
HAL Id: tel-00005370
https://theses.hal.science/tel-00005370

Submitted on 18 Mar 2004

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

Sur la variabilité climatique de la salinité de surface en
Atlantique Nord et son lien avec la circulation océanique

dans un modèle couple
Juliette Mignot

To cite this version:
Juliette Mignot. Sur la variabilité climatique de la salinité de surface en Atlantique Nord et son lien
avec la circulation océanique dans un modèle couple. Océan, Atmosphère. Université Pierre et Marie
Curie - Paris VI, 2003. Français. �NNT : �. �tel-00005370�

https://theses.hal.science/tel-00005370
https://hal.archives-ouvertes.fr


THÈSE de DOCTORAT de l'UNIVERSITÉ PARIS VISpé
ialité : O
éanographie Physique
parJuliette Mignotpour obtenir le grade de Do
teur de l'Université Paris VI

Sujet de la thèse :
Sur la variabilité 
limatique de la salinité de surfa
e en AtlantiqueNord et son lien ave
 la 
ir
ulation o
éanique dans un modèle 
ouplé

Soutenue le 28 novembre 2003 devant le jury 
omposé de :
Mi
hel ARHAN . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . RapporteurAlain COLIN DE VERDIERE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . RapporteurClaude FRANKIGNOUL . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . Dire
teur de thèseMi
hael GHIL . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . ExaminateurGilles REVERDIN . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . ExaminateurVladimir TSEITLINE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . Président





Remer
iements
Je tiens tout d'abord à remer
ier tres sin
èrement Claude Frankignoul pour m'avoir guidée ave
 interêt,patien
e et disponibilité tout au long de ma thèse et pour tout 
e qu'il m'a appris. Je remer
ie égale-ment Mi
hel Arhan et Alain Colin de Verdière pour avoir a

epté d'être rapporteurs de mon travail,Gilles Reverdin et Mi
hael Ghil pour leur 
ommentaires sur le manus
rit, et Vladimir Tseitline pouravoir présidé 
e jury. Mer
i aussi à Gilles pour les dis
ussions enri
hissantes sur mon travail au 
oursde 
es trois années et pour l'opportunité qu'il m'a donnée d'aller véri�er sur pla
e si la mer etait biensalée!Je remer
ie également Helge Drange, Mats Bensten, Ina K. T. Kindem et toute l'équipe du BCMa Bergen pour m'avoir fourni les données du modèle. Mer
i à Bruno Blanke pour m'avoir permisd'utiliser le logi
iel Ariane et à Daniele Iudi
one pour m'avoir é
lairé sur son utilisation. Mer
i en�nà Jean-Lu
 Meli
e pour avoir guidé mes premiers pas ave
 les ondelettes.Un très grand mer
i à toute l'equipe �intera
tions air-mer� du LODYC, Christophe, David, Elodie,Jér�me, Julie, Gaëlle, Marie-Noëlle, Nathalie, Petra et Sabine. Mer
i pour vos 
onseils, votre aide etvotre soutien, tant sur le plan s
ienti�que qu'humain. J'asso
ie Chantal, Ni
olas M., Pierre et Sandra à
es remer
iements. A tous, votre présen
e, vos en
ouragements, nos déjeuners et pauses-
afé regulièresm'ont permis de faire de 
ette thèse trois très belles années.Je remer
ie également l'ensemble du LODYC pour son a

ueil. Toute ma gratitude en parti
ulierà Ni
olas L. et Ni
olas M. pour vos dépannages réguliers et e�
a
es en matière d'informatique, prets àtout pour me permettre de 
ontinuer à travailler dans les meilleurs 
onditions malgré le déménagementdu reseau puis des bureaux, allant jusqu'à sauver PAN des �ammes et de l'amiante!Je souhaite aussi remer
ier mes parents et Manu et Matthias qui, sans toujours bien 
omprendreoù pouvait mener l'étude du sel dans la mer, m'ont 
ontinuellement en
ouragée et a

ordé toute leur
on�an
e bienveillante. Mer
i au soutien des 
opains de toujours et de 
eux dé
ouverts au 
ours de lavie de thésarde - un 
lin d'oeil aux 
roque-madames des Arènes. Mer
i en�n a Guillaume.Et maintenant, bonne le
ture...





Résumé
L'objet de 
ette thèse est l'étude du 
omportement des anomalies de salinité de surfa
e (SSS)dans l'Atlantique. On étudie leur variabilité aux é
helles de temps interannuelles à dé
ennales, leurréponse aux prin
ipaux modes de variabilité atmosphérique dans l'Atlantique Nord et leur lien ave
 la
ir
ulation o
éanique de grande é
helle. Etant donné le manque d'observations de SSS sur des longuespériodes et à l'é
helle du bassin, le travail est essentiellement basé sur des simulations globales 
ouplées.Dans la première partie de la thèse, la dynamique proprement dite des anomalies de SSS est analyséegrâ
e à deux simulations 
ouplées en 
onditions de 
ontr�le étudiées su

essivement: le run SINTEX(ECHAM4-OPA8) et le run de 
ontr�le du Bergen Climate Model (ARPEGE-MICOM). Nos résultatsmontrent que l'adve
tion par les anomalies de 
ourants d'Ekman est en moyenne au moins aussi e�
a
eque le �ux d'eau dou
e pour générer des anomalies de SSS aux é
helles de temps intrasaisonnières.Ce
i a pu être 
on�rmé dans les observations. Une fois 
réées, les anomalies de SSS sont relativementpersistantes 
ar elles ne sont pas amorties par les �ux atmosphériques, au 
ontraire des anomalies detempérature de surfa
e. Elles sont don
 plus fortement in�uen
ées par les 
ourants moyens et par lavariabilité géostrophique. En fait, 
es deux fa
teurs dominent les 
hangements de SSS à basse fréquen
esur la majorité du bassin. En utilisant un outil de 
al
ul de traje
toires lagrangiennes, on a pu suivreen parti
ulier la propagation d'anomalies de SSS le long des 
ourants o
éaniques moyens pendant aumoins 5 ans. L'analyse a été e�e
tuée aussi bien lo
alement que pour la réponse aux prin
ipaux modesde variabilité atmosphérique dans l'Atlantique Nord 
omme l'Os
illation Nord-Atlantique (NAO) etl'East Atlanti
 Pattern. Les résultats sont similaires.Dans la deuxième partie de la thèse, la variabilité de la 
ir
ulation méridienne en moyenne zonaleest analysée dans le Bergen Climate Model. L'intensi�
ation de la 
onve
tion profonde dans les hauteslatitudes de l'Atlantique Nord for
e une a

éleration de la 
ir
ulation méridienne moyenne ave
 un délaide 5 ans environ. L'in�uen
e de la NAO sur la 
onve
tion profonde est également mise en éviden
emais le lien entre la NAO et la 
ir
ulation méridienne se fait prin
ipalement par a
tion mé
anique duvent et n'est déte
table qu'aux é
helles de temps interannuelles. Le Pa
i�que tropi
al in�uen
e quantà lui la variabilité basse fréquen
e de la 
ir
ulation méridienne moyenne dans le modèle. Le phénomèneEl Niño 
rée des anomalies positives de salinité dans l'Atlantique tropi
al. Celles-
i sont adve
tées enune trentaine d'années dans les hautes latitudes de l'o
éan Atlantique Nord où elles semblent for
erune a

élération de la 
ir
ulation méridienne moyenne en 
ontribuant à la déstabilisation de la 
olonned'eau.



Abstra
t
This work fo
uses on the sea surfa
e salinity (SSS) anomalies behaviour in the Atlanti
. We studytheir variability at interannual to de
adal times
ales, their response to the leading modes of atmospheri
variability in the North Atlanti
 and their link to the large s
ale o
eani
 
ir
ulation. Given the la
k ofobservations on su�
iently long periods and at the basin-s
ale, the work is essentially based on global
oupled simulations.In the �rst part of the thesis, the dynami
s of SSS anomalies is su

essively analysed in two 
oupledsimulations under 
ontrol 
onditions: the SINTEX run (ECHAM4-OPA8) and the Bergen ClimateModel run (ARPEGE-MICOM). Our results show that, on average, at intraseasonal times
ales, theadve
tion by anomalous Ekman 
urrents is at least as e�
ient in for
ing SSS anomalies as the freshwater�ux. This has been 
on�rmed in the observations. On
e 
reated, the SSS anomalies are quite persistentbe
ause they are not damped by the atmospheri
 �uxes. This di�ers from the 
ase of sea surfa
etemperature anomalies. As a result, the SSS anomalies are more strongly in�uen
ed by the mean
urrents and by the geostrophi
 variability. In fa
t, those two terms dominate the SSS 
hanges at lowfrequen
y over most of the Atlanti
 basin. Using a 
al
ulation of lagrangian traje
tories, we 
ouldfollow the propagation of SSS anomalies along the mean 
urrents for at least 5 years. The analysishas been done both lo
ally and in response to the leading modes of atmospheri
 variability in theNorth Atlanti
, that are the North Atlanti
 Os
illation and the East Atlanti
 Pattern. The results aresimilar.In the se
ond part of the thesis, the variability of the o
eani
 meridional overturning 
ir
ulation(MOC) is analysed in the Bergen Climate Model. The intensi�
ation of the deep 
onve
tion in theNorth Atlanti
 high latitudes for
es an a

eleration of the MOC after about 5 years. The NAOin�uen
es the deep 
onve
tion but its in�uen
e on the MOC itself is mostly done through the me
hani
ala
tion of the wind at the interannual times
ale. In the model, the tropi
al Pa
i�
 in�uen
es the lowfrequen
y variability of the MOC. El Niño indu
es positive SSS anomalies in the tropi
al Atlanti
 thatseem to be adve
ted within about 30 years in the high latitudes of the North Atlanti
 where they
ontribute to destabilize the water 
olumn.
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Introdu
tion
Chapitre 1
Introdu
tion
1.1 Le sel dans l'o
éanLa mer est 
omposée d'eau à 96.5% environ. Les 3.5% de masse restante sont 
onstitués de matièredissoute, essentiellement sous forme d'ions. Plus de 75% de la masse totale de 
es ions provient du
hlorure de sodium. Ce n'est 
ependant qu'un des très nombreux sels 
omposant la �solution d'eau demer�. On y trouve par exemple également du 
hlorure de magnésium, du sulfate de magnésium, de
al
ium ou en
ore de potassium en quantité non négligeable. C'est l'ensemble de 
es sels qui 
onstituela �salinité� de l'eau de mer.Quantitativement, la salinité 
orrespond don
 à la masse, en grammes, de sels dissous dans 1kgd'eau de mer. Il est très di�
ile d'estimer 
ette quantité par une analyse 
himique dire
te (sé
hageet pesée du résidu solide). En e�et, 
ertains 
orps, notamment les 
hlorures, s'é
happent au 
oursdu dernier stade de sé
hage. Du début du siè
le aux années 50 environ, la salinité était don
 déduitede la seule 
on
entration de 
hlore, estimée par titrage. Cette méthode reposait sur le fait que lesproportions relatives des prin
ipaux 
onstituants de l'eau de mer sont pratiquement 
onstantes dansle temps et dans l'espa
e (sauf par exemple à proximité des �euves), bien que la 
on
entration totalede sel dissous varie. Une formule empirique permet don
 de déduire la quantité totale de sel de la
on
entration en 
hlore. Cette méthode posait 
ependant plusieurs problèmes, notamment de biaisà 
ause d'un mauvais étalonnage de 
ette loi empirique. De plus, dans les zones où la 
ompositionde l'eau de mer n'est pas "standard", 
ette méthode n'est pas valable. La méthode 
himique a don
été progressivement abandonnée au pro�t d'une méthode éle
trique: on mesure aujourd'hui le rapportentre la 
ondu
tivité éle
trique d'un é
hantillon d'eau de mer et 
elle d'une solution de référen
e deKCl. Une loi empirique permet d'en déduire une mesure de la salinité de l'é
hantillon en fon
tion de9



Introdu
tionla température et de la pression (ou de la profondeur). Bien qu'elle n'ait rigoureusement pas d'unités,on exprime le plus souvent la salinité en psu (�pra
ti
al salinity units�), 
orrespondant à la partie parmilliers (en masse) des sels dissous dans l'eau.Contrairement à la température de surfa
e que l'on sait mesurer par satellite (et don
 en 
ontinuou presque, sur tout le globe) depuis de nombreuses années déjà, il n'existe pas en
ore de mesure de lasalinité de la surfa
e de l'o
éan par satellite. Deux projets 
on
urrents sont a
tuellement en 
ours dedéveloppement: le satellite SMOS (Soil Moisture and O
ean Salinity) de l'Agen
e Spatiale Européenne,devrait être lan
é en 2007, et le satellite AQUARIUS de la NASA, est prévu pour l'horizon 2008. Enattendant, la mesure se fait uniquement in situ, lors de 
ampagnes en mer à bord de navires mar
handset o
éanographiques ou à partir de bouées. Une grande partie des mesures se fait par prélèvementsd'é
hantillons d'eau de mer en bouteilles, qui sont ensuite analysés à bord ou en laboratoire. Diversessondes, telles que les CTD (Condu
tivity, Temperature, Depth) permettent également d'obtenir despro�ls verti
aux. Par ailleurs, les thermosalinographes permettent de mesurer automatiquement latempérature et la salinité en 
ontinu, et ils sont don
 fréquemment pla
és à bord des navires mar
hands.Leur grande limitation est qu'ils ne donnent qu'une mesure en surfa
e. Grâ
e à tous 
es instruments,les observations ont permis un suivi de la salinité de surfa
e (SSS, pour Sea Surfa
e Salinity) sur despériodes de l'ordre de dix à 
ent ans dans 
ertaines régions de l'Atlantique tropi
al et nord, ave
 unerésolution annuelle ou saisonnière, voire mensuelle pour 
ertains sites (Reverdin et al., 1997, 2002).Néanmoins, de grandes étendues o
éaniques restent très peu ou pas é
hantillonnées en salinité, 
ommele montre la �gure 1.1 qui représente l'é
hantillonnage des mesures in situ de salinité obtenues au 
oursde l'année 1998. Bingham et al. (2002) estiment qu'à 
ette date, 27% des portions d'o
éan de taille1Æ�1Æ n'avaient fait l'objet d'au
une mesure de SSS et 70% avaient fait l'objet de moins de 10 mesures.L'o
éan 
ontient en moyenne 34.7 grammes de sel par kilogramme d'eau de mer, ou 34.7 psu. Cette
on
entration varie en fon
tion du lieu et du temps sous l'e�et du mélange entre les masses d'eau, dutransport par le 
ourant o
éanique, de la di�usion et également, en surfa
e, sous l'e�et des pré
ipitations(P), de l'évaporation (E), ou en
ore du ruissellement de l'eau dou
e apportée par les �euves (runo�).Les eaux profondes sont relativement homogènes, et leur salinité se situe prin
ipalement entre 34 et35 psu. En surfa
e (Fig. 1.2), les variations spatiales sont plus importantes. Au large, la SSS est
omprise entre 30 et 38 psu et 75% de la surfa
e de l'o
éan mondial a une salinité 
omprise entre 34et 36 psu. Les eaux de surfa
e les plus salées de la planète se trouvent sous les tropiques, entre 20 et30Æ de latitude, où elles sont soumises à une évaporation intense. Les eaux les moins salées se trouventà proximité de l'embou
hure des �euves et aux très hautes latitudes, où la fonte de la gla
e de mer10



Introdu
tion

Figure 1.1: E
hantillonnage des mesures in situ de salinité ar
hivées au National O
eanographi
 DataCenter (http://www.nod
.noaa.gov/) pour l'année 1998.
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Annual mean observed SSS (psu)Figure 1.2: Salinité moyenne à la surfa
e des o
éans, d'après Levitus and Boyer (1994)11



Introdu
tion
onstitue une sour
e importante d'eau dou
e.La salinité intervient dans la physique de l'o
éan par le biais de la densité. Elle in�uen
e 
elle-
i aumême titre que la température. Le 
oe�
ient d'expansion thermique quanti�e l'in�uen
e des variationsde température sur la densité. Il est dé�ni par la relation� = �1� ���Toù � est la densité de l'eau et T sa température. C'est une fon
tion de la température, de la salinitéet de la pression (Gill, 1982, Tableau A3.1). En surfa
e, � varie d'environ 1 ordre de grandeur, de0:25:10�4K�1 à �2ÆC à 3:4:10�4K�1 à 31ÆC. Ave
 une valeur moyenne de 2:10�4K�1, l'intervalle detempérature de 25ÆC observé à la surfa
e de l'o
éan donne un intervalle de densité ��T = 5 kg:m�3.Le 
oe�
ient d'expansion haline, qui quanti�e l'in�uen
e des variations de salinité sur la densité, estdonné par � = 1� ���Soù S est la salinité de l'eau. � ne varie que de 10% environ autour de la valeur � = 8:10�4. Unintervalle de salinité de 2 psu, observé dans la majorité de l'o
éan mondial, entraine une variation dedensité de ��S = 1:6 kgm�3. Cette valeur est plus faible (mais du même ordre de grandeur) que��T . Néanmoins, aux hautes latitudes, où l'eau est relativement froide, � est petit et les �u
tuationsde salinité peuvent dominer 
elles de densité. Ainsi, un 
hangement de 0.5 psu est équivalent du pointde vue de la densité à une modi�
ation de température de 1:3ÆC pour des eaux à 27ÆC tandis qu'il
orrespond à une modi�
ation de 8ÆC pour des eaux autour de 0ÆC.Dans les 
ou
hes supérieures de l'o
éan se trouve une 
ou
he turbulente relativement homogène,ave
 un pro�l de densité à peu près 
onstant sur la verti
ale. Cette 
ou
he, appelée 
ou
he de mélangeo
éanique, fait l'interfa
e entre l'o
éan et l'atmosphère. C'est le lieu d'é
hange d'énergie entre les deuxmilieux, sous forme de �ux de 
haleur, de masse, de quantité de mouvement et d'énergie mé
anique.Elle joue don
 un r�le 
ru
ial sur la dynamique o
éanique. Sa profondeur dépend des pro�ls detempérature et de salinité, et 
ette dernière peut don
 avoir une in�uen
e primordiale sur le 
limatlorsqu'elle in�uen
e les variations de densité.1.2 La SSS en Atlantique Nord et le 
limatL'o
éan Atlantique Nord joue un r�le tout à fait parti
ulier pour la 
ir
ulation o
éanique mondi-ale. Dans l'o
éan Atlantique tropi
al, le 
hau�age par l'énergie solaire est important et l'évaporation12
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Figure 1.3: Représentation s
hématique de la transformation de l'eau 
haude subtropi
ale en eau plusfroide polaire et subpolaire dans les hautes latitudes de l'Atlantique Nord, d'après M
Cartney et al.(1996). Les 
ourants 
hauds de surfa
e apparaissent en gris 
lair et les 
ourants froids de profondeurapparaissent en gris fon
é et en noir.domine les apports d'eau dou
e. Il se 
rée don
 en surfa
e une 
ou
he d'eau relativement 
haude etsalée. Celle-
i est entraînée vers le nord par le 
ourant de Floride et le Gulf Stream, le long de la
�te est des Etats-Unis, puis vers les mers nordiques sous l'a
tion de la dérive Nord-Atlantique qui leprolonge. Une partie atteint l'o
éan Ar
tique. Sous l'e�et des é
hanges de 
haleur ave
 l'atmosphère,notamment en hiver, et du mélange ave
 les masses d'eau adja
entes, l'eau d'origine tropi
ale se re-froidit et se densi�e au 
ours de son trajet. Dans les hautes latitudes, elle peut lo
alement devenirplus dense que les eaux sous-ja
entes. Elle plonge alors plus ou moins profondément par 
onve
tion.Ces zones de formation d'eau profonde sont très lo
alisées et se situent en mer du Groenland, en merdu Labrador, et probablement en mer d'Irminger. Remarquons que l'on trouve également des sitesde 
onve
tion profonde dans l'hémisphère sud autour de l'Antar
tique, et en Méditerranée. Les eauxqui ont plongé se mélangent aux autres masses d'eau présentes à 
es profondeurs et forment les eauxprofondes. Dans l'Atlantique Nord, 
elles-
i s'é
oulent vers le sud le long d'un 
ourant profond debord ouest. La �gure 1.3 illustre s
hématiquement 
ette bou
le Nord-Atlantique. Les eaux profondes13
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Figure 1.4: Représentation s
hématique de la 
ir
ulation thermohaline mondiale.atteignent �nalement le 
ourant Antar
tique Cir
umpolaire, qui les distribue partiellement aux autresbassins. Tout au long de leur 
hemin, les eaux profondes se mélangent aux eaux environnantes. Ellesdi�usent progressivement vers la surfa
e pour retourner vers l'Atlantique Nord. La première théoriede 
ette 
ir
ulation des eaux profondes est due à Stommel and Arons (1960). Une vision s
hématiquede 
ette 
ir
ulation des eaux mondiales est illustrée sur la �gure 1.4. Elle est parfois surnommée �theGreat O
ean Conveyor Belt� (Broe
ker, 1991, Gordon, 1986). Elle est aussi appelée 
ir
ulation ther-mohaline (THC), 
ar pilotée par des e�ets de température et de salinité. La représentation de la �gure1.4 présente plusieurs défauts, dont le prin
ipal est qu'elle donne l'illusion d'une 
ir
ulation fermée,sans mélange ave
 l'extérieur, 
e qui est loin d'être la réalité. Néanmoins, elle illustre bien l'importan
eet le r�le parti
ulier de l'Atlantique Nord par rapport à la 
ir
ulation mondiale.Les 
onséquen
es de l'augmentation des gaz à e�et de serre dans l'atmosphère 
onstituent undes grands enjeux de la re
her
he a
tuelle sur le 
limat. La plupart des modèles prédisent un a�aib-14
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tionlissement de la THC (Manabe and Stou�er, 1994, Sto
ker and S
hmittner, 1997, Wood et al., 1999,Mikolajewi
z and Maier-Reimer, 2000). En e�et, une des 
onséquen
es du ré
hau�ement de la planèteserait l'augmentation du taux d'humidité de l'air, d'où une intensi�
ation du transport d'eau dou
eatmosphérique vers les hautes latitudes et une augmentation du �ux atmosphérique d'eau dou
e versl'o
éan à 
es latitudes. Cet e�et d'adou
issement des eaux de surfa
e dans les hautes latitudes s'ajouteau ré
hau�ement lui-même de 
es eaux de surfa
e et ils 
onduisent tous deux à une diminution dela densité des eaux de surfa
e dans les hautes latitudes d'où une diminution de la 
onve
tion pro-fonde et un ralentissement de la THC. Les observations montrent en e�et que les hautes latitudes del'o
éan Atlantique Nord ont eu tendan
e à devenir de moins en moins salées au 
ours des dernièresdé
ennies (Lazier, 1995, Di
kson et al., 2002, Curry et al., 2003). Par ailleurs, 
ertains modèles sug-gèrent que le ré
hau�ement global s'a

ompagnerait d'une intensi�
ation de l'export d'eau dou
e del'Atlantique tropi
al au pro�t du Pa
i�que tropi
al, 
e qui entrainerait une augmentation de la salinitédans l'Atlantique tropi
al. Dans 
es modèles, les eaux adve
tées vers le nord en surfa
e sont alors plussalées, d'où une augmentation au bout de quelques années de la densité des 
ou
hes de surfa
e dansles hautes latitudes. L'intensi�
ation de la 
onve
tion profonde qui s'ensuit 
ompenserait en partie(Thorpe et al., 2001) voire 
omplètement (Latif et al., 2000) le ralentissement de la THC. L'in
ertitudea
tuelle quant au 
omportement de la THC dans le 
as d'un ré
hau�ement 
limatique est don
 duepour une grande part à l'in
ertitude quant aux 
hangements de salinité asso
iés. Rahmstorf (1995a)a d'ailleurs suggéré à l'aide d'un modèle o
éanique for
é que la 
ir
ulation thermohaline o
éaniquea
tuelle pourrait être dramatiquement bouleversée en réponse à une anomalie relativement faible du�ux d'eau dou
e dans l'Atlantique. Une meilleure 
ompréhension de la variabilité de la SSS et du biland'eau dou
e dans les régions subtropi
ales et subpolaires de l'o
éan Atlantique est don
 indispensablepour mieux prévoir l'évolution du 
limat a
tuel.1.3 Les variations de salinité observéesTaylor and Stephens (1980) ont mené une des premières études sur les variations saisonnièreset interannuelles de la SSS dans l'Atlantique Nord. Ils ont mis en éviden
e la propagation d'eaurelativement dou
e dans les régions nordiques. Depuis, plusieurs études ont montré que la SSS subitd'importantes variations dans les hautes latitudes de l'Atlantique Nord (Reverdin et al., 2002, Houghtonand Visbe
k, 2002) ave
, en parti
ulier, une anomalie dou
e de grande é
helle spatiale par dé
adeenviron. L'exemple le plus étudié est la "Grande Anomalie de Salinité� (GSA, pour Great SalinityAnomaly): Di
kson et al. (1988) ont dé
rit sa propagation autour de la gyre subpolaire 
y
lonique: la15
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Figure 1.5: Représentation s
hématique du trajet de la Grande Anomalie de Salinité, d'après S
hmitt(1996).GSA a tout d'abord été dé
elée dans l'est de la mer du Groenland en 1968, puis s'est propagée autourde 
elui-
i et autour de la mer du Labrador. Elle est ensuite passée au large de Terre-Neuve vers 1971-1972 et a été lentement transportée dans l'Atlantique nord-est le long du 
ourant Nord-Atlantique(Fig. 1.5). Sa tra
e a �nalement été perdue dans la mer du Groenland au début des années 80. Unévènement similaire a par ailleurs eu lieu au début des années 80, et probablement un troisième dans lesannées 90 (Belkin et al., 1998). Reverdin et al. (1997) ont analysé les �u
tuations basse fréquen
e detempérature et de salinité à l'aide de l'ensemble des données disponibles dans l'Atlantique Nord entre1948 et 1990. Le déphasage entre les prin
ipaux modes de variabilité de la salinité intégrée jusqu'à300 m de profondeur 
on�rme la propagation des anomalies vers l'est, le long de la gyre supolaire.Les anomalies de température suivent une propagation 
ohérente ave
 
