la 
omposante lente du système 
limatique à 
ause de sa 
apa
itéthermique élevée (les 3 premiers mètres de l'o
éan 
ontiennent autant de 
haleur que toutel'atmosphère), l'atmosphère s'ajuste rapidement à des perturbations externes. C'est pour
ette raison que, sur des é
helles de temps 
limatiques supérieures à l'année, l'atmosphères'ajuste �instantanément� aux perturbations de SST : sous 
ette hypothèse, l'atmosphèredevient en équilibre d'énergie entre les �ux air-mer et les �ux au sommet de l'atmosphère.C'est-à-dire que le �ux méridien de 
haleur est égal au �ux radiatif solaire in
ident net194



A.2. Le modèle atmosphérique diagnostiqueParamètres atmosphériquesD 8000 m hauteur d'é
helle�s 1.25 kg m�3 densité de l'air à la surfa
eS 5�10�3 ÆC m�1 strati�
ation de température potentielleCpa 1000 J K�1 kg�1 
apa
ité 
alori�que de l'airks 2�106 m2 s�1 dissipation latérale turbulente (moyennes latitudes)f 10�4 s�1 Paramètre de Coriolis à 45ÆNA 200 W m�2 
oe�
ient de paramétrisation ondes longuesB 2.475 W m�2 ÆC�1 
oe�
ient de paramétrisation ondes longues� 273 K température de BoussinesqParamètres o
éaniquesLx 8250 km étendue longitudinale du bassinLy 10000 km étendue méridionale du bassinH 1000 m épaisseur de la thermo
line�w 1000 kg m�3 densité de référen
eCpw 4000 J K�1 kg�1 
apa
ité 
alori�que de l'eauKh 200 m2 s�1 dissipation horizontale isotropeAhx 2000 m2 s�1 vis
osité horizontale zonaleAhy 200 m2 s�1 vis
osité horizontale méridienne� 1.6�10�11 m�1 s�1 �f=�y à 45ÆNR 35 km premier rayon de Rossby baro
line de déformationParamètres de 
ouplage� 23 W m�2 K�1 
oe�
ient d'é
hange turbulent de 
haleur
 2.4�10�2 m s�1 
oe�
ient de frottement de surfa
er 0.3 fra
tion de 
er
le de latitude o

upée par le bassin o
éaniqueTab. A.1 � Valeurs standards des paramètres du modèle de Cessi (2000), sauf pour ladissipation latérale turbulente ks.absorbé moyénné zonalement (ondes 
ourtes) Qswa(y) au sommet de l'atmosphère moinsle �ux réémis (ondes longues) selon la loi linéarisée de Stefan-Boltzmann A+B�s moins le�ux à l'interfa
e air-mer moyenné zonalement F (y)+�(�s�Ts) (
ompté positivement versl'o
éan) où F (y) est un �ux de 
haleur 
onstant. Les seuls �ux pres
rits dans le modèlesont Qswa(y) et F (y) (Fig. A.2). Les signi�
ations et valeurs des 
onstantes et paramètressont données dans le tableau A.1. Le déséquilibre de forçage solaire entre les tropiqueset les hautes latitudes 
rée un transport net d'énergie vers le nord dans l'atmosphère. Ce195
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Fig. A.2 � Le �ux radiatif solaire in
ident net absorbé au sommet de l'atmosphère Qswa et le �ux de
haleur in
ident net absorbé à la surfa
e de l'o
éan F quand le système 
ouplé est en équilibre thermique(Ts = �s). Les expressions théoriques de 
es �ux ont été obtenues par Stephens et al. (1981) pour Qswaet par Haney (1971) pour F . Qswa = �322:72 sin2 � + 75:26 sin� + 309:40 et F = 0:5(511:6 sin4 � �1306:9 sin3 �+ 1233:3 sin2 �� 569:9 sin�+ 131:7) ave
 � la latitude.transport d'énergie est assuré par la 
ir
ulation moyenne dans les basses latitudes (
ellulede Hadley) et par les tourbillons atmosphériques de grande é
helle aux moyennes latitudes(voir également l'annexe C.6 pour un détails des di�érents transports intervenant dansune atmosphère en moyenne zonale y-z). Le modèle ne prend pas en 
ompte l'humiditéresponsable de la majeure partie de l'absorption du rayonnement infrarouge. Il n'y a don
pas d'e�et de serre dans le modèle, et par 
onséquent nous nous attendons à tendre plut�tvers un 
limat froid. Sur 
e point, on pourra se référer à l'arti
le de Fanning et Weaver(1996) qui développent un modèle atmosphérique bidimensionnel horizontal en équilibred'énergie et d'humidité. Le modèle de Cessi (2000) est destiné à être utilisé pour étudier lesintera
tions air-mer aux moyennes latitudes où l'a
tivité tourbillonnaire atmosphériqueprédomine largement sur la 
ir
ulation moyenne 
ara
térisée par la 
ellule de Ferrel. Ainsi,le �ux méridien de 
haleur et de quantité de mouvement est supposé être ex
lusivementturbulent. 196



A.2. Le modèle atmosphérique diagnostiqueA.2.1 L'équilibre thermodynamiqueAve
 les 
onsidérations pré
édentes, l'équilibre d'énergie intégré verti
alement et zo-nalement dans l'atmosphère s'é
rit :Cpa ��y Z 10 ��0v0dz = Qswa � A�B�s � r[F (y) + �(�s � Ts)℄; (A.1)Le terme du membre de gau
he représente le �ux méridien turbulent de 
haleur intégré surtoute l'épaisseur de l'atmosphère. Aux latitudes extra-tropi
ales, 
e sont les tourbillonsatmosphériques de grande é
helle, issus de l'instabilité baro
line, qui sont responsables dutransport de 
haleur vers le nord. Green (1970) paramétrise 
es �ux turbulents non-zonaux
omme �0v0 = �k���y ; (A.2)ave
 k > 0 la dissipation latérale turbulente, la barre represente la moyenne zonale. Noterle signe moins dans la relation 
i-dessus : les �ux turbulents de 
haleur des
endent (down-gradient) le gradient méridien moyen de température et ont don
 tendan
e à le diminuer.Green (1970) suppose que 
e sont les quantités qui sont 
onservées dans une atmosphèrequasi-géostrophique qui sont di�usées par les tourbillons baro
lines, 
'est pour 
ette rai-son que 
'est la température potentielle qui est di�usée et non la température in-situ. Lesparamétrisations 
ourantes (Green, 1970; Vallis, 1982) utilisent un 
oe�
ient k dépendantdu gradient méridien de température a�n de prendre en 
ompte l'e�et des tourbillons desmoyennes latitudes1 : ainsi, le 
oe�
ient k devrait être maximal aux moyennes latitudeset minimal aux basses et hautes latitudes. Néanmoins, Cessi (2000) 
hoisit un 
oe�
ientk ne dépendant que de l'altitude z :k = ks exp(�z=d); (A.3)ave
 ks la dissipation latérale en surfa
e, et d l'é
helle verti
ale des tourbillons. Les obser-vations de Peixoto et Oort (1992) montrent 
lairement que le transport turbulent méridiende 
haleur aux moyennes latitudes dé
roît ave
 l'altitude. La dé
roissan
e du 
oe�
ientk ave
 l'altitude est alors justi�ée. En
ore une fois, 
ette simple spé
i�
ation du pro�lverti
al de k est justi�ée par le fait que le modèle de Cessi traite l'atmosphère en terme de1voir en annexe A.3.3 pour une des
ription approfondie de la paramétrisation de Green (1970).197



Annexe A. Des
ription du modèle de Cessi (2000)température de surfa
e, et 
'est l'énergie intégrée verti
alement qui est 
onsidérée. Dans
es 
onditions, le pro�l verti
al de k n'est pas 
ru
ial. La dissipation latérale ks a unevaleur 
onstante 
ohérente ave
 les observations aux moyennes latitudes.La variation verti
ale de la température potentielle en moyenne zonale � est supposéelinéaire et la strati�
ation (sè
he) S > 0 
onstante2 :�(y; z; t) = �s(y; t) + Sz; (A.4)ave
 �s(y; t), la température potentielle à la surfa
e.Par ailleurs, l'équilibre hydrostatique et la loi des gaz parfaits nous montrent que lapression dé
roît de manière exponentielle ave
 l'altitude, faisant alors intervenir la hauteurd'é
helle D (= RT0=g). Cessi (2000) fait l'hypothèse que la densité suit la même loi quela pression, une hypothèse justi�ée si l'on regarde l'atmosphère dans son intégralité ave
une température 
onstante uniforme T0 :� = �s exp(�z=D): (A.5)Et imposant par ailleurs des �ux de 
haleur nuls aux 2 bords (équateur et p�le),l'équilibre thermodynamique s'é
rit :�Cpa�sksde ��s�y2 = Qswa(y)� A�B�s � r[F (y) + �(�s � Ts)℄; (A.6)où de = dD=(d + D) est une é
helle e�e
tive ave
 d l'é
helle verti
ale des tourbillonsatmosphériques.A.2.2 L'équilibre dynamiqueSous l'a
tion du vent de surfa
e, l'o
éan se met en mouvement progressivement pour�nalement tendre vers la solution équilibrée de Sverdrup indépendante de la profondeur.La majeure partie de 
ette 
ir
ulation o
éanique est for
ée par les vents zonaux, don
 seuls
eux-
i sont 
onsidérés dans le modèle. Dans un modèle en moyenne zonale, les mouve-ment non-zonaux doivent être paramétrisés, et en parti
ulier les mouvements transitoires(anti
y
lones, dépressions) des moyennes latitudes liés aux ondes de Rossby planétaires.2La température potentielle augmente ave
 l'altitude en opposition à la température in-situ.198



A.2. Le modèle atmosphérique diagnostiqueAux moyennes latitudes la fri
tion zonale ou stress de surfa
e résulte de la 
onvergen
e(� > 0) ou de la divergen
e (� < 0) des �ux turbulents de quantité de mouvement intégrésverti
alement (Starr, 1951) : � = � ��y Z 10 �u0v0dz; (A.7)Le problème revient maintenant à paramétriser les �ux turbulents de quantité de mou-vement. Pour 
ela, Green (1970) se base sur la théorie quasi-géostrophique. En l'absen
ede fri
tion et de 
hau�age diabatique, la vorti
ité potentielle (VP) q0 asso
iée aux tour-billons atmosphériques est 
onservée dans une atmosphère quasi-géostrophique durantune adve
tion horizontale : q0 = � 0z + f + f� ��z � �S�0� ; (A.8)où �z est la vorti
ité relative dans la dire
tion verti
ale. Le �ux méridien turbulent de VPen moyenne zonale s'é
rit alors :v0q0 = v0� 0z + fv0 + f� " ��z � �S v0�0�� �S��0�v0�z �# ; (A.9)En supposant l'é
oulement non-divergent horizontalement, on a v0 = 0 (puisque la vitessedérive d'une fon
tion 
ourant). De plus, en utilisant la géostrophie, la non-divergen
ehorizontale, la première loi de la thermodynamique et l'équation des gaz parfaits on montreque le dernier terme du membre de droite est nul. En�n, en utilisant la non-divergen
ehorizontale, on montre fa
ilement que v0� 0z = ��yu0v0. Tout 
ela nous mène à�u0v0�y = �v0q0 + f� ��z � �Sv0�0� ; (A.10)De la même manière que pour les �ux turbulents de 
haleur, Green (1970) fait l'hypothèseque la VP est di�usée par les tourbillons baro
lines 
ommev0q0 = �k�q�y ; (A.11)Noter que le terme verti
al est nul 
omme pour la température potentielle, puisque 
elui-
iest négligeable devant la di�usion latérale (Green, 1970). De plus le 
oe�
ient de di�usionk est le même que pour le �ux de 
haleur : en e�et Wiin-Nielsen et Sela (1971) ont 
al
ulé
e 
oe�
ient pour le �ux de 
haleur et de VP à partir de la 
ombinaison de la théorie de199



Annexe A. Des
ription du modèle de Cessi (2000)Green (1970) et des observations, et montrent que les 
oe�
ients de di�usion pour le �uxde 
haleur et de VP sont pro
hes. La VP ambiante q estq = f � �u�y + f� ��z � �S �� ; (A.12)Ainsi, l'a

élération zonale induite par les tourbillons quasi-géostrophiques sur l'é
ou-lement moyen est : �u0v0�y = k�� � �2u�y2�� ��z �k fS ���y� ; (A.13)Alors que le premier terme du membre de droite a une faible variation verti
ale (� ba-rotrope) et est plut�t dominant dans les basses latitudes, le se
ond (terme de stret
hingbaro
line) a une forte variation verti
ale et prédomine aux moyennes latitudes. Green(1970) souligne que 
es termes sont du même ordre de grandeur, mais de signes oppo-sés, et le résultat est une petite divergen
e ou 
onvergen
e nette des �ux turbulents dequantité de mouvement dépendant de la latitude.En supposant l'équilibre du vent thermiqueu = us(y; t)� z gf� ��s(y; t)�y ; (A.14)où us est le vent zonal de surfa
e, et en utilisant une linéarisation de la tension zonale devent en fon
tion du vent zonal de surfa
e (� = �s
us), puis en intégrant sur la verti
ale,Cessi (2000) aboutit à :� � deks
 �2��y2 = ��sksded ��d+ fS ���s�y + L2��3�s�y3 �� ; (A.15)ave
 L� le rayon de déformation atmosphérique :L� = �ddegSf 2� �1=2 � 650 km: (A.16)De plus Cessi (2000) impose une 
ontrainte 
onservative sur la tension zonale de tellemanière qu'il n'y ait pas de transport net de moment angulaire dans l'atmosphère, soit :Z Ly0 �dy = 0: (A.17)Cette 
ontrainte permet de déterminer l'é
helle verti
ale de di�usion turbulente d (par uneméthode itérative). Habituellement, le 
oe�
ient liant le stress de surfa
e au vent (= �s
200



A.3. Le modèle o
éanique prognostiquei
i) dépend du vent ou plus pré
isément d'une vitesse turbulente. Par sou
i de simpli
ité,Cessi (2000) 
hoisit de le garder 
onstant3. Cessi (2000) utilise une tension de vent nulleaux bords qui génère deux gyres supplémentaires pro
hes des frontières. Néanmoins, a�nd'assurer un �ux nul de quantité de mouvement à travers les frontières, nous imposons�y� = 0 à l'équateur et au p�le.A.3 Le modèle o
éanique prognostiqueL'étude se fo
alise sur l'intera
tion entre les vents zonaux de surfa
e et la 
ir
ulationfor
ée par 
es vents qui est surtout intensi�ée dans les 1000 premiers mètres, 
orrespondantapproximativement à la profondeur de la thermo
line. Ainsi la 
omposante baro
linethermohaline for
ée par les gradients de densité, prédominante sous la thermo
line, estnégligée. Le modèle est par 
onséquent plus adapté au Pa
i�que nord pour lequel latotalité du transport de 
haleur vers le nord (� 1 PW) est a

ompli par la 
ir
ulationpoussée par les vents.Le modèle o
éanique représente une thermo
line d'épaisseur 
onstante qui est assi-milée à une 
ou
he de mélange o
éanique for
ée par le vent et les �ux de 
haleur desurfa
e : la 
apa
ité thermique est don
 beau
oup trop élevée et le temps d'ajustement dela SST à des 
hangements dans les �ux de surfa
e est par 
onséquent largement surestimé(Cpw�wH=� � 5.5 ans pour les paramètres utilisés) par rapport à 
e qui est observé (2mois). La SST varie en fon
tion des �ux de 
haleur régnant à l'interfa
e o
éan-atmosphère.A.3.1 La 
onservation de la 
haleurLa 
onservation de la 
haleur, qui est une simple équation d'adve
tion-di�usion nouspermet de 
al
uler la SST, en faisant l'hypothèse que le transport de 
haleur par l'o
éanest seulement dû à la 
ir
ulation for
ée par le vent représentée par la fon
tion 
ourant 	.La température o
éanique supposée homogène sur la verti
ale est déterminée en intégrantle budget de 
haleur de la surfa
e jusqu'à la profondeur où la 
ir
ulation for
ée par le vent3voir aussi le paragraphe A.4 pour une brève des
ription de l'in�uen
e de quelques paramétrisationsde 
e 
oe�
ient sur la 
ir
ulation atmosphérique.201



Annexe A. Des
ription du modèle de Cessi (2000)devient négligeable à z = �H :Cpw�w �H�Ts�t � ��x �Ts� �y �+ ��y �Ts� �x�� = F (y) + �(�s � Ts) + Cpw�wr:(KhrTs):(A.18)Les tourbillons o
éaniques sous-mailles sont représentés à travers la simple paramétrisa-tion traditionnelle downgradient de �Fi
k� ave
 un 
oe�
ient de di�usion isotrope Kh.Les �ux de 
haleur à la base de la thermo
line sont supposés négligeables. Il n'y a pas de
ontribution de la 
ir
ulation thermohaline, la salinité est supposée 
onstante et uniformedans le modèle, et il n'y a pas de gla
e. Nous imposons des �ux de 
haleur normaux nulssur toutes les frontières latérales du bassin o
éanique.A.3.2 L'équilibre dynamiqueLa dynamique nous permet de déterminer les vitesses horizontales dans le domaine viala fon
tion 
ourant. L'équation d'équilibre dynamique est dérivée à partir de l'équation de
onservation de VP à gravité réduite (ou équivalent barotrope) linéarisée pour un o
éanà une 
ou
he et demie (au repos sous la thermo
line à la profondeur H = � 1000 m).La linéarisation nous permet de supprimer fa
ilement la variabilité intrinsèque, asso
iéeaux tourbillons méso-é
helles, qui pourrait apparaître. La température n'a au
un impa
tsur la 
ir
ulation : les anomalies de température sont alors passivement adve
tées et nepeuvent se propager 
omme des ondes planétaires de Rossby. Il n'y a pas de fri
tion aufond. L'équilibre dynamique est donné par :�	�t � �R2�	�x = R2�w ���y + Ahx �	�x2 + Ahy �	�y2 ; (A.19)où 
 = �R2 est la vitesse des ondes de Rossby baro
lines et R est le premier rayoninterne de déformation de Rossby. Des valeurs faibles de di�usion et de vis
osité sontutilisées dans le modèle (Kh = Ahy = 200 m2 s�1) a�n de rendre le système 
oupléos
illant. L'utilisation d'une forte vis
osité dans la dire
tion zonale (Ahx = 2000 m2s�1)est né
essaire à une 
orre
te représentation de la 
ou
he limite de Stommel de bord ouest(d'épaisseur Æs = Ahx=
 � 100 km). Néanmoins 
es valeurs de di�usion ne sont pas en
ontradi
tion ave
 les observations de �otteurs lagrangiens qui ont montré une anisotropie202



A.4. Résuméde la di�usion (Ollitrault et Colin de Verdière, 2002). Aux frontières latérales du domaine,nous imposons 	 = 0.A.4 RésuméA partir des �ux radiatifs pres
rits au sommet de l'atmosphère Qswa et à la surfa
e del'o
éan F , le modèle de Cessi (2000) 
al
ule la température potentielle atmosphérique desurfa
e �s, puis la tension du vent zonal de surfa
e � . Soumise à 
e stress, la 
ir
ulationo
éanique 	 s'établit et adve
te le 
hamp de température Ts. Le modèle 
ouplé est plut�tadapté aux moyennes latitudes puisqu'il est basé sur la dynamique quasi-géostrophique.Nous devons aussi souligner que l'utilisation d'un modèle atmosphérique en moyennezonale ne peut représenter les rétroa
tions air-mer reproduites dans des modèles plusréalistes (GCMs)4. La 
hamp de validité d'un tel modèle reste don
 très limité dans lamodélisation du 
limat sur des é
helles de temps au moins dé
ennales. Néanmoins, il ap-paraît né
essaire de 
omprendre la réponse grande é
helle du système 
limatique (vents desurfa
e et 
ir
ulation for
ée par le vent) au forçage radiatif de base (insolation au sommetde l'atmosphère). Cela est une étape né
essaire et indispensable dans le but de mieuxappréhender l'e�et de pro
essus plus 
ompliqués (tourbillons transitoires atmosphériques,turbulen
e méso-é
helle o
éanique, forçage sto
hastique, et
).

4voir la se
tion A.7 pour une des
ription de quelques réponses atmosphériques à une anomalie de SSTren
ontrées dans divers modèles. 203
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Annexe B
Le modèle o
éanique

Les modèles géostrophiques planétaires (PG) sont des outils e�
a
es et simples 
on
ep-tuellement pour étudier la 
ir
ulation grande é
helle (Samelson et Vallis, 1997). Ils sontvalides pour des é
helles spatiales plus grandes que le rayon de déformation, et pour desé
helles de temps adve
tives grande é
helle. Ils di�èrent des équations primitives dansleur négligean
e des termes de dérivée temporelle et d'adve
tion non linéaire dans leséquations du mouvement. Il en résulte ainsi des équations diagnostiques pour les 
hampsde vitesse. La paramétrisation de la dissipation (induite par la turbulen
e) aux frontièreslatérales introduit des 
ou
hes limites de petites é
helles dont l'in�uen
e est d'ordre 1 surla solution (Hu
k et al., 1999b). La dynamique présente dans 
e type de modèle n'est plusappropriée lorsque l'on se rappro
he de l'équateur (< 2ÆN).Le modèle o
éanique utilisé a été développé et validé par Thierry Hu
k. A�n de bienisoler les e�ets de la température et de la salinité sur le 
hamp de densité, nous avons
hoisi d'utiliser une équation d'état linéaire. Cependant Capotondi et Holland (1997)ont indiqué que les non-linéarités doivent être importantes dans les hautes latitudes où latempérature est très basse, et l'utilisation d'une équation d'état linéaire devrait surestimerl'e�et de la température sur le 
hamp de densité dans les hautes latitudes. Il n'y a pas defri
tion au fond, et une 
ondition de non-glissement est imposée aux frontières latérales.La pro
édure de 
onve
tion assure la stabilité statique de la 
olonne �uide. Les équationsdu modèle sont les suivantes : 205



Annexe B. Le modèle o
éanique
fk�u = 1�0rHp+Dh; (B.1)�p�zk = ��gk; (B.2)r:u = 0; (B.3)�T�t = �u:rT +r:(KHrHT ) + ��z �KV �T�z � +H(z)FT + CT ; (B.4)�S�t = �u:rS +r:(KHrHS) + ��z �KV �S�z �+H(z)FS + CS; (B.5)� = �0(1� �T + �S); (B.6)où u, p, �, T et S sont respe
tivement les 
hamps de vitesse, pression, densité, tempéra-ture, salinité, KH est le 
oe�
ient de di�usion horizontale identique pour la températureet la salinité. Le mélange verti
al est paramétrisé à travers le 
oe�
ient KV identiquepour la température et la salinité. k est le ve
teur unitaire dans la dire
tion verti
ale (pa-rallèle et dans le même sens que le ve
teur de rotation lo
ale terrestre). FT et FS sont leforçage de surfa
e pour la température et la salinité respe
tivement (H(z) est la fon
tionde Heaviside, elle vaut 1 dans la 
ou
he de surfa
e et est nulle partout ailleurs). CT etCS sont respe
tivement les 
hangements de température et de salinité dû à l'ajustement
onve
tif. Un toit rigide est pris à la surfa
e. Dh = rhAHrhu est la dissipation horizon-tale de quantité de mouvement, AH est le 
oe�
ient de vis
osité horizontale (isotrope).La densité de référen
e est �0 (1023 kg m�3), � est le 
oe�
ient d'expansion thermique,� est le 
oe�
ient d'expansion halin.Les équations sont é
rites pour une une grille B sphérique. La géométrie du domaineest idéalisée, à fond plat, l'extension en longitude est 64Æ, l'extension en latitude varieselon les simulations. On utilise une basse résolution de 28�32 sur l'horizontale (i.e 2Ælat�2Ælong) pour les expérien
es uniquement o
éanique (
hapitre II) et une résolution unpeu plus élevée (36�32) en mode 
ouplé (
hapitre III) à 
ause de l'extension plus grandedu domaine (0-77ÆN). La profondeur totale du bassin est 4500 m, il y a 15 niveaux sur laverti
ale dont l'épaisseur augmente de 50 m en surfa
e jusqu'à 550 m au fond.Résolution de la 
ir
ulation barotropeLes ondes barotropes sont �ltrées par le modèle si bien que la résolution de la 
ir
ulation206



barotrope ( ) for
ée par le vent s'é�e
tue de manière diagnostique : la dynamique esttoujours en équilibre ave
 le forçage. Nous 
hoisissons de résoudre une 
ou
he limite deMunk (plut�t que de Stommel), qui a une épaisseur (
ourant de bord ouest) de (AH=�)1=3.��	�x � AHr4	 = r� �f (B.7)La 
ondition aux limites est 	 = 0 aux bords dans le 
as où il n'y a pas de 
anal périodique.Courant Antar
tique Cir
umpolaireL'implémentation du 
ourant Antar
tique dans le modèle né
essite de 
al
uler la valeurde 	 sur le bord sud du bassin. Dans 
e 
as la solution totale s'é
rit 	 = 	0+�	1, où 	0est 
al
ulé ave
 un forçage non nul et 	 = 0 aux bords et 	1 est 
al
ulé ave
 un forçagede vent nul alors que 	 = 1 au bord sud. Ainsi la valeur de 	 au bord sud est � qui est
al
ulé par intégration de l'équation de quantité de mouvement zonale sur le bord sud :� = 1AH H �x�0dx� H �3	0�y3 dxH �3	1�y3 dx (B.8)En réalité, le 
ourant Antar
tique est équilibré par la fri
tion au fond et 
ontraint parla topographie (passage de Drake en parti
ulier qui permet un transport net de massevers le nord). I
i, il n'y a ni fri
tion au fond, ni topographie, et 
'est la dissipation latéralequi équilibre le débit du 
ourant Antar
tique. La résolution peut se faire de manièreitérative par la méthode SOR (Su

essive Over Relaxation) ou de manière plus dire
tepar la méthode du gradient 
onjugué.