elle de la salinité dans l'ouestdu bassin. Celle-
i rappelle d'ailleurs le signal de température de surfa
e (SST) se propageant le longde la dérive Nord-Atlantique à l'é
helle de temps dé
ennale dé
rit par Hansen and Bezdek (1996) ou16
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tionSutton and Allen (1997).L'origine de 
es anomalies de SSS reste mal 
onnue. Des observations (Di
kson et al., 1988, Hilmerand Jung, 2000) et des analyses de modèles (Hakkinen, 1993, 1999a, Haak et al., 2003) suggèrentqu'une modulation de l'apport de gla
e de l'Ar
tique dans l'Atlantique Nord est à l'origine de la GSA.Par ailleurs, Di
kson et al. (1996) ont montré que la GSA avait été simultanée ave
 une anomalie de�ux de 
haleur de l'o
éan vers l'atmosphère dans la mer du Groenland, typique d'une phase négativede l'Os
illation Nord Atlantique (NAO). La NAO est le mode prin
ipal de variabilité de l'atmosphèreau dessus de l'o
éan Atlantique Nord. Il est surtout pronon
é en hiver. C'est également l'une desstru
tures du 
limat mondial les mieux do
umentées, et 
e depuis très longtemps: il y a plus de deuxsiè
les, un missionnaire remarquait que lorsque l'hiver était plus froid que la normale au Groenland, ilétait souvent plus doux au Danemark, et inversement. C'était la première observation des 
onséquen
es
limatiques de la NAO. La NAO 
orrespond à une redistribution des masses d'air atmosphériques entrel'Ar
tique et l'Atlantique subtropi
al. Plus pré
isément, elle 
ara
térise la tendan
e de la pressionatmosphérique à être plus basse que la normale au dessus de l'Islande quand elle est anormalementhaute au dessus des Açores, et inversement (Barnston and Livezey, 1987, Hurrell, 1995, Hurrell et al.,2003). Ses variations temporelles peuvent être dé
rites par un indi
e mesurant la di�éren
e de pressionà la surfa
e de la mer (SLP) entre 
es deux lo
alisations. L'impa
t de la NAO sur les �ux de 
haleurair-mer et la température de surfa
e de la mer (SST) dans le se
teur Atlantique est bien 
onnu et aété largement étudié (e.g. Cayan, 1992a, 1992b). La NAO a�e
te également fortement les 
onditionshivernales de pré
ipitations sur 
e se
teur, 
omme l'a montré Hurrell (1995). Bojariu and Reverdin(2002) ont identi�é les stru
tures typiques de pré
ipitations et de �ux atmosphériques d'eau dou
e(Evaporation - Pré
ipitations) asso
iées à la NAO. Par 
ontre, le lien entre 
es 
hangements et lavariabilité observée de la salinité dans la gyre subpolaire n'a pas été 
lairement établi.Dans les o
éans tropi
aux, les eaux de surfa
e sont plus 
haudes, et l'impa
t de la salinité sur ladensité de l'eau de mer est plus réduit. Néanmoins, dans les zones de fortes pré
ipitations 
ommel'ouest du Pa
i�que par exemple, la salinité est très faible en surfa
e et elle modi�e signi�
ativement ladensité malgré la température élevée de l'eau. Il se forme alors une 
ou
he d'eau 
haude intermédiaireentre la 
ou
he mélangée en surfa
e qui est soumise aux intera
tions ave
 l'atmosphère et la 
ou
heprofonde (Lukas and Lindstrom, 1991). Cette 
ou
he est appelée 
ou
he barrière et peut avoir unimpa
t important sur la physique des o
éans tropi
aux (e.g.Vialard and Dele
luse, 1998). Par ailleurs,la variabilité du Pa
i�que tropi
al est très largement due aux évènement ENSO (El Niño - SouthernOs
illation). Ce phénomène 
onsiste en un dé
alage vers l'est des eaux 
haudes du Pa
i�que tropi
alouest (�warm pool�) asso
ié à un a�aiblissement des vents alizés au dessus du Pa
i�que tropi
al. Ce17
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tionmode de variabilité 
ouplé entre l'o
éan et l'atmosphère in�uen
e le 
limat de tout le globe à l'é
helle detemps interannuelle. Del
roix and Pi
aut (1998) ont montré que de fortes anomalies de salinité étaientasso
iées au dé
alage de la �warm pool�. Ballabrera-Poy et al. (2002) estiment même que la déte
tiond'anomalies de SSS dans 
ette région pourrait avoir un impa
t sur la prévisibilité des évènements ENSOave
 une avan
e de 6 à 12 mois. L'ENSO a un fort impa
t dans l'Atlantique tropi
al et dans la merdes Caraïbes, notamment en termes d'anomalies de pré
ipitations (S
hmittner et al., 2000, Gianniniet al., 2000) et est don
 sus
eptible d'in�uen
er la salinité dans 
ette zone. Cependant, Dessier andDonguy (1994) ont montré que la variabilité saisonnière de la SSS dans 
ette zone est largement due àl'in�uen
e des grands �euves de la région (l'Amazone, l'Orénoque et le �euve Congo prin
ipalement),ainsi qu'à la variabilité des pré
ipitations de la zone de 
onvergen
e intertropi
ale (ITCZ).1.4 L'objet de 
ette thèse et l'outil utiliséL'obje
tif de 
ette thèse est de 
ontribuer à la 
ompréhension des mé
anismes de variabilité dela salinité de surfa
e dans l'o
éan Atlantique. Vu le manque d'observations à l'é
helle du bassin etsur des périodes de temps su�samment longues, on se base pour 
ela sur des simulations de modèles
limatiques en mode 
ouplé.Qu'est-
e qu'un modèle 
limatique? Le 
limat de la Terre résulte des intera
tions nombreuses et
omplexes entre ses di�érentes 
omposantes : la lithosphère (
route terrestre), l'atmosphère, l'hydrosphère(o
éans et la
s), la 
ryosphère (gla
iers, 
alottes polaires et gla
e de mer) et la biosphère. L'étude dusystème 
limatique 
onsiste à évaluer les bilans énergétique et hydrologique de 
ha
une de ses 
om-posantes et leurs évolutions. Dans un modèle idéal, il faudrait don
 les représenter 
ha
une par unmodèle spé
i�que qui pourrait interagir ave
 les autres. La 
omplexité de 
e type de modèle seraitbeau
oup trop importante et dépasserait les 
apa
ités de 
al
ul a
tuelles. Dans le 
as présent, on selimite à l'étude des é
helles de temps saisonnières à 
entennales. On utilise don
 des modèles 
om-prenant simplement un modèle de 
ir
ulation générale de l'atmosphère, in
luant souvent la modélisationphysique des pro
essus de surfa
e liés aux rivières, à la neige, et
..., un modèle de 
ir
ulation généralede l'o
éan et un modèle de gla
e de mer. Le modèle ainsi obtenu 
onstitue 
e que l'on appelle un mod-èle 
ouplé global. Le 
ouplage entre les di�érentes 
omposantes représente les intera
tions physiqueset les é
hanges d'énergie et d'eau dou
e, notamment entre l'o
éan et l'atmosphère. Par ailleurs, ladis
rétisation du volume de 
haque 
omposante (atmosphère, o
éan, gla
e de mer) impose la limitedes é
helles des pro
essus physiques résolus, ainsi que 
ertaines approximations. Les phénomènes dontl'é
helle spatio-temporelle est inférieure à la dimension de la maille doivent être paramétrisés. Si l'idée18
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tiond'utiliser les équations de la mé
anique des �uides pour prédire l'évolution de l'atmosphère et du 
limatdate au moins des années 20, 
e n'est réellement qu'à la �n des années 60 que les premiers modèles
ouplés du 
limat ont vu le jour (Manabe and Bryan, 1969). Il y a aujourd'hui plus d'un dizainede modèles globaux de 
ir
ulation générale 
ouplés qui sont de plus en plus pré
is et de plus en plusréalistes (voir par exemple M
Avaney et al., 2001).Dans la première partie de 
ette thèse (
hapitre 2), nous étudierons 50 années de la simulation 
ou-plée SINTEX. Nous en dégagerons les prin
ipaux mé
anismes de la variabilité de la salinité de surfa
edans l'Atlantique Nord à l'é
helle de temps interannuelle et son lien ave
 la variabilité atmosphérique.Dans les trois 
hapitres suivants de la thèse, nous utiliserons 200 années d'une se
onde simulation (rundu Bergen Climate Model) présentée en détail au début du 
hapitre 3. Après avoir véri�é son réalisme,nous l'utiliserons pour approfondir l'étude de la variabilité interannuelle des anomalies de SSS et pourl'étendre aux plus longues é
helles de temps. Le 
hapitre 4 sera 
onsa
ré à l'étude de la variabilité dela 
ir
ulation méridienne moyenne dans le modèle. Nous 
ommen
erons par dé�nir un indi
e permet-tant de 
ara
tériser 
ette variabilité. Nous analyserons ensuite la 
onve
tion profonde dans les hauteslatitudes de l'Atlantique Nord et son lien ave
 la 
ir
ulation méridienne moyenne. Nous 
ommenteronségalement l'in�uen
e de la NAO sur la variabilité de la 
ir
ulation méridienne moyenne. A la lumière de
es études, nous tenterons d'interpréter les stru
tures o
éaniques asso
iées aux variations de la MOC.Dans la dernière partie de la thèse, nous explorerons l'in�uen
e du Pa
i�que tropi
al et de l'ENSO surl'Atlantique Nord dans le modèle. Nous verrons que l'ENSO a un impa
t parti
ulier sur la 
ir
ulationméridienne moyenne à longue é
helle de temps via la 
réation d'anomalies de SSS dans l'Atlantiquetropi
al. Les 
on
lusions et les perspe
tives de 
e travail seront dégagées dans le 
hapitre 6.
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Chapitre 2 Variabilité de la SSS - modèle SINTEX
Chapitre 2
Variabilité interannuelle de la SSS :simulation SINTEX
RésuméOn examine les mé
anismes 
ontr�lant la variabilité interannuelle de la SSS dans l'Atlantique Nord.On utilise pour 
ela une simulation de 50 années du modèle 
ouplé ECHAM4/OPA8 (run SINTEX).Lorsque 
'est possible, on 
omparera les résultats du modèle aux réanalyses NCEP en utilisant égale-ment une 
limatologie de SSS re
onstruite à partir d'observations. Il apparaît que l'adve
tion par lesanomalies de 
ourant d'Ekman joue un r�le aussi important que le �ux d'eau dou
e pour la généra-tion d'anomalies de SSS. Ce
i di�ère du 
as des anomalies de SST qui sont prin
ipalement 
auséespar les �u
tuations du �ux de 
haleur atmosphérique. Etant donné que la rétroa
tion de l'o
éan surl'atmosphère a pour e�et d'amortir les anomalies de SST mais pas 
elles de SSS, 
es dernières ont uneé
helle de temps 
ara
téristique plus longue que les premières. En 
onséquen
e, elles sont plus forte-ment in�uen
ées par les 
ourants moyens et la variabilité géostrophique. Ces deux pro
essus dominentles 
hangements de SSS à basse fréquen
e sur une grande partie du bassin.Le lien entre les anomalies de SSS et les stru
tures dominantes de la variabilité atmosphériquedans l'Atlantique Nord est également étudié. On montre que la NAO génère des anomalies de SSSprin
ipalement via l'adve
tion d'Ekman. Le �ux d'eau dou
e a une importan
e moindre. Dans lemodèle 
ouplé tout au moins, il n'y a pas de lien 
lair et univoque entre les prin
ipales stru
turesatmosphériques et 
elles des anomalies de SSS. Ce résultat di�ère à nouveau du 
as des anomalies deSST.Nous présentons 
es résultats sous la forme d'un arti
le publié dans Climate Dynami
s.21
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On the interannual variability of surface salinity in the Atlantic
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Abstract The mechanisms controlling the interannual
variability of sea surface salinity (SSS) in the Atlantic
are investigated using a simulation with the ECHAM4/
OPA8 coupled model and, for comparison, the NCEP
reanalysis and an observed SSS climatology. Anoma-
lous Ekman advection is found to be as important as
the freshwater flux in generating SSS anomalies, in
contrast to sea surface temperature (SST) anomalies
which are primarily caused by surface heat flux fluc-
tuations. Since the surface heat flux feedback does not
damp the SSS anomalies but generally damps existing
SST anomalies, SSS anomalies have a larger charac-
teristic time scale. As a result, they are more influenced
by the mean currents and the geostrophic variability,
which dominate the SSS changes at low frequency over
much of the basin. The link between SSS anomalies
and the dominant patterns of atmospheric variability in
the North Atlantic sector is also discussed. It is shown
that the North Atlantic Oscillation generates SSS
anomalies much more by Ekman advection than by
freshwater exchanges. At least in the coupled model,
there is little one-to-one correspondence between the
main atmospheric and SSS anomaly patterns, unlike
what is found for SST anomalies.

1 Introduction

The sea surface salinity (SSS) plays an important role in
the variability of the thermohaline circulation as it
largely controls the density of the surface layer in the
northern North Atlantic (Reverdin et al. 1997), thereby

affecting the intensity of deep convection (Dickson et al.
1996). Modelling studies suggest that the thermohaline
circulation is highly sensitive to changes in the fresh-
water forcing (e.g. Mikolajewicz and Maier-Reimer
1990; Marotzke and Willebrand 1991; Rahmstorf 1995),
but the SSS fluctuations may also be remotely forced. In
a coupled model, Latif et al. (2000) showed that large-
scale air–sea interactions in the tropics, similar to those
operating during present-day El Niños, lead to anoma-
lously high salinities in the tropical Atlantic, which were
then advected in the sinking region by the meridional
overturning circulation. SSS changes can play a large
role in the decadal variability of the North Atlantic, as
in the coupled model of Selten et al. (1999), where the
geostrophic response of the ocean circulation to atmo-
spherically forced sea surface temperature (SST) anom-
alies creates SSS anomalies through anomalous
horizontal advection, which then influence the convec-
tive activity and act as a negative feedback on the SST
anomalies.

Because of the sparse observational data base, the
mechanisms controlling the SSS variability remain
poorly known. Using ocean weather stations data,
Taylor and Stephens (1980) studied seasonal and inter-
annual SSS variations in the North Atlantic, showing in
particular the propagation of low salinity waters from
the northern regions. As shown by Dickson et al. (1988),
the propagation of the ‘‘Great Salinity Anomaly’’ could
be followed along the North Atlantic subpolar gyre
during 1968–1982 and was accounted for by the advec-
tion of a cold, fresh anomaly along the main currents.
Dickson et al. (1996) suggested that the origin of the
Great Salinity Anomaly could be traced to a very low
value of the North Atlantic Oscillation (NAO), the main
mode of atmospheric variability in the North Atlantic
sector. Reverdin et al. (1997, 2002) have described
decadal large-scale salinity fluctuations in the North
Atlantic and suggested that the low frequency changes in
the NAO largely influence the temperature and salinity
fluctuations in the Greenland and Labrador currents.
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The NAO generates the dominant ‘‘tripole’’ mode of
wintertime North Atlantic SST variability, primarily via
latent and sensible heat exchanges (Cayan 1992), with
advection by the Ekman currents playing a lesser role
(e.g. Marshall et al. 2001). Bojariu and Reverdin (2002)
have estimated the freshwater flux patterns associated
with the NAO, but whether or not they dominate the
SSS forcing in the North Atlantic has not been estab-
lished.

The mechanisms of SSS changes were discussed by
Spall (1993) in a simple stochastically forced system. As
the SSS anomaly time scale tends to be larger than that
of SSS advection, the SSS anomalies were more
strongly influenced by horizontal advection than the
less persistent SST anomalies, and horizontal processes
provided a mechanism which limited the SSS variability
on long time scales. Nonetheless, Hall and Manabe
(1997) showed that SSS anomalies in the North At-
lantic basin were well-represented by a stochastically
forced slab mixed layer, albeit with a larger charac-
teristic time scale than SST anomalies, except in regions
of strong currents or mesoscale eddy activity where
advection effects dominate (see also Frankignoul et al.
2002).

In the present study, we discuss the relative impor-
tance of freshwater forcing, Ekman, and geostrophic
advection in generating interannual SSS changes in the
Atlantic ocean. Because basin-scale observations of SSS
anomalies are limited, the analysis is primarily based
on a simulation with a coupled model. In addition, the
NCEP reanalysis (Kalnay and Coauthors 1996) and a
SSS climatology are used to compare some of the
forcing fields. The data sets are presented in Sect. 2. A
stochastic model of the SSS anomalies is given in
Sect. 3, and some of the mechanisms of SSS changes
discussed in Sect. 4. The link between SSS anomalies
and the NAO is explored in Sect. 5, and the results
summarized in Sect. 6.

2 Data

During the SINTEX program, ECHAM4, an atmospheric general
circulation model (GCM) with 19 vertical levels developed at the
Max-Planck Institute für Meteorologie in Hamburg (Roeckner
et al. 1996) was coupled in T30 resolution to OPA8, the global
oceanic GCM developed at LODYC in Paris (Madec et al. 1999),
with 31 vertical levels and a variable horizontal resolution of about
2�. Horizontal mixing of momentum is of Laplacian type with an
eddy viscosity coefficient of 40,000 m2/s, reduced in the tropics to
reach 2,000 m2/s. The ECHAM4/OPA8 model was integrated
without flux correction for 200 years, using the Levitus climatology
for the ocean and a state of rest for the atmosphere as initial
conditions (Guilyardi et al. 2002). Unfortunately, inaccuracies in
the freshwater budget at the air–sea interface caused a slow but
continuous increase in SSS. The main impact of this drift was to
modify the water masses at high latitudes and deepen the winter-
time mixed layer, resulting in a progressive extension of the regions
of deep convection. The link between low frequency SSS changes
and the thermohaline circulation could thus not be studied in re-
alistic conditions, but the run was adequate to study interannual
changes at mid and low latitudes. The 50 year period between year
61 to 110 was retained for the analysis as the ocean was in an
approximate steady state and the model drift had not yet signifi-
cantly altered the mid-latitude conditions. Although the high lati-
tudes might already be somewhat affected, we consider the Atlantic
up to 65�N in this study. Areas covered with ice in late winter were
not considered (shaded grey in the figures). Figure 1 compares the
SSS annual mean climatology in the coupled model (left) with an
observed SSS climatology between 20�S and 70�N and east of 80�W
(right) kindly provided by Gilles Reverdin (2001 personal com-
munication). Although the main features of the SSS field are well
reproduced, the model is generally too salty in the subtropics and
the SSS maximum extends too far to the east, to the Moroccan
coast. The gradient is too strong north of this maximum. As shown
in Fig. 1 (left), the model has a fairly realistic oceanic circulation,
although the western boundary currents are too broad due to the
model’s low resolution. This results in a distortion of the SSS field
along the American coast.

In this work, the oceanic variables and the air–sea fluxes are
considered on the ocean model grid, while sea level pressure is
considered on the ECHAM4 gaussian grid. To reduce the influ-
ence of the drift, a third-order polynomial was removed from
each variable at each grid point by least squares fitting. Monthly
anomalies were then constructed by subtracting the mean seasonal

Fig. 1 Left: mean SSS and
surface current (arrows) in the
coupled model. Right: observed
mean SSS (Gilles Reverdin
personal communication 2001).
Areas covered with ice in late
winter have been shaded grey
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cycle from the monthly averages. Atmospheric monthly fields
derived from the NCEP reanalysis during 1958–2000 (Kalnay and
Coauthors 1996) and SST data from the Reconstructed Reynolds
Data (Smith et al. 1996) were also considered and anomalies
constructed as described. This data set was completed by the
Levitus mixed layer depth climatology (http://ingrid.ldeo.colum-
bia.edu/SOURCES/.LEVITUS94/) based on a criterion on po-
tential density, and the observed SSS climatology in Fig. 1. Both
were linearly interpolated on the NCEP grid, but areas covered
with ice in late winter were not considered shown as (grey areas in
the figures).

3 The stochastic SSS anomaly model

Let us consider a slab mixed-layer model where the temperature T,
the salinity S, and the horizontal current u are constant within a
mixed layer of depth h. The vertically integrated temperature and
salinity equations can be written

h
dT

dt
þ ðT � T�ÞCðweÞwe � jhr2T �

Q

qCP

¼ 0 ð1Þ

and

dS

dt
þ ðS � S�ÞCðweÞwe � jhr2S � SðE � PÞ ¼ 0 ð2Þ

where G is the heaviside function, we the entrainment velocity, j the
horizontal mixing coefficient, Q the surface heat flux (positive
downward), E the evaporation, and P the precipitation rate. q is
the water density and CP its specific heat. The fluxes at the mixed
layer base have been neglected for simplicity. If the mixed layer is
deepening, there is entrainment of water from below the mixed
layer (denoted by the minus index), whereas if it is shoaling, there is
detrainment and fluid is left behind without changing the SST or
the SSS.

Each field can be decomposed into a seasonally varying mean
(denoted by an overline) and an anomaly (denoted by a prime). To
a good approximation, the equation for large-scale SST anomalies
can be written (Frankignoul 1985)

dT 0

dt
��

ðU 0
E þU 0

GÞ � rð�TT þ T 0Þ
�hh

�
h0

�hh
@t�TT �

ðCðweÞweðT � T�ÞÞ0

�hh

þ
Q0

qCP
�hh
þ jr2T 0

ð3Þ

Similarly, the SSS anomaly equation is

dS0

dt
� �

ðU 0 þ U 0Þ � rð�SS þ S0Þ
�hh

�
h0

�hh
@t�SS �

ðCðweÞweðS � S�ÞÞ0

�hh

þ
�SSðE0 � P 0Þ

�hh
þ jr2S0 ð4Þ

Here d=dt ¼ @t þ �uu � r is the time derivative following the mean
current and the transport in the mixed layer (hereafter noted U) has
been decomposed into an Ekman component UE and a geostrophic
one UG, with the former obeying

UE ¼
s ^ n

qf
ð5Þ

where s is the surface wind stress, f the Coriolis parameter, and n
the vertical unit vector.

At extratropical latitudes, the atmospheric forcing is dominated
by the day-to-day changes in the weather and has a primarily white
spectrum at low frequencies. Because of its small mechanical in-
ertia, the oceanic mixed layer responds rapidly and h¢ also has a
white spectrum at low frequencies (Alexander and Penland 1996).
Except for the geostrophic contribution, the forcing terms in

Eqs. (3) and (4) are thus well-represented by white noise on
monthly and longer time scales. They create growing anomalies
whose amplitude is limited by dissipation and feedback processes
(Hasselmann 1976; Frankignoul and Hasselmann 1977). For small
anomalies, the latter are well represented by linearizing the (in part
hidden) T¢ or S¢ dependence of the right-hand side of Eqs. (3) and
(4), respectively. Neglecting geostrophic variability, the equations
can then be written

dT 0

dt
¼ F 0

T � kT T
0 ð6Þ

and

dS0

dt
¼ F 0

S � kSS
0 ð7Þ

where F ¢ represents the stochastic forcing terms (the part that is
solely controlled by the intrinsic dynamics of the atmosphere), k a
scale-dependent feedback factor (positive when the feedback is
negative), and the T and S indices denote temperature and salinity,
respectively.

Scaling of the left hand side of the SSS anomaly Eq. (4) yields

�uu � rS0

@tS0
�

TU

L
ð8Þ

where U is the characteristic horizontal mean velocity, and L and T
are the SSS anomaly length and time scale, respectively. The rela-
tive importance of the advection by the mean currents is propor-
tional to the time scale. This also holds for SST anomalies. If the
length scales are comparable, the ratio is thus larger for SSS
anomalies as their time scale is longer. Spall (1993) similarly argued
that horizontal processes which may not be important for SST
variability are important for SSS anomalies. In regions of small
mean current, however, one has d/dt � ¶t and, if the seasonal
modulation is neglected, Eqs. (6) and (7) represent first order
Markov processes with frequency spectrum and autocovariance
function respectively given by

FXX ðxÞ ¼
FFX FX ð0Þ

x2 þ k2X
ð9Þ

RXX ðsÞ ¼
p

kX
FFX FX ð0Þe

�kX sj j ð10Þ

where X holds for T¢ or S¢ and FFX FX ð0Þ is the white noise level of
the forcing.

Away from strong currents, SST and SSS anomalies are well
represented by Eqs. (9) and (10) (Frankignoul 1985; Hall and
Manabe 1997). This also holds for the coupled model at most grid
points, as illustrated in Fig. 2. The characteristic time scale of the
SSS anomalies is longer because the surface heat flux damps ex-
isting SST anomalies, but not SSS anomalies (Frankignoul et al.
2002). This is reflected in the cross-correlation functions in Fig. 3.
The freshwater flux is not significantly influenced by existing SSS
anomalies. There is thus no correlation between the two variables
(thick continuous line) when SSS leads by a month or more; the
correlation is large at zero lag because of the small atmospheric
persistence and the use of monthly averages, and it slowly decays
when the ocean lags by more than one month. This is the statistical
signature of a passive oceanic response to the atmospheric forcing,
which can easily be derived from Eqs. (6) or (7) (Frankignoul and
Hasselmann 1977). Similar features are seen in the cross-correlation
between SSS or SST anomalies and the Ekman forcing term, which
does not significantly contribute to the feedback (dashed-dotted
line). On the other hand, the cross-correlation between SST and
heat flux anomalies is negative when SST leads, reflecting the
negative heat flux feedback (thin continuous line). Note that SSS is
more correlated in Fig. 3 with the freshwater flux than with the
Ekman forcing term, but this is not the case in areas where Ekman
forcing term is strong. A typical value for k�1

S k–1S is 5 months in
the westerlies and 9 months in the subtropics. For comparison, the
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SST anomaly persistence is typically 2 months, with smaller values
off Africa and near the equator, and a 5 month peak in the western
part of the subtropical gyre. Frankignoul et al. (2002) have shown
that in regions of small currents, the difference in SSS and SST
anomaly persistence can be generally well explained by the strength
of the heat flux feedback.