207



Annexe B. Le modèle o
éanique

208



Annexe C
Des
ription et validation du modèleatmosphérique
C.1 Introdu
tionDans 
e 
hapitre, nous dé
rivons le modèle atmosphérique troposphérique aux équa-tions primitives qui a été développé en majeure partie par Alain Colin de Verdière. Leséquations du mouvement, le s
héma radiatif solaire et infrarouge, et l'ajustement 
onve
tifse
 et humide sont brièvement dé
rits. La paramétrisation des �ux turbulents de quan-tité de mouvement s'appuyant prin
ipalement sur les travaux de Green (1970) et Vallis(1982) est détaillée. Di�érentes simulations de 
ontr�le en atmosphère sè
he et humidesont également présentées.C.2 Des
ription du modèleLe modèle résoud les équations primitives en 
oordonnées sphériques et isobariquesnormalisées �. Il y a 20 niveaux sur la verti
ale du sol à la tropopause. En surfa
e, iln'y a pas de topographie, l'atmosphère est for
ée par une SST �xe ou variant saisonniè-rement, et les �ux de surfa
e (
haleur, humidité, quantité de mouvement) sont 
al
ulésindépendemment du type de surfa
e (mer ou terre). Le tableau C.1 montre la dé�nitionde quelques variables et paramètres apparaissant dans le texte209



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériquea rayon terrestre� latitudey , y0 a sin� , y=a� 
oordonnée verti
ale �H0 ln p=ps�T altitude de la tropopause (= 1:7H0) en 
oordonnées �u ; v vitesse zonale et méridienne dans le repère (y,�)g0 a

élération de la gravité à la surfa
e terrestre� d� = g0dz géopotentiel (pression dynamique)T0 température de BoussinesqR 
onstante des gaz parfaitsH0 RT0=g0 hauteur d'é
hellep pressionps pression atmosphérique de surfa
ef paramètre de Coriolis� 1=a�f=��� température potentielle (K)T Température in situ (ÆC)q humidité spé
i�que (kg de vapeur d'eau par kg d'air se
)�0 densité de l'air en surfa
e
 taux de rotation terrestre_� D�=Dt vitesse verti
aleCpa 
apa
ité 
alori�que atmosphérique�s densité atmosphérique de surfa
e
drag 
oe�
ient de frottement en surfa
eah ; av vis
osité horizontale et verti
alekh ; kv di�usion horizontale et verti
ale (tra
eurs T et q)Tab. C.1 � Symboles utilisés dans les équations du modèle atmosphérique.C.2.1 Equations du mouvementCe modèle atmosphérique est destiné à être utilisé pour étudier la variabilité du 
limatsur des é
helles de temps supérieures à la dé
ennie. Aussi nous �ltrons les ondes de210



C.2. Des
ription du modèlegravité (rapides) atmosphériques 
onnues sous le nom d'ondes de Lamb. L'amplitude de
es ondes est maximale près de la surfa
e et diminue ave
 la pression. Ces ondes de gravitépeuvent être �ltrées simplement en prenant la vitesse verti
ale ! nulle à la limite inférieure(! = dp=dt = 0). Pour plus de simpli
ité, nous 
onsidérons que la pression de surfa
e est
onstante dans l'espa
e, nous avons alors une relation simple liant le gradient de pressionen 
oordonnée z au gradient de géopotentiel en 
oordonnée sigma :�1�rhpjz = �rh�j�: (C.1)La 
ondition d'équilibre hydrostatique fournit une ex
ellente approximation de la dépen-dan
e verti
ale du 
hamp de pression dans l'atmosphère réelle. La masse relative d'hu-midité est négligeable devant 
elle de l'air se
. Uniquement pour des systèmes de petitesé
helles, 
omme par exemple les tornades, 
ette approximation n'est plus valable. En
oordonnées sphériques et sigma, les équations du mouvement prennent la forme :DuDt = fv + uv tan�a �rhu0v0 + av �2u��2 + bhr4hu; (C.2)DvDt = �fu� u2 tan�a �rh� + av �2v��2 + bhr4hv; (C.3)0 = rh(v� < v >) + e(�=H0) ��� �e�(�=H0) _�� ; (C.4)���� = g0 TT0 ; (C.5)DTDt = rhkhrhT + ���kv �T�� + e�=H0�sCpa dFd� +Qh + CT ; (C.6)DqDt = rhkhrhq + ���kv �q�� + Cq; (C.7)ave
 les opérateurs dé�nis 
omme :rh(:::) = �(1� y02):::�y ;< X > = 1�T Z �T0 Xe�(�=H0)d�;D(:::)Dt = �(:::)�t +rh(::: < v >) + e�=H0J(:::;	);J(A;	) = �y(A��	)� ��(A�y	):Les équations C.2 et C.3 sont respe
tivement les équations de 
onservation de quan-tité de mouvement dans la dire
tion zonale et méridienne. L'équation C.4 est l'équation211



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériquede 
ontinuité ou de divergen
e. Dans la dire
tion verti
ale, l'équilibre hydrostatique estune bonne approximation de l'atmosphère réelle (C.5). Les évolutions temporelles de latempérature et de l'humidité sont respe
tivement données par les équations C.6 et C.7. Leforçage radiatif n'est pas in
lus dans les 
onditions aux limites, mais introduit dire
tementdans les équations où F est égal à la somme du forçage solaire et du forçage infrarougeondes-longues. Les 
onditions aux limites à la tropopause et en surfa
e sont les suivantes :� Au sommet de la troposphère (� = �T ) :av �u�� = 0; av �v�� = 0; kv �T�� = 0; kv �q�� = 0; _� = 0: (C.8)� En surfa
e (� = 0) :av �u�� = � �xs
drag ; av �v�� = � � ys
drag ; kv �T�� = Qsens�sCpa ; kv �q�� = E � P; _� = 0: (C.9)A partir de l'équation de divergen
e C.4, une fon
tion 
ourant 	 est alors introduite :�	�� = (1� y02)1=2e�(�=H0)(v� < v >); (C.10)�	�y = �e�(�=H0) _�; (C.11)où :� �xs = �s
draguttus est la tension zonale de vent de surfa
e1, utt est une vitesse turbulente
onstante de surfa
e, us est le vent zonal de surfa
e ;� � ys = �s
draguttvs est la tension méridienne de vent de surfa
e, vs est le vent méridien desurfa
e ;� Qsens = �sutt
h(Tsx � Ta) est le �ux de 
haleur sensible où Ta est la température atmo-sphérique de surfa
e, et Tsx est la SST en moyenne zonale. 
h est le nombre de Stanton. �E = �sutt
e[qsat(Ts)� qs℄ est le taux d'évaporation où qsat(Ts) est l'humidité spé
i�que desaturation à la température de surfa
e de la mer, et qs est l'humidité spé
i�que de surfa
edans l'atmosphère. 
e est le nombre de Dalton ;� P est le taux de pré
ipitation qui est fournie par l'ajustement 
onve
tif humide dé
ritdans le paragraphe C.2.3.1Comme le modèle ne résoud pas la turbulen
e, nous la paramétrisons simplement en �xant une vitesseturbulente utt qui est plus grande que la vitesse du vent de surfa
e.212



C.2. Des
ription du modèleC.2.2 Forçage radiatifLe 
hau�age radiatif solaire et infrarouge 
onstitue le forçage de base du système
limatique. Dans l'atmosphère réelle, l'absorption du rayonnement solaire et infrarougeest a

ompli par les 
onstituants gazeux qui représentent une petite fra
tion de la massetotale de l'atmosphère. L'absorption est e�
a
e aux fréquen
es 
orrespondant à l'énergiede transition des gaz atmosphériques. Il y a don
 des bandes spe
trales d'absorption
orrespondant aux fréquen
es de transition de 
es di�érents gaz (par ordre dé
roissant depouvoir d'absorption : H2O, CO2, O3, CH4, N2O, et beau
oup d'autres). Dans 
ette étude,nous utilisons une expression très simpli�ée du forçage radiatif : la loi de Lambert-Bouguet-Beer. Cette loi stipule que l'absorption dans une 
ou
he d'épaisseur dz est proportionnelleau �ux radiatif fois la masse de la 
ou
he. En faisant l'approximation ps � p0 = �0RT0,la loi en 
oordonnées � s'é
rit :dFd� = �kabs exp(��=H0)F: (C.12)Le 
oe�
ient kabs dépend de la pression et de la température. Le forçage radiatif est dé-
omposé en une 
omposante vers le haut (F ") et une vers le bas (F #). L'atmosphère esttrès transparente au rayonnement solaire, et très opaque aux radiations infrarouges. Lavapeur d'eau est le plus important absorbeur de rayonnement infrarouge. Pour représen-ter l'e�et de l'humidité sur l'absorption des ondes longues, la formulation empirique deSaravanan et M
Williams (1995) du 
oe�
ient d'absorption ondes longues est adoptée :klw = 2:5 + 600q, le premier nombre représente l'absorption par le CO2 (et déterminel'équilibre radiatif dans les hautes latitudes, là où l'humidité est faible), le deuxièmenombre détermine l'intensité du mininum tropi
al des radiations infrarouges émises versl'espa
e au sommet de l'atmosphère.Le 
al
ul de la radiation solaire (ondes 
ourtes) s'e�e
tue à travers la relation suivante :dFswd� = �ksw exp(��=H0)Fsw ave
 ksw = 0:2 m�1: (C.13)Pour la radiation infrarouge, nous rajoutons simplement la ré-émission interne sous formed'ondes longues en 
T 4 (loi de Stefan-Boltzman, 
 = 5:67�10�8 W m�2 K�4) :dFlwd� = �klw exp(��=H0)(Flw � 
T 4): (C.14)213



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueC.2.3 Conve
tion et paramétrisation des nuagesLes nuages a�e
tent le transfert radiatif et les mouvements 
onve
tifs asso
iés pro-duisent des �ux importants de masse, de 
haleur et d'humidité. Les phénomènes qui ontlieu à des é
helles sous mailles, tels que la 
onve
tion, la turbulen
e, dé
len
hés par des
olonnes d'air instables peuvent exer
er une in�uen
e signi�
ative sur les grandes é
hellesqui sont expli
itement simulées à travers le transport de 
haleur, d'humidité, et de quantitéde mouvement, et par 
onséquent ne peuvent pas être négligés. Dans les modèles 
lima-tiques, trois e�ets importants sont asso
iés à la formation des nuages : (1) la 
ondensationde vapeur d'eau, la libération de 
haleur latente asso
iée et la pluie, (2) les transports ver-ti
aux de 
haleur, d'humidité et de quantité de mouvement par les mouvements asso
iésaux nuages, (3) l'intera
tion des parti
ules 
onstituant les nuages ave
 le forçage radiatif.Les modèles 
limatiques doivent traiter 
ha
un de 
es e�ets de manière 
onsistante. Deuxtypes de nuages sont habituellement paramétrisés dans les modèles 
limatiques : les nuages
onve
tifs et les nuages de supersaturation grande é
helle qui surviennent lorsque l'humi-dité ex
ède l'humidité spé
i�que de saturation. Les nuages 
onve
tifs sont asso
iés ave
l'as
endan
e de par
elles d'air saturées dans un environnement instable. La plus simpleparamétrisation de la 
onve
tion est l'ajustment 
onve
tif adiabatique humide de Manabeet al. (1965). Si le gradient de température (� = �dT=dz) ex
ède le gradient adiabatiquehumide 
ritique �s (ou se
 suivant les simulations, �d), l'humidité et la 
haleur sont réajus-tées sur la verti
ale de telle manière que l'air dans 
haque 
ou
he soit saturé, le gradientde température est égal à �s et l'énergie est 
onservée. L'ex
édent d'humidité est 
onvertien pré
ipitation, mais il n'y a pas de transport de quantité de mouvement. En réalité la
onve
tion survient à des é
helles spatiales qui sont généralement en-dessous de la réso-lution des modèles atmosphériques, 
'est pourquoi la 
onve
tion dans la paramétrisationde Manabe et al. (1965) a lieu seulement sur une fra
tion de la maille.Il existe aussi des s
hémas pénétratifs dans lesquels la 
onve
tion est exer
ée dans lesniveaux adja
ents aux 
ou
hes instables. D'autres s
hémas de 
omplexité élevée tiennent
ompte de la 
onvergen
e grande é
helle de l'humidité induite par la 
onve
tion (Kuo,1974). Par sou
i de simpli
ité nous emploierons par la suite le s
héma de Manabe et al.(1965) qui a été utilisé également dans le modèle du GDFL.214



C.2. Des
ription du modèleNous dé
rivons 
i-après le traitement simpli�é de la 
ondensation stable grande é
helle,de la 
onve
tion sè
he et humide. La te
hnique 
onsiste, en 
haque point de grille, à exa-miner les erreurs liées à la sursaturation et à l'adiabati
ité pour les pro�ls verti
aux detempérature et d'humidité. Les 
hamps de température T et d'humidité q sont ajustés res-pe
tivement par les in
réments ÆT et Æq vers un état neutre en a

ord ave
 les pro
éduressuivantes :Cas A : Ajustement se
, q < qsA1 : � � �d, Stable, ÆT = Æq = 0A2 : � > �d, Instable, ÆT 6= 0, Æq = 0Dans le 
as A2, pour une 
ou
he présentant un � > �d, le pro�l verti
al de températureest ajusté vers le pro�l neutre �d = g=Cp, au 
ours de 
ette transformation, l'énergiepotentielle totale (
haleur) est 
onservée :Z zTzB CpaÆT�dz = Cpag0 Z pBpT ÆTdp; (C.15)où les indi
es B et T représentent le bas (bottom) et le sommet (top) de la 
ou
he instable.Le pro
essus physique impliqué i
i est que la 
onve
tion sè
he se développe lorsque � ex-
ède �d ; la 
onve
tion a alors pour e�et de transporter de la 
haleur vers le haut jusqu'à
e qu'un gradient neutre soit établi. Ainsi, l'énergie potentielle est 
onvertie en énergie
inétique, laquelle �nalement, est éventuellement dissipée sous forme de 
haleur. Le ré-sultat �nal est la redistribution de température ave
 la 
onservation de l'énergie totale.Si � < �d, le système est stable. Dans 
e 
as plus la di�éren
e �d�� est grande, plusla for
e de rappel pour un dépla
ement donné est importante, et plus la stabilité est forte.Les 
ou
hes d'air qui présentent des � < 0 (la température augmente ave
 l'altitude) sontappelées des inversions. Il est 
lair que 
es 
ou
hes sont marquées par une très forte stabi-lité statique. La 
ondition � = �d 
orrespond à une stabilité neutre. Lorsque des par
ellesd'air non saturées se dépla
ent verti
alement, elles se ré
hau�ent (ou se refroidissent) àexa
tement le même taux que l'air environnant, et ne ren
ontrent au
une for
e de rappel.215



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueSi � > �d, le système est instable. Si on dépla
e une par
elle d'air vers le haut (vers lebas), alors la température de la par
elle sera plus grande (plus petite) que la tempéra-ture de l'air environnant et don
 la par
elle poursuivra son as
endan
e (sa subsiden
e).Généralement, de telles situations instables ne persistent pas dans l'atmosphère, puisquel'instabilité est éliminée par un puissant mélange verti
al.Cas B : Ajustement humide : q � qsCas B1 : � < �s, q > qs, Stable, Condensation de grande é
helle.Dans 
e 
as, � est plus petit que le gradient adiabatique humide de saturation �s2 quiest donné par : �s = �dTdz = �d1 + (Lv=Cpa)(dqs=dT ) :Ainsi n'importe quel ex
ès d'humidité devrait être 
ondensé isobariquement a

ompagnéd'un ré
hau�ement de l'air par le 
hau�age latent. L'ajustement de la température et del'humidité spé
i�que (in
réments ÆT et Æq) doit amener l'air vers un état saturé en a

ordave
 les équations : 8<: �LÆq = CpaÆT;q + Æq = qs(T + ÆT; p): (C.16)Ce système qui est impli
ite puisque qs est fon
tion de T et p, peut être résolu de manièrenumérique en utilisant une méthode itérative.Cas B2 : � � �s, q � qs, Instable, Conve
tion humideDans 
e 
as, la 
olonne d'air est instable et la 
onve
tion humide ave
 
ondensationprend pla
e. I
i la 
haleur latente de 
ondensation est distribuée sur toute la 
ou
heinstable, de telle manière que dans l'état �nal, la 
olonne d'air soit neutre (� = �s).Comme auparavant, l'air est juste saturé à 
haque niveau, q+ Æq = qs(T + ÆT; p), et toutela 
haleur latente libérée par 
ondensation est utilisée pour 
hau�er l'air de la 
ou
he2ou pseudo-adiabatique puisque de la matière est 
ontinuellement enlevée au système lors du pro
essusde pré
ipitation. 216



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
helleinstable (mais pas niveau par niveau) :Z pBpT CpaÆTdp = � Z pBpT LÆqdp: (C.17)Ce système impli
ite doit être résolu de manière numérique par itérations su

essives pourévaluer 
orre
tement les in
réments de température et d'humidité spé
i�que à 
haqueniveau.En résumé, la pro
édure d'ajustement 
onve
tif prédit premièrement l'humidité spé-
i�que et la température en ex
luant la 
ondensation, puis ajuste la température et l'hu-midité en a

ord ave
 la première loi de la thermodynamique pour éliminer les gradientsadiabatiques sur
ritiques et la sursaturation. Dans les 
as 
ondensés la pré
ipitation estdonnée par l'intégrale : P = � Z 10 Æq�dz = � 1g0 Z p00 Æqdp: (C.18)Nous avons fait l'hypothèse que toute l'eau liquide formée lors de la 
ondensation pré
ipite,
omme dans Saravanan et M
Williams (1995), et nous avons négligé la formation de neige.Dans les régions de subsiden
e, il n'y a pas de problème de stabilité 
ar généralementl'humidité relative augmente lorsque l'altitude diminue. Dans les régions d'as
endan
e,
ependant, la part de vapeur d'eau qui peut être retenue diminue. En 
onséquen
e, lapar
elle d'air a
quiert plus de �ottabilité à 
ause du 
hau�age latent induit par le pro
essusde 
ondensation très important dans 
es régions.C.3 Paramétrisation des tourbillons grande é
helleC.3.1 Introdu
tionLes modèles bidimensionnels (latitude-altitude) sont utilisés pour simuler la stru
turezonale de l'atmosphère, en parti
ulier la 
ir
ulation moyenne et son in�uen
e sur le 
hampde température et d'humidité. Dans 
e type de modèle les variations longitudinales nesont pas résolues, et les tourbillons (non-zonaux) de grandes é
helles doivent don
 êtreparamétrisés. 217



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueC.3.2 Conservation du moment angulaireLe moment angulaire est un paramètre fondamental qui 
ara
térise la 
ir
ulation gé-nérale de l'atmosphère et du 
limat puisque 
'est la quantité qui est 
onservée dans unsystème 
los en rotation. On 
onsidère un é
oulement sans di�usion et sans forçage pourobtenir l'équation quasi-géostrophique de 
onservation de la vorti
ité potentielle dans unmodèle en moyenne zonale. L'équation de 
onservation de quantité de mouvement en
oordonnées sphériques (�,�,z) dans la dire
tion zonale s'é
rit :�u�t + ua 
os� �u�� + va �u�� + w�u�z � uv tan�a � fv = � 1a 
os � ���� ; (C.19)Cette équation peut se réé
rire sous la forme :�u�t + ua 
os� �u�� + va 
os� �(u 
os �)�� + w�u�z � fv = � 1a 
os� ���� : (C.20)La vorti
ité relative �z dans la dire
tion verti
ale est :�z = 1a 
os� ��v�� � �(u 
os�)�� � ;et dans la dire
tion méridienne : �� = �u�z :Ainsi l'équation C.20 devient en fon
tion de la vorti
ité :�u�t � (�z + f)v + w�� = � 1a 
os � ��� �� + 12 juhj2� :On prend la moyenne zonale dé�nie 
omme :X = 12� Z 2�0 Xd�:Sans forçage on a : �u�t � �zv � fv + w�� = 0: (C.21)En posant u = u + u0, �z = �z + � 0z, où les primes dénotent la di�éren
e par rapportà la moyenne zonale, on montre que �zv = �zv + � 0zv0, uw = uw + u0w0. Ainsi la moyennezonale de l'équation C.21 devient :�u�t � (�z + f)v + w�� = v0� 0z � w0� 0�: (C.22)218



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
hellePour un é
oulement non-divergent horizontalement :1a 
os� �u0�� + 1a 
os� �(v0 
os�)�� = 0alors on peut montrer quev0� 0z = � 1a 
os2 � �u0v0 
os2 ��� + 1a 
os� ��� �v02 � u022 � : (C.23)On réé
rit l'équation C.19 en terme de moment angulaire qui est dé�ni 
omme :m = ua 
os�+ 
a2 
os2 �On multiplie par a 
os� l'équation C.19 sans 
onsidérer le forçage :a 
os��DuDt � uv tan�a � fv� = �����;où DuDt = �u�t + ua 
os� �u�� + va �u�� + w�u�z : (C.24)On obtient Dua 
os�Dt � uaD 
os�Dt � uv sin�� 2a
 sin� 
os� = ����� :Comme D�=Dt = v=a, on aDua 
os�Dt + uva sin�� uva sin�+ D
a2 
os2 �Dt = ����� :
e qui donne DmDt = ����� (C.25)Le taux de 
hangement de moment angulaire par unité de volume est égal à la sommede tous les 
ouples agissant sur lui :DmDt = ����� + F�a 
os� + autres 
ouples externesPour l'atmosphère, seulement les deux premiers termes du membre de droite sont impor-tants : 
ouples de pression et de fri
tion, respe
tivement. La quantité qui est 
onservéeest : M = Z H0 Z �=2��=2 Z 2�0 m 
os� d�d�dz| {z }dvol (C.26)219



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueSans les termes d'adve
tion verti
ale supposés faibles devant l'adve
tion horizontale,l'equation de 
onservation du moment angulaire en moyenne zonale peut se réé
rire :�m 
os ��t + 1a �mv 
os��� = 0:En posant m = m +m0, u = u + u0, où la barre est la moyenne zonale et les primesla di�éren
e par rapport à 
ette moyenne, on a alors, en utilisant C.23 :�m 
os ��t + 1a �mv 
os��� = �1a �m0v0 
os��� = ��u0v0 
os2 ��� = a 
os2 ��z 0v0:Pour assurer la 
onservation du moment angulaire asso
iée à la 
ir
ulation moyenne,on impose qu'à 
haque niveau : Z �=2��=2 �z 0v0 
os2 � d� = 0 (C.27)C.3.3 Paramétrisation de Green (1970)Le transport de 
haleur et de quantité de mouvement aux moyennes latitudes estsurtout assuré par les tourbillons atmosphériques de grande é
helle, et nous devons don
paramétriser 
es mé
anismes turbulents dans le 
ontexte d'atmosphère en moyenne zonale.Il est bien 
onnu que les �ux turbulents de moment angulaire d'ouest de grande é
helleintégrés verti
alement 
onstituent le mé
anisme primordial pour le maintient des ventszonaux de surfa
e 
ontre la fri
tion de surfa
e (Starr et White, 1951). Nous nous propo-sons don
 d'utiliser la paramétrisation 
ouramment utilisée de Green (1970) (�théorie detransfert�) que nous allons dé
rire dans la se
tion présente. Plusieurs auteurs ont utilisé
ette paramétrisation dans les modèles d'atmosphères en moyenne zonale dépendant dutemps (Vallis, 1982; White et Green, 1984), tandis que d'autres l'ont utilisé pour diag-nostiquer les 
oe�
ients de transfert (
oe�
ients de dissipation) à partir des observations(Wiin-Nielsen et Sela, 1971), ou à partir de modèles atmosphériques en moyenne zonale(White, 1977a). Nous faisons le 
al
ul des �ux turbulents de quantité de mouvement pourun modèle axisymétrique en 
oordonnées sigma et sphériques. Pour le 
al
ul qui suit, onenlève les �primes� pour simpli�er l'é
riture.L'équation de 
ontinuité en 
oordonnées � est :rh:u + 1� ��� (� _�) = 0; (C.28)220



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
helleoù � = �s exp(��=H0). On 
onsidère un �uide isentropique (pas de forçage, pas de fri
-tion), l'équation de 
onservation de la 
haleur en 
oordonnées � s'é
rit alors :Dh�Dt + _����� = 0: (C.29)Et on 
onsidère l'équilibre hydrostatique sur la verti
ale :���� = RTH0 ; (C.30)où d� = gdz est le géopotentiel.En prenant le rotationnel de l'équation de 
onservation de quantité de mouvementhorizontal et en utilisant l'équation C.28, on aboutit à une première forme de l'équationde 
onservation de la vorti
ité potentielle :DGDt (�z + f) = f� ��� (� _�) :On élimine _� à travers l'équation C.29. En posant � = �(�) + �0(y; �; t) puis en faisantl'hypothèse que les zones d'ex
ursions de densité sont faibles (��0=�� � ��=��), onobtient une expression pour la vitesse verti
ale _� :_� = �1S DG�0Dt ;où S = ��=�� représente la stabilité statique, par la suite on enlève les �primes� asso
iésà la température potentielle. Nous obtenons alors la forme de la vorti
ité potentielle Qqui est 
onservée (DGQ=Dt = 0) durant une adve
tion horizontale (si la fri
tion et le
hau�age diabatique sont négligés) :Q = �z + f + f� ��� � �S�� :Les �ux de vorti
ité potentielle moyennés zonalement induits par les tourbillons quasi-géostrophiques s'é
rivent : vQ = v(�z + f) + f� v ��� � �S��: (C.31)Comme v dérive d'une fon
tion 
ourant 	, alors v = 0. Le dernier terme de l'équationC.31 peut alors se réé
rire sous la forme :v ��� � �S�� = ��� � �S v��� �S��v�� : (C.32)221



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueNous allons maintenant montrer que le dernier terme de 
ette équation vaut zéro. Toutd'abord l'approximation géostrophique nous montre 
omment la fon
tion 
ourant est reliéeau géopotentiel �fv = � fa 
os� �	�� = � 1a 
os� ���� ;don
 	 = �=f: (C.33)Lors d'une transformation adiabatique, la première loi de la thermodynamique nousmontre que la température potentielle est reliée à la température in situ 
omme :� = T �p0p �R=Cp ;et la pression en 
oordonnée sigma est :p = ps exp�� �H0� :En faisant l'approximation ps�p0, on aboutit à� = T exp� �RCpH0� : (C.34)En utilisant les équations C.30, C.33 et C.34 on obtient une expression de la températurepotentielle en fon
tion de 	 : � = fH0R �	�� exp� �RCpH0� :Ainsi le dernier terme de l'équation C.32 se réé
rit :��v�� = fH0R exp� �RCpH0� �	�� ��� � 1a 
os� �	���= fH0R exp� �RCpH0� 1a 
os� ��� ��	�� �2= 0Et l'équation C.31 devient : vQ = v�z + f0� ��� � �S v�� : (C.35)222



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
helleGreen (1970) a fait l'hypothèse qu'une loi di�usive pouvait être formulée pour le trans-port méridien des quantités qui se 
onservent dans une atmosphère quasi-géostrophique,telles que l'entropie (température potentielle) et la vorti
ité potentielle (VP). En 
oor-données sphériques 
es lois s'é
rivent :vQ = �Khqa �Q�� �Kvq �Q�� ;v� = �Kh�a ���� �Kv����� :La justi�
ation d'une telle appro
he est que le �ux méridien turbulent d'entropie (de VP)est dû à l'existen
e de l'instabilité baro
line, elle-même gouvernée par le gradient méridiende température (de VP). Dans des modèles en moyenne zonale, d'autres auteurs (Genthonet al., 1990; Stone et Yao, 1990) ont proposé une relation non-linéaire entre les transportsturbulents de 
haleur et le gradient méridien de température. Par sou
i de simpli
ité, nous
hoisissons la paramétrisation la plus simple des �ux turbulents de 
haleur (Green, 1970).Nous faisons l'hypothèse que le terme lié au gradient verti
al est négligeable par lasuite. En in
orporant 
es expressions à l'équation C.35, on obtient une première expressionpour la for
e dans la dire
tion zonale induite par les tourbillons quasi-géostrophiques surl'é
oulement en moyenne zonale :F� = �v�z = ��aKhq �Q�� + fa ��� � �SKh������ : (C.36)Nous 
onsidérons i
i un modèle axisymétrique, dans lequel les 
hamps de vitesses sontdéjà des 
hamps en moyenne zonale (u = u), ainsi l'expresion de Q est :Q = � 1a 
os� �u 
os��� + f + f� ��� � �S�� :Et don
F� = ��Khq �� � 1a ��� � 1a 
os� �u 
os��� ��+ f0a � ��� � �SKh�������Khq ��� � �S ������ : (C.37)Noter que f = f0 est 
onstant i
i dans le terme de vortex stret
hing, et que � varieave
 la latitude3. Pour simpli�er, on fait l'hypothèse que les 
oe�
ients de transfert de3approximation du plan � en géométrie sphérique.223