4 Structure and causes of the SSS variability

Figure 4 shows the structure of the SSS variability: the
standard deviation of monthly SSS anomalies in the

coupled model typically ranges between 0.1 and 0.2 psu,
with larger values off Newfoundland, southeast of
Greenland, and in the vicinity of the Amazon and
Congo rivers. To establish where �uu � rS0 is negligible,
i.e. where the local SSS anomaly model can be used in-
stead of Eq. (7), we compared �uu � rS0 with kSS¢, where
kS was estimated by least squares fitting Eq. (9) to the
SSS anomaly auto-correlation. Since SSS and SST
anomalies still approximately behave as a first order
Markov process in regions of large mean currents be-
cause the latter act locally as an additional damping

Fig. 3 Cross-correlation in the coupled model at 37�N-32�W
between anomalies in SSS and freshwater flux (thick continuous
line), SSS and Ekman advection (thick dashed line), SST and
surface heat flux (thin continuous line), and SST and Ekman
advection (thin dashed line). Ocean leads at negative lags. The
dotted line indicates the 5% level for zero correlation

Fig. 4 Standard deviation of monthly SSS anomalies in the
coupled model

Fig. 5 Ratio of the standard deviation of �uu:rS0 and kSS¢ in the

coupled model

Fig. 2 Power spectrum of SSS and SST anomalies at 37�N–32�W
in the coupled model estimated with the multitaper method. The
error bar gives the 95% confidence interval. The smooth curve
represents the fit by the red noise spectrum in Eq. (9)
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term (Frankignoul and Reynolds 1983), the estimated
feedback factor kS includes the contribution of the mean
advection. A local SSS anomaly model was thus con-
sidered to be inadequate when the standard deviation of
�uu � rS0 exceeded 20% of the standard deviation of kSS¢.
In the calculation, we used for�uu the mean current in the
mixed layer �UU=�hh. Figure 5 shows that advection is large
in most of the tropical Atlantic and along the Gulf
Stream (note the irregular scale in Fig. 5). Elsewhere, a
local SSS anomaly model can be used to a reasonable

approximation. Similar results are found for SST
anomalies (not shown). Note that in the real ocean, the
Gulf Stream would be stronger but also narrower. Thus,
we expect that the mean advection will be more impor-
tant, but in a narrower region.

To investigate the causes of the SSS variability, we
compared some of the main forcing terms using monthly
data. Lacking a direct access to the entrainment term,
the atmospheric forcing was represented by its two other
components, i.e. the freshwater flux (Fig. 6 top) and,

Fig. 6 Standard deviation of
the anomalous freshwater flux
(top) and the anomalous
Ekman (middle) and
geostrophic (bottom) advection
of salt in the coupled model
(left) and NCEP (right)
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except within 3� from the equator, the anomalous Ek-
man advection of salt ððU 0

E � rSÞ=�hh where the Ekman
transport was derived from Eq. (5) (Fig. 6 middle). Note
that in Fig. 6 (and following), the advection terms were
expressed in unit of freshwater flux by multiplying them
by �hh=�SS. The forcing terms were estimated simultaneo-
usly in the coupled model and in the observations. For
the latter, we used the NCEP reanalysed field of evap-
oration, precipitation and wind stress, complemented by
Levitus’ mixed layer depth climatology and Reverdin’s
SSS climatology. The anomalous advection of the SSS
anomalies could not be taken into account in the

observations, but the similarity between ðU 0
E � rSÞ=�SS

(Fig. 6 middle left) and ðU 0
E � rSÞ=�SS (Fig. 7) in the model

suggests that ðU 0
E � rSÞ=�SS is generally negligible, except

locally in the western part of the basin, between 25� and
35�N, where ðU 0

E � rSÞ=�SS is small. The freshwater flux
forcing in the coupled model (Fig. 6 top left) compares
well with that in the NCEP reanalysis (top right), except
for the larger and much more zonally homogeneous
values in the tropics. On average, its magnitude is
comparable to that of the Ekman term (middle), al-
though anomalous Ekman advection has more extreme
values. In particular, Ekman advection strongly domi-
nates in the regions of large mean SSS gradient along the
northeastern coast of South America and in the north-
western Atlantic. It is smaller in the western Atlantic
between 15�N and 35�N. It somewhat differs between
the model (left) and the reanalysis (right) because of the
poor representation of the Gulf Stream and an incorrect
location of the area of strong gradient southeast of
Greenland, but otherwise the main features of the
anomalous Ekman term are similar. Overall, anomalous
Ekman advection is more important than the freshwater
flux in generating the SSS anomalies in about half of the
Atlantic basin. This contrasts with the mid-latitude SST
anomalies that are primarily generated by the surface
heat flux while anomalous Ekman advection is only
important in narrow regions of strong mean SST gra-
dient (Frankignoul and Reynolds 1983; Cayan 1992a,b;
Halliwell 1998).

It should be noted that freshwater flux and anoma-
lous Ekman advection are often correlated both in the
model (Fig. 8 left) and the observations (right), so that
the standard deviation of their sum may not be trivially
related to the standard deviations in Fig. 6. Nonetheless,
the latter indicates the relative importance of the two
forcing terms. The correlation is negative in the trade
winds region where a westerly anomaly reduces the

Fig. 7 As in Fig. 6, but for the anomalous Ekman advection of
mean salinity in the coupled model

Fig. 8 Correlation between
anomalous freshwater flux and
anomalous Ekman advection of
salt in the coupled model (left)
and NCEP (right)
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easterlies, hence both evaporation and the freshwater
transport by Ekman current ( �SSincreases with latitude),
while the correlation is positive in the subtropics, north
of the salinity maximum. Near the Gulf Stream, the
correlation is negative as a westerly anomaly enhances
evaporation and the southward transport of freshwater.
Off southwestern Europe, a westerly anomaly enhances
precipitation since the air moisture is close to saturation,
hence the two forcing terms are positively correlated.

The advection of the SSS anomalies by anomalous
geostrophic currents (hereafter anomalous geostrophic
advection) can only be estimated in the coupled model.
Since the mixed layer is generally much deeper than the
Ekman layer, the anomalous geostrophic transport in
the mixed layer was estimated monthly by subtracting
the anomalous Ekman transport [Eq. (5)] from the net
anomalous transport U¢. It is very strong near and to the
north of the Gulf Stream and the North Atlantic cur-
rent, along the North Brazil current, and in the equa-
torial zone, but it is small elsewhere in the North
Atlantic (Fig. 6 bottom). In the real world (or a higher
resolution ocean model), we expect the geostrophic
variability to be stronger, but confined to narrower re-
gions. However, in regions of large eddy activity, there
should also be strong currents on the mesoscale that will
strongly distort the mean SSS distribution, so that Fig. 6
(bottom) only pertains to the large-scale SSS anomalies.
As geostrophic currents mostly vary at low frequency,
anomalous geostrophic advection becomes comparable
to or dominates the direct atmospheric forcing over
most of the basin at periods larger than about 2 years
(Fig. 9 left). Note that the atmospheric forcing may be
slightly underestimated in some areas, as entrainment
was not included. The relative importance of the ad-
vection of the SSS anomalies by the mean circulation
also increases at low frequency because of their large
persistence (Fig. 9 right); the terms ðU 0

E � rSÞ=�SS and

ð �UU � rS0Þ=�SS broadly dominate in the same areas, the
former being slightly stronger between 15� and 35�N. On
long time scales, the SSS variability in the Atlantic is
thus largely dominated by advective processes, consis-
tent with Spall (1993) and the scaling in Sect. 3. Fig-
ure 10 (top) shows for comparison that except along the
Gulf Stream and the North Atlantic current, the relative
importance of advection at low frequencies is smaller for
the SST anomalies, the ratio typically ranging between 2
and 4 in the subtropics and the eastern North Atlantic
(Fig. 10, bottom).

5 Main patterns of SSS variability

To investigate the link between SSS anomalies in the
North Atlantic and the dominant patterns of atmo-
spheric variability, we used an empirical orthogonal
function (EOF) analysis, weighting the monthly anom-
alies by the square root of the cosine of the latitude to
ensure that equal areas are given equal weight. Only the
domain north of 10�N is considered. The atmospheric
variability in the coupled model is quite realistic, and the
first EOFs of sea level pressure (SLP) in the North At-
lantic sector are very similar to those in NCEP. The first
EOF resembles the NAO (see Fig. 12 below, top right),
and its principal component (PC) behaves as a white
noise on seasonal and longer time scales.

The EOFs of the SSS anomalies were calculated in
the coupled model (Fig. 11 left) but there is no really
dominant pattern of variability: the first three EOFs
only explain 23% of the SSS variance while three EOFs
explain 33% of SST anomaly variance. Corresponding-
ly, there is little correspondence between the SSS PCs
and the main atmospheric modes: in Fig. 11 (right), we
performed a linear regression of the SLP anomalies on
the SSS PCs in each grid point, with SLP leading by

Fig. 9 Ratio between the
standard deviation of the
anomalous geostrophic
advection of salt (left) or the
mean advection of SSS
anomalies (right) and that of
the sum of freshwater flux and
anomalous Ekman advection of
salt in the coupled model.
Frequencies higher than 2
cycles/year have been filtered
out
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one month, consistent with the stochastic model (the
in-phase patterns are similar but weaker). None of
the projection in Fig. 11 (right) closely resembles an
EOF of sea level pressure. This contrasts with the one-
to-one correspondence found for SST anomalies (not
shown). Presumably, the lack of a dominant SSS
anomaly pattern results from their longer time scale, the
diversity of their forcing mechanisms, and the large in-
fluence of advection.

The relation between SSS variability and the NAO
was nonetheless investigated in the model by regressing
the SSS anomaly onto the PC of the SLP corresponding
to the NAO (Fig. 12 top right), again with the NAO
leading by one month. The SSS pattern (Fig. 12 top left)
shows some resemblance with the North Atlantic SST
anomaly tripole that is also forced by the NAO (Cayan
1992b) but with smaller scales in the north. However, this
is a region with very large SSS gradients that are affected
by the limited resolution of the model and its drift and it
may not be realistic. The freshwater flux associated with
the NAO (second panel from top) is a quadripole that is
similar in the model (left) and in NCEP (right). A high
NAO index is associated with negative freshwater
anomalies in the northeastern Atlantic and in the western
part of the basin, and positive ones in the Labrador Sea
and in the central and eastern subtropical Atlantic,

consistent with Bojariu and Reverdin’s (2002) analysis
for winter. Figure 12 (third panel from top) shows that
the NAO-induced anomalous Ekman advection of salt
(based on r�SS only to allow comparison with NCEP)
leads to a strong freshening south of 25�N and north of
45�N (except in the Labrador sea) and to a salinity in-
crease in the subtropics, consistent with the climatolog-
ical SSS gradient. Over most of the basin, the anomalous
Ekman advection of salt strongly dominates the fresh-
water flux (bottom panels), which contrasts with the grid
points results in Fig. 6 where the two terms were broadly
comparable. It is likely that the NAO also influences the
SSS via changes in the geostrophic advection. Unfortu-
nately, the data proved too short and too noisy for the
effect to be successfully quantified.

6 Summary

Some of the mechanisms of the interannual SSS vari-
ability have been investigated in a simulation with the
ECHAM4/OPA8 coupled model and, when possible, by
using observations. A simple mixed layer model forced
by random, short-time scale atmospheric fluctuations
can generally be applied to SSS anomalies. In both the
model and the observations, the anomalous Ekman

Fig. 10 Top left: ratio between
the standard deviation of the
anomalous geostrophic
advection of salt and the mean
advection of SSS anomalies and
that of the sum of freshwater
flux and anomalous Ekman
advection of salt in the coupled
model. Frequencies higher than
2 cycles/year have been filtered
out. Top right: as left but for
SST. Bottom: ratio between the
top left and top right panels
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advection of salt is of the same order of magnitude as the
local freshwater flux forcing, unlike for SST anomalies
which are mostly dominated by the local heat flux
forcing. Because SSS anomalies are not damped by the
surface heat flux feedback, their characteristic time scale
is larger and they are more affected by the mean currents

and the geostrophic variability. At low frequency, the
SSS variability is primarily controlled by non-local
processes in much of the Atlantic basin, which again
contrasts with the SST anomalies that are only affected
by non local dynamics in the tropical Atlantic and near
the Gulf Stream.

Fig. 11 Left: first five EOFs of
the monthly SSS anomalies in
the coupled model. The
percentage of represented
variance is given in parenthesis.
Right: projection of sea level
pressure one month earlier on
the corresponding PCs (the
amplitude is smaller for the
in-phase projection)
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The large-scale patterns of SSS variability were in-
vestigated in the coupled model. Presumably because of
the strong influence of several advective processes, no
single mode of variability was found to be dominant and
there was no clear one-to-one correspondence between
the first SSS EOFs and those of the atmospheric vari-
ability. Although the direct SSS response to the NAO
variability only explains a small fraction of the SSS
anomaly variance, the NAO forcing was investigated. It

primarily occurs via anomalous Ekman advection,
which largely dominates the freshwater flux forcing both
in the model and the observations. This differs from the
SST anomaly case, where the NAO forcing primarily
takes place via heat exchanges. Because of a model drift,
the reliable part of the simulation was too short to
quantify the indirect influence of the NAO-induced
fluctuations of the gyre and thermohaline circulations.
In view of the growing influence of the anomalous ge-

Fig. 12 Top: projection of SSS
(left) on the PC of the model
NAO one month earlier (right).
Bottom panels: in-phase
projection of various forcing
terms on the NAO for the
coupled model (left) and NCEP
(right)
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ostrophic advection as the time scale increases, however,
it can be speculated that the overall NAO impact on the
SSS changes is much larger than could be identified. This
will be investigated in longer, more stable simulations.
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Chapitre 3
Variabilité interannuelle à dé
ennale de laSSS : simulation du Bergen ClimateModel
3.1 Présentation de la simulation 
ouplée3.1.1 Des
ription du modèleLe Bergen Climate Model (BCM) est 
omposé du modèle atmosphérique de 
ir
ulation générale(GCM) ARPEGE/IFS (Déqué et al., 1994) et du GCM o
éanique MICOM (Ble
k et al., 1992) 
oupléà un modèle de gla
e dynamique (Harder, 1996) et thermodynamique (Drange and Simmonsen, 1996).La version de ARPEGE/IFS utilisée dans le BCM di�ère de 
elle de Déqué et al. (1994) sur quelquespoints détaillés par Furevik et al. (2003). Le modèle atmosphérique est intégré ave
 une grille linéaireTL63. Sa résolution horizontale est de l'ordre de 2:8Æ � 2:8Æ. Il 
ompte 31 niveaux sur la verti
ale,entre la surfa
e et 0.01 hPa. MICOM est intégré sur une grille horizontale de Mer
ator, ave
 undes p�les au-dessus de la Sibérie et l'autre au-dessus de l'Antar
tique. La résolution nominale est de2:4Æ � 2:4Æ, mais elle est augmentée jusqu'à 0:8Æ dans une bande autour de l'Equateur de façon à bienrésoudre la dynamique équatoriale. La grille est également réduite dans les mers Nordiques de l'o
éanAtlantique du fait de la position du p�le Nord (Furevik et al., 2003). Le modèle 
ompte 24 
ou
hessur la verti
ale. La plus pro
he de la surfa
e est la 
ou
he de mélange, dont la densité est variablespatialement et temporellement. Les 23 
ou
hes suivantes sont isopy
nales, ave
 une densité potentielle
omprise entre 24.12 et 28.10. Les sorties du modèle ont ensuite été interpolées sur les 33 niveaux deLevitus, soit 0, 10, 20, 30, 50, 75, 100, 125, 150, 200, 250, 300, 400, 500, 600, 700, 800, 900, 1000, 1100,33



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM1200, 1300, 1400, 1500, 1750, 2000, 2500, 3000, 3500, 4000, 4500, 5000 et 5500 m.Il est 
apital que l'état moyen d'un modèle de 
limat soit le plus réaliste possible 
ar la sensibilitédu système 
limatique aux di�érentes variables o
éaniques et atmosphériques en dépend. Pour 
ela,les �ux de 
haleur et de sel ont été ajustés à 
haque point de grille en leur ajoutant une 
omposantesaisonnière avant qu'ils ne soient imposés à la surfa
e de l'o
éan. Les valeurs de 
ette 
omposanteont été déduites de la période de mise en mouvement initiale du modèle (Furevik et al., 2003). Ellesne 
hangent pas d'une année sur l'autre et elles sont indépendantes des anomalies de température oude salinité qui se développent à la surfa
e de l'o
éan au 
ours de l'intégration. Les �ux d'ajustementn'ont don
 pas d'e�et ampli�
ateur ou amortisseur systématique sur 
es anomalies. Ils sont représentésen moyenne annuelle sur la �gure 3.1. Ils sont en moyenne assez faibles, sauf dans 
ertaines régions
omme les 
ourants de bord ouest. Du sel et de la 
haleur sont ajoutés dans les mers du Groenlandet de Norvège, 
e qui suggère que le transport d'eau Atlantique dans 
es régions est trop faible. Des�ux relativement forts sont également imposés dans le Pa
i�que équatorial, à 
ause d'un upwellingd'eau froide et peu salée trop fort. En�n, les �ux sont relativement forts dans la région du 
ourantAntar
tique 
ir
umpolaire. La moyenne annuelle globale de la 
orre
tion du �ux net de 
haleur estde 5 W.m�2, positif dans l'o
éan, 
e qui 
orrespond à un ré
hau�ement de près de 3ÆC d'une 
olonneo
éanique de 4000 m de profondeur en 300 ans. La moyenne annuelle de la 
orre
tion de �ux de selest de -0.5.10�7 kg.m�2.s�1 , 
e qui revient à ajouter 1 mm d'eau dou
e par jour. Ave
 un tel �ux,la salinité d'une 
olonne o
éanique de 4000 m de profondeur diminuerait de 0.12 psu en 300 ans. Ces�ux sont don
 forts. La simulation 
ontient 300 années. A 
haque pas de temps, les �ux 
al
ulés parle modèle atmosphérique et transmis au modèle o
éanique ont été 
orrigés en leur ajoutant 
es �uxd'ajustement.
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Figure 3.1: Moyenne annuelle des �ux d'ajustement de 
haleur (a) et de sel (b). L'intervalle entre les
ontours est de 30 W.m�2 et 2:10�6 (kg de sel).m�2.s�1 pour le �ux de 
haleur et de sel respe
tivement.D'après Furevik et al., 2003.
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Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM3.1.2 La simulation de 
ontr�le
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Figure 3.2: Cir
ulation méridienne intégrée moyenne dans l'o
éan Atlantique. Les zones en gris fon
ésont positives, et l'intervalle entre les 
ontours est de 3 Sv.La fon
tion de 
ourant de la moyenne zonale de la 
ir
ulation o
éanique (
i-après MOC, pourmeridional overturning 
ir
ulation ou 
ir
ulation méridienne moyenne) est représentée en moyennepour l'o
éan Atlantique dans le BCM sur la �gure 3.2. La 
ellule de formation d'eau profonde nord-Atlantique (NADW) est relativement réaliste, ave
 un �ux vers le nord dans les 1000 premiers mètresenviron, prin
ipalement via le Gulf Stream et la dérive Nord-Atlantique, une plongée d'eau dans leshautes latitudes de l'Atlantique Nord, et un retour vers le sud de l'eau profonde Nord-Atlantique entre2000 et 4000 m. La valeur maximale de 18 Sv, atteinte autour de 23ÆN, se situe dans la gamme des 15modèles 
ouplés étudiés par Lambert and Boer (2001) ainsi que dans 
elle des modèles 
ouplés étudiésdans le 
adre du troisième rapport de l'IPCC (M
Avaney et al., 2001). Cette valeur se situe égalementdans le domaine d'in
ertitude des estimations de Gana
haud and Wuns
h (2000) obtenues à partir dedonnées hydrographiques. Par 
ontre, l'extension dans l'Atlantique de l'eau Antar
tique de fond, quidevrait apparaître sous forme d'une 
ellule négative aux grandes profondeurs, n'est pas reproduite.Son absen
e est un défaut général des modèles isopy
naux dû au 
hoix de la surfa
e pour la pressionde référen
e dans le 
al
ul de la densité potentielle (Barnard, 1997). La valeur négative de la MOCprès du fond 
orrespond don
 dans le BCM au transport moyen à travers le détroit de Béring (près de1 Sv).La �gure 3.3 montre la série temporelle de la valeur maximale de la MOC Atlantique entre 10 et70ÆN et entre 500 et 5000m de profondeur au 
ours des 300 années de la simulation. Elle varie à desé
helles de temps allant de l'interannuel au multi-dé
ennal, en a

ord ave
 d'autres modèles 
ouplés(e.g. Delworth and Greatbat
h, 2000). Par ailleurs, 
ette série a une dérive linéaire de 0.87 Sv par36
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Figure 3.3: Indi
e dé�ni 
omme le maximum de la MOC en Atlantique entre 10 et 70ÆN, et entre500 et 5000 m (MOI, voir 
hapitre 4), 
al
ulé i
i à partir des données brutes. La droite oblique entrait mixte représente l'ajustement linéaire de la série temporelle sur 300 ans. Les lignes verti
alesdélimitent les 200 années séle
tionnées pour 
ette thèse. La 
ourbe �ne et lisse représente l'ajustementpar un polyn�me d'ordre 3 de la série temporelle pendant 
es 200 années.siè
le, représentée par la droite oblique en trait mixte. Remarquons que Zhou et al. (2002) estiment
ette dérive à 0.67 Sv par siè
le. Il est di�
ile d'en déterminer pré
isément la 
ause. Rappelonsnéanmoins que 10 années seulement ont été utilisées pour 
al
uler les 
orre
tions de �ux. Vue lavariabilité interdé
ennale importante, il est possible que les �ux diagnostiqués sur 
ette 
ourte périodesoient trop forts, d'où un ré
hau�ement progressif de l'o
éan. Furevik et al. (2003) dé
rivent ene�et une dérive de 0.3ÆC en 300 ans de la température moyenne globale, parti
ulièrement 
laire enprofondeur. En surfa
e, ils observent un ré
hau�ement notamment entre 40 et 60ÆN, ainsi qu'au sudde 40ÆS, la 
haleur étant ensuite inje
tée dans l'o
éan profond par 
onve
tion profonde. La dériveglobale de salinité est de 0.02 psu par siè
le, tendant vers des eaux plus dou
es en profondeur et plussalées en surfa
e, notamment dans l'hémisphère nord.La �gure 3.3 montre une nette a

élération de la 
ir
ulation méridienne au 
ours des 50 premièresannées de simulation. Cette dérive re�ète peut-être en partie la mise en mouvement progressive del'o
éan, si le temps d'ajustement avant le 
ouplage a été trop 
ourt par exemple. Par pruden
e et pourse pla
er dans des 
onditions les plus stationnaires possibles, 
es 50 premières années ne seront pas
onsidérées dans 
ette étude. Par ailleurs, les 20 dernières années de la simulation sont 
ara
tériséespar une forte a

éleration de la MOC. La Fig. 3.4 montre les di�éren
es de température (à gau
he) etde salinité (à droite) en surfa
e (en haut) et à 1500 m de profondeur (en bas) entre les périodes [2075-2324℄ (250 années) et [2075-2274℄ (200 années). On voit 
lairement un ré
hau�ement et une salinisationde l'Atlantique Nord et en parti
ulier de la mer du Labrador au 
ours des dernières années de run, ensurfa
e mais aussi à 1500 m de profondeur. En même temps, la SSS diminue dans les subtropiques.On a e�e
tué des tests statistiques sur la varian
e (von Stor
h and Zwiers, 1999 - se
tion 6.7) et sur37
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psuFigure 3.4: Di�éren
e de température (à gau
he) et de salinité (à droite) en surfa
e (en haut) et à 1500m de profondeur (en bas) entre les périodes [2075-2324℄ et [2075-2274℄. La ligne du zéro est en gras,les 
ontours blan
s 
orrespondent aux valeurs négatives et les 
ontours noirs aux valeurs positives.la moyenne (von Stor
h and Zwiers, 1999 - se
tion 6.6) des séries de SST et de SSS au point de grille62.5ÆN-56.5ÆW dans la mer du Labrador, là où la dérive en sel et en température est maximale. Cestests indiquent que pour 
ha
une des variables, les séries prises sur les 200 et 250 années respe
tivementont la même varian
e mais des moyennes di�érentes ave
 un niveau de signi�
ation statistique de 10%,
e qui 
on�rme que les 50 dernières années de la simulation sont suspe
tes. De façon à s'a�ran
hir detoute dérive arti�
ielle, on les ignorera aussi dans 
ette étude. Finalement, on travaille don
 sur les200 années �
entrales� de la simulation, qui sont délimitées par les tirets verti
aux sur la �gure 3.3.Dans 
e travail, on s'interessera aux mé
anismes de variabilité aux é
helles de temps saisonnièresà multi-dé
ennales. La �gure 3.3 montre qu'il subsiste une variabilité à l'é
helle de temps 
entennaledans l'intervalle [2075-2274℄. Notre étude se fo
alisant sur les é
helles de temps plus 
ourtes, on dé
idede la �ltrer en soustrayant à toutes les données du modèle et en 
haque point de grille un polyn�me38