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphérique
haleur et de vorti
ité potentielle sont identiques, Wiin-Nielsen et Sela (1971) ont montréque 
es 
oe�
ients étaient peu di�érents, et que les variables latitude et altitude sontséparables : 8<: Khq=Kh� = Kh;Kh= g1(�)g2(�):où g2(�) est une fon
tion de forme. L'équation C.37 devient alors :F� = �g1(�)a ��g2(�) �2
 
os�� ��� � 1a 
os� �u 
os��� ��+ f0S ���� �g2(�)�� � (C.38)Pour déterminer la partie verti
ale g2(�) du 
oe�
ient de transfert Kh, nous utilisonsla 
ontrainte C.27 qui se traduit i
i par :Z �=2��=2F� 
os2 � d� = 0:Cette 
ontrainte signi�e que les tourbillons ne peuvent pas induire de moment angulairenet dans l'atmosphère (sinon l'air a

élèrerait ou freinerait la terre !). Ainsi en multipliantl'équation C.38 par 
os2 � et en intégrant de p�le à p�le :�a "�g2(�) Z �=2��=2 g1(�)�a� � ��� � 1a 
os� �u 
os��� �� a 
os2 � d�+ dg2(�)d� Z �=2��=2 f0S ���� g1(�)a 
os2 � d�# = 0: (C.39)La 
ontrainte sur g2(�) s'é
rit alors1g2(�) dg2(�)d� = R �=2��=2 g1(�)�a� � ��� � 1a 
os� �u 
os��� �� 
os2 � d�R �=2��=2 g1(�)f0S ���� 
os2 � d� (C.40)Pour déterminer la valeur en surfa
e, on fait l'hypothèse que les 
oe�
ients de transfertintégrés verti
alement dépendent uniquement des e�ets baro
lines : Kh� = g1(�), 
'est àdire 1�T Z �T0 g2(�) d� = 1 (C.41)En estimant le signe des intégrales dans l'expression 
i-dessus, on est 
apable de prédirela variation verti
ale de g2. Le gradient de vorti
ité potentielle ambiante grande é
helleest toujours positif puisque le nombre de Rossby grande é
helle est très inférieur à l'unité224



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
helle(� � uyy > 0), don
 l'intégrale au numérateur est positive. Au dénominateur, la stabilitéstatique sè
he est toujours positive (S > 0), et f0��� est négatif, et l'intégrale 
orres-pondante est don
 négative. Par 
onséquent, la dissipation dé
roît ave
 l'altitude. Nousremédierons à 
e problème dans un pro
hain paragraphe.Variation horizontale de KhNous 
hoisissons par la suite la variation horizontale de Kh (i.e. g1(�)) proportionnelleau gradient méridien de température potentielle moyenné sur la verti
ale. Cela assureque le maximum de g1(�) soit dans les moyennes latitudes, dans les régions où l'a
tivitébaro
line est maximale. Dans les basses latitudes, la 
ir
ulation moyenne transporte assezde 
haleur vers le nord pour que les gradients méridiens de température potentielle soientsu�sament faibles, et par 
onséquent g1(�) aussi. Wiin-Nielsen et Sela (1971) ont 
al
uléles 
oe�
ients Kh liés aux �ux turbulents de 
haleur et de vorti
ité potentielle à partirde la 
ombinaison des observations et de la théorie basée sur le travail de Green (1970).Ils en déduisent, pour 
haque niveau de pression, un maximum aux moyennes latitudeset des valeurs plus basses à des latitudes plus élevées. Dans les tropiques, les observationsne donnent pas d'information à propos de 
es 
oe�
ients. Par la suite, nous adoptons laformulation de Vallis (1982) : g1(�) = K0a 
os� �������� ���� : (C.42)ave
 K0 = 4:8�104 m2 s�1 K�1, la valeur maximale de g1(�) est alors typiquement 2�106m2 s�1 aux moyennes latitudes en a

ord ave
 les observations de Peixoto et Oort (1992).Il est important de noter qu'a
tuellement, la 
onnaissan
e des tourbillons grande é
helledans l'atmosphère reste in
omplète, et il n'existe pas de paramétrisation idéale.C.3.4 Impli
ations pour la dynamique atmosphériqueEn surfa
e ...Les résultats obtenus ave
 la paramétrisation de Green (1970) sont en bon a

ord ave
les observations. Ave
 où sans le 
y
le hydrologique, l'impa
t de 
ette paramétrisation par225



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériquerapport au 
as où l'on utilisait la théorie di�usive (loi de �Fi
k �) a été qualitativementidentique. C'est pourquoi nous présentons i
i uniquement les résultats obtenus ave
 uneatmosphère humide.La �gure C.1 montre les vents zonaux de surfa
e et la tension de vent asso
iée ave
et sans la paramétrisation de Green (1970). Clairement, on remarque le puissant e�et de
ette paramétrisation dans l'intensi�
ation de la 
ir
ulation en surfa
e. L'importan
e destourbillons atmosphériques de grande é
helle, et leur aptitude à transporter du momentangulaire d'ouest (d'est) vers des latitudes où le vent d'ouest (d'est) augmente, ne faitalors au
un doute dans la maintenan
e des vents de surfa
e. Les résultats sont en bona

ord ave
 les observations en moyenne annuelle uniquement lorsque la paramétrisationde Green (1970) est utilisée : les alizés atteignent -4 m s�1 vers 10Æ de latitude, alors queles vents d'ouest atteignent 5 m s�1 vers 42Æ de latitude.
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Fig. C.1 � a) Vents de surfa
e ave
 la paramétrisation de Green (1970) (trait plein) et sans (traitspointillés), b) la tension du vent zonal de surfa
e 
orrespondante.
Intégrale verti
ale ...L'équilibre des termes dans l'équation de 
onservation de quantité de mouvement inté-grée verti
alement est montré dans la �gure C.2. Dans les basses latitudes, la 
ir
ulationmoyenne de Hadley n'est pas négligeable, tandis qu'aux moyennes latitudes l'a

élérationzonale due aux tourbillons de grande é
helle est bien équilibrée ave
 le stress de surfa
e.226
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Fig. C.2 � Equilibre des termes de l'équation de 
onservation de quantité de mouvement zonal intégrésverti
alement. Le terme métrique est R �T0 exp(��=H0)uv tan�=a d�, divUu = R �T0 r:(uU)d�, stress =�
draguttus, Green = R �T0 exp(��=H0)v0� 0z d�, biharm = R �T0 bihr4U d�. Dans les moyennes latitudes,la paramétrisation de Green (1970) est 
ru
iale : la tension zonale de vent de surfa
e est bien équilibréepar le transport de quantité de mouvement induit les tourbillons atmosphériques de grande é
helle.La �gure C.3 montre les termes de l'intégrale verti
ale de l'a

élération zonale dueaux tourbillons quasi-géostrophiques. Dans les moyennes latitudes, l'a
tivité baro
lineimportante (devant la 
ir
ulation barotrope) est responsable des vents d'ouest de surfa
e.On peut noter que le modèle n'a pas reproduit de vents d'est de surfa
e dans les hauteslatitudes. Dans les basses latitudes, la 
ir
ulation moyenne domine (terme barotrope).Distribution verti
aleNous avons vu que la paramétrisation de Green (1970) est très a

eptable lorsque l'ons'intéresse à l'é
oulement zonal de surfa
e. Mais en altitude, une défaillan
e de premièreimportan
e apparaît. En e�et, les �ux turbulents de quantité de mouvement sont inten-227
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élération zonale due aux tourbillons de grande é
helle intégrés verti
ale-ment. Le terme barotrope (faible variation verti
ale) est � R �T0 Kh h� � ��� � 1a 
os� �u 
os��� �i d�. Le termebaro
line (forte variation verti
ale) est R �T0 f0S ���y �Kh�� .si�és près de la surfa
e (Fig. C.4), alors que les observations montrent qu'ils sont plut�tintensi�és aux moyennes latitudes vers 200 mb approximativement sous le jet-stream, làoù les gradients méridiens de température sont les plus élevés. Cette mauvaise distribu-tion verti
ale est due à la faiblesse de la paramétrisation dans la prédi
tion de la variationverti
ale du 
oe�
ient de di�usion g2 qui est une fon
tion dé
roissante de l'altitude (Fig.C.5b). En revan
he, les �ux turbulents moyennés verti
alement (Fig. C.5a) sont en bona

ord ave
 les observations de Peixoto et Oort (1992) (� 15 m2 s�2 aux moyennes lati-tudes).Les 
ellules méridiennes de Hadley et Ferrel se sont intensi�ées par rapport au 
asdi�usif4, puisqu'en surfa
e 
'est la for
e de Coriolis qui équilibre le frottement, ainsi dansles régions de vents d'ouest (est), la vitesse méridienne est dirigée vers le nord (sud).4théorie downgradient des �ux turbulents de quantité de mouvement (Loi de �Fi
k�).228
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Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueC.3.5 Appro
he alternativeNous avons vu que la théorie fournissait une mauvaise variation verti
ale de la fon
-tion de forme g2(�) du 
oe�
ient de di�usion (relation C.40). Le pro�l dé
roissant ave
l'altitude de 
e 
oe�
ient est responsable de la mauvaise distribution verti
ale des �uxturbulents de quantité de mouvement qui sont alors intensi�és en surfa
e plut�t que vers200 mb approximativement sous le jet stream aux moyennes latitudes. Pour remédier à
e problème, Vallis (1982) spé
i�e la variation verti
ale des �ux turbulents de quantité demouvement 
omme une fon
tion 
roissante de l'altitude qui ressemble aux observations.La distribution méridienne des �ux turbulents de quantité de mouvement est obtenue en
onsidérant 
ette fois-
i la 
onservation de moment angulaire sur l'atmosphère entière :1a 
os2 � �u0v0x� 
os2 ��� d� = Kh� "� � 1a ��� � 1a 
os� �ux� 
os ��� �� 
f0��x��� # ; (C.43)ave
 
 = R �T0 1aS �Kh�� d�R �T0 Khd� : (C.44)Le premier terme du membre de droite de l'équation C.43 est appelé le terme barotropeet le se
ond le terme baro
line (White, 1977a). Ces deux termes sont du même ordre degrandeur, mais de signes opposés, et le résultat de la somme est une petite divergen
eou 
onvergen
e nette des �ux turbulents de quantité de mouvement, dépendant de lalatitude. Dans les études antérieures, la paramétrisation de Green (1970) a surtout étéutilisée pour étudier l'é
oulement zonal de surfa
e (White, 1977a; White et Green, 1984;Wu et White, 1986), et 
'est don
 la relation C.43 intégrée verti
alement qui est utilisée.Vallis (1982) a fait l'hypothèse que les gradients de vorti
ité potentielle ambiante etde température potentielle varient peu ave
 l'altitude. La 
onstante 
 est alors évaluée à
haque pas de temps en appliquant la 
ontrainte intégrale :Z �=2��=2 u0v0x� 
os2 ��� d� = 0;
e qui donne : 
 = R �=2��=2Kh� ha� � ��� � 1a 
os� �ux� 
os ��� �i 
os2 � d�R �=2��=2Kh�f0 ��x��� 
os2 � d� (C.45)230



C.3. Paramétrisation des tourbillons grande é
helleave
 Kh� = Ko �������y ���� :La variation verti
ale des �ux turbulents u0v0x� de quantité de mouvement est spé
i�ée
omme une fon
tion 
roissante de l'altitude qui ressemble aux observations :u0v0x� = a exp[�b(s�T � �)2℄ ; u0v0x = u0v0x�u0v0x�: (C.46)La spé
i�
ation, bien qu'insatisfaisante d'un point de vue théorique, est né
essaire pourobtenir une variation verti
ale des �ux turbulents de quantité de mouvement en a

ordave
 les observations. Le paragraphe suivant dé
rit brièvement l'impa
t des tourbillonsgrande é
helle sur la 
ir
ulation moyenne. Dans 
ette annexe, les 
oe�
ients dans ladernière relation sont �xés, a =1.5, b =3.0, s =0.75.C.3.6 Forçage de la 
ir
ulation moyenne par les tourbillons tran-sitoires - Cellule de FerrelL'e�et des tourbillons synoptiques générés par l'instabilité baro
line aux moyenneslatitudes est de transporter de la quantité de mouvement vers les latitudes où le ventd'ouest s'intensi�e. Ces tourbillons agissent don
 
omme une vis
osité négative (Starr etWhite, 1951), et en 
onséquen
e alimentent en énergie 
inétique l'é
oulement moyen. Atravers la paramétrisation de Green (1970), il a été 
lairement mis en éviden
e que la
ir
ulation moyenne de surfa
e aux moyennes latitudes est maintenue par le transportturbulent de quantité de mouvement (voir Fig. C.2). Sans dissipation biharmonique, levent d'ouest de surfa
e aux moyennes latitudes est approximé par :us(�; 0) � 1
dragutt Z �T0 � 0zv0 exp(��=H0)d�: (C.47)La dire
tion du vent méridien de surfa
e peut être maintenant 
onnue en intégrant surl'épaisseur Æ de la 
ou
he limite de surfa
e l'équation de 
onservation de quantité demouvement dans la dire
tion zonale (nous négligeons les termes adve
tifs non-linéairesprès de la surfa
e) : f Z Æ0 vdz = fV = 
draguttus(�; 0)� av �u�� ����Æ : (C.48)231