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMd'ordre 3 ajusté par moindres 
arrés. La 
ourbe lisse sur la �gure 3.3 montre 
e polyn�me dans le 
asdu maximum de MOC. Les 
ourtes é
helles de temps seront analysées grâ
e à des anomalies mensuelles,
onstruites par soustra
tion du 
y
le saisonnier moyen aux moyennes mensuelles. Les é
helles de tempsinterannuelles seront étudiées grâ
e à des moyennes annuelles. Pour les plus longues é
helles de temps,on �ltrera les périodes inférieures à 10 ans par un �ltre en ondelettes (voir annexe B). Comme dans le
hapitre 2, on 
omparera les résultats du modèle aux �ux atmosphériques issus des réanalyses NCEP(Kalnay and Coauthors, 1996) lorsque 
'est possible. Ces données sont traitées de la même façon que
elles du modèle (et 
omme dans le 
hapitre 2) pour les études en mensuel et en annuel. Par 
ontre, onn'étudiera pas les é
helles de temps dé
ennales dans les réanalyses NCEP 
ar on ne dispose que de 43ans. Les réanalyses seront à nouveau 
omplétées par la 
limatologie de 
ou
he de mélange de Levitusbasée sur un 
ritère de densité potentielle (http://ingrid.ldeo.
olumbia.edu/SOURCES/.LEVITUS94/)et par une 
limatologie de SSS dans l'Atlantique Nord 
onstruite à partir d'observations par GillesReverdin.3.1.3 Des
ription de l'état moyen du BCMDistribution moyenne de SSS
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Figure 3.5: SSS moyenne dans le BCM (à gau
he) et dans les observations (Reverdin, 
om. pers., àdroite).La �gure 3.5 représente la distribution moyenne de salinité de surfa
e dans le modèle et dans la
limatologie de Gilles Reverdin. Les prin
ipales 
ara
téristiques du 
hamp de SSS sont bien reproduitesdans le modèle 
ouplé. On remarque les très forts gradients dans les régions pro
hes de l'embou
huredes �euves, où l'apport d'eau dou
e 
rée lo
alement de très faibles 
on
entrations de sel. On remar-que aussi les maxima de salinité dans l'Atlantique subtropi
al nord et sud. La �gure 3.6 (en haut)représente la moyenne du �ux atmosphérique d'eau dou
e et de l'adve
tion de la salinité moyenne par39
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Figure 3.6: En haut: Flux d'eau dou
e E �P , en bas: adve
tion d'Ekman moyenne de la SSS, dans leBCM (en haut) et dans les réanalyses NCEP (en bas). L'intervalle entre les 
ontours est 40 mm/mois.Les zones grisées sont positives.les 
ourants d'Ekman. On voit que les maxima de SSS sont essentiellement dus à un ex
ès d'évaporationpar rapport aux pré
ipitations. Ces zones sont surnommées les �déserts o
éaniques�. Dans le modèle
ouplé, le maximum de SSS dans les subtropiques nord est dé
alé vers l'est, et 
elui du sud est tropfaible. Les fortes pré
ipitations dans la région de l'ITCZ (0-10ÆN) induisent un minimum relatif deSSS dans 
ette zone. Le 
ontre-
ourant équatorial 
ontribue également à 
e minimum en emportantune partie de l'eau dou
e de l'embou
hure de l'Amazone vers l'est. Par ailleurs, les gradients dansla région du Gulf Stream et autour de Terre-Neuve sont trop faibles dans le modèle par rapport auxobservations. Ce défaut est 
lassique dans les modèles o
éaniques dont la résolution horizontale n'estpas su�sante pour représenter 
ette zone de façon réaliste. En�n, les faibles valeurs dans la mer duLabrador sont dues au ruissellement de �euves et à la fonte de la gla
e.La �gure 3.6 
ompare les 
hamps moyens de �ux atmosphérique d'eau dou
e et d'adve
tion de lasalinité moyenne par les 
ourants d'Ekman moyens dans le modèle (en haut) et dans les réanalysesNCEP (en bas). Les stru
tures sont relativement pro
hes. Outre dans les subtropiques 
omme onl'a vu, l'évaporation est relativement importante au-dessus du Gulf Stream où la di�éren
e de tem-pérature entre l'o
éan et l'atmosphère est grande, notamment en hiver. Le terme de �ux d'eau dou
e40



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMest plus faible voire négatif dans la zone tropi
ale, où les pré
ipitations asso
iées à la zone de 
onve
-tion intertropi
ale (ITCZ) sont parti
ulièrement fortes. Les pré
ipitations l'emportent également surl'évaporation dans les hautes latitudes. La �gure 3.7 montre à nouveau le �ux atmosphérique d'eau
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E−PFigure 3.7: Champ moyen E � P dans le BCM (id. que la �gure 3.6 en haut à gau
he), en unités (kgde sel).m�2.s�1. L'intervalle entre les 
ontours est 1:10�6(kg de sel).m�2.s�1k, soit deux fois plus de
ontours que sur la �gure 3.1. Les zones grisées sont positives.dou
e moyen dans le modèle mais 
ette fois ave
 les unités de la �gure 3.1 (en bas) et deux fois plusde 
ontours. On voit que dans 
ertaines zones 
omme autour du 
ourant de bord ouest et le long dela 
�te nord du l'Amérique du Sud par exemple, le �ux d'ajustement d'eau dou
e est plus fort quele �ux atmosphérique moyen lui-même. Il s'agit d'une limitation majeure de 
e modèle. Le termed'ajustement est également très fort dans les hautes latitudes et du même ordre de grandeur que leforçage atmosphérique dans le reste du bassin. Le terme d'adve
tion de la salinité par les 
ourantsd'Ekman moyens (Fig. 3.6, en bas) est relativement fort en moyenne sur le bassin. Il est négatif aunord de 35ÆN, sauf dans la mer du Labrador: les vents d'ouest engendrent des 
ourants d'Ekman versle sud qui adve
tent les eaux peu salées des hautes vers les moyennes latitudes. Entre 20 et 35ÆN,la situation est inversée 
ar les vents moyens sont vers l'ouest. Au sud de 20ÆN, 
'est-à-dire au suddu maximum de salinité, les 
ourants d'Ekman adve
tent 
ette fois vers le nord les eaux peu saléesd'origine équatoriale, d'où un 
hangement de signe. Le terme d'Ekman atteint des valeurs parti
ulière-ment fortes dans les zones de fort gradient de salinité, notamment le long de la 
�te nord de l'Amériquedu sud et le long de la 
�te des Etats-Unis (US). Dans le modèle où les gradients de salinité ne sontpas aussi forts que dans les observations, 
es stru
tures sont plus lisses.Le 
y
le saisonnier de la SSS aux latitudes tempérées n'est pas bien dé�ni (Smed, 1943, Levitusand Boyer, 1994) par
e qu'il est faible (de l'ordre de 0.1 psu) et don
 di�
ilement mesurable. Deplus, la variabilité interannuelle est importante (souvent typiquement supérieur à 0.1 psu) et ne per-met pas d'isoler fa
ilement la 
omposante annuelle. Au sud de 20ÆN, le 
y
le saisonnier de la SSS est41
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onnu (Dessier and Donguy, 1994) et plus marqué. Il est en grande partie expliqué par le 
y
lesaisonnier du débit des �euves (Amazone, Orénoque et Congo) et les variations de pré
ipitations sousl'ITCZ. Dans 
e travail, le 
y
le annuel moyen sera retiré des données mensuelles en 
haque point, eton travaillera ave
 les anomalies par rapport à 
e 
y
le.Distribution moyenne de SST

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

BCM

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

observations

6

9

12

15

18

21

24

27
deg C

Figure 3.8: SST moyenne dans le BCM (à gau
he) et dans les observations (Reynolds, à droite).La distribution moyenne de SST dans le modèle est représentée sur la �gure 3.8 (gau
he). Elleest assez réaliste, 
omme le montre la 
omparaison ave
 les données re
onstruites de Reynolds (Smithet al., 1996) (Fig. 3.8, droite). Néanmoins, 
omme pour la SSS, les forts gradients de SST près du GulfStream sont mal représentés à 
ause de la basse résolution du modèle. La température est égalementlégèrement trop froide dans les tropiques, et la stru
ture est trop zonale dans les moyennes latitudes.La Fig. 3.9 représente la distribution moyenne du �ux de 
haleur atmosphérique total (qui prenden 
ompte le �ux sensible, le �ux latent, le �ux des
endant à 
ourte longueur d'onde et le �ux montantà grande longueur d'onde) et de l'adve
tion de la SST moyenne par les 
ourants d'Ekman moyens. Anouveau, les résultats du modèle (à gau
he) se 
omparent bien aux réanalyses (à droite). Con
ernantle �ux de 
haleur, on a dans les deux 
as un refroidissement intense dans l'ouest de l'Atlantique Nord,où l'air froid 
ontinental passe au-dessus de l'o
éan qui est 
haud en hiver, ainsi que dans la gyresubpolaire. Inversement, l'o
éan gagne de la 
haleur dans la zone équatoriale et autour de Terre-Neuve. Ces deux zones ne sont d'ailleurs pas très bien représentées dans le modèle. Notons que lesunités utilisées sur la �gure 3.9 sont les mêmes que 
elles de la �gure 3.1 (en haut) représentant le�ux moyen d'ajustement. La 
omparaison des deux �gures montre que l'ajustement en 
haleur est dumême ordre de grandeur que le �ux atmosphérique moyen dans le 
ourant de bord ouest et dans leshautes latitudes. La 
omparaison est tout de même moins 
ritique que pour le �ux d'eau dou
e, et42
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Figure 3.9: En haut: Flux de 
haleur total moyen (positif dans l'o
éan), en bas: adve
tion d'Ekmanmoyenne de la SST, dans le BCM (à gau
he) et dans les réanalyses NCEP (à droite). L'intervalleentre les 
ontours est 30 Wm�2, les zones grisées sont positives. Le �ux de 
haleur est dirigé versl'o
éan.l'ajustement en 
haleur est plus faible que le forçage atmosphérique dans le reste du bassin. Le termed'adve
tion par le 
ourant d'Ekman (Fig. 3.9, en bas) est en moyenne moins fort que le terme de �uxde 
haleur. Il est positif dans la zone des alizés (5-30ÆN), où les 
ourants d'Ekman moyens adve
tentles eaux 
haudes équatoriales vers le nord. Il est négatif dans la zone de vent d'ouest (30-60ÆN), où les
ourants d'Ekman moyens adve
tent vers le sud les eaux froides des hautes latitudes. On notera que
ontrairement à 
elui de SSS, le gradient de SST est monotone en fon
tion de la latitude sur l'AtlantiqueNord. Il n'y a don
 qu'une seule inversion du signe du terme d'adve
tion par les 
ourants d'Ekmanmoyens. Par aillleurs, 
omme dans le 
as de la SSS, 
e terme atteint de fortes valeurs négatives le longdu 
ourant de bord ouest, notamment dans les observations.La 
ir
ulation o
éanique moyenneLa �gure 3.10 (à gau
he) montre les 
ourants moyens à 10 m de profondeur dans le modèle. Pour 
om-paraison, on a représenté à droite la moyenne d'un 
hamp de 
ourants issu de la 
ompilation de donnéesde �otteurs lagrangiens disposés à 15 m de profondeur au 
ours des 7 dernières années (Reverdin et al.,43
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Figure 3.10: A gau
he: 
ourants moyens à 10 m de profondeur dans le BCM. A droite: 
ourantsmoyens issus de données de �otteurs lagrangiens disposés à 15 m de profondeur (Reverdin et al., 2003)2003). Le modèle reproduit bien les prin
ipales 
omposantes de la 
ir
ulation o
éanique en AtlantiqueNord: la gyre subtropi
ale 
entrée sur 30ÆN et 
ouvrant toute la largeur du bassin, la gyre subpolaire,au nord du domaine, et la dérive Nord-Atlantique, reliant 
es deux systèmes. Néanmoins, dans les ob-servations, la gyre subpolaire 
ir
ule entre les 
�tes d'Islande, du Groenland et du nord de l'Amérique.Dans le modèle, 
ette gyre est très réduite, 
on�née dans la partie ouest du bassin. Le 
oeur de ladérive Nord-Atlantique est orienté beau
oup trop vers le Nord, pointant vers la mer d'Irminger plut�tque vers l'est de l'Islande. Elle passe ainsi à l'ouest de la 
rête de Reykjanes dans le modèle et à l'estdans les observations. Les 
onséquen
es de 
e défaut de la 
ir
ulation moyenne du modèle o
éaniquesont visibles sur les �gures 3.5 et 3.8: dans les hautes latitudes, les gradients de SSS et de SST sontsitués plus à l'est que dans les observations.La 
on
entration de gla
e moyennePour �nir 
ette des
ription de l'état moyen dans le BCM, la �gure 3.11 montre la 
on
entration degla
e dans l'Ar
tique en moyenne au mois de mars (à gau
he) et au mois de septembre (à droite)dans le BCM. Comme le montre la 
omparaison ave
 les 
artes de Parkinson et al. (1999) issues demesures satellites et 
omme le notent Furevik et al. (2003), les prin
ipales stru
tures hivernales dela 
on
entration et de l'épaisseur de gla
e dans l'Ar
tique sont bien reproduites, mais l'extension versle sud est trop faible le long des 
�tes est du Groenland (dans la mer d'Irminger) et de Terre Neuve(dans le sud de la mer du Labrador). L'épaisseur est trop faible d'environ 50% (Furevik et al., 2003,Rothro
k et al., 1999). En septembre, l'extension de gla
e dans le BCM est beau
oup trop faible parrapport aux observations. 44
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Figure 3.11: Con
entration moyenne de gla
e de mer en mars (à gau
he) et en septembre (à droite)dans le BCM. Les 
ontours utilisés sont 0.01, 0.1, 0.2, 0.4, 0.6, 0.8 et 1.A quelques défauts près, l'état moyen du BCM est �nalement relativement réaliste, en partie grâ
eà l'ajustement de �ux. Dans le paragraphe suivant, on évalue le réalisme de sa variabilité au traversde la variabilité atmosphérique en Atlantique Nord d'une part et de la variabilité des anomalies deSST dans l'Atlantique d'autre part. Dans les deux 
as, on 
ompare le 
omportement du BCM à desobservations ou à des réanalyses.3.2 Des
ription de la variabilité du BCM3.2.1 Variabilité atmosphérique en Atlantique NordComme on l'a vu en introdu
tion, la NAO est le mode dominant de la variabilité atmosphériquedans l'Atlantique Nord. Ses �u
tuations sont le plus souvent indexées par la di�éren
e de pressionentre les Açores et l'Islande, un indi
e positif 
orrespondant à l'anti
y
lone des Açores et la dépressiond'Islande simultanément intenses (Hurrell, 1995). Cet indi
e, relativement fa
ile à 
onstruire, présentel'avantage de pouvoir remonter jusqu'en 1864. Cependant, il n'est pas bien adapté à l'étude de mod-èles 
ouplés où anti
y
lones et dépressions peuvent être légèrement dé
alés par rapport à la réalité.On préfera don
 dé�nir les �u
tuations de la NAO à l'aide d'une analyse en modes prin
ipaux. Lastru
ture spatiale et les 
ara
téristiques temporelles du premier mode de variabilité de la pression auniveau de la mer (SLP) dans le modèle sont présentées sur la �gure 3.12. La stru
ture en haut àgau
he montre que 
e mode 
apture bien les �u
tuations en phase de l'anti
y
lone des Açores et de45



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMla dépression d'Islande. Cette stru
ture est très pro
he de 
elle obtenue par le même 
al
ul dans lesréanalyses NCEP (Fig. 3.13). Dans les deux 
as, la série temporelle asso
iée peut don
 être 
onsidérée
omme un indi
e de la NAO dans le BCM. La NAO explique 37% de la varian
e mensuelle de la SLPsur le domaine 
onsidéré dans le modèle, 
ontre 34% dans NCEP. Sa série temporelle est légèrementauto
orrélée, et l'ajustement de la fon
tion d'auto
orrélation par une exponentielle donne un temps dedé
roissan
e de 0.7 mois dans le modèle. C'est très pro
he du résultat obtenu ave
 les données NCEP:0.6 mois. Ce temps de dé
roissan
e est également 
onsistent ave
 les 10 jours estimés par Feldstein(2000) à partir de données journalières. La NAO du modèle est don
 très réaliste (voir aussi Fureviket al., 2003). Son spe
tre est essentiellement blan
 pour des périodes plus longues que quelques mois,
omme dans les réanalyses. Rappelons que les basses fréquen
es de l'ensemble des données (NCEP etBCM) ont été �ltrées par soustra
tion d'un polyn�me d'ordre 3. A partir de données brutes, le spe
trede la NAO est légèrement rouge, 
'est-à-dire que la puissan
e augmente légèrement entre les é
helles detemps mensuelles et dé
ennales (Wuns
h, 1999). En�n, pré
isons que dans les observations, la NAO estla plus intense durant la saison hivernale, ave
 un spe
tre légèrement plus rouge quand on ne 
onsidèrela série temporelle que sur 
ette saison (Deser and Bla
kmon, 1993). Ce
i est également véri�é dansle BCM où la première EOF de SLP sur l'Atlantique Nord 
al
ulée sur les mois de dé
embre à févrierexplique plus de 40% de la varian
e de la SLP sur 
ette saison ave
 des amplitudes de l'ordre de 5 hPapour 
ha
un des deux 
entres d'a
tion.Dans 
ertaines études, la NAO est 
onsidérée non pas 
omme un mode de variabilité de l'AtlantiqueNord mais 
omme un mode hémisphérique. Le premier mode de variabilité de la SLP sur toutl'hémisphère Nord explique 23.3% de la variabilité mensuelle de la SLP sur 
e domaine et sa stru
tureest représentée sur la �gure 3.14, à gau
he. Ce mode, appelé �Os
illation Ar
tique�, a une stru
tureannulaire, ave
 un p�le négatif 
entré sur l'o
éan Ar
tique, et d'un p�le positif dans les moyenneslatitudes de tout l'hémisphère. Sur le se
teur Atlantique, on re
onnait la stru
ture de la NAO, et lesdeux séries sont très fortement 
orrélées (Fig. 3.14, à droite), 
e qui est 
onsistent ave
 les observations(e.g. Thompson and Walla
e, 2000).En�n, la �gure 3.15 examine la stru
ture verti
ale de la NAO. Elle représente la régressiondes anomalies mensuelles de la hauteur géopotentielle (en mètres) à 500 (à gau
he) et à 200 mb (àdroite) sur la série temporelle de la NAO dé�nie plus haut. On voit que la NAO est équivalentebarotrope, 
'est-à-dire que sa stru
ture horizontale se retrouve de façon identique sur toute la hauteurde la troposphère, en a

ord ave
 les observations. Pré
isons d'ailleurs que la stru
ture dipolaire typeAO/NAO 
onstitue le mode dominant de la variabilité de la hauteur géopotentielle à 200 et à 500 mbsur l'Atlantique Nord ou sur l'hémisphère Nord. 46



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMLe deuxième mode de variabilité atmosphérique sur l'Atlantique Nord est l'East Atlanti
 Pattern(EAP) (Barnston and Livezey, 1987). Sa stru
ture et ses 
ara
téristiques spatiales dans le modèle etdans les réanalyses sont représentées sur les �gures 3.16 et 3.17 respe
tivement. Il est également bienreprésenté dans le modèle. Il est moins persistant que la NAO, notamment dans les réanalyses, etson spe
tre est plus blan
. Sa stru
ture spatiale est un peu moins forte dans le modèle que dans lesréanalyses.En résumé, la variabilité atmosphérique en l'Atlantique Nord dans le BCM est tout à fait réaliste.On étudie maintenant brièvement la variabilité des anomalies de SST pour véri�er le réalisme de lavariabilité o
éanique.
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Figure 3.12: Stru
ture et 
ara
téristiques temporelles de la NAO mensuelle dans le modèle. En haut àgau
he: stru
ture spatiale de la première EOF de la SLP mensuelle dans l'Atlantique Nord. L'intervalleentre les 
ontours est de 1 hPa, les 
ontours 
ontinus (dis
ontinus) 
orrespondent aux valeurs positives(négatives). Le 
ontour épais 
orrespond à la valeur zéro. En haut à droite: fon
tion d'auto-
orrélationde la 
omposante prin
ipale (PC 1) asso
iée. Les tirets horizontaux indiquent la limite de signi�
ativ-ité statistique à 10%. Les points indiquent l'ajustement par une exponentielle dé
roissante. En bas:spe
tre d'énergie, en é
helle log-log (trait plein, é
helle à gau
he) et en é
helle log-linéaire (�varian
epreserving�, tirets, é
helle à droite) de la PC 1. Le spe
tre est 
al
ulé par la méthode multitaper (4tapers). La barre verti
ale indique l'intervalle de 
on�an
e à 90%.
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Figure 3.13: id. Fig. 3.12 dans les réanalyses NCEP.
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Figure 3.14: A droite: stru
ture de l'AO, première EOF de SLP 
al
ulée sur l'hémisphère nord enmoyennes mensuelles. L'intervalle entre les 
ontours est de 1 hPa. Les 
ontours 
ontinus (dis
ontinus)
orrespondent aux valeurs positives (négatives). Le 
ontour épais 
orrespond à la valeur 0. A gau
he:
orrélation 
roisée entre la série temporelle de la NAO et 
elle de l'AO en moyennes mensuelles. Lazone grisée indique la limite de signi�
ativité à 10%. .
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Figure 3.16: id. Fig. 3.12 pour l'EAP dans le BCM
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Figure 3.17: id. Fig. 3.16 dans les réanalyses NCEP.
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Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM3.2.2 Variabilité intrasaisonnière à interde
ennale de la SST
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Figure 3.18: A gau
he: déviation standard (en K) des anomalies mensuelles (en haut) et dé
ennales(en bas) de SST. A droite: déviation standard (en K) des anomalies mensuelles de SST dans lesobservations de Reynolds.L'é
art-type des anomalies mensuelles de SST dans le modèle se 
ompare bien aux réanalyses (Fig.3.18, en haut). La variabilité est relativement forte dans les moyennes latitudes de 
ha
un des deuxhémisphères (autour de 40ÆN et 25ÆS respe
tivement). Dans les observations, les valeurs maximalessont atteintes le long de la dérive Nord-Atlantique. Celle-
i étant déformée dans le modèle (paragraphe3.1.3), les fortes valeurs de l'é
art-type des anomalies de SST dans le modèle sont plut�t atteintes au-tour de 50ÆN, au sud de la pointe du Groenland. Dans le modèle 
omme dans les observations, la plusfaible variabilité est observée dans l'ouest du bassin, aux latitudes tropi
ales. En 
omparaison ave
le modèle SINTEX (Fig. 4 du 
hapitre 2), la distribution de l'é
art-type de SST semble plus grandeé
helle que 
elle de la SSS. Ce résultat sera 
on�rmé dans le BCM. A basse fréquen
e (en bas), ladistribution de l'é
art-type des anomalies de SST dans le modèle est peu 
hangée mais la variabilitéest réduite près de l'équateur.Une autre appro
he pour étudier la variabilité de la SST 
onsiste à 
al
uler les modes de vari-abilité prin
ipaux (EOF). En moyenne annuelle, 
eux-
i se 
omparent à nouveau bien aux réanalyses53
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Figure 3.19: Stru
tures: Quatre prin
ipales EOF des anomalies annuelles de SST dans le BCM. Lepour
entage de varian
e annuelle de SST expliqué par 
ha
une des stru
tures est indiqué entre paren-thèses. Les zones où la 
on
entration de gla
e dépasse 20% en hiver ont été noir
ies et ne sont pasprises en 
ompte. L'intervalle entre les 
ontours est de 0.15 K, et les zones positives sont grisées. Enbas à gau
he: fon
tion d'auto-
orrélation des séries temporelles asso
iées. La ligne horizontale en tiretsindique l'intervalle de signi�
ativité à 10%.(Fig. 3.19 et 3.20). Les stru
tures ont une é
helle spatiale relativement grande, et sont essentielle-ment organisées en bandes de latitude. Dans le BCM, le premier mode explique environ 23% de lavarian
e annuelle de la SST. Il est 
omposé d'un monopole dans les moyennes latitudes de 
haquehémisphère, 
elui du sud étant dominant. On re
onnait les zones de fort é
art-type de la �gure 3.18.Dans les observations, le premier mode de variabilité de la SST est un monopole en Atlantique Sudexpliquant 25% de la varian
e annuelle de la SST. Il n'est pas bien séparé statistiquement du se
ondmode (24.5% de varian
e), dont la stru
ture est un tripole sur l'Atlantique Nord (Cayan, 1992). Letripole sur l'Atlantique Nord apparaît également 
omme se
ond mode de variabilité dans le BCM. Cetripole est en fait le mode de variabilité prin
ipal sur l'Atlantique Nord dans les deux jeux de données.Le quatrième mode dans le BCM est un monopole au large de Terre-Neuve, qui est mélangé entreles troisième et quatrième modes (à nouveau mal séparés) dans les observations. On retrouve don
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Figure 3.20: Id. Fig. 3.19 dans les données de Reynoldsglobalement les mêmes 
entres d'a
tion dans les deux jeux de données. L'auto
orrélation des sériestemporelles asso
iées à 
ha
un de 
es modes montre leur 
ourte é
helle de temps, rarement plus longueque 2 ans. L'EOF 4 dans le BCM semble un peu plus persistante, mais l'auto
orrélation n'est que trèsfaiblement au-dessus du seuil de signi�
ativité au-delà d'un dé
alage de temps de 2 ans. Les di�érentesséries temporelles ne sont pas 
orrélées entre elles.En�n, on 
ompare le temps de dé
roissan
e (en mois) des anomalies de SST dans le BCM et dansles réanalyses (Fig. 3.21). Les anomalies de SST, amorties par la rétroa
tion sur le �ux de 
haleur,sont a priori beau
oup moins persistantes que 
elles de SSS (paragraphe 3 du 
hapitre 2). La per-sistan
e des anomalies de SST observées (à droite) est 
omprise entre 1 mois au nord et 5 mois dansles subtropiques (voir aussi Frankignoul et al., 1998). Dans l'ouest du bassin, de même que pour lesanomalies de SSS, le temps de dé
roissan
e 
al
ulé est inférieur à la persistan
e réelle des anomaliesà 
ause du fort 
ourant moyen. La persistan
e des anomalies de SST dans le modèle de Bergen (àgau
he) est de l'ordre de grandeur de 
elle des observations. Elle est typiquement 
omprise entre 1 et3 mois. Sa distribution est 
ependant relativement di�érente. La dé
roissan
e du nord au sud n'estpas aussi nette dans le modèle, et on a au 
ontraire une très forte persistan
e au sud du Groenland,55
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Figure 3.21: Persistan
e lo
ale de la SST dans le BCM (à gau
he) et dans les données de Reynolds (àdroite).probablement due à un biais du modèle (la 
ou
he de mélange y légèrement plus profonde que dansla 
limatologie de Levitus). Les anomalies de SST dans le modèle ont aussi une persistan
e dans lestropiques un peu plus faible que dans les observations.La variabilité de la SST dans le modèle est don
 réaliste. Beau
oup d'études montrent qu'elle estfor
ée à l'é
helle saisonnière à interannuelle, dans les moyennes et hautes latitudes, par les é
hanges de
haleur entre l'o
éan et l'atmosphère et/ou par la 
ir
ulation for
ée par le vent (e.g. Frankignoul andHasselmann, 1977, Frankignoul, 1985, Kushnir, 1994, Deser and Timlin, 1997). Halliwell (1998), Sea-ger et al. (2000) ou en
ore Hakkinen (2000) par exemple 
on�rment dans des modèles l'importan
e duforçage atmosphérique pour la variabilité de SST aux é
helles de temps interannuelles à dé
ennales, etBattisti et al. (1995) reproduisent 
orre
tement la SST hivernale sur la période 1950-1988 en utilisantun modèle unidimensionnel des 
ou
hes de surfa
e de l'o
éan Nord-Atlantique. A l'aide d'un modèlenumérique d'assimilation de données, Kelly and Qiu (1995) montrent que l'adve
tion par les 
ourantsd'Ekman et les 
ourants géostrophiques 
ontribuent signi�
ativement à la variabilité de la SST dans larégion du Gulf Stream. En�n, la 
ontribution notamment à basse fréquen
e de l'adve
tion des anoma-lies de température par les 
ourants moyens horizontaux dans l'ouest de la gyre subtropi
ale, le longde la dérive nord-Atlantique, et dans les régions polaires est suggérée par les observations (Hansen andBezdek, 1996, Sutton and Allen, 1997, Verbrugge and Reverdin, 2002) ainsi que par des simulationnumériques (Halliwell, 1998, Visbe
k et al., 1998). La �gure 3.22 montre l'é
art-type de 
ertains destermes de forçage dans l'équation (3) du 
hapitre 2, à l'é
helle de temps mensuelle (à gau
he) et dé
en-nale (à droite) dans le BCM. Le terme de �ux de 
haleur atmosphérique domine le terme d'adve
tionpar les 
ourants d'Ekman dans tout le bassin. Dans le 
ourant de bord ouest, l'adve
tion d'Ekman estimportante à 
ause des forts gradients de SST, mais le �ux de 
haleur l'est aussi vues les fortes dif-56
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es de température air-mer. L'adve
tion par les anomalies de 
ourant géostrophique (3ème ligne)et l'adve
tion des anomalies de SST par les 
ourants moyens (en bas) sont importants près du bordouest et le long de l'équateur, et leur importan
e relative augmente à basse fréquen
e. Dans le reste dubassin, ils sont plus faibles que le �ux de 
haleur, même à basse fréquen
e. Ces résultats sont don
 ena

ord ave
 les études pré
édentes, et 
on�rment le réalisme du modèle. Remarquons que dans 
etteétude des termes de forçage de la SST et dans 
e qui suit pour la SSS, les termes d'adve
tion verti
ale,d'entrainement par mélange ou en
ore de di�usion ne sont pas estimés. En e�et, on ne dispose pas de lavitesse verti
ale dire
tement issue du modèle, les sorties étant initialement en 
oordonnées isopy
nales.La vitesse verti
ale re
al
ulée à partir de la vitesse horizontale interpolée est très bruitée et les termesd'adve
tion verti
ale ou d'entrainement obtenus auraient été peu exploitables.La réponse de la SST à la variabilité atmosphérique est également très pro
he de 
elle obtenue dansles réanalyses et dans d'autres études. Elle est détaillée dans l'annexe C. Dans le paragraphe suivant,on utilise la simulation de 
ontr�le du BCM pour étudier les anomalies de SSS. Pour 
es dernières, onne dispose pas d'observations auxquelles 
omparer les résultats mais on peut s'attendre à 
e que leurvariabilité soit également réaliste dans le BCM.
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Figure 3.22: Deviation standard de l'anomalie du �ux de 
haleur atmosphérique totl (en haut), del'adve
tion de la SST par les anomalies de 
ourant d'Ekman (2ème ligne) et des 
ourants géostrophiques(3ème ligne) et de l'adve
tion moyenne des anomalies de SST (en bas). A gau
he: données mensuelles,à droite: données �ltrées à basse fréquen
e. 58



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM3.3 Variabilité intrasaisonnière à interde
ennale de la SSS et réponseà la variabilité atmosphériqueCe paragraphe a donné lieu à une publi
ation soumise au Journal of Geophysi
al Resear
h - O
eansen juin 2003 et que nous reproduisons i
i intégralement sauf la partie introdu
tive et 
elle 
onsa
rée àla des
ription de la simulation.3.3.1 SSS variabilityTo a �rst approximation, the large s
ale SSS anomalies obey the equation (Mignot and Frankignoul,2003, 
hapter 2)dS0dt � �(U 0):r(S + S0)h � h0h �tS � (�(we)we(S � S�))0h + S(E0 � P 0)h + �r2S0 (3.1)where S0 is assumed to be 
onstant in the mixed layer of depth h, U is the horizontal transport in themixed layer, � the Heaviside fun
tion, we the entrainment velo
ity, � the horizontal mixing 
oe�
ient,E the evaporation, and P the pre
ipitation. A prime indi
ates anomaly, an over-bar the seasonallyvarying mean, the minus supers
ript values just below the mixed layer, and d=dt = �t + u:r is thetime derivative following the mean motion. The transport in the mixed layer U 
an be de
omposedinto a rapidly varying Ekman 
omponent UE whi
h is dire
tly given by the wind stress, and a slowlyvarying geostrophi
 one UG. At extratropi
al latitudes, the atmospheri
 for
ing is dominated by theday-to-day 
hanges in the weather and has a primarily white spe
trum at low frequen
y. The mixedlayer depth responds rapidly to the atmospheri
 for
ing, hen
e h0 also has a white spe
trum at lowfrequen
y, ex
ept for the geostrophi
 in�uen
e. However, be
ause of the global extent of the El Niño-Southern Os
illation (ENSO), the atmospheri
 for
ing may also 
ontain a persistent 
omponent that isremotely for
ed from the tropi
al Pa
i�
. The ENSO in�uen
e is parti
ularly important in the tropi
alAtlanti
,where, in addition, the intrinsi
 atmospheri
 persisten
e may be slightly enhan
ed by strongerlo
al o
ean-atmosphere 
oupling.Nevertheless, when the geostrophi
 variability is weak and the ENSO in�uen
e 
an be negle
ted, theterms on the right hand side of (3.1) 
an be separated to a good approximation into a short times
alesto
hasti
 for
ing F 0, whi
h is independent on S0, and terms that depend on S0 (entrainment, mixingand atmospheri
 feedba
k). If the latter are linearized, (3.1) 
an be writtendS0dt = F 0 � �S0 (3.2)59
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Figure 3.23: Lo
al SSS anomaly persisten
e (in months) in BCM.where � is the �feedba
k� fa
tor (positive when the feedba
k is negative) that 
ontrols the SSS persis-ten
e. Note that the adve
tion of SSS anomalies by the mean 
urrent 
ontributes to limiting their lo
alpersisten
e, in parti
ular at small spatial s
ales (Frankignoul, 1985), so that � di�ers from the lo
alSSS anomaly de
ay rate. When the mean 
urrent is small, however, one has d=dt � �t. Negle
tingseasonal variations, (3.2) then represents a �rst-order Markov pro
ess with SSS anomalies auto
orre-lation given by r(�) = exp(�� j� j) for � mu
h larger than the atmospheri
 de
orrelation time, and thefeedba
k fa
tor 
an be estimated from the anomaly time series. The lo
al SSS anomaly persisten
e,estimated from r(�) at lag � � 3 months as in Frankignoul et al. (1998), is typi
ally a year or more inthe subtropi
s but smaller in the westerlies, ex
ept around 55ÆN-20ÆW (Fig. 3.23). In the tropi
s andnear the western boundary 
urrents, adve
tion e�e
ts are large so that the SSS persisten
e is stronglyunderestimated. Note that the SST anomaly persisten
e is generally smaller, of the order of a fewmonths, be
ause the heat �ux feedba
k damps the SST anomalies but not the SSS ones (Frankignoulet al., 2002). Spall (1993) and Mignot and Frankignoul (2003) have argued that the longer SSS per-sisten
e entails that the SSS anomalies are more in�uen
ed by the mean adve
tion.The standard deviation of the SSS anomalies is shown in Fig. 3.24 at monthly and de
adaltimes
ales. A large variability is found near the mouth of the Amazon, where the standard deviationrea
hes its maximum value of 2.3 psu, the Orino
o, St Lawren
e, and Congo rivers, while the Missis-sippi and Niger rivers appear as 
enters of variability of se
ondary importan
e. As noted by Levitus(1986), these regions also have the largest annual 
y
le. There is also a 
enter of a
tion in the north-ern tropi
al Atlanti
 around 15ÆN-50ÆW. Be
ause of the redness of the SSS spe
trum, the standarddeviation only de
reases slowly when the times
ale in
reases. However, the relative importan
e of theAmazon, Orino
o and Congo plumes de
reases, while that in the northern tropi
s and near the GrandBanks in
reases. An enhan
ed tropi
al SSS variability at low frequen
y was also found in Hakkinen60
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Figure 3.24: Standard deviation (in psu) of the SSS anomalies at the monthly (top) and de
adal (bot-tom) times
ale. The boxes are dis
ussed in se
. 3.3.2(2002)'s simulation with an OGCM. Note that part of the SSS variability in the northern LabradorSea and the Hudson Bay is linked to sea-i
e variability. To illustrate the maximum sea-i
e 
overage,areas where the sea-i
e 
on
entration ex
eeds 20% during at least one month have been bla
kened inFig. 3.25 below.The main (standing) modes of SSS variability are illustrated by the empiri
al orthogonal fun
tion(EOF) analysis in Fig. 3.25. One re
ognizes the same 
enters of a
tion as in the grid point analysis(Fig. 3.24); ea
h EOF has large amplitude features of rather small s
ales and only explains a smallfra
tion of the SSS varian
e, with poor separation between EOF3 and 4 a

ording to the 
riterion ofNorth et al. (1982). These results are 
lose to the one obtained with the SINTEX 
oupled model(
hapter 2) and note that the stru
ture of EOF 3 in the BCM slightly resembles that of EOF1 in theSINTEX model (Fig. 11 in Chap. 2). This 
ontrasts with the SST anomalies whose leading EOFs(not shown) are more energeti
 and of larger s
ales (43% of varian
e for the �rst two EOFs). Thepersisten
e of the prin
ipal 
omponents (PC) is about a year, ex
ept that PC2 persists a little longer(Fig. 3.25, bottom right). This 
on�rms the remark in the previous se
tion stating that the northerntropi
al 
entre of variability and that o� Newfoundland vary at lower frequen
y. The SSS anomalies61
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Figure 3.25: First four EOFs of the annual SSS anomalies in the 
oupled model. The per
entage ofrepresented varian
e is given in parenthesis. Areas where the i
e 
on
entration ex
eeds 20% in winterare bla
kened and were not 
onsidered. The 
ontour interval is 0.04 psu and shaded areas are positive.Bottom right: auto-
orrelation fun
tions the prin
ipal 
omponents 1 to 4. The dashed lines show the10% signi�
an
e level for zero 
orrelation.
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Figure 3.26: Cross-
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Figure 3.27: Contours: Lagged regression of SSS anomalies onto an index de�ned as the SSS anomalyin the bla
k box. Lags are in years. The 
ontour interval is 0.015 psu. The 
ontours are 
ontinuousfor positive and dashed for negative values. The solid 
ontour is for zero. Dark (light) shaded area arepositive (negative) and signi�
ant at the 10% level. The bla
k lines show the Lagrangian traje
tories ofparti
les released in the box at lag 0 (diamonds) and adve
ted by the mean mixed layer 
urrents.in fa
t may last mu
h longer as there are signi�
ant 
ross-
orrelations among the PCs. For instan
e,EOF 1 is 
orrelated (anti
orrelated) with EOF 4 when it leads (lags) by 1 year (Fig. 3.26). Thelagged regressions show that the anomaly propagates from the Carribbean Sea to the southern 
oastof the United States (US). By lag 3, the bulk of the SSS anomaly has left the 
oast. It remains in thesubtropi
al gyre with de
reasing amplitude, and disappears in the noise at lag 6. Note at lag 3 that asmall fra
tion of the SSS anomaly seems to have propagated northward into the subpolar gyre. Su
hpropagations explain why the EOFs have little persisten
e and only represent a small fra
tion of theSSS varian
e.To show that the SSS anomaly propagation in Fig. 3.27 is mostly due to the adve
tion by themean 
urrents, we use a Lagrangian analysis that 
omputes 3-dimensional streamlines on the o
eanmodel for a given velo
ity �eld (Blanke and Raynaud, 1997, Blanke et al., 1999). Assuming the velo
ityto be 
onstant over periods equal to the available sampling time of the model output (one month inthe present 
ase), one may asso
iate su

essive segments of the streamlines to a
tual 3D traje
tories of�
tive �uid parti
les adve
ted by the model 
urrents, in the absen
e of mixing. Note that the verti
alvelo
ity was 
al
ulated at ea
h grid point from the non-divergen
e of the velo
ity speed, assuming w = 0at the sea surfa
e. The bla
k lines in Fig. 3.27 represent the traje
tories of �
tive parti
les releasedat lag 0 in the box 85ÆW-66ÆW/10ÆN-20ÆN (the same as that used for SSS) and then adve
ted by themodel 
limatologi
al monthly 
urrents. The starting points (bla
k diamonds at lag 0) were distributedthroughout the year but, for 
larity, we only show throughout this paper the traje
tories of parti
lesreleased in January and July. As the lagged regressions show salinity anomalies at the surfa
e butparti
les may subdu
t, traje
tories are only represented while the parti
les remain in the mixed layer,63



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMbased on its yearly averaged depth. At lag 1 to 3, the 
lose 
orresponden
e between the Lagrangiantraje
tories and the time evolution of the positive SSS anomaly demonstrates that its propagation inthe Caribbeans, along the eastern 
oast of US, and into the subtropi
al gyre is largely due to adve
tionby the mean 
urrents. Of 
ourse, more spreading would be observed if the interannual 
hanges of theo
eani
 
ir
ulation had been taken into a

ount and mixing pro
esses in
luded. Consistent with thesubsequent SSS anomaly de
ay, the lagrangian parti
les that have entered the subtropi
al gyre leavethe mixed layer and subdu
t, about 6 to 10 years after release. After subdu
tion, the parti
les travelsouthwestward and rea
h the US 
oast about 5 years later, at a depth of 300 to 400m (not shown).Then they go northeastward and are re-entrained in the mixed layer when they leave the 
oast, eitherre
ir
ulating in the subtropi
al gyre or, in some 
ases, rea
hing the subpolar gyre 15-20 years afterrelease. However, mixing 
annot be negle
ted on these long times
ales, and a more sophisti
ated toolis needed to investigate su
h SSS reemergen
e.In summary, adve
tion by the mean o
eani
 
ir
ulation plays a 
ru
ial role in the evolution ofthe SSS anomalies and SSS variability is not well des
ribed by standing modes like EOFs. A betterunderstanding of their properties should be obtained by 
onsidering the for
ing me
hanisms or thetime evolution of the main SSS 
enters of a
tion lo
ated in Fig. 3.24.3.3.2 For
ing and adve
tion of the SSS anomaliesTo investigate the origin of the SSS variability, we estimated the standard deviation of some of the mainterms in (3.1), using both monthly (Fig. 3.28, left) and de
adal (right) data. La
king a dire
t a

essto the entrainment term, the atmospheri
 for
ing was represented by its two other main 
omponents,the freshwater �ux (top) and, ex
ept within 3Æ from the equator, the anomalous Ekman adve
tion ofsalt ((U 0E :rS)=h) (se
ond panel from top). As in Mignot and Frankignoul (2003), anomalous Ekmanadve
tion is dominated by (U 0E :rS)=h. Sin
e the mixed layer is generally deeper than the Ekman layer,the SSS adve
tion by anomalous geostrophi
 
urrents ((U 0G:rS)=h, hereafter anomalous geostrophi
adve
tion), (third panel from top) was estimated by substra
ting the anomalous Ekman transportfrom the anomalous mixed layer transport U 0 to 
al
ulate U 0G. Finally, we also 
onsidered the SSSanomaly adve
tion by the mean mixed layer 
urrents ((U:rS0)=h) (bottom). All adve
tion terms wereexpressed in unit of freshwater �ux by multiplying them by h=S.In about half of the Atlanti
 basin, anomalous Ekman adve
tion is more important than the fresh-water �ux in generating the SSS anomalies as in Mignot and Frankignoul (2003) (Fig. 3.28 left). This
ontrasts with the SST anomalies that are primarily generated by the surfa
e heat ex
hange, ex
ept innarrow regions of strong mean SST gradient. Note that Masson and Dele
luse (2001) suggested that64
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Figure 3.29: Auto
orrelation fun
tion of monthly freshwater �ux and runo� anomalies near the mouthof the Amazon river. The dashed lines show the 10% signi�
an
e level for zero 
orrelation.entrainment and verti
al adve
tion 
an also signi�
antly 
ontribute to the generation of SSS anoma-lies. At the monthly times
ale, anomalous geostrophi
 adve
tion (Fig. 3.28 left, third panel) is strongnear and north of the Gulf Stream and the North Atlanti
 
urrent, along the North Brazil 
urrent,and in the equatorial zone, but it is small elsewhere. However, the relative importan
e of anomalousgeostrophi
 adve
tion in
reases with the times
ale, and at the de
adal times
ale it is everywhere atleast of the same order as the dire
t for
ing terms (third panel, right). The adve
tion of the SSSanomalies by the mean 
urrents behaves similarly (fourth panel). Thus, as suggested in Mignot andFrankignoul (2003), adve
tive pro
esses dominate the SSS anomaly variability at low frequen
y.To investigate the main SSS dynami
s, we now 
onsider the lagged 
ross-
orrelation between theSSS anomalies and the for
ing terms, averaged over the four boxes in Fig. 3.24 that 
orrespond to main
enters of SSS variability. Ex
ept for runo�, whi
h is 
onsidered near the river mouths, the for
ing andadve
tive terms are 
onsidered with the sign that they have in (3.1), so that a positive 
ross-
orrelation
orresponds to a positive SSS tenden
y. As illustrated for the Amazon in Fig. 3.29, runo� is morepersistent than the dire
t atmospheri
 for
ing, due to its integration of 
ontinental pre
ipitation.The 
ross-
orrelations for monthly anomalies in the Amazon area, shown in Fig. 3.30 (top left),are 
onsistent with the sto
hasti
 model (3.2): the 
orrelation is negligible when SSS leads (positivelags), large in phase, it peaks when SSS follows by 1 month, and then de
ays as the SSS anomalies(e.g. Frankignoul, 1985). As shown by the strength of the 
orrelation, SSS anomalies are primarilyfor
ed by anomalous adve
tion, as the Amazon area has large mean SSS gradients (Fig. 3.5), andanomalous runo� (in
reased runo� de
reases the salinity, whi
h explains the negative 
orrelation).66
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orrelation between monthly (left) and annual (right) for
ing and SSS anomalies inthe boxes shown in Fig. 3.24. The SSS lags at negative lags. Continuous line is for the freshwater �ux,bla
k 
ir
les for runo�, dotted line for total adve
tion, dashed line for anomalous Ekman adve
tion anddashed-dotted line for anomalous geostrophi
 adve
tion. The shaded interval indi
ates the 10% levelfor zero 
orrelation.Note that the Ekman and geostrophi
 
ontributions were not separated 
lose to the equator. In anOGCM, Masson and Dele
luse (2001) similarly emphasized the major in�uen
e of both runo� andadve
tion on the mean seasonal 
hanges of SSS in this area. In BCM, the freshwater �ux (with sim-ilar 
ontribution from E and P) also plays a signi�
ant role. When using yearly averages (Fig. 3.30right), most 
ross-
orrelations are only signi�
ant in phase, 
onsistent with the fast de
ay of the SSSanomalies (Fig. 3.23). However, Fig. 3.31 (top) shows that the SSS anomalies are quite persistent,but rapidly adve
ted away by the mean 
urrents. Indeed, there is a good 
orresponden
e between thelagged regression of the SSS anomalies onto the �Amazon box� time series and the Lagrangian traje
-67
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lag 5Figure 3.31: Same as Fig. 3.27, but for SSS anomaly in the Amazon dis
harge area (top), and o�Newfoundland and the Gulf of St Lawren
e (bottom)tories of �
tive parti
les that were released at lag 0 (bla
k diamonds). As before, only traje
tories thatremain in the surfa
e mixed layer are shown. Be
ause of the large seasonal variations of the NorthBrazil Current , the parti
les follow three di�erent paths (Lentz, 1995). One path follows the surfa
eGuyana 
urrent along the northeastern 
oast of South Ameri
a, rapidly be
oming similar to that inFig. 3.27. The se
ond path is followed by the parti
les released in the northern and eastern parts ofthe box. They �rst move northwestward, leave the 
oast around 12-15ÆN, and rapidly rea
h the 
enterof the gyre where they subdu
t by about lag 10. Finally, parti
les released during boreal summer atthe eastern edge the box follow the retro�exion of the North Brazil 
urrent and travel eastward alongthe North Equatorial 
ounter
urrent (NECC). Broadly similar dynami
s are at play near the Orino
oriver, where SSS anomalies are adve
ted following a path similar to that des
ribed in Fig. 3.27.In the vi
inity of the Congo river (Fig. 3.30, se
ond panel), the 
orrelations are weaker, probablybe
ause verti
al pro
esses (not represented) are also important. The freshwater �ux is even un
orre-lated with the SSS anomalies. Otherwise, 
orrelations with adve
tion and runo� are 
onsistent withthe sto
hasti
 model. Lagrangian parti
les released as before were rapidly adve
ted southwestwarda
ross the South Atlanti
 basin (not shown).In the northern tropi
s (Fig. 3.30, third panel), the 
ross 
orrelations are again 
onsistent withthe sto
hasti
 model when one takes into a

ount the longer lo
al SSS times
ale (Fig. 3.23) thatresults from the mu
h weaker mean 
urrents. Consistent with Fig. 3.28, anomalous geostrophi
 ad-68
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tion dominates the SSS 
hanges. Anomalous Ekman adve
tion plays a lesser but opposite role, asin Kelly and Qiu (1995), so that the total anomalous adve
tion plays a lesser role than the anomalousgeostrophi
 adve
tion alone. The freshwater �ux (dominated by pre
ipitations) also 
ontributes, andits relative importan
e in
reases with the times
ale, mat
hing that of total anomalous adve
tion foryearly averages.O� Newfoundland, in the vi
inity of the St Lawren
e river (Fig. 3.30, bottom panel), anomalousgeostrophi
 variability, evaporation, and mean adve
tion all 
ontribute to the SSS variability. As shownin se
tion 3.3.3 below, SSS anomalies originating from the Labrador Sea and the Gulf Stream separa-tion area tend to be adve
ted into this area, whi
h explains the strong persisten
e. Figure 3.31 (bottomtwo rows) do
uments as before the SSS anomaly pattern and its distortion by the mean 
urrents. TheSSS anomaly is asso
iated with a large s
ale dipole that largely re�e
ts the for
ing asso
iated with theNAO (see se
tion 3.3.3). Its positive part 
overs the eastern half of the basin and the Labrador Sea. Itpropagates and 
hanges shape, mostly due to adve
tion by the North Atlanti
 drift, as shown by theLagrangian traje
tories. Already by year 1, there is some dispersion re�e
ting divergent traje
tories.The southernmost parti
les travel eastward and most of them are subdu
ted in the eastern part of thebasin after 3 or 4 years. It 
an be shown that after subdu
tion they travel southwestward and rea
hthe Caribbean Sea after about 16 years at an approximate depth of 200m. The northernmost parti
lesare adve
ted northeastward and enter the Nordi
 Seas by year 4. Longer integration show that they
ir
ulate in the Nordi
 Seas, some of them rea
hing the Labrador Sea through the East Greenland
urrent. Two 
urrent bran
hes at the eastern end of the Gulf Stream 
an similarly be identi�ed usingsurfa
e drifters, the northern one 
onne
ting dire
tly with the North Atlanti
 
urrent and the southernone with the re
ir
ulating gyre and the Azores 
urrent (e.g. Ri
hardson, 1983 and Reverdin et al.,2003).3.3.3 SSS anomalies generated by the NAOThe NAO is the main mode of atmospheri
 variability in the North Atlanti
. Previous studies havesuggested links between salinity 
hanges in the northern North Atlanti
 and the NAO (Di
kson et al.,1996, Reverdin et al., 1997, Houghton and Visbe
k, 2002), but little is known about basin s
ale 
hangesin the surfa
e salinity due to NAO for
ing. In this se
tion, we des
ribe these 
hanges in the model.Intraseasonal to interannual times
alesThe NAO is well represented in BCM (Furevik et al., 2002) and 
orresponds to the �rst EOF of sealevel pressure (SLP), explaining 37% of varian
e (versus 34% in NCEP). Its monthly time series is69
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lag 0Figure 3.32: Regression of the freshwater �ux (left), anomalous Ekman adve
tion (middle), and theirsum (right) on the yearly NAO time series. Top: 
oupled model. Bottom: NCEP. The 
ontours
orrespond to 0, 2.5, 5, 12.5, 22.5 and 50 mm/month and shaded areas are positive. All values aboveabout 2.5 mm/month are 10% signi�
ant (not shown).slightly auto
orrelated, an exponential �t to its auto
orrelation fun
tion yielding an e-folding time of0.7 months, 
lose to the value found in NCEP (0.6 months) and 
onsistent with the 10-day times
aleestimated from daily data by Feldstein (2000). In BCM, the power spe
trum of the NAO is approx-imately white at periods longer than 5 months, ex
ept for a weak peak around 33 years that is seenduring the �rst 100 years of data (see below).Figure 3.32 shows the freshwater �ux and anomalous Ekman adve
tion asso
iated to the NAO, aswell as their sum, using yearly data (monthly anomalies give similar results) and the sign 
onventionin (3.1) so that a positive value 
orresponds to a positive SSS tenden
y. The patterns in BCM (top)and NCEP (bottom) 
ompare well, 
on�rming that the model NAO is fairly realisti
. Note that onlythe anomalous Ekman adve
tion of mean SSS 
ould be estimated in NCEP but this term dominatesthe anomalous Ekman adve
tion of SSS (Mignot and Frankignoul, 2003). The freshwater �ux patternis large s
ale, with positive anomalies over most of the basin ex
ept along the Gulf Stream path, in thenortheastern Atlanti
 and in the tropi
s, 
onsistent with Bojariu and Reverdin (2002). The anoma-lous Ekman adve
tion asso
iated to a positive NAO leads to a strong freshening south of 25ÆN andnorth of 45ÆN (ex
ept in part of the Labrador Sea). It in
reases the salinity in the subtropi
s, in thewestern Labrador Sea, and, in NCEP but not in BCM, o� the S
andinavian 
oast. Anomalous Ekmanadve
tion dominates the freshwater �ux over most of the basin and primarily determines the for
ing70