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueSi le stress interne est négligeable devant la fri
tion de surfa
e, alors fV � 
draguttu(0; �) :un é
oulement vers le nord apparaît au dessus de la région des vents d'ouest de surfa
e. End'autres termes si l'é
helle de temps di�usive du stress de surfa
e (
drag) est très inférieureà 
elle de la fri
tion interne (av), nous n'attendons pas l'apparition d'une 
ellule de Ferrel.La bran
he inférieure de la 
ellule de Ferrel est don
 for
ée par la fri
tion de surfa
e.Qu'en est-il en altitude ? Pour le savoir, reprenons l'équation de 
onservation de quantitéde mouvement dans la dire
tion zonale. Dans l'approximation quasi-géostrophique, lestermes impliquant la vitesse verti
ale peuvent être négligés, et aux moyennes latitudes�v � � 0v0. En négligeant le mélange verti
al devant le mélange latéral, la forme �nalede la vitesse méridienne de l'é
oulement moyen en altitude peut s'approximer par :v � � 1f � 0v0: (C.49)Cette relation nous montre que la 
ir
ulation méridienne est for
ée par les mouvementsturbulents. Les observations montrent que les termes de �ux de quantité de mouvementsont plut�t importants dans les niveaux élevés de l'atmosphère, tandis que le terme defri
tion est plus important près de la surfa
e. La 
onvergen
e de quantité de mouvementaux moyennes latitudes for
e un é
oulement vers l'équateur (v < 0) dans l'hémisphèrenord (la bran
he supérieure de la 
ellule de Ferrel), tandis que la divergen
e observéedans les latitudes tropi
ales et subtropi
ales induit un é
oulement vers le p�le dans lesniveaux élevés (la bran
he supérieure de la 
ellule de Hadley). Noter que la 
ellule deFerrel ne peut pas s'étendre jusqu'à la tropopause, sinon elle détruirait le transport dequantité de mouvement en partie responsable de sa propre existen
e. La 
ellule de Ferrelest une 
ir
ulation purement fri
tionnelle, et des 
ourants verti
aux doivent apparaîtrepour alimenter la divergen
e de l'é
oulement de surfa
e.La 
ellule de Ferrel est une 
ara
téristique fondamentale de la 
ir
ulation atmosphé-rique moyenne aux latitudes tempérées (latitudes 40Æ-60Æ). Il est don
 indispensable debien la représenter dans les simulations futures. Pour 
ela les �ux turbulents de quantitéde mouvement doivent être 
on
entrés en altitude. La première forme proposée (se
tionC.3.3) ne fournit pas une bonne variation verti
ale de 
es �ux (dé
roissan
e en altitude),
'est pourquoi nous adopterons la forme alternative de la paramétrisation (se
tion C.3.5)232



C.4. Réglage du modèle atmosphérique - 
hoix des paramètresqui spé
i�e le pro�l verti
al de quantité de mouvement pour ressembler aux observations(fon
tion 
roissante de l'altitude).C.4 Réglage du modèle atmosphérique - 
hoix des pa-ramètresCette partie se 
on
entre sur le réglage (tuning5) du modèle atmosphérique, dont le butest de fournir une 
ir
ulation atmosphérique a

eptable pour étudier des modèles simpli�ésde 
limat. A�n d'obtenir une 
ir
ulation atmosphérique assez pro
he de la 
ir
ulationobservée plusieurs paramètres doivent être ajustés. Ces paramètres doivent être 
hoisis detelle manière que le modèle atmosphérique en mode humide devienne su�samment pro
hedes observations pour mener des études de 
limat. La gamme de variation d'un paramètredoit être 
ontenue dans les limites suggérées par les observations ou la théorie. Comme ilest très di�
ile d'obtenir tous les 
hamps atmosphériques en a

ord ave
 les observations,nous avons privilégié uniquement 
eux qui nous paraissaient les plus importants autantpour la 
ir
ulation moyenne de l'atmosphère que pour le forçage de surfa
e du modèleo
éanique. Les 
hamps que nous souhaitons voir ressembler aux observations sont lessuivants :� 
ellule de 
ir
ulation tropi
ale de Hadley et 
ellule de Ferrel aux moyennes latitudes,� �ux d'eau dou
e à l'interfa
e air-mer,� les radiations ondes longues nettes en surfa
e,� la tension zonale de vent de surfa
e.Dans 
e type de modèles atmosphériques PE bi-dimensionnels (y-z), le problème ma-jeur reste la mauvaise représentation des pro
essus gouvernant la 
ir
ulation tropi
ale deHadley. Lorsque nous utilisons l'ajustement 
onve
tif humide de Manabe et al. (1965)(paramétrisation de la 
onve
tion et sursaturation) ave
 
y
le saisonnier, le transport demasse en moyenne annuelle par la 
ir
ulation moyenne de Hadley reste environ 4 fois tropélevé par rapport aux observations (Peixoto et Oort, 1992) : 25�1010 au lieu de 7�10105méthode empirique 
onsistant à régler les paramètres de manière à 
e que le modèle 
onverge ou pasvers un état réaliste 233



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériquekg s�1. Le taux de pré
ipitations tropi
ales est également surrestimé : 3.7 m an�1 au lieude 2 m an�1. Dans les multiples simulations que nous avons menées, au
un ensemble deparamètres n'a permis de résoudre 
e problème. Finalement, le seul moyen que nous avonstrouvé pour y remédier a été de rajouter à la di�usion 
lassique de tra
eurs (tempéra-ture et humidité), une forte dissipation de base intensi�ée dans les régions tropi
ales. Le
oe�
ient de di�usion de tra
eur employé dans les simulations devient alors :kh = (1� y02)[g1(y) + 3�106 exp(�10y02)℄; (C.50)où g1(y) est dé�ni par la relation C.42. L'appli
ation d'une forte dissipation de 
haleur etd'humidité à l'équateur (3�106 m2 s�1) pourrait se justi�er par le fait que les 
heminées
onve
tives de petites é
helles qui surviennent dans 
ette région du globe génèrent de laturbulen
e, et 
ontribuent don
 au mélange.Certains paramètres ont des valeurs standards que nous adoptons dans les simulations,
'est le 
as du nombre de Stanton 
h et du nombre de Dalton 
e intervenant respe
tivementdans les formules empiriques des �ux de 
haleur sensible et d'évaporation à l'interfa
e air-mer : 
h = 1:3� 10�3, 
e = 1:5� 10�3, selon Fanning et Weaver (1996). Dans toutes lessimulations nous 
hoisissons des 
oe�
ients de vis
osité et de di�usion identiques dansla dire
tion verti
ale : av = kv = 5 m2 s�1. La vitesse turbulente utt apparaît dans lesrelations empiriques de �ux de 
haleur sensible, d'évaporation et de tension de vent desurfa
e, il est don
 important de bien la 
hoisir. Neelin et al. (1987) montrent que lesvariations d'évaporation asso
iées aux variations de la vitesse du vent de surfa
e jouentun r�le important dans la maintenan
e des perturbations grande é
helle tel que l'os
il-lation à 30-60 jours dans l'atmosphère tropi
ale (feedba
k vent-évaporation). Dans nossimulations, une vitesse turbulente utt 
onstante permettrait de nous a�ran
hir de 
e typede variabilité haute fréquen
e qui est 
omplètement intégrée par l'o
éan et par 
onséquentne joue pas de r�le essentiel dans le mé
anisme de variabililité 
limatique supérieure àla dé
ennie. Nugamuti (1993) a montré que la stru
ture de la 
ellule tropi
ale de Hadleyétait fortement in�uen
ée par la distribution d'évaporation, et don
 par la forme de laparamétrisation du taux d'évaporation, mais à faible vitesse de vent de surfa
e, le tauxd'évaporation était largement sous-estimé à 
ause de la négligen
e des variations turbu-lentes sous-mailles asso
iées en partie à l'a
tivité des 
umulus. En
ore une fois, l'utilisation234



C.5. Remarque sur l'e�et de l'humiditéd'un 
oe�
ient 
onstant permettrait de nous a�ran
hir de 
e type de problème. Habituel-lement le 
oe�
ient de proportionnalité entre le vent de surfa
e et la tension de ventdépend de la vitesse du vent. Cependant, White (1977a) indique que l'utilisation d'un
oe�
ient 
onstant ou dépendant de la vitesse du vent n'est pas un fa
teur 
ritique dansla détermination du pro�l de la tension de vent de surfa
e. Ces études nous poussentà utiliser une vitesse turbulente 
onstante dont la valeur est 
hoisie par le 
oe�
ient detransfert de 
haleur sensible entre l'o
éan et l'atmosphère qui est donné par �s
huttCpa (Wm�2 K�1). Une vitesse turbulente de 7 m s�1 mène à un 
oe�
ient d'é
hange de 10.57 Wm�2 K�1 à 
omparer à Peixoto et Oort (1992) qui donnent 12 W m�2 K�1). Cessi (2000)a 
hoisi un 
oe�
ient 
 = 
dragutt = 2:4�10�2 m s�1 liant la tension du vent au vent.En prenant le 
oe�
ient de frottement 
drag = 3�10�3, le 
oe�
ient de proportionnalitéa une valeur de 2.1�10�2 m s�1.C.5 Remarque sur l'e�et de l'humiditéL'e�et prin
ipal de la libération de 
haleur latente est de 
on
entrer la plupart desmouvements as
endants de la 
ir
ulation de Hadley dans la zone de 
onvergen
e inter-tropi
ale (ITCZ). Cette région parti
ulière, d'é
helle méridienne d'une 
entaine de km,est 
ara
térisée par de la 
onve
tion profonde s'étendant à travers l'épaisseur de la tropo-sphère.L'e�et de l'humidité est d'introduire une asymétrie entre l'as
endan
e et la subsiden
edans la 
ellule de Hadley. Dans le 
as se
, les aires de montée et des
ente sont approximati-vement identiques. Lorsque la 
ondensation et la libération de 
haleur latente deviennentimportantes, les mouvements verti
aux deviennent plus intenses et plus 
on
entrés.L'e�et de l'humidité est également d'augmenter le gradient de température atmosphé-rique équateur-p�le à 
ause (i) de la libération importante de 
haleur latente au niveaude l'ITCZ lors du pro
essus de 
ondensation, et (ii) de l'absorption plus importante deradiations infrarouges dans les tropiques 
ar l'humidité dé
roît vers le p�le. Ainsi, enpremière approximation, l'a
tivité turbulente des moyennes latitudes (proportionnelle augradient méridien de température) devrait être plus importante dans les simulations ave
235



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphérique
y
le hydrologique.C.6 Résultats des simulationsAvant de 
oupler 
e modèle atmosphérique au modèle o
éanique pré
édemment dé
rit,nous présentons des simulations atmosphériques seules ave
 et sans 
y
le hydrologiquefor
ées par une insolation saisonnière (au sommet de l'atmosphère) et une distribution deSST en moyenne zonale variant saisonnièrement (ave
 un déphasage d'environ 2 mois parrapport au forçage solaire a�n de représenter simplement l'ajustement d'une 
ou
he demélange o
éanique).Utiliser une SST �xe ou variant indépendamment de l'atmosphère est une bonne ap-proximation puisque la 
apa
ité thermique de l'o
éan est beau
oup plus importante que
elle de l'atmosphère, et par 
onséquent l'é
helle de temps de 
hangement de SST est beau-
oup plus grande que 
elle de la 
ir
ulation atmosphérique. Evidemment, la SST dépendde la 
ir
ulation atmosphérique à travers les é
hanges de surfa
e de 
haleur, d'humiditéet de quantité de mouvement, et ne peut pas être traitée séparément. Néanmois, pour
omprendre le système 
ouplé, il est important et né
essaire d'étudier le 
omportementde l'atmosphère au dessus d'un o
éan �gé.Nous dé
rivons les résultats d'intégration pour une atmosphère sè
he (sans 
y
le hy-drologique) et humide. Dans 
haque expérien
e, le modèle est intégré pendant deux anset uniquement la moyenne annuelle sur la dernière année de simulation est présentée.C.6.1 Résultats des simulations ave
 
y
le hydrologiqueLes distributions des taux de pré
ipitation et d'évaporation ave
 les paramètres stan-dards sont montrés dans la �gure C.6. Ces distributions sont assez bien en a

ord ave
les observations (Fig. C.7) qui montrent un minimum d'évaporation à l'équateur, et unbilan E-P positif dans les tropiques.Qualitativement, le 
hamp de vent zonal (Fig. C.8) ressemble beau
oup aux observa-tions, mais ave
 une intensité plus faible au niveau des 
ourants jets : 18 m s�1 au lieude 25 m s�1 d'après les observations de Peixoto et Oort (1992). La 
ir
ulation méridienne236



C.6. Résultats des simulations
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Fig. C.8 � Champ de vent zonal moyen (m s�1). Fig. C.9 � Cir
ulation méridienne moyenne (�1010 kg s�1).moyenne (Fig. C.9) est dominée par les 
ellules de Hadley (tropiques) et Ferrel (moyenneslatitudes). En moyenne annuelle, l'intensité de la 
ellule de Hadley atteint 1011 kg s�1 et
elle de la 
ellule de Ferrel atteint 2.5�1010 kg s�1, alors que les observations de Peixoto etOort (1992) montrent une intensité maximale de 7�1010 kg s�1 pour la 
ellule de Hadleyet 2�1010 kg s�1 pour la 
ellule de Ferrel. La 
ellule de Hadley s'étend jusqu'à 30Æ de237



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériquelatitude dans 
haque hémisphère et est gouvernée par le gradient méridien de 
hau�agediabatique (
haleur latente et sensible). L'équilibre dynamique s'e�e
tue entre la for
ede Coriolis et l'adve
tion de quantité de mouvement. La 
ellule de Ferrel doit en grandepartie son existen
e à la paramétrisation des �ux turbulents de quantité de mouvement :dans les niveaux élevés de l'atmosphère l'équilibre est approximativement entre la for
ede 
oriolis et la divergen
e des �ux turbulents de quantité de mouvement (relation C.49).Le modèle n'a pas reproduit la 
ellule de 
ir
ulation polaire (alimentée par la fri
tionde surfa
e) des hautes latitudes (> 80Æ de latitude) montrée par les observations. Cettela
une est due à l'absen
e de vents d'est de surfa
e dans les hautes latitudes.
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Fig. C.10 � Flux turbulent de quantité de mou-vement u0v0 
os2 � (m2 s�2). Fig. C.11 � Intégrale verti
ale du �ux turbulentde quantité de mouvement (m2 s�2).La distribution verti
ale des �ux turbulents de quantité de mouvement (u0v0 
os2 �)est montrée dans la �gure C.10. Le transport de quantité de mouvement est a

ompli parles tourbillons transitoires atmosphériques de grande é
helle aux moyennes latitudes et enaltitude (
on
entré entre 20 et 50Æ de latitude) et atteint 30 m2 s�2 ; les observations dePeixoto et Oort (1992) fournissent une intensité maximale de 37 m2 s�2 dans l'hémisphèrenord. L'intensité maximale de la moyenne verti
ale des �ux turbulents de quantité demouvement (Fig. C.11) atteint 15 m2 s�2 vers 30Æ de latitude et est en très bon a

ordave
 les observations.La température in situ en moyenne annuelle du modèle (Fig. C.12) présente des valeurs238
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16 1618 20Fig.C.12 � Champ de température in situ (ÆC). Fig. C.13 � Distribution de vapeur d'eau (gkg�1).légèrement en dessous des observations dans les basses latitudes. Les gradients méridiensde température les plus forts apparaissent aux moyennes latitudes (
ondition né
essairepour avoir une bonne lo
alisation des �ux turbulents de quantité de mouvement). La va-peur d'eau (Fig. C.13) est 
on
entrée sous 600 mb et diminue ave
 l'altitude et la latitude.Malgré des valeurs trop fortes en surfa
e (20 grammes de vapeur d'eau par kilogrammed'air se
), 
ette distribution reste en assez bon a

ord ave
 les observations qui montrentplut�t une valeur maximale de 16 g kg�1 en moyenne annuelle.Le transport méridien total d'énergie intégré verti
alement dans l'atmosphère estdonné par FE = Cp< vT >+ Lv< vq >+< v� >+< vKE > (C.51)Les termes du membre de droite sont, dans l'ordre, le transport de 
haleur sensible, de
haleur latente, d'énergie potentielle et d'énergie 
inétique. La barre dénote la moyenneverti
ale, et les 
ro
hets la moyenne temporelle. Chaque terme peut être dé
omposé par untransport par la 
ir
ulation moyenne et les mouvements turbulents. Le transport méridiend'énergie par la 
ir
ulation moyenne est prin
ipalement 
on�né dans les tropiques, où le�ux de masse asso
ié à la 
ellule de Hadley est maximal.Les transport d'énergie sensible et latente par la 
ellule de Hadley sont tous les deux239
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Fig. C.14 � Observations du transport d'énergie vers le nord par la 
ir
ulation atmosphérique dansl'hémisphère nord. Sour
e : Oort (1971).
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ulation méridienne moyenne et turbulente,vers l'équateur et sont maximaux vers 10Æ de latitude (Figs C.15 et C.16). En fait l'é
ou-lement de surfa
e vers l'équateur adve
te de l'air 
haud et humide. La 
ellule de Ferrel240
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Fig. C.17 � Transport d'énergie sensible (noir
ontinu), latente (bleu), 
inétique (rouge) et po-tentielle (tirets) par la 
ir
ulation moyenne et tur-bulente. Fig. C.18 � Transport total d'énergie versle p�le : par la 
ir
ulation moyenne (trait �n
ontinu), par les mouvements turbulents (tirets),et par l'é
oulement total (trait épais 
ontinu).et les mouvements turbulents induisent un transport d'énergie sensible et latente vers lep�le6. Les fortes pré
ipitations surviennent lorsque l'air 
haud humide 
onverge près del'équateur. La libération de 
haleur latente et la 
onvergen
e du �ux de 
haleur sensiblegouverne les puissants mouvements as
endants de la 
ellule de Hadley. Dans la bran
hesupérieure de la 
ellule de Hadley l'énergie interne et latente sont 
onverties en énergiepotentielle. Contrairement à 
e qui est observé, le transport d'énergie potentielle vers lep�le dans la bran
he supérieure de la 
ellule de Hadley n'ex
ède pas la somme des �uxd'énergie sensible et latente en surfa
e vers l'équateur (Fig. C.17). Dans notre simulation,il en résulte don
 un petit transport d'énergie vers le sud (1.4 PW, Fig. C.18) dans la
ellule de Hadley. Le transport méridien d'énergie 
inétique (< vKE >) est négligeabledevant les autres transports (de l'ordre de 7 TW au maximum à 20Æ de latitude dans 
ettesimulation). Le transport d'énergie total (Fig C.18) vers le p�le atteint 4 PW (24Ælat) etest en relativement bon a

ord ave
 les observations (Fig C.14).6La forte dissipation de 
haleur et d'humidité dans les basses latitudes (relation C.50) est asso
iée àun transport turbulent de 
haleur et d'humidité intensi�é dans la 
ellule de Hadley et ne 
orrespond pasà l'atmosphère réelle à 
es latitudes. 241



Annexe C. Des
ription et validation du modèle atmosphériqueRemarque : os
illations tropi
ales hautes fréquen
esLes simulations ave
 
y
le hydrologique que nous avons menées n'ont jamais abouti à unéquilibre stationnaire 
ontrairement aux simulations �sè
hes�, mais plut�t à un équilibrestatistique. En e�et, une os
illation de période d'environ 1 semaine est présente dans tousles 
hamps. La variabilité est 
on
entrée dans les tropiques et semble due à une instabilité
onve
tive humide tropi
ale. Le mé
anisme de 
ette variabilité mériterait d'être étudié etidenti�é.C.6.2 Comparaison ave
 le modèle se
Pour mieux appré
ier l'e�et de l'humidité sur la 
ir
ulation atmosphérique, nous me-nons une expérien
e sans 
y
le hydrologique (simulation sè
he) ave
 exa
tement les mêmesparamètres et hypothèses que dans l'expérien
e humide.
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Fig. C.19 � Cellules de 
ir
ulation méridiennemoyenne pour le 
as se
. Fig. C.20 � Flux turbulents de quantité demouvement pour le 
as se
.La 
ondensation de l'humidité dans les niveaux élevés de la 
ellule de Hadley produitun gradient méridien de 
hau�age plus intense dans le modèle humide. La 
onséquen
eest une 
ir
ulation méridienne de Hadley plus forte dans le modèle humide (1011 kg s�1)que dans le modèle se
 (4�1010 kg s�1, Fig. C.19). L'extension latitudinale de la 
ellule deHadley dans les simulations sè
he et humide est identique (30Æ de latitude). Les gradientsméridiens de température dans le modèle se
 sont plus faibles, et par 
onséquent les �ux242



C.7. Réponse à une anomalie de SST située aux moyennes latitudes
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Fig. C.21 � Vitesses verti
ales moyennées verti
alement pour les 
as humide et se
. L'e�et de l'humiditéest d'amin
ir légèrement la bran
he as
endante de la 
ellule de Hadley et d'intensi�er la 
ellule de Hadleypar rapport au 
as se
.turbulents de quantité de mouvement aussi (Fig. C.20). La �gure C.21 
ompare la vitesseverti
ale en moyenne verti
ale dans les simulations humide et sè
he : l'e�et de l'humiditéest d'amin
ir légèrement la bran
he as
endante de la 
ellule de Hadley par rapport à lasimulation sè
he.C.7 Réponse à une anomalie de SST située aux moyenneslatitudesEn vue de 
omprendre la rétroa
tion de l'atmosphère sur l'o
éan dans le modèle 
ouplé,il apparaît naturel de dé
rire la réponse de l'atmosphère à une anomalie de température(d'amplitude + ou - 1ÆC) située dans l'hémisphère nord par exemple.La réponse de l'atmosphère à une anomalie positive de SST (Fig C.22) d'amplitude1ÆC est une anomalie positive de température 
on
entrée sous 600 mb et d'amplitudeavoisinant également 1ÆC (Fig. C.23a). Partout ailleurs la réponse en température n'estpas signi�
ative. L'anomalie de vent zonal (Fig C.23b) est en équilibre géostrophique ave
243
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entrée aux moyennes latitudes de l'hémisphère nord.l'anomalie de température de surfa
e : ��u / ��yT . L'anomalie de vent zonal s'intensi�een altitude ave
 une amplitude maximale près de la tropopause : -0.97 m s�1 pour lesvents d'est et +0.49 m s�1 pour les vents d'ouest. La réponse atmosphérique apparaît don

omme équivalent barotrope. Le niveau de référen
e asso
iée à 
ette réponse semble êtrepro
he de la surfa
e, en e�et la variation verti
ale du vent pourrait être approximée paru(z) = u0� z(g=fT0)�yT , où u0 et T sont respe
tivement le vent zonal et la températureatmosphérique au niveau de référen
e7. Nous sommes 
ons
ients que la simpli
ité dumodèle atmosphérique employé i
i ne re�ète pas les réponses observées dans les modèlesquasigéostrophiques ou de 
ir
ulation générale.Par exemple, Colin de Verdière et Blan
 (2001) utilisent un modèle atmosphériqueà deux niveaux basé sur la théorie quasi-géostrophique et montrent que la réponse at-mosphérique est équivalent barotrope près de la résonan
e (pour laquelle nous avons larelation jKj2 = U+=�) et est baro
line pour les autres nombres d'ondes (jKj est la normedu ve
teur d'onde et U+ est le 
ourant zonal barotrope de l'état moyen). La réponse del'atmosphère dépend don
 de la di�éren
e de phase entre le train d'onde d'anomalie deSST et les ondes de Rossby stationnaires atmosphériques. Pro
he de la résonan
e, une7Dans le 
as d'une réponse baro
line, le niveau de référen
e est en altitude, 
e qui permet au ventzonal de 
hanger de signe sur la verti
ale. 244
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iée à l'anomalie 
haude de SST, etl'anomalie de température dans la basse 
ou
he de l'atmosphère se trouve fortement am-pli�ée à travers l'adve
tion méridienne anormale (en phase ave
 l'anomalie de températureatmosphérique). A 
ause du vent thermique, l'anomalie de pression au niveau supérieur(en phase ave
 
elle du niveau inférieur) est plus forte et la réponse est don
 équivalentbarotrope.Ré
emment, Li et Conil (2003) utilisent un modèle atmosphérique haute résolution(AGCM LMDZ) pour évaluer la réponse atmosphérique de l'Atlantique nord à un trip�led'anomalies de SST (Rodwell et al., 1999). L'étude a 
onsisté en deux expérien
es. Lapremière expérien
e s'est intéressée à la réponse du modèle à l'équilibre (run de 10 ans ave
forçage saisonnier). La réponse montre une stru
ture équivalent barotrope de type NAO,apparamment robuste. La deuxième expérien
e s'est 
on
entrée sur la réponse rapidede l'atmosphère (run de 8 jours). La réponse est très rapidement baro
line (2 jours),s'intensi�e, puis éventuellement devient équivalent barotrope (8 jours) dans les régionsoù la 
ir
ulation transitoire est importante. La réponse baro
line rapide (quelques jours)est une manifestation de la réponse linéaire de l'atmosphère à une anomalie de SST et la
ir
ulation transitoire a tendan
e à barotropiser la réponse (du haut vers le bas) sur des8à l'est de l'anomalie de SST, rhSST < 0. 245
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ription et validation du modèle atmosphériqueé
helles de temps plus longues (quelques mois).C.8 Con
lusionEn dépit de la simpli
ité du s
héma radiatif, les simulations pré
édentes montrent que
e modèle atmosphérique axisymétrique en mode humide reproduit assez bien les 
ara
té-ristiques grandes é
helles de l'atmosphère réelle : les 
ellules de 
ir
ulation méridienne deHadley et Ferrel, les �ux turbulents de quantité de mouvement aux moyennes latitudes, le�ux d'eau dou
e à l'interfa
e air-mer. Nous pouvons don
 
on
lure que 
e modèle est toutà fait a

eptable pour mener des études 
limatiques dans le 
ontexte de modèle idéalisé.Bien-sûr, le modèle peut être amélioré au niveau du s
héma radiatif9, puis au niveau desintera
tions air-mer en in
orporant un modèle de gla
e (pour éviter les SST inférieures à-2ÆC), et en�n au niveau des paramétrisations des �ux méridiens et verti
aux d'humiditéet de 
haleur (Stone et Yao, 1990).