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCMpattern asso
iated to the NAO.Monthly data indi
ate that the maximum 
ovarian
e with the SSS anomalies o

ur when SSSfollows by 1 to 2 months, 
onsistent with the sto
hasti
 
limate model. For brevity, we only showyearly data, even though the SSS response has already been distorted by the mean 
urrents. Thein-phase SSS response to the NAO (Fig. 3.33 �rst panel, 
olors) largely re�e
ts the for
ing pattern inFig. 3.32, with a more 
omplex stru
ture than the SST tripole generated by the NAO (Cayan, 1992).A positive NAO phase leads to a broad positive anomaly extending from the Iberi
 peninsula to theeastern US 
oast, and two negative anomalies o� Newfoundland and in the northern tropi
al Atlanti
and eastern subtropi
s. In addition, there are strong positive anomalies in the Labrador Sea, the NorthSea, the northern Gulf of Mexi
o, and near the Congo river. Note that the negative SSS anomaly inthe eastern subtropi
s and along the northern 
oast of South Ameri
a are in part due to anomalouswind-driven upwelling o� the 
oast, not in
luded in Fig. 3.32. Overall, the dire
t impa
t of the NAOon SSS is rather small, however, as the lag 0 pattern best 
orresponds to EOF 3 in Fig. 3.25 and onlyexplains 2.3% of the yearly SSS anomaly varian
e between 10ÆS and 70ÆN (2.9% for the lag 1 pattern).This is mu
h less than the 7.4% explained by the NAO-indu
ed SST tripole, or the 6.1% of the sumvarian
e explained by the NAO pattern in Fig. 3.32. As pointed out earlier, adve
tion is too strongfor a substantial amount of SSS variability to be represented by a standing pattern.The evolution of the SSS response to the NAO remains signi�
ant in most of the basin for severalyears, while its pattern 
hanges (Fig. 3.33). To demonstrate the overwhelming in�uen
e of the mean
urrents, Lagrangian drifters are released at some of the main 
enters of a
tion of the in-phase SSSresponse and, for 
larity, only their traje
tories in the surfa
e mixed layer during the pre
eding yearare displayed for ea
h of the �rst three lags. Note in parti
ular that the negative SSS anomaly initially
entered near 50ÆN/40ÆW progressively spreads northward and eastward as in Fig. 3.31. After a yearor two, it is repla
ed by the large positive anomaly that originates from both the Labrador Sea andthe Nova S
otia area. Reverdin et al. (2002) have observed a similar propagation and 
hange of signof SSS anomalies in the subpolar gyre. When the positive anomaly rea
hes about 20ÆW, its southernpart is adve
ted southeastward in the subtropi
al gyre where it rapidly de
ays be
ause of subdu
tion,while its northern part keeps propagating along the North Atlanti
 drift, eventually entering the Nordi
Seas or re
ir
ulating along the subpolar gyre. The negative SSS anomaly in the western tropi
al NorthAtlanti
 is also strongly adve
ted by the mean 
urrents, 
onsistent with Fig. 3.27. In the subtropi
s,the mean 
urrents are weak (see the drifters) and 
annot explain the general westward or southwest-ward propagation of the SSS pattern. The lagged regression in Fig. 3.34 shows that the propagation
an be in part explained by anomalous geostrophi
 adve
tion, in parti
ular around 20ÆN (lag 0 is not71
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Figure 3.35: Time-frequen
y de
omposition of the normalised de
adal NAO time series. The 
ontourinterval is 0.01 year�1. The bla
k line indi
ates where edge e�e
ts might be present.shown as the amplitudes are small). Indeed, the NAO-indu
ed anomalous geostrophi
 
urrents arepersistent and propagate westward, possibly due to Rossby wave propagation, resulting in a westwardpropagation of the anomalous geostrophi
 adve
tion, hen
e of the SSS anomalies. Note in
idently thestrong amplitude of the anomalous geostrophi
 adve
tion in the northwestern Atlanti
 whi
h 
learly
ontributes to generating large, persistent SSS anomalies in this area.De
adal times
alesThe wavelet spe
trum in Fig. 3.35 shows that the low-frequen
y NAO varian
e is large at the de
adaltimes
ale and that, during the �rst 100 years of data or so, there is a small peak at a period of about 33years. Correspondingly, the de
adal time series is strongly anti
orrelated at 16-17 years. Su
h 
hangein the temporal regimes of the NAO have been observed by Hurrell and van Loon (1997), amongothers. The relative importan
e of the freshwater �ux is a bit larger than at the shorter times
ale,essentially due to pre
ipitation in the western part of the basin, and it be
omes more 
omparable to73
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lag 25Figure 3.37: As in Fig. 3.34 but for the lagged regression of SSS on the normalised de
adal NAO timeseries. The 
ontour interval is 0.015 psu.that of anomalous Ekman adve
tion (Fig. 3.36). The de
adal SSS response at lag 0 is stronger andmostly 
on�ned to the western part of the basin (Fig. 3.37), 
onsistent with Reverdin et al. (1997)'s�ndings in the subpolar gyre. This stru
ture explains a fra
tion (5.6%) of the SSS varian
e in theNorth Atlanti
 twi
e larger than at the annual times
ale. This 
ontrasts with the de
adal SST patternfor
ed by the NAO (not shown) whi
h 
losely resembles the tripole obtained at shorter times
ales anddoes not explain more varian
e. In the eastern half of the basin, the SSS pattern at lag 0 is 
loseto that at shorter times
ales and is well explained by the atmospheri
 for
ing. In the western half,however, the s
ales are mu
h larger, re�e
ting the spreading by mean adve
tion dis
ussed above. Asthe latter mostly takes pla
e in less than 10 years, it is only the averaged stru
ture that is seen at thede
adal s
ale. In the western subtropi
s, the anomaly is due to the persistent anomalies observed at74
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lag 0Figure 3.38: As in Fig. 3.32 but for the normalised yearly EA time series. Shadings are as in Fig.3.34shorter times
ales and linked to geostrophi
 variability.Figure 3.37 shows that the low-passed SSS response to the NAO slowly evolves as expe
ted fromadve
tion by the mean 
ir
ulation while it slowly de
ays, so that at lag 10, the regression on the NAOis only 10% signi�
ant in a small area. However, be
ause of the above-mentionned anti
orrelationof the de
adal NAO, the regression is again signi�
ant at lags 16 to 20, showing a stru
ture that isapproximately out of phase with the lag 0 pattern. This 
hange of sign appears mu
h more stronglythan in the NAO for
ing, 
onsistent with the integrated nature of the o
eani
 response that favorslow-frequen
y for
ing.3.3.4 SSS anomalies generated by the EAPThe se
ond leading mode of atmospheri
 variability in the North Atlanti
 is the East Atlanti
 (EA)pattern, explaining 17% of the monthly SLP varian
e (versus 20% in NCEP). Its PC is weakly auto-
orrelated at 1 month lag. Figure 3.38 shows the asso
iated freshwater �ux and the anomalous Ekmanadve
tion, as well as their sum, using yearly data. The anomalous freshwater �ux is negative in the
enter of the basin and positive in the tropi
s, in the northeastern part of the basin, and, in BCMbut not in NCEP, in the western mid latitudes. Ex
ept for the latter anomaly, the BCM and NCEPpatterns 
ompare rather well and are 
onsistent with Bojariu and Reverdin (2002). The anomalousEkman adve
tion of salt again dominates the freshwater �ux but, as for the NAO, its relative impor-tan
e de
reases at longer times
ales (not shown). The in-phase SSS response to the EA mode largely75
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ontour interval is 0.015 psu.re�e
ts the for
ing pattern, espe
ially at mid latitudes (Fig. 3.39). It 
onsists of a positive anomalyextending along the North Atlanti
 
urrent path, and a negative anomaly northeast of Newfoundlandand in the 
enter of the basin near 30ÆN. It explains 1.2% of the yearly SSS anomaly varian
e between10ÆN and 70ÆN (1.4% for the lag 1 pattern), whi
h is less than the 2.6% explained by the EA-indu
edSST pattern, or the 2.5% of the sum varian
e. This pattern is again quite persistent, but adve
ted anddistorted by the mean 
urrents. Note in parti
ular northeastward adve
tion of the positive anomalyin Fig. 3.39 along the North Atlanti
 
urrent.3.3.5 Con
lusionsWe have investigated the intraseasonal to interde
adal variability of SSS in the Atlanti
 o
ean in a200-years simulation with the BCM. All but one of the major 
enters of variability of the SSS anomaliesare lo
ated in the vi
inity of the mouth of a major river, where runo� 
reates large mean SSS gradi-ents. Anomalous adve
tion and runo� mostly 
ontribute to generating SSS anomalies, ex
ept in the StLawren
e area where freshwater ex
hanges, mainly via evaporation, are also important. Pre
ipitation isas important as anomalous adve
tion in the northwestern tropi
s. Entrainment and verti
al adve
tionwere not 
onsidered, but they seem to signi�
antly 
ontribute to the generation of SSS anomalies alongthe 
oasts. On average over the basin, both in the model and NCEP (and in Mignot and Frankignoul,2003), the anomalous Ekman adve
tion of salt is more important than the lo
al freshwater �ux for
ing.Adve
tion by the mean 
ir
ulation and geostrophi
 variability are also important, in parti
ular at long76
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ales. Using a Lagrangian te
hnique, we were able to show that the propagation and distorsionof the SSS anomalies over up to 5 years 
ould be largely explained by the mean mixed layer 
urrents.Be
ause of the overwhelming in�uen
e of adve
tion, an EOF analysis is not an e�
ient way to studySSS variations.We have also investigated the SSS 
hanges 
reated by the main modes of atmospheri
 variabilityin the North Atlanti
, whi
h are fairly realisti
 in BCM (the ENSO signal in the Atlanti
, poorlyrepresented, has not been dis
ussed). The for
ing asso
iated with the NAO is primarily due to anoma-lous Ekman adve
tion, whi
h largely dominates the freshwater �ux in both BCM and NCEP. At thede
adal times
ale however, the freshwater �ux be
omes more 
omparable to the anomalous Ekmanadve
tion. The NAO explains more of SST than SSS varian
e, primarily through heat �ux for
ing,but its relative importan
e in
reases for SSS at long times
ales. In the model, the NAO-indu
ed SSSanomalies 
an be followed for more than 5 years, while they are adve
ted and distorted by the meano
eani
 
ir
ulation, ex
ept in the subtropi
s where the apparent westward propagation seems to be dueto anomalous geostrophi
 adve
tion. At the de
adal times
ale, the SSS pattern in the eastern Atlanti
re�e
ts that of the atmospheri
 for
ings, while in the western Atlanti
, it has a larger s
ale, re�e
tingthe integration of adve
tive spreading. The SSS anomalies behave similarly in response to the EApattern and are also primarily for
ed by anomalous Ekman adve
tion. They 
an also be followed forseveral years along the main 
urrents paths.The strong SSS anomalies that are generated by the natural variability of the NAO are in part ad-ve
ted in the Nordi
 Seas after a delay of several years. They are thus likely to in�uen
e deep 
onve
tionand the meridional overturning 
ir
ulation. Using greenhouse warming simulations in 
oupled models,Latif et al. (2000) and Thorpe et al. (2001) predi
t that adve
tion of salinity anomalies through theAtlanti
 
an signi�
antly a�e
t the thermohaline 
ir
ulation. This pertains to larger times
ales than
onsidered here. The link between atmospheri
, SSS and meridional overturning variability in BCMwill be dis
ussed elsewhere.
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e dans le BCMLes intera
tions o
éan-atmosphère se font essentiellement par l'intermédiaire de la 
ou
he demélange o
éanique, 
ara
térisée par un pro�l de densité homogène. Pour beau
oup de pro
essus
limatiques, 
'est don
 en réalité la densité de surfa
e qui est la variable physique importante. Dansles observations, elle dépend prin
ipalement de la température, sauf dans les hautes latitudes et dansla mer du Labrador où la température est froide et où la salinité peut don
 avoir une in�uen
e im-portante (Reverdin et al., 1997). Dans le BCM, les prin
ipaux modes de variabilité des anomaliesmensuelles de densité de surfa
e (Fig. 3.40 en haut) sont en e�et assez pro
hes de 
eux de la SST,mêmes si on retrouve des stru
tures 
ara
téristiques de la variabilité de la SSS. Les panneaux inférieursde 
ette �gure montrent la régression de la SSS et de la SST respe
tivement sur les PC de densité desurfa
e. On a indiqué le pour
entage de varian
e mensuelle de SSS ou de SST expliqué par 
haquestru
ture. Les stru
tures de SST (en bas) sont parti
ulièrement pro
hes des EOF de densité, et elles
orrespondent à un pour
entage de varian
e de SST équivalent au pour
entage de varian
e de densitéexpliqué par 
haque EOF. Les stru
tures de SSS ont quant à elles une é
helle spatiale beau
oup pluspetite et elles expliquent un faible pour
entage de varian
e. Comme dans les observations, la densité desurfa
e est don
 prin
ipalement liée à la SST. Cependant, la situation est di�érente à basse fréquen
e(Fig. 3.41): les stru
tures de densité de surfa
e sont assez peu modi�ées, mais la ressemblan
e ave
 lavariabilité de la SSS ressort plus nettement. La SSS se projette d'ailleurs beau
oup plus fortement surles PC de densité. Les stru
tures asso
iées aux trois premières EOF de densité expliquent quasimentle même pour
entage de varian
e de SSS et de SST (32 à 35 %). L'importan
e relative de la SSS surla variabilité grande é
helle de la densité de surfa
e augmente don
 nettement à basse fréquen
e.Par ailleurs, on a représenté sur la �gure 3.42 l'é
art-type des anomalies de densité de surfa
e dansle BCM en mensuel et en dé
ennal. Ces 
artes ressemblent à 
elles de la salinité (Fig. 3.24) tandis que
elles de la température (Fig. 3.18) sont de plus grande é
helle. La salinité de surfa
e domine don
 lavariabilité petite é
helle de la densité de surfa
e.Dans les observations 
omme dans le BCM, les anomalies de SSS sont don
 sus
eptibles d'in�uen
erla densité de surfa
e et don
 la profondeur de la 
ou
he de mélange o
éanique. Cette in�uen
e laisseprésager un r�le des anomalies de SSS dans la variabilité de la 
ir
ulation thermohaline.
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6.1%Figure 3.40: En haut: Trois prin
ipales EOF des anomalies mensuelles de densité de surfa
e (SSD).Les zones où la 
on
entration de gla
e dépasse 20% en hiver ont été noir
ies et non prises en 
omptepour le 
al
ul. L'intervalle entre les 
ontours est de 0.06 kg:m�3 et les zones positives sont grisées.Le pour
entage de varian
e de SSD expliqué par 
haque EOF est indiqué entre parenthèses. Au milieuet en bas: Régression de la SSS (au milieu) et de la SST (en bas) sur 
ha
une des PC de SSD. Lepour
entage de varian
e expliqué par 
haque stru
ture est indiqué entre parenthèses. L'intervalle entreles 
ontours est 0.04 psu pour la SSS et 0.15 K pour la SST. La 
onvention des 
ontours et des grisésest la même qu'au paragraphe 3.3.
79



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

EOF 1
 (30.8%)

SSD

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

EOF 2
 (13.5%)

SSD

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

EOF 3
 (9.2%)

SSD

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

lag 0

SSS

15.8%

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

lag 0

SSS

6.8%

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

lag 0

SSS

9.5%

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

lag 0

SST

19.4%

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

lag 0

SST

10.9%

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

lag 0

SST

5.2%Figure 3.41: Idem Fig 3.40, à l'é
helle de temps dé
ennale. L'intervalle entre les 
ontours est de 0.03kg:m�3 pour la densité de surfa
e, 0.02 psu pour la SSS et 0.075 K pour la SST.
80



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

monthly

0

0.12

0.24

0.36

0.48

0.6

 90W  70W  50W  30W  10W  10E

 20S

  0 

 20N

 40N

 60N

decadal

0

0.04

0.08

0.12

0.16

0.2

Figure 3.42: Deviation standard (en kg:m�3) des anomalies de densité de surfa
e à l'é
helle mensuelle(en haut) et dé
ennale (en bas) dans le BCM.

81



Chapitre 3 Variabilité de la SSS - modèle BCM

82



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM
Chapitre 4
Variabilité de la 
ir
ulation méridiennemoyenne dans le Bergen Climate Model

Comme on l'a exposé en introdu
tion, la 
ir
ulation thermohaline est une 
omposante fon-damentale du système 
limatique notamment par
e qu'elle assure une grande part du transport de
haleur vers le nord par l'o
éan. Sa variabilité est essentiellement due à des anomalies de températureou de salinité qui modi�ent le gradient méridien de densité. En moyenne, l'Atlantique Nord reçoitde la 
haleur aux basses latitudes et en perd dans les hautes latitudes. En l'absen
e de tout autree�et, les di�éren
es de densité ainsi générées entraîneraient un �ux en surfa
e de l'Equateur vers lesp�les où l'eau froide aurait tendan
e à plonger et devrait don
 être rempla
ée par 
onservation de lamasse. D'autre part, on a vu que les subtropiques de l'Atlantique Nord étaient 
ara
térisées par uneforte évaporation et don
 une salinité relativement importante. En l'absen
e de tout autre e�et, ons'attend don
 à un �ux en surfa
e vers le sud pour rempla
er l'eau salée qui aurait tendan
e à plongerprès de l'Equateur. Les �ux atmosphériques moyens de salinité et de température ont don
 des e�etsopposés et selon l'in�uen
e relative de 
ha
un des deux, on peut s'attendre à plusieurs états d'équilibre.Stommel (1961) a mis en éviden
e 
es équilibres multiples dans un modèle simple à deux boîtes. Denombreuses études ont par la suite étudié la variabilité de la THC à l'aide de modèles o
éaniques plusou moins 
omplexes. Ces modèles mettent en éviden
e une variabilité dé
ennale qui dépendant desparamètres du modèles et du forçage en surfa
e. En parti
ulier, la THC s'avère assez sensible aux
onditions de surfa
e du modèle o
éanique. La plupart de 
es modèles utilisent des 
onditions auxlimites mixtes, 
'est-à-dire que la SST est rappelée à la température de l'atmosphère tandis que la SSSest gouvernée par un �ux �xe de salinité. Cette formulation est basée sur le fait que la SSS n'a pas derétroa
tion dire
te sur le �ux d'eau dou
e. Les études utilisant 
e type de 
onditions aux limites font83



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMapparaître des équilibres multiples de la THC (Bryan, 1986, Marotzke and Willebrand, 1991) et desos
illations de 10 à 1000 ans environ (Mikolajewi
z and Maier-Reimer, 1990, Weaver et al., 1991, Chenand Ghil, 1995 ). Chen and Ghil (1996) ont montré que les os
illations trouvées par Chen and Ghil(1995) persistent en 
as de 
ouplage ave
 un modèle atmosphérique de simple balan
e énergétique.Ces résultats démontrent la sensibilité des os
illations thermohalines au �ux de sel. Néanmoins, la
ondition aux limites mixte est peu réaliste 
ar elle ne permet au
un ajustement de l'atmosphère.Depuis une dizaine d'années, plusieurs expérien
es 
ouplé es de modèles globaux de 
ir
ulationgénérale ont permis d'étudier plus pré
isément la variabilité dé
ennale à multidé
ennale de la 
ir
ula-tion thermohaline dans l'Atlantique. En 1993, Delworth et al. ont dé
rit des os
illations 
limatiquesdans l'Atlantique Nord sur environ 50 ans dans le modèle du GFDL. Des anomalies de salinité trans-portées dans les hautes latitudes par la 
ir
ulation horizontale induisent des 
hangements de la for
ede la 
ir
ulation thermohaline. Dans leur modèle, 
es deux 
ir
ulations ne sont pas en phase et 
'est
e dé
alage temporel qui est à l'origine des os
illations. Ce mode est don
 purement o
éanique et nefait pas intervenir de 
ouplage entre l'o
éan et l'atmosphère. Delworth and Greatbat
h (2000) ontapprofondi 
es résultats par une étude de sensibilité. Ils ont montré l'importan
e de la variabilité bassefréquen
e du for
age atmosphérique, et en parti
ulier des �ux de 
haleur, pour générer 
e mode. Ils
on�rment de plus qu'il n'implique pas de rétroa
tion de l'o
éan sur l'atmosphère. Dans une simulationdu modèle ECHAM3-LSG, par 
ontre, Timmermann et al. (1998) ont proposé un mé
anisme 
ouplépour expliquer la variabilité (
y
le de 35 ans) en Atlantique Nord: l'intensi�
ation de la 
ir
ulationthermohaline 
onduit à un ré
hau�ement des eaux de surfa
e de l'Atlantique Nord. La réponse atmo-sphérique à 
es anomalies de température entraîne un renfor
ement de la NAO, qui intensi�e le �uxd'eau dou
e et le transport d'Ekman en mer du Groenland et au large de Terre-Neuve. Il s'ensuit unerédu
tion de la SSS dans la zone de 
onve
tion située au sud du Groenland et un a�aiblissement de la
ir
ulation thermohaline et du transport de 
haleur asso
ié. Des anomalies négatives de températurede surfa
e apparaissent alors dans l'Atlantique Nord et la se
onde partie du 
y
le se dé
len
he. En�n,Vellinga and Wu (2002) ont ré
emment également proposé un mé
anisme 
ouplé pour expliquer la vari-abilité naturelle de la THC dans le modèle HadCM3. Une intensi�
ation de la THC entraine dans leurmodèle un dip�le de SST dans l'Atlantique tropi
al qui a pour e�et de dé
aler vers le nord la positionde l'ITCZ (Chang et al., 1997) et les fortes pré
ipitations asso
iées. Les eaux tropi
ales et subtropi
alesde l'Atlantique Nord deviennent alors anormalement peu salées. Ces anomalies sont adve
tées vers leshautes latitudes et entrainent une diminution de la 
onve
tion profonde. La THC est ainsi ralentie et ladeuxième moitié du 
y
le 
ommen
e. Dans le modèle HadCM3, 
e 
y
le dure au total une soixantaine84



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMd'années. Dans le même modèle, Vellinga et al. (2002) ont arti�
iellement arrêté la 
ir
ulation ther-mohaline en imposant une anomalie d'eau dou
e dans les hautes latitudes de l'o
éan Atlantique puisils ont laissé le modèle évoluer librement. Ils observent que la 
ir
ulation thermohaline retrouve sonniveau initial après 120 ans environ. Ce rétablissement est dû à un pro
essus très semblable à 
elui deVellinga and Wu (2002), faisant intervenir un dé
alage de l'ITCZ et l'adve
tion d'anomalies de salinitédes tropiques vers les hautes latitudes. Otterå et al. (2003) ont eux perturbé le modèle de Bergen enimposant durant 150 années de simulation un important �ux d'eau dou
e dans les hautes latitudes del'Atlantique Nord. La 
ir
ulation thermohaline ralentit pendant les 50 premières années mais retrouveprogressivement son niveau initial ensuite. Otterå et al. expliquent 
e rétablissement à nouveau parl'adve
tion d'anomalies de salinité venant des tropiques. Dans leur 
as, 
ependant, 
es anomalies nesont pas dues à un dépla
ement de l'ITCZ mais au ralentissement du 
ourant de Guyane qui augmentele temps de résiden
e de la salinité (et de la température) le long de la 
�te nord de l'Amérique du Sud
e qui permet à 
es dernières de s'a

umuler. Pour �nir, on peut rappeler les expérien
es de Latif et al.(2000) et de Thorpe et al. (2001) qui suggèrent également, pour deux modèles 
ouplés di�érents, que la
ir
ulation thermohaline dans l'Atlantique serait stabilisée grâ
e à l'adve
tion d'anomalies de salinitédes tropiques vers les hautes latitudes dans le 
as d'une augmentation de gaz à e�et de serre dansl'atmosphère. Dans leurs 
as, 
es anomalies de SSS sont dues à une intensi�
ation de l'export d'eaudou
e de l'Atlantique tropi
al vers le Pa
i�que tropi
al. Latif et al. (2000) attribuent 
e phénomèneà une intensi�
ation du phénomène ENSO dans le 
as d'un ré
hau�ement 
limatique (Timmermannet al., 1999).On peut noter que la plupart de 
es mé
anismes attribuent un r�le important voire fondamentalaux anomalies de salinité. Néanmoins, dans la pratique, dans les modèles 
ouplés, on ne peut pas ex-traire la THC de la 
ir
ulation o
éanique moyennée zonalement (MOC, voir paragraphe 3.1.2). Cettedernière est for
ée par le �ux de poussée atmosphérique mais aussi par les anomalies de vent. L'o
éann'étant pas un système linéaire, les anomalies de vent sont d'ailleurs su
eptibles de 
réer elles-mêmesdes anomalies de gradient méridien de densité, 
e qui explique qu'on ne puisse pas séparer la 
ir
ula-tion due au vent et la 
ir
ulation due aux phénomènes thermohalins. L'obje
tif de 
e 
hapitre est de
ontribuer à la 
ompréhension de la variabilité de la MOC et de la THC dans l'Atlantique Nord enexaminant les mé
anismes en jeu dans le BCM. Nous nous fo
aliserons en parti
ulier sur les éventuelspro
essus thermohalins, sus
eptibles de faire intervenir des anomalies de salinité. Nous 
ommen
eronspar 
omparer les di�érents indi
es qui peuvent être utilisés pour 
ara
tériser les variations de MOC:la série temporelle de son maximum, à une latitude donnée ou toutes latitudes 
onfondues (e.g. Del-worth et al., 1993, Rahmstorf, 1995a, Capotondi and Holland, 1998), la série temporelle asso
iée à85



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMsa variabilité dominante (e.g. Bentsen et al., 2002), ou en
ore une série temporelle 
ara
térisant letransport méridien de 
haleur asso
ié (e.g. Hakkinen, 2002). Comme l'ont souligné Vellinga and Wu(2002), la physique représentée par 
es di�érents indi
es peut varier selon l'é
helle de temps. Nousdé
rirons ensuite la 
onve
tion profonde dans le modèle et nous examinerons son in�uen
e sur la MOC.Le lien de la MOC la NAO sera également étudié. Les deux derniers paragraphes seront 
onsa
rés àl'étude des anomalies o
éaniques et atmosphériques asso
iées à une a

éleration de MOC aux é
hellesde temps interannuelles puis dé
ennales.4.1 Le 
hoix d'un indi
e pour dé
rire les variations de MOC dans lemodèle4.1.1 Cara
térisation de la for
e de la MOCComme on l'a vu plus haut (paragraphe 3.1.2), l'amplitude de la fon
tion de 
ourant de la 
ir
ulationo
éanique moyennée zonalement dans le BCM est relativement 
omparable aux estimations déduitesdes observations (Gana
haud and Wuns
h, 2000). En référen
e à Delworth et al. (1993), on 
onstruitun indi
e, appelé MOI pour Meridional Overturning Index, 
ara
térisant la for
e de la MOC et dé�ni
omme le maximum entre 10 et 70ÆN de latitude et 500 et 5000 m de profondeur de la fon
tion de
ourant de la 
ir
ulation o
éanique moyennée zonalement. L'auto
orrélation et le spe
tre de 
ette sérietemporelle sont représentés sur la �gure 4.1. La série est dé
orrélée au niveau de 10% à partir d'undé
alage de temps de 2 ans, mais elle semble 
ontenir une légère périodi
ité autour de 2-3 ans et vers15-20 ans, 
omme le montrent les pi
s de varian
e (à droite). La stru
ture de MOC asso
iée à 
ettesérie temporelle est représentée sur la �gure 4.2. Il s'agit d'une stru
ture uni
ellulaire, ave
 une plongéedes eaux de surfa
e autour de 50ÆN, et un maximum de 
ir
ulation entre 20 et 30ÆN.Une autre appro
he pour 
ara
tériser la for
e de la MOC 
onsiste à 
onsidérer le maximum de lafon
tion de 
ourant à une latitude donnée. En e�et, si la latitude du maximum de la MOC 
hangeau 
ours du temps, l'indi
e MOI peut mélanger di�érents pro
essus physiques (e.g. Vellinga and Wu,2002). Certains auteurs 
hoisissent don
 une latitude parti
ulière en raison de son sens physique. Ainsi,Eden and Willebrand (2001) dé�nissent un indi
e de 
ir
ulation thermohaline en prenant le maximumde la fon
tion de 
ourant du transport méridien à 52ÆN 
ar 
'est la limite sud de la zone de 
onve
tionen mer du Labrador dans leur modèle. D'autres, 
omme Vellinga and Wu (2002), 
onsidèrent la valeurmaximale à la latitude du maximum moyen. Dans le BCM, la 
ellule de NADW est en moyenne 
entréeà 23ÆN et on peut véri�er qu'en moyenne annuelle, le maximum de MOC se situe toujours autour de86
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Figure 4.1: A gau
he: Auto-
orrélation du MOI en moyennes annuelles. La zone grisée indique lalimite de signi�
ativité à 10%. A droite: spe
tre d'energie en é
helle log-log (trait plein, é
helle degau
he) et en é
helle log-linéaire (�varian
e preserving�, tirets, é
helle de droite) du MOI. Le spe
treest 
al
ulé par la méthode multitaper en utilisant 4 tapers. Le trait verti
al indique l'intervalle de
on�an
e à 90%
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Figure 4.2: Régression de la MOC sur la série temporelle MOI en moyenne annuelle. L'intervalleentre les 
ontours est 0.2 Sv, ave
 des 
ontours 
ontinus pour les valeurs positives et dis
ontinus pourles valeurs négatives. Le 
ontour épais 
orrespond à la valeur zéro. Les zones en gris fon
é (
lair) sontpositives (négatives) et signi�
atives à 10%.
ette latitude. On appelle MOI 23N la série temporelle dé�nie 
omme le maximum de la fon
tion de
ourant méridienne à 23ÆN. La �gure 4.3 montre que la 
orrélation 
roisée entre l'indi
e MOI 23N etl'indi
e MOI est très forte, 
e qui suggère que la variabilité de la MOC peut être étudiée indi�éremmentà partir de l'un ou l'autre indi
e. Dans le modèle 
ouplé du NCAR, Capotondi and Holland (1998)obtiennent également les mêmes résultats ave
 l'un et l'autre indi
e.La 
orrélation du MOI ave
 des indi
es pris à d'autres latitudes est plus faible, mais elle resteforte dans les subtropiques et moyennes latitudes de l'Atlantique Nord (pas montré). La �gure 4.4représente le spe
tre du MOI (trait plein) et 
elui du maximum de MOC à 40ÆN, 23ÆN et 30ÆS. On87
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roisée entre les indi
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Figure 4.4: Spe
tres de l'indi
e MOI (trait plein), et du maximum de MOC à 40ÆN (pointillés), à23ÆN (trait mixte) et à 30ÆS (tirets). Les spe
tres sont 
al
ulés par la méthode multitaper en utilisant4 tapers. La barre verti
ale indique l'intervalle de 
on�an
e à 90%peut véri�er à nouveau la 
orrespondan
e entre les indi
es MOI 23N et MOI. La série à 40ÆN possèdele maximum d'énergie à l'é
helle de temps dé
ennale et le spe
tre de la série à 23ÆN est très similaire,ave
 un peu moins d'énergie. Le spe
tre de la série à 30ÆS dé
roit beau
oup plus vite à l'é
helle detemps dé
ennale. Ce résultat est en a

ord ave
 le modèle théorique de Johnson and Marshall (2002)for
é par une perturbation sto
hastique au nord et appuierait l'hypothèse selon laquelle l'équateurjoue le r�le d'un tampon retardant la réponse dans l'hémisphère sud de la MOC à des variations de
onve
tion profonde dans les hautes latitudes de l'hémisphère nord (Deshayes, 2003).4.1.2 Cara
térisation de la variabilité de la MOCUne analyse en 
omposantes prin
ipales permet de dé
rire les prin
ipaux modes de variabilité dela MOC dans l'Atlantique. Ils sont représentés en moyenne annuelle sur la �gure 4.5 (en haut). Lepremier mode explique 40% de la varian
e totale. Il est 
omposé d'une seule 
ellule de grande é
helle,88



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM
entrée à 1800 m de profondeur vers 17.5ÆN, 
'est à dire légèrement au sud par rapport au maximummoyen de la MOC (23ÆN). La PC 1 est légèrement anti
orrélée autour de 7-8 ans. Son spe
tre est rouge(Fig. 4.5, milieu) et la majeure partie de l'énergie se trouve aux é
helles de temps multi-annuelles àdé
ennales (voir aussi Bentsen et al. 2002). Le spe
tre fait apparaitre plusieurs périodes préférentielles,notamment autour de 3 ans et autour de 15-20 ans. Ces 
ara
téristiques temporelles sont très pro
hesde 
elles de l'indi
e MOI (voir Fig. 4.1) et les deux indi
es sont en e�et très 
orrélés en phase (Fig.4.6). Dans le BCM, aux é
helles de temps interannuelles, la PC 1 de la MOC est don
 une bonnemesure de la for
e de l'overturning dans le bassin Atlantique.Les modes suivants sont de plus petite é
helle méridienne. Le mode 2 est 
omposé de deux 
ellulesde signes opposés au nord et au sud du bassin et le mode 3 de 3 
ellules. Les 
orrélations entre les PC 1et 2 (Fig. 4.5 en bas) suggèrent une propagation vers le sud de l'anomalie de MOC. Cette propagationest illustrée sur la �gure 4.7 : une anomalie positive apparait 6 ans avant la PC1 dans les hauteslatitudes de l'Atlantique Nord et se dé
ale progressivement vers le sud pour o

uper l'ensemble dubassin Atlantique Nord 1 à 2 ans en avan
e sur la PC 1 (d'où la 
orrélation entre les PC 1 et 2 quandla première suit d'un an). Elle atteint le sud de l'Equateur en phase ave
 la PC 1 et elle devient nonsigni�
ative dans les moyennes et hautes latitudes du bassin nord 4 ans après (d'où la 
orrélation entreles PC 1 et 2 quand la se
onde suit de 4 ans). Les régressions sur l'indi
e MOI mettent en éviden
e lamême propagation vers le sud (Fig. 4.8) et 
on�rment don
 que 
es deux indi
es représentent la mêmephysique. Dans toute la suite, on utilisera l'indi
e MOI plut�t que la PC 1 
ar il présente l'avantage dene pas représenter une stru
ture �xe. Les résultats obtenus sont essentiellement similaires en utilisantla PC 1 (voir Bentsen et al., 2002).
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Figure 4.5: En haut: 3 premières EOF de la MOC à l'é
helle de temps dé
ennale. Les zones griséessont positives, et l'intervalle entre les 
ontours est 0.2 Sv. Au milieu: auto
orrélation (à gau
he) etspe
tre (à droite) de la PC1. Mêmes légendes que pour la Fig. 4.1. En bas: 
orrélation 
roisée entrela PC1 et les PC 2 et 3. Les tirets horizontaux indiquent le niveau de signi�
ativité à 10%.
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Figure 4.7: Régression ave
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alages de temps de la MOC sur la PC1 de MOC en moyennes annuelles.Les dé
alages de temps sont en années. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure4.2.
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Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM4.1.3 MOC et transports méridiens de sel et de 
haleurDans son modèle for
é, Hakkinen (2002) utilise 
omme indi
e de la MOC la moyenne annuelle desanomalies du transport méridien de 
haleur par l'o
éan à 45ÆN. Dans le BCM, la MOC est signi�
a-
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Décalages de temps (années)Figure 4.9: Correlation 
roisee entre le MOI et le transport méridien de 
haleur par l'o
éan à 5ÆN(pointillés), 20ÆN (trait mixte), 35ÆN (tirets) et 50ÆN (trait plein) en moyennes annuelles. Le MOIsuit aux dé
alages de temps négatifs. La zone grisée indique la limite de signi�
ativité à 10%.tivement 
orrélée en phase ave
 le transport méridien de 
haleur entre 5ÆN et 35ÆN en moyenne annuelle(Fig. 4.9). Aux plus hautes latitudes, la 
orrélation est maximale lorsque la MOC suit le transportméridien de 1 an, et la 
orrélation reste alors signi�
ative ave
 des dé
alages de temps de 3-4 ans.C'est à 23ÆN que la 
orrélation est maximale (r=0.8) (même résultat ave
 la PC 1, r=0.7). La sérietemporelle du transport de 
haleur à 23ÆN semble don
 être également un bon indi
e pour 
ara
tériserl'intensité de la MOC. C'est d'ailleurs à 24ÆN qu'il existe les plus longues séries temporelles d'une esti-mation du �ux de 
haleur méridien réel et 
'est à 
ette latitude que la valeur déduite des observationsest 
onsidérée 
omme la plus �able. Une des premières estimations est due à Hall and Bryden (1982),qui donnent la valeur de 1:2� 0:3 PW. Gana
haud and Wuns
h (2000) l'ont plus ré
emment estimé à1:3�0:15 PW. Dans le BCM, le transport méridien de 
haleur à 24ÆN vaut en moyenne 0:93 PW, ave
une valeur annuelle minimale de 0:79 PW et une valeur annuelle maximale de 1:10 PW. Il est don
 unpeu plus faible que 
es estimations.La régression ave
 dé
alage de temps des anomalies de transport méridien de 
haleur sur le MOI
on�rme la propagation vers le sud des anomalies de MOC (Fig. 4.10). On peut remarquer que 2 ansaprès le MOI, l'anomalie de MOC est signi�
ative jusqu'au sud du bassin mais est maximale autourde 40ÆN (Fig. 4.8), 
e qui explique les anomalies de transport de 
haleur signi�
atives à toutes leslatitudes visibles sur la �gure 4.10.
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Figure 4.10: Regression ave
 dé
alage de temps (les mêmes que sur la �gure 4.8) des anomalies detransport méridien de 
haleur par l'o
éan sur le MOI. Les dé
alages de temps sont en années. Leszones où la ligne est plus épaisse sont signi�
atives à 10% près.4.2 La 
onve
tion profonde dans le BCM4.2.1 Lo
alisation de la 
onve
tion profonde dans le BCMEn se basant sur un modèle faiblement di�usif, Stommel and Arons suggèrent dès 1960 l'existen
e desour
es d'eau froides pon
tuelles et lo
alisées dans les régions polaires qui équilibrent la lente remontéedi�usive dans tout l'o
éan des eaux profondes. Depuis, plusieurs auteurs ont établi le lien entre laformation d'eaux intermédiaires et profondes dans l'Atlantique Nord et la MOC (e.g. Mauritzen andHakkinen, 1999, Eden and Jung, 2001, Curry and M
Cartney, 2001). Les stru
tures 
onve
tives ontune é
helle horizontale 
omprise entre 1 (plumes) et 10 (tourbillons) km de diamètre (Marshall andS
hott, 1999). Dans les modèles 
omme le BCM qui ne peuvent résoudre de telles é
helles spatiales,on distingue uniquement les grandes régions de mélange qui s'étendent sur des distan
es de l'ordre de200 km et au sein desquelles la 
ou
he de mélange atteint épisodiquement des valeurs extrêmes. Leszones où l'é
art-type de la profondeur de la 
ou
he de mélange de mars ex
ède 320 m dans le BCMsont représentées sur la �gure 4.11. Dans 
e modèle, la 
onve
tion profonde dans l'Atlantique Nord est94
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MerFigure 4.11: Zones de 
onve
tion dans le BCM. La se
tion indiquée en tirets se rapporte au paragraphe4.2.2.lo
alisée dans les mers du Labrador, d'Irminger, et de GIN (Groenland, Islande, Norvège). Ces résultatssont très pro
hes de 
eux obtenus par Bentsen et al. (2002) qui dé�nissent la 
onve
tion profonde ave
un 
ritère légèrement di�érent: ils 
onsidèrent les régions où la 
ou
he de mélange hivernale (février àavril) ex
ède 1500 m au moins une fois au 
ours de la simulation.Dans la mer du Labrador, la 
onve
tion profonde a pu être dire
tement observée (Clarke andGas
ard, 1983, Lab Sea Group, 1998) autour de 56-57ÆN, au nord-est de la station d'observation
limatique �Bravo�, mais 
ette zone est légèrement dé
alée vers le nord dans le BCM. Ce site de
onve
tion est 
onsidéré 
omme l'un des prin
ipaux sites de formation d'eau profonde Nord Atlantique(NADW). Il semble in�uen
er très sensiblement la THC (Delworth et al., 1993, Rahmstorf, 1995a)et le transport de 
haleur vers le nord asso
ié (Rahmstorf, 1995b). Dans le modèle 
ouplé HadCM3,Wood et al. (1999) ont montré que la 
onve
tion profonde en mer du Labrador pourrait s'arréter suiteà un ré
hau�ement global. La 
onve
tion profonde a également été observée en mer du Groenland(e.g. S
hott et al., 1993, Marshall and S
hott 1999). L'eau profonde formée dans 
ette zone s'é
oulevers le sud en passant par la 
rête entre l'Islande et l'E
osse, elle 
ontinue ensuite à s'alourdir parentrainement et tapisse le fond de l'o
éan Atlantique (Di
kson and Brown, 1994). En 
e qui 
on
ernela mer d'Irminger, Nansen l'avait répertoriée dès 1912 
omme un site de formation d'eau profonde.Néanmoins, les observations n'ont 
on�rmé 
ette hypothèse que depuis les travaux de Pi
kart et al.(2003) et Ba
on et al. (2003).Les zones de 
onve
tion profonde identi�ées dans le BCM sont don
 réalistes. Le paragraphe suivanttraite de l'importan
e des anomalies de salinité pour la 
onve
tion profonde dans 
ha
une de 
es zones.95



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMNous dé
rirons ensuite le forçage atmosphérique asso
ié à 
ette 
onve
tion.4.2.2 Conve
tion profonde et SSSLors de la 
onve
tion profonde, la 
olonne d'eau est destabilisée par des anomalies denses en surfa
e.Quels sont les r�les respe
tifs de la SSS et de la SST dans 
e mé
anisme? La �gure 4.12 montre la
orrélation 
roisée entre les moyennes hivernales (de janvier à avril) de la densité de surfa
e ave
 la SSS,la SST et la profondeur de la 
ou
he de mélange dans 
ha
une des zones de 
onve
tion du modèle.On montre également son auto-
orrélation (trait �n). Dans 
haque région, la densité de surfa
e etla profondeur de la 
ou
he de mélange sont fortement 
orrélées (trait épais), 
omme on l'attend dela 
onve
tion profonde: une augmentation de densité de surfa
e pré
ède de quelques semaines uneintensi�
ation du mélange verti
al 
e qui donne, en moyenne hivernale, une 
orrélation maximale enphase.Dans la mer du Labrador, les anomalies de densité de surfa
e sont relativement persistantes: ellessont signi�
ativement auto-
orrélées jusqu'à un dé
alage de temps de 7 ans environ. Les anomaliesdans la 
ou
he de mélange sont en e�et protégées de la surfa
e d'un hiver à l'autre par la thermo
linesaisonnière (DeCoëtlogon and Frankignoul, 2003) et peuvent don
 persister pendant plusieurs hiverssu

essifs. Les 
orrélations ave
 les autres variables o
éaniques ne sont pas signi�
atives lorsque 
elles-
i pré
èdent la densité de plus d'un an (dé
alages de temps positifs) et sont maximales en phase. Les
orrélations ave
 la SSS (tirets) et la SST (trait mixte) sont signi�
ativement positives. Rappelonsqu'une augmentation de la SST 
orrespond à une diminution de la densité. Cependant, dans la merdu Labrador, 
'est la salinité qui 
ontr�le la densité de surfa
e et don
 la 
onve
tion, 
omme dansles observations de Lazier (1980) à la station Bravo (voir aussi Reverdin et al., 1997). Les anomalies
haudes ne sont pas for
ées par le �ux atmosphérique (voir plus loin Fig. 4.14) mais bien par la
onve
tion qui entraine une remontée d'eaux 
haudes de subsurfa
e. Le pro�l de température moyennele long d'une se
tion à travers la mer du Labrador 
on�rme que les eaux de subsurfa
e (1000 à 2000 m)sont plus 
haudes que les eaux de surfa
e (Fig. 4.13, à gau
he). La strati�
ation est essentiellementassurée par la salinité, qui augmente ave
 la profondeur (à droite), 
omme dans les observations. Auxdé
alages de temps négatifs, lorsque les anomalies de densité pré
èdent, les 
orrélations persistentquelques années, surtout dans le 
as de la SST qui reste anormalement 
haude plusieurs années aprèsla 
onve
tion profonde.Dans les mers GIN, la situation est tout à fait di�érente 
ar 
'est la température qui 
ontr�le ladensité de surfa
e et la 
onve
tion profonde. En e�et, la densité de surfa
e est fortement anti
orréléeave
 la SST. Notons que la SSS tend à s'opposer à l'in�uen
e de la SST 
omme le montre la faible96
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Figure 4.12: Corrélation 
roisée de la densité de surfa
e ave
 elle-même (trait �n), ave
 la profondeurde la 
ou
he de mélange (trait épais), la salinité de surfa
e (tirets) et la température de surfa
e (traitmixte) en moyenne sur la zone de 
onve
tion en mer du Labrador (en haut), mers GIN (au milieu)et mer d'Irminger (en bas). Toutes les données sont 
onsidérées en moyenne hivernale (JFMA). Ladensité de surfa
e suit aux lags positifs. La zone grisée indique la limite de signi�
ativité à 10%.anti
orrélation.Dans la mer d'Irminger en�n, les anomalies de densité de surfa
e sont anti
orrélées ave
 
elles deSST et 
orrélées ave
 
elles de SSS. Les deux variables agissent don
 en phase sur la densité et lemélange verti
al. On remarque une légère périodi
ité de l'ordre de 10-12 ans de la 
onve
tion profondedans 
ette zone.4.2.3 Conve
tion profonde et forçage atmosphériqueLes observations suggèrent qu'un 
ertain nombre de 
onditions prédisposent une région à la 
on-ve
tion profonde. Tout d'abord, la 
onve
tion profonde né
essite un important forçage atmosphériquethermique et/ou halin favorisant un alourdissement des eaux de surfa
e. Ensuite, la strati�
ation sousla 
ou
he mélangée doit être su�samment faible pour permettre le mélange verti
al. En�n, les eaux97
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psuFigure 4.13: Pro�l moyen de la température (à gau
he) et de la salinité (à droit) au mois de marsle long de la se
tion matérialisée par les tirets sur la �gure 4.11. En abs
isse: distan
e à l'extrémitésud-ouest de la se
tion.de subsurfa
e (peu strati�ées) doivent être relativement pro
hes de la surfa
e de façon à être exposéesà l'intense forçage atmosphérique, 
e qui est favorisé par une 
ir
ulation 
y
lonique permettant auxisopy
nes de former un �d�me� près de la surfa
e (Marshall and S
hott, 1999). Nous examinons i
i les
onditions atmosphériques qui for
ent la 
onve
tion profonde dans 
ha
une des zones du modèle. Pour
ela, on régresse la SLP sur la profondeur de 
ou
he de mélange dans 
ha
une des zones en moyennesur les mois de janvier à avril (JFMA). On montre les stru
tures en phase mais également lorsque laSLP pré
ède de 1 et de 2 hivers (Figs 4.14, 4.15 et 4.18 (a)). Sur 
es �gures, on montre également lesstru
tures du �ux de 
haleur, du �ux d'eau dou
e, de la tension de vent et du rotationnel de vent 1mois avant le maximum de 
onve
tion dans 
ha
une des zones (don
 sur les mois DJFM).La stru
ture de SLP forçant la 
onve
tion profonde en mer du Labrador re�ète essentiellement laNAO (Fig. 4.14, (a)). Elle est maximale en phase mais également signi�
ative un an avant, 
e qui estplus long que la persistan
e de la NAO. Ce
i indique que la 
onve
tion profonde est sensible à la partierelativement basse fréquen
e (interannuelle) de la NAO et re�ète l'a
tion intégratri
e de l'o
éan. Lesstru
tures de �ux atmosphériques et de vent ((b) à (e)) juste avant la 
onve
tion re�ètent également laNAO. Une anomalie de vent du nord sou�e sur la zone et des �ux atmosphériques de 
haleur et d'eaudou
e intenses tendent à augmenter la densité de surfa
e. Le rotationnel du vent est signi�
ativementpositif et 
ontribue don
 au pré
onditionnement (doming).L'augmentation de la densité de surfa
e dans les mers GIN est également liée à un intense forçageatmosphérique (Fig. 4.15). Celui-
i est de signe opposé au forçage de la mer du Labrador et il re�èteune phase négative de la NAO. A nouveau, 
es stru
tures sont signi�
atives mais plus faibles un anavant la 
onve
tion, en raison de l'a
tion intégratri
e de l'o
éan. Le rotationnel du vent est pro
he de98
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Figure 4.14: (a): Régression en phase et ave
 dé
alage de temps des anomalies de la pression de surfa
een moyenne hivernale (JFMA) sur la profondeur hivernale (JFMA) de 
ou
he de mélange dans la merd'Irminger. L'intervalle entre les 
ontours est de 0.1 hPa. La SLP pré
ède aux dé
alages de temps(en années) négatifs. (b) Régression des anomalies mensuelles hivernales de �ux de 
haleur sur laprofondeur de 
ou
he de mélange mensuelle hivernale (JFMA) dans la zone de 
onve
tion en mer duLabrador. Le �ux de 
haleur pré
ède d'un mois (il est don
 
onsidéré sur les mois DJFM). Les 
ontours
orrespondent aux valeurs: 0; 2.5; 5; 12.5; 22,5; 50 W.m�2. (
) Idem pour les anomalies de �ux d'eaudou
e. Les 
ontours 
orrespondent aux valeurs: 0; 2.5; 5; 12.5; 22,5; 50 mm.mois�1 (d) Id. pour lesanomalies de tension de vent (e) Id. pour les anomalies de rotationnel de vent. L'intervalle entre les
ontours est de 5:10�8N:m�3. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.99
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Figure 4.15: id. Fig. 4.14 dans les mers GINzéro dans les mers Nordiques, et ne semble don
 pas pré
onditionner la 
onve
tion de façon signi�
ative.Marshall and S
hott (1999) soulignent que la gla
e de mer peut également jouer un r�le relativementimportant pour le pré
onditionnement de la 
onve
tion dans la mer du Groenland. Cependant, 
emé
anisme ne semble pas être a
tif dans le modèle, dont l'extension de gla
e n'atteint pas 
ette zone(Fig. 3.11).L'opposition de phase, or
hestrée dans une large mesure par la NAO, entre la 
onve
tion profonde100
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Figure 4.16: Corrélations 
roisées entre l'indi
e NAO et la série temporelle de la profondeur de 
ou
hede mélange (trait épais), de la densité de surfa
e (trait �n), de la SSS (tirets) et de la SST (tirets-pointillés) moyennées sur la zone de 
onve
tion profonde en mer du Labrador (en haut), en mers GIN(au milieu) et en mer d'Irmniger (en bas). A gau
he: moyennes mensuelles, à droite: moyenneshivernales (JFMA). La NAO pré
ède aux dé
alages de temps positifs. La zone grisée indique la limitede signi�
ativité à 10%.en mer du Labrador et en mer du Groenland est en a

ord ave
 les observations: dans les années 60 à90, la NAO était dans une phase positive et on a pu observer un a�aiblissement de la 
onve
tion dansles mers GIN parrallèlement à une intensi�
ation dans la mer du Labrador (Di
kson et al., 1996). On atra
é sur la �gure 4.16 les 
orrélations 
roisées entre l'indi
e NAO du modèle et les séries temporelles
ara
térisant l'o
éan de surfa
e dans les zones de 
onve
tion profonde. Dans la mer du Labrador (enhaut), la 
orrélation ave
 la SST est négligeable 
e qui 
on�rme que 
elle-
i ne for
e pas la 
onve
tionprofonde dans 
ette zone. La 
orrélation ave
 les autres variables est en a