9spe
tre d'absorption ondes longues non-uniforme ave
 des fenêtres d'é
happement des radiationsinfrarouges vers l'espa
e (Saravanan et M
Williams, 1998).246



Annexe D
Couplage o
éan-atmosphère

Le 
ouplage o
éan-atmosphère assure l'interpolation spatiale d'une grille à l'autre etla syn
hronisation temporelle des modèles atmosphériques et o
éaniques. Les paramètresdu modèle 
ouplé sont donnés dans le tableau D.1.D.1 Syn
hronisation temporelleLes pas de temps atmosphériques et o
éaniques sont di�érents, 
'est pour 
ette raisonque les é
hanges d'information à l'interfa
e air-mer ne se font qu'à une période au moinssupérieures au pas de temps o
éanique (
omposante lente du système).Nous avons vu que le modèle atmosphérique ave
 
y
le hydrologique présentait uneforte variabilité, haute fréquen
e, de période d'environ une semaine. Cette variabilité estprésente dans les �ux de 
haleur et d'eau dou
e à l'interfa
e air-mer, mais aussi dans latension de vent. Cette forte variabilité de la tension de vent de surfa
e est in
ompatibleave
 la résolution de la fon
tion 
ourant barotrope utilisée dans le modèle o
éanique, quiest toujours en équilibre ave
 le forçage et par 
onséquent s'applique plut�t à des forçagesvariant peu dans le temps. C'est prin
ipalement pour 
ette raison, mais aussi pour desraisons numériques1 que nous 
hoisissons une fréquen
e de 
ommuni
ation entre le modèle1La méthode du gradient 
onjugué permettant d'obtenir l'é
oulement barotrope o
éanique né
essiteplusieurs itérations, dont le nombre dépend des variations en intensité de la tension de vent d'un pas detemps o
éanique à un autre. 247



Annexe D. Couplage o
éan-atmosphère
Paramètres atmosphériquesn 40 résolution latitudinale (de l'équateur au p�le)l 20 nombre de niveaux sur la verti
ale�t 2�10�3 jours pas de tempskv 5 m2 s�1 di�usion verti
ale de tra
eurs (T et q)av 5 m2 s�1 vis
osité verti
ale (lapla
ien)bh 2�1016 m4 s�1 vis
osité biharmonique horizontale� 4.8� 104 m2 s�1 K�1 di�usivité thermique latéraleParamètres o
éaniquesY0 -77.16 ou 0 deg.lat latitude du bord sud du bassinY1 77.16 deg.lat latitude du bord nord du bassinH 4500 m profondeur du bassinnx 32 résolution longitudinaleny 36 ou 73 résolution latitudinale (1 ou 2 hémisphères)nz 15 nombre de niveaux (variables) sur la verti
ale�t 0.1 jours pas de tempskv (0.5 ou 1 �)10�4 m2 s�1 di�usion verti
ale de tra
eurs (T et S)kh 103 m2 s�1 di�usion horizontale de tra
eurs (T et S)AH 105 ou 106 m2 s�1 vis
osité horizontale (lapla
ien)Paramètres de 
ouplageutt 7 m s�1 vitesse du vent turbulent de surfa
e
h 1.3�10�3 nombre de Stanton
e 1.5�10�3 nombre de Dalton
drag 3�10�3 
oe�
ient de fri
tion de surfa
eTab. D.1 � Valeurs standards des paramètres du modèle 
ouplé.

o
éanique et atmosphérique égale à la période de l'os
illation haute fréquen
e (induite parl'instabilité 
onve
tive humide tropi
ale), 
'est-à-dire sept jours.248



D.1. Syn
hronisation temporelleLa 
omposante o
éanique requiert l'information de la tension de vent de surfa
e, des�ux de 
haleur (sensible, latent, radiatif net) et d'eau dou
e, tandis que le modèle atmo-sphérique ne requiert que la température de surfa
e o
éanique et les �ux de 
haleur etd'humidité. Le modèle atmosphérique utilise la distribution de SST du modèle o
éaniquedu pas de temps pré
édent et est intégré ave
 
ette SST gardée 
onstante pendant 7 jours.A la �n de l'intégration, les �ux requis par le modèle o
éanique sont moyennés sur 7 jours.Le modèle o
éanique est ensuite intégré pendant une durée de 7 jours au bout de laquelleil produit une nouvelle distribution de SST.D.1.1 S
héma d'intégrationHabituellement, les études de 
limat utilisent un état initial (pour l'o
éan et l'atmo-sphère) qui est équilibré ave
 des �ux 
limatologiques observés par exemple. Ensuite lesmodèles o
éaniques et atmosphériques sont 
ouplés. Cela permet au modèle 
ouplé derester relativement pro
he des observations. Nous allons utiliser une méthode identiquei
i (Fig. D.1).
ATMOS

OCEAN

COUPLAGE

rappel sst, sss

rappel sst

Fig. D.1 � Méthode d'intégration du modèle 
ouplé. L'atmosphère est uniquement ajustée ave
 unetempérature de surfa
e tandis que le modèle o
éanique est amené à l'équilibre via des 
onditions de rappelsur la température et la salinité.La température de rappel o
éanique est un pro�l 
osinusoïdal variant de 28ÆC à l'équa-teur jusqu'à 0ÆC à 77ÆN. La salinité de rappel est un pro�l linéaire variant de 37.5 psu àl'équateur jusqu'à 35 psu au bord nord du bassin o
éanique. Entre l'équateur et le bordnord du bassin, la température de surfa
e de rappel pour l'atmosphère est identique à
elle du modèle o
éanique. 249



Annexe D. Couplage o
éan-atmosphèreTerre solidePour simpli�er, nous 
hoisissons de 
oupler entièrement le modèle o
éanique au modèleatmosphérique : il n'y a pas de terre solide sur les bords est et ouest du bassin o
éanique.Cela revient don
 à faire l'hypothèse que les �ux air-terre sont identiques aux �ux air-meren moyenne zonale. En revan
he, au nord du bassin o
éanique (entre 77ÆN et le p�le)la terre solide n'est représentée que sur 1 point de la grille atmosphérique. Dans toutesnos simulations 
ouplées, la température de la terre solide est une simple extrapolationde la SST (ou extrapolation de température de rappel pour les simulations de spin-up)en moyenne zonale2. A partir de 
et état le modèle est intégré pendant plusieurs milliersd'années jusqu'à 
e que l'état moyen n'évolue presque plus. Nous imposons une évapora-tion nulle au dessus de la terre solide. Puis nous faisons l'hypothèse que le 
ontinent nesto
ke pas d'humidité si bien que toutes les pré
ipitations au dessus de la terre solide sontéva
uées par runo� R uniformément le long du bord nord du bassin o
éanique (R = Ppuisqu'il n'y a qu'un seul point de grille de terre solide).D.2 Interpolation spatialeLes modèles o
éanique et atmosphérique ont des résolutions di�érentes dans la dire
-tion méridienne. Le travail a don
 
onsisté à 
onstruire des matri
es de transfert d'unegrille à l'autre qui assurent la 
onservation totale des �ux (de 
haleur, d'eau dou
e et dequantité de mouvement).La grille o
éanique est une grille régulière dans la dire
tion méridienne de résolutionen latitude ��o = Y1=ny, où Y1 est la latitude du bord nord du bassin o
éanique et nyle nombre de mailles de l'équateur à Y1. La grille atmosphérique est non régulière et esten 
oordonnée y = sin(latitude) si bien que la résolution en latitude diminue vers le p�le.En 
oordonnée y, la résolution dy est 
onstante3 (en adimensionnel, dy = 1=n = 
ste,2En 
onsidérant la terre solide 
omme une 
ou
he de mélange ou en 
al
ulant la température à partird'un bilan radiatif nul de surfa
e (Fanning et Weaver, 1996), nous avons observé des forts gradients detempérature de surfa
e au niveau du bord nord du bassin o
éanique. Cela a entraîné des tensions de ventsirréalistes (qui augmentent vers le p�le).3puisque 
e type de 
oordonnée 
onserve l'aire de la maille dans le plan horizontal.250



D.2. Interpolation spatiale� -

� -
-y

GRILLE OCÉANIQUE (ny)
�7�6�5�2�1 �4�3Qa(1)

Qo(1)
. . .
. . .

GRILLE ATMOSPHÉRIQUE (n)��a(1)

��o(1)Fig. D.2 � Superposition des grilles atmosphériques et o
éaniques (représentées i
i de l'équateur aubord nord de l'o
éan). Nous nous sommes arrangés pour que l'extension méridienne du bassin o
éanique
orresponde à un nombre �xe de mailles atmosphériquesoù n est le nombre de mailles de l'équateur au p�le). Une vision s
hématique des grilleso
éaniques et atmosphériques est montré dans la �gure D.2.(a) Matri
e de passage de l'o
éan vers l'atmosphèreEn suivant l'exemple du s
héma D.2, l'interpolation d'un 
hamp o
éanique en moyenne zo-nale (Qo de dimension ny=5) sur la grille atmosphérique(Qa de dimension n=4) s'e�e
tue
omme : Qa(1) = �1Qo(1)=�1Qa(2) = (�2Qo(1) + �3Qo(2))=(�2 + �3)Qa(3) = :::Qo représente la SST en moyenne zonale et Qa son interpolation sur la grille atmo-sphérique. La matri
e de passage de l'o
éan à l'atmosphère est don
A(i; j) = 0BBBBBB� �1 0 0 0 0�2 �3 0 0 00 �4 �5 0 00 0 0 �6 �7
1CCCCCCA ;
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Annexe D. Couplage o
éan-atmosphèreoù les 
oe�
ients �k sont 
al
ulés 
omme :�1 = ��a(1)=��o(1)�2 = (��o(1)���a(1))=��o(1)�3 = (��a(1) + ��a(2)���o(1))=��o(2)�4 = :::On peut noter que � �k = ny.L'interpolation spatiale assure la 
onservation des �ux entre les deux grilles. Ces �uxsont dé�nis 
omme l'intégrale des 
hamps entre l'équateur et le bord nord de l'o
éan :Fo = Pnyj=1Qo(j) 
os �o(j)ry ave
 ry = nyXj=1 
os �o(j) sur la grille o
�eanique;Fa = Pnj=1Qa(j)dyn dy sur la grille atmosph�erique:L'expression du 
hamp o
éanique sur la grille atmosphérique se 
al
ule 
ommeQa(i) = Pnyj=1A(i; j)Qo(j)Pnyj=1A(i; j) ;Et une petite 
orre
tion doit être apportée pour 
onserver exa
tement les �ux :Qa(i) = Qa(i) + Fo � Fa pour i = 1 �a n:(b) Matri
e de passage pour les tra
eurs de l'atmosphère vers l'o
éanPour 
al
uler les �ux à l'interfa
e air-mer, la température atmosphérique de surfa
e etl'humidité de surfa
e doivent être exprimés sur la grille o
éanique. La matri
e de passagedes tra
eurs de l'atmosphère vers l'o
éan s'é
rit :
B(i; j) = 0BBBBBBBBB�

�1 �2 0 00 �3 �4 00 0 �5 00 0 0 �60 0 0 �7
1CCCCCCCCCA ;
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D.2. Interpolation spatialeOù les �k sont 
al
ulés 
omme :�1 = ��a(1)=��a(1) = 1�2 = (��o(1)���a(1))=��a(2)�3 = (��a(1) + ��a(2)���o(1))=��a(2)�4 = :::Cette fois-
i, � �k = n.Et l'expression du 
hamp atmosphérique sur la grille o
éanique estQo(j) = Pni=1B(i; j)Qa(i)Pni=1B(i; j) ;Une petite 
orre
tion doit être apportée :Qo(i; j) = Qo(i; j) + ry(Fa � Fo)ny 
os �o(j) pour i = 1 �a nx et j = 1 �a ny:La méthode est similaire pour exprimer la tension de vent de surfa
e (
al
ulée à despoints de grille di�érents de 
eux des tra
eurs) sur la grille o
éanique.Remarques� Conservation des �ux :Si l'on avait 
hoisi une méthode qui 
onserve exa
tement les �ux (sans 
orre
tion de �ux)alors nous aurions (dans le sens atmosphère vers o
éan)Qo(j) 
os �o(j) = nXi=1 B(i; j)Qa(i): (D.1)Près des p�les, le 
osinus tendant vers 0 nous aurait par 
onséquent 
onduit à des valeursénormes des 
hamps Qo (de SST ou de tension de vent), très éloignés des 
hamps atmo-sphériques de surfa
e (Qa).� Résolution :Cette méthode d'interpolation très simple né
essite des résolutions assez pro
hes dans la253



Annexe D. Couplage o
éan-atmosphèredire
tion méridienne des modèles atmosphériques et o
éaniques a�n d'éviter les pro�ls enmar
hes d'es
alier. Nous 
hoisissons ny = 36 pour la résolution o
éanique (2.14Ælat), etn = 40 pour le modèle atmosphérique, 
'est-à-dire 39 points sur le bassin o
éanique (1point pour la terre solide au nord).ExempleUn exemple d'interpolation d'un pro�l de SST en moyenne zonale sur la grille atmosphé-rique est présenté dans la �gure D.3 
i-dessous.
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Fig.D.3 � La SST sur la grille o
éanique (gau
he en trait plein) est interpolée sur la grille atmosphérique(droite, SSTatm = Moa(SST )). Puis l'interpolation de SSTatm sur la grille o
éanique est montrée (àgau
he en 
roix, SSTatm!o
 = Mao(Moa(SST )).Mao etMoa sont respe
tivement les matri
es de transfertde l'atmosphère vers l'o
éan et de l'o
éan vers l'atmosphère.Les pro�ls de SST et SSTatm!o
 sont très pro
hes (Fig. D.3 à gau
he) puisque l'erreurrelative est seulement de 0.002 %. Les 
orre
tions de �ux mentionnées au-dessus sonttrès faibles : l'interpolation du 
hamp de la grille o
éanique sur la grille atmosphériquené
essite une 
orre
tion relative de 9.33�10�4 %, dans l'autre sens la 
orre
tion relativeest du même ordre de grandeur (8.4�10�4 %).
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