ord ave
 le modèle sto
has-tique: en mensuel (à droite), elle n'est pas signi�
ative lorsque l'o
éan pré
ède l'atmosphère, elle estimportante en phase et maximale lorsque l'o
éan suit d'un mois, puis elle dé
roit lentement en a

ordave
 la persistan
e des variables o
éaniques. La réponse de la 
ou
he de mélange est rapide et en101
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lag 1Figure 4.17: Régression de la profondeur de la 
ou
he de mélange mensuelle sur la série temporellemensuelle de la NAO ave
 un dé
alage de 1 mois (la NAO pré
ède). L'intervalle entre les 
ontours estde 10 m. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.moyenne hivernale sur quatre mois, la 
orrélation est don
 maximale en phase. On notera par ailleursque la 
orrélation entre la NAO et la profondeur de la 
ou
he de mélange augmente à nouveau après 10à 12 mois à 
ause du phénomène de ré
urren
e. En mers GIN (Fig 4.16 milieu), les 
orrélations 
roiséessont également en a

ord ave
 le modèle sto
hastique, sauf pour la SSS qui n'est pas signi�
ativement
orrélée ave
 la NAO, mais on a vu que 
e paramètre ne for
e pas la 
onve
tion profonde dans 
ettezone. La 
orrélation ave
 la profondeur de la 
ou
he de mélange et ave
 la densité sont 
ette foisnégatives. Une phase positive de la NAO for
e don
 bien une attenuation de la 
onve
tion profondeen mers GIN. La Fig. 4.17 montre que l'intensi�
ation du mélange verti
al en mer du Labrador et larédu
tion en mers GIN lors d'une NAO positive sont les manifestations lo
ales d'une réponse à grandeé
helle.La 
onve
tion profonde en mer d'Irminger est beau
oup moins fortement liée à la NAO et les
orrélations 
roisées de la �gure 4.16 (en bas) sont faibles. Une forte dépression apparaît au largedes Iles Britanniques 2 ans avant le maximum de 
onve
tion. Elle est maximale au lag -1 et dé
aléevers le nord-est. Elle s'a�aiblit au lag 0. La 
onve
tion profonde dans 
ette zone est don
 a nouveaufor
ée par une anomalie atmosphérique relativement persistante mais le forçage est i
i plus 
omplexeet semble moins lo
al que dans le 
as des mers GIN et du Labrador. La �gure 4.18 ((b) à (e)) montreune anomalie de vent est orientée dans le sens nord-sud dans le détroit du Danemark juste avant la
onve
tion qui induit lo
alement un �ux de 
haleur latent de l'o
éan vers l'atmosphère d'où un re-froidissement et une augmentation de la salinité par évaporation. En�n, le rotationnel du vent est fortlo
alement, mais pas dans le sens favorable à la formation d'un d�me d'isopy
nes. Il n'y a don
 pasde pré
onditionnement par le vent dans 
ette zone dans le modèle.102
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Figure 4.18: Id. Fig. 4.14 dans la mer d'Irminger.Pour explorer le dé
alage éventuel entre les di�érentes zones de 
onve
tion profonde, la �gure 4.19montre la 
orrélation 
roisée entre les indi
es de profondeur de 
ou
he de mélange (à gau
he) et 
euxde densité de surfa
e (à droite) dans les di�érentes zones. Les 
orrélations ne sont pas très fortes. Onretrouve l'anti
orrélation entre la 
onve
tion en mers GIN et en mer du Labrador. Remarquons que la
orrélation entre 
es deux zones est également signi�
ative ave
 un dé
alage de temps de un hiver alorsque la NAO en moyenne hivernale n'est pas auto
orrélée. Ce
i est à nouveau dû au fait que l'o
éan103
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Figure 4.19: Corrélations 
roisées entre les indi
es de profondeur de 
ou
he de mélange (à gau
he) etde densité de surfa
e (à droite) dans les di�érentes zones de 
onve
tion. La deuxième lo
alisation dansla légende pré
ède la première aux dé
alages de temps positifs. Toutes les données sont 
onsidérées enmoyenne hivernale (JFMA). La zone grisée indique la limite de signi�
ativité à 10%.
 50N

 60N

 70N

lag −5 lag −4 lag −3

 80W  60W  40W

 50N

 60N

 70N

lag −2

 80W  60W  40W

lag −1

 80W  60W  40W

lag 0

Figure 4.20: Contours: Régression ave
 dé
alages de temps de la densité de surfa
e hivernale moyenne(JFMA) sur la moyenne hivernale normalisée de la densité de surfa
e dans le zone de 
onve
tion enmer du Labrador. Les dé
alages de temps sont en années. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le mêmeque sur la �gure 4.2. Lignes noires: traje
toires lagrangiennes suivies par les �otteurs largués au lag-5 en surfa
e aux sites matérialisés par des losanges noirs et adve
tés par les 
ourants 
limatologiquesmoyens du modèle. On ne montre que les traje
toires qui restent dans la 
ou
he de mélange hivernale.intègre le signal atmosphérique et montre qu'il faut plusieurs hivers su

essifs ave
 la même phase dela NAO pour for
er des anomalies de 
onve
tion profonde dans 
es zones. Par ailleurs, on note quela densité de surfa
e en mer d'Irminger a tendan
e à pré
éder 
elle en mer du Labrador de 3 à 6 ansenviron. La �gure 4.20 
on�rme qu'une anomalie de densité de surfa
e en mer d'Irminger pré
ède 
elledans la mer du Labrador de 5 ans environ et se propage jusque dans 
ette dernière. Elle montre de plusque 
ette propagation peut s'expliquer par l'adve
tion de la densité de surfa
e de la mer d'Irminger àla mer du Labrador par les 
ourants moyens. Les lignes noires sur la �gure représentent en e�et lestraje
toires lagrangiennes de �otteurs �
tifs largués en surfa
e au mois de mars dans la mer d'Irminger(losanges noirs) 5 ans avant l'anomalie de densité dans la mer du Labrador et adve
tés par les 
ourants104



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM
limatologiques moyens du modèle (voir paragraphe 3.3). On ne montre que les traje
toires des �ot-teurs restant dans la 
ou
he de mélange annuelle moyenne. Bentsen et al. (2002) avaient aussi suggéré
ette propagation, sans en démontrer néanmoins l'aspe
t adve
tif. On en 
on
lut qu'il y a dans lemodèle une sorte de pré
onditionnement de la mer du Labrador par la mer d'Irminger. Celui-
i estprobablement dû aux anomalies de salinité qui in�uen
ent la 
onve
tion profonde dans 
es deux zoneset qui sont parti
ulièrement sensibles à l'adve
tion par les 
ourants moyens (paragraphe 3.3).Pour résumer, on trouve don
 que la 
onve
tion profonde dans le BCM est prin
ipalement due à unforçage atmosphérique persistant. Dans le 
as des mers du Labrador et GIN, il re�ète respe
tivementune phase positive et négative de la NAO. Dans le 
as de la mer d'Irminger, il est moins lo
al et lié àune anomalie de vent du nord dans le détroit du Danemark. Par ailleurs, on peut noter que le ventsemble 
ontribuer au pré
onditionnement de la 
onve
tion dans la mer du Labrador mais pas dansles mers GIN ni d'Irminger. En�n, il peut également y avoir un pré
onditionnement de la mer duLabrador par adve
tion d'anomalies de densité depuis la mer d'Irminger.4.2.4 Forçage de la MOC par la 
onve
tion profondeQuel est le lien entre la formation d'eau profonde dans les hautes latitudes et la variabilité de laMOC dans le BCM? Neuf à 
inq ans en avan
e sur le MOI, on a typiquement une dépression au-dessusdes Iles Britanniques qui se dé
ale progressivement vers le nord-ouest (Fig. 4.21). Cette stru
ture est
ara
téristique de la 
onve
tion profonde en mer d'Irminger (
omparer à la �gure 4.18). La densité desurfa
e et la profondeur de la 
ou
he de mélange dans 
ette zone sont en e�et très fortement 
orrélées àl'indi
e MOI lorsque 
elui-
i suit de 5 ans environ (Fig. 4.22 en bas). Simultanément, l'eau de surfa
eest anormalement salée et froide. La �gure 4.23 
on�rme le fort approfondissement de la 
ou
he demélange en mer d'Irminger 4 à 6 ans avant le maximum de MOC. Les 
orrélations de l'indi
e MOI
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lag −5Figure 4.21: Régression ave
 dé
alage de temps de la pression de surfa
e sur le MOI. L'intervalle entreles 
ontours est de 0.1 hPa. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.105
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Figure 4.22: Corrélations 
roisées entre le MOI et les séries temporelles de profondeur de 
ou
he demélange (trait épais), de densité de surfa
e (trait �n), de SSS (tirets) et de SST (tirets-pointillés)moyennées sur la zone de 
onve
tion profonde en mer du Labrador (en haut), en mer de GIN (aumilieu) et en mer d'Irminger (en bas) en moyenne hivernale (JFMA). Les dé
alages de temps sonten années. La MOC pré
ède aux dé
alages de temps positifs. La zone grisée indique la limite designi�
ativité à 10%.ave
 les paramètres de 
onve
tion profonde en mers GIN et du Labrador sont moins fortes (Fig. 4.22,en haut et au milieu). Une faible augmentation de la profondeur de 
ou
he de mélange et de la densitéde surfa
e en mers GIN a lieu 7 ans avant la MOC, mais la 
orrélation est maximale seulement 2 ansen avan
e sur le MOI. La 
ou
he de mélange ne s'approfondit en fait que d'une vingtaine de mètres enmoyenne hivernale (Fig. 4.23), 
e qui est faible pour de la 
onve
tion profonde. En mer du Labrador,la profondeur de 
ou
he de mélange est anormalement profonde 6 à 3 ans en avan
e sur la MOC. La
orrélation est maximale au lag -5 mais elle pré
ède l'augmentation de la densité de surfa
e qui estelle maximale 2-3 ans avant le maximum de MOC. A nouveau, la 
ou
he de mélange ne s'approfondittypiquement que de 20 m environ.En résumé, on a identi�é i
i un premier mé
anisme de variabilité de la MOC: Des anomaliesde 
ir
ulation atmosphérique dans les hautes latitudes de l'Atlantique Nord favorisent la 
onve
tionprofonde dans la mer d'Irminger qui joue un r�le de moteur pour la 
ir
ulation méridienne ave
 un106
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 dé
alage de temps de la profondeur de la 
ou
he de mélange sur le MOI.L'intervalle entre les 
ontours est de 10m. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la�gure 4.2.
dé
alage de temps de 5 ans environ. La 
onve
tion profonde en mers GIN et du Labrador joue unr�le moindre mais renfor
e probablement 
e phénomène. Les résultats sont identiques à l'é
helle detemps dé
ennale. Remarquons que dans un modèle o
éanique for
é par des �ux 
limatologiques et desanomalies de �ux de poussée dans les hautes latitudes, Mauritzen and Hakkinen (1999) 
on
luent quela variabilité basse fréquen
e de la MOC dans l'Atlantique n'est pas liée à la formation d'eau profondedans les mers GIN. Dans le BCM, le lien entre les deux n'est pas très fort non plus.Après le maximum de MOC (dé
alages de temps positifs sur la �gure 4.22), la SSS et la SSTaugmentent quelque peu dans les mers d'Irminger et du Labrador, et seule la SST augmente dans lesmers GIN. Les stru
tures o
éaniques asso
iées à une intensi�
ation de la MOC seront examinées plusen détail dans le paragraphe 4.4. 107
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Figure 4.24: Régression des anomalies mensuelles du pompage d'Ekman en moyenne zonale (en haut,noter que le pompage d'Ekman n'est pas dé�ni autour de l'équateur), du transport méridien de 
haleurpar l'o
éan (milieu) et de la 
ir
ulation méridienne (en bas) sur la série temporelle mensuelle normaliséede la NAO en phase (à gau
he), et ave
 dé
alages de temps (en mois). L'intervalle des 
ontours desstru
tures de 
ir
ulation méridienne est de 0.4 Sv. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même quesur la �gure 4.2.4.3 NAO et MOCOn étudie i
i le lien entre la NAO et la MOC. En e�et, les paragraphes pré
édents ont montréd'une part que les �u
tuations de la MOC sont en partie for
ées par la 
onve
tion profonde dans leshautes latitudes de l'Atlantique Nord et d'autre part que la NAO for
e la 
onve
tion profonde en mersdu Labrador et GIN. Quel est �nalement le lien entre la NAO et la MOC?La réponse à 
ourte é
helle de temps de la MOC à la NAO est illustrée sur la �gure 4.24 parune régression sur les moyennes mensuelles de la série NAO. L'anomalie en phase (à gau
he) est trèssigni�
ative. Elle re�ète les 
ourants d'Ekman et la réponse barotrope de la MOC. En e�et, la moyennezonale des anomalies de pompage d'Ekman (en haut) est 
ara
térisée par une anomalie négative entre32ÆN et 55ÆN, 
onséquen
e de la 
onvergen
e des 
ourants d'Ekman asso
iée à l'intensi�
ation des vents108



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMd'ouest et des alizés au 
ours d'une NAO positive. Celle-
i se traduit par un pompage des eaux desurfa
e vers l'intérieur de l'o
éan très visible sur la stru
ture de MOC 
orrespondante. Le phénomèneest inversé entre 55ÆN et 70ÆN où on a une remontée d'eau. La 
ir
ulation verti
ale est maximale ensurfa
e puis moins forte et quasiment 
onstante sous la 
ou
he de mélange. La régression en phasedes 
ourants dans la 
ou
he de mélange sur la NAO (Fig. 4.25 à gau
he) 
on�rme 
e mé
anismepuisque l'on re
onnait très 
lairement le transport d'Ekman asso
ié à la NAO. On a également uneanomalie de 
ourant relativement forte le long de l'équateur 
réée par une anomalie de vent dirigéevers l'ouest en phase ave
 la NAO (pas montré). En profondeur, les 
ourants sont quasiment uniformesselon la verti
ale, et signi�
atifs sur toute la largeur du bassin. Cette stru
ture de la 
ir
ulationméridienne moyenne est don
 bien la réponse barotrope de l'o
éan au for
age par le vent asso
iéà la NAO dis
utée par Eden and Willebrand (2001) et Hakkinen (1999b). La réponse barotropepersiste un mois aux latitudes extratropi
ales (Fig. 4.24 et 4.25), 
onformément à la persistan
e des
ourants d'Ekman. Dans les tropiques 
ependant, un mois après la NAO, la réponse est déjà modi�ée,probablement à 
ause de l'ajustement baro
line très rapide à 
es latitudes. Après deux mois, l'anomalienégative de 
ir
ulation méridienne moyenne s'estompe rapidement dans les hautes latitudes et un peuplus lentement dans les subtropiques. Elle se propage légèrement vers le sud. Il n'y a plus au
une
orrélation signi�
ative au bout de 5 mois. En�n, en a

ord ave
 les résultats de Hakkinen (1999b)dans un modèle o
éanique for
é par la NAO et 
eux de Dong and Sutton (2000) dans un modèle
ouplé de 
ir
ulation générale, les anomalies de transport méridien de 
haleur en phase ave
 la NAO(Fig. 4.24, à gau
he au milieu) re�ètent essentiellement les anomalies de transport d'Ekman, ave
 uneintensi�
ation du transport méridien de 
haleur au sud de 45ÆN et une diminution entre 45 et 60ÆN.Par 
ontre, les anomalies de transport méridien de sel ne sont pas signi�
ativement 
orrélées à la NAO.Pour mettre en éviden
e la réponse baro
line de la MOC qui devrait apparaître aux plus grandsdé
alages de temps, l'analyse est répétée en utilisant des moyennes annuelles. Au lag 0, on retrouve laréponse barotrope rapide for
ée par le vent (Fig. 4.26, en haut à gau
he). Une 
omposante baro
lineest néanmoins déjà visible aux basses latitudes (Fig. 4.27, à gau
he): l'anomalie de 
ourant le long dela 
�te nord de l'Amérique du Sud est dirigée vers le nord-ouest en surfa
e (en haut) et vers le sud-està 400 et 1500 m. Un an après la NAO (Fig. 4.26, au milieu), les anomalies de pompage d'Ekman ontdisparu, 
onséquen
e de la 
ourte é
helle de temps de la NAO, et l'anomalie de 
ir
ulation méridiennemoyenne est 
omposée de 2 
ellules essentiellement inversées par rapport au lag 0. Il y a une 
ellulepositive 
entrée vers 50ÆN qui persiste jusqu'au lag 3 et qui est faible en surfa
e et maximale entre 1000et 2000 m, et une 
ellule négative plus au sud maximale autour de 500 m. Cette réponse est don
 denature baro
line. On notera que la 
ellule positive au nord de 40ÆN pourrait être une 
onséquen
e de109
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lag 1Figure 4.25: Régressions ave
 dé
alages de temps des anomalies mensuelles de 
ourant dans la 
ou
hede mélange (en haut), à 400m (se
onde ligne), à 1500m (troisième ligne) et à 3000m (en bas) sur lasérie temporelle mensuelle normalisée de la NAO. Les dé
alages de temps sont indiqués en mois. Lesve
teurs dont au
une des 
omposantes n'est signi�
ative à 80% ne sont pas représentés. Il n'y a pasd'anomalies signi�
atives au sud de 10ÆS. L'é
helle des ve
teurs est indiquée sur le 
ontinent afri
ainpour 
haque profondeur. 110
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Figure 4.26: Figure analogue à la �gure 4.24, en moyenne annuelle. Les dé
alages de temps sont enannées. La moyenne zonale du pompage d'Ekman n'est pas représentée à partir du lag 1 
ar elle n'estplus signi�
ative. L'intervalle des 
ontours des stru
tures de 
ir
ulation méridienne moyenne est de0.2 Sv. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.
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Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMl'intensi�
ation de la 
onve
tion profonde en mer du Labrador en phase et un an après la NAO (Fig.4.16). La réponse de la MOC à la NAO est similaire dans le modèle 
ouplé HadCM3 (Friederi
hs, 
om.pers.). Dans le modèle o
éanique de Eden and Willebrand (2001), la réponse baro
line est maximale3 ans après la NAO.Sur les 
ourants horizontaux, la réponse en phase ave
 la NAO se 
ara
térise par la 
onvergen
e des
ourants d'Ekman mais aussi par une intensi�
ation du Gulf Stream (Fig. 4.27). Dans les observations,la réponse est signi�
ative en phase mais maximale un an après la NAO (Frankignoul et al., 2001),mais la réponse maximale été trouvée en phase dans plusieurs modèles 
ouplés (DeCoëtlogon, 
om.pers.). Un an après la NAO, la réponse du Gulf Stream est plus faible, mais elle persiste dans les
ou
hes supérieures aux années 2 et 3 (Fig. 4.28). Par ailleurs, la réponse baro
line au forçage par levent s'a

ompagne d'une forte variabilité de la 
ir
ulation des gyres (lags 1 à 3), en a

ord ave
 lesobservations de Curry and M
Cartney (2001) et ave
 le modèle théorique de Marshall et al. (2001).On remarque d'ailleurs au lag 1 une anomalie de 
ir
ulation 
y
lonique 
entrée vers 50ÆN en a

ordave
 la �gyre intergyre� dé
rite par 
es derniers.Même si elles semblent assez di�érentes, la stru
ture de MOC en réponse à la NAO et 
elle asso
iéeau MOI (Fig. 4.2) ne sont pas indépendantes: la 
orrélation spatiale de 
ette dernière ave
 la stru
turebarotrope est de 0.64 et ave
 la stru
ture baro
line de -0.56. Les indi
es NAO et MOI sont en e�etsigni�
ativement 
orrélés en phase et, dans une moindre mesure, lorsque le MOI pré
ède la NAO d'unan, ave
 le signe opposé (Fig. 4.29). Par 
ontre, ils ne sont plus signi�
ativement 
orrélés en dé
ennal.La �gure 4.30 
on�rme qu'ils sont 
ohérents ave
 une phase assez stable jusqu'à une période de 7-8ans mais pas à plus basse fréquen
e. Ainsi, dans le BCM, la régression de la MOC sur l'indi
e dela NAO aux é
helles de temps dé
ennales ne présente pas de signal signi�
atif en phase, 
omme lemontre la �gure 4.31 (à gau
he). En e�et, les réponses barotropes et baro
lines, quasiment opposées et
orrélées ave
 un signe opposé ave
 le MOI, se 
ompensent probablement en partie à basse fréquen
e.On a une légère a

éleration de la MOC ans les moyennes latitudes vers 1500 m de profondeur aubout d'un à deux ans (à droite), qui témoigne de la légère persistan
e du mode baro
line (Fig. 4.26).Ce résultat di�ère de 
eux de Timmermann et al. (1998) ou Delworth and Greatbat
h (2000) quitrouvent dans des modèles 
ouplés que la NAO for
e une a

éleration de la THC à basse fréquen
evia la persistan
e d'anomalies de �ux de poussée dans les hautes latitudes, en a

ord ave
 le modèlethéorique de Marshall et al. (2001). La di�éren
e vient probablement du fait que dans le BCM, la THCest prin
ipalement sensible à la 
onve
tion profonde en mer d'Irminger tandis que la NAO in�uen
ela 
onve
tion profonde dans les mers du Labrador et GIN. Cette distin
tion n'est pas aussi nette dansles deux études que l'on vient de 
iter. 112



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMPour 
on
lure, l'a
tion de la NAO sur la MOC dans le BCM se fait prin
ipalement par a
tionmé
anique du vent. On a une réponse barotrope très rapide liée au pompage d'Ekman et une réponsebaro
line un an plus tard qui s'a

ompagne de variations de la 
ir
ulation des gyres. Par 
ontre, onn'a pas pu dé
eler dans le BCM d'a
tion signi�
ative à l'é
helle dé
ennale sur la THC via un forçagethermohalin.
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e entre la série temporelle de la NAO et l'indi
e MOI en annuel. Le trait pleinreprésente le module de la 
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e (é
helle de gau
he) et les pointillés la phase (é
helle de droite). La
ohéren
e est 
al
ulée par la méthode de Wel
h, ave
 des fenêtres triangulaires de 40 points. Les valeursdu module inférieures à la valeur en tirets sont non signi�
atives à 10% (von Stor
h and Zwiers, 1999,se
tion 12.5.5). Le nombre équivalent de degrés de libertés (edf) a été 
al
ulé selon la méthode détailléedans Wel
h (1967), où edf = 2:8 � 7=8 �N=L, ave
 N le nombre de points des séries temporelles et Lla longueur de la fenêtre utilisée. 116
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Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM4.4 Stru
tures asso
iées à la MOC AtlantiqueLes deux paragraphes pré
édents ont montré que les 
auses de variabilité de la MOC peuvent êtremultiples: on a en parti
ulier re
ensé l'a
tion de la 
onve
tion profonde due aux �ux atmosphériqueset l'a
tion mé
anique du vent. Les stru
tures o
éaniques asso
iées aux variations de MOC re�ètent
es di�érentes 
auses et sont don
 
omplexes.Les anomalies de 
ourants horizontaux à di�érentes profondeurs asso
iées au MOI sont essen-tiellement situées près du bord ouest, 
omme le montrent les �gures 4.32 à 4.34. Bien que bruitées, 
es
artes 
on�rment la propagation vers le sud de l'anomalie de MOC (Fig. 4.8): l'anomalie le long dubord ouest est 
on�née au nord de 40ÆN au lag -4, puis on la déte
te jusqu'à 20ÆN au lag -2 et dans lamer des Caraïbes au lag -1. Elle traverse l'équateur en phase ave
 le maximum de MOC. L'ajustementdu bassin est également visible sur la fon
tion de 
ourant barotrope (Fig. 4.35). Les 
ara
téristiquesde la propagation vers le sud le long du bord ouest rappellent une onde de Kelvin 
�tière baro
lineou des ondes de Rossby topographiques. Ces ondes seraient 
réées par la formation de masses d'eaudans les hautes latitudes de l'Atlantique Nord dans les années qui pré
èdent le MOI 
omme on l'a vuau paragraphe 4.2.4. Il est 
ependant di�
ile d'interpréter pré
isément 
es phénomènes étant don-née la grande variété d'ondes piégées à la 
�te se propageant vers le sud (ondes internes de Kelvintopographiques, ondes se propageant le long des talus et modi�ées par la topographie... voir Mysak,1980). Dans un modèle idéalisé à deux 
ou
hes, Kawase (1987) a étudié l'ajustement de l'o
éan profondà une anomalie de transport à la frontière nord, qui peut être vue 
omme une anomalie de 
onve
-tion profonde dans les hautes latitudes. Il a identi�é des ondes de Kelvin baro
lines transportant lesignal de la gyre subpolaire vers l'équateur le long du bord ouest, le long de l'équateur, puis vers lesp�les le long de la frontière est. Cette dernière étape s'a

ompagne d'une émission d'ondes longues deRossby traversant le bassin d'est en ouest qui met en mouvement l'o
éan intérieur profond. Dans 
etteétude, les ondes de Kelvin 
�tières atteignent l'équateur au bout de quelques semaines, et l'é
hellede temps de l'ajustement 
omplet est de 200 jours environ (voir aussi Yang, 1999). Suginohara andFukasawa (1988) ont étendu le travail de Kawase à un modèle à six 
ou
hes. Ils retrouvent le mêmemé
anisme d'ajustement mais ave
 une é
helle de temps de l'ordre de 10 ans. Ils expliquent 
ettedi�éren
e par la présen
e de modes baro
lines plus lents dans un modèle à six 
ou
hes. Par ailleurs,des stru
tures propagatives similaires ont été observées dans des modèles o
éaniques de 
ir
ulationgénérale. La détermination d'une é
helle de temps est rendue en
ore plus déli
ate par les problèmesnumériques posés par la représentation des ondes dans les grilles des modèles. Batteen and Han (1981)par exemple dé
rivent la dépendan
e du temps de propagation au type de grille utilisé selon la 
lassi-118
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alage de temps des anomalies de 
ourant dans la 
ou
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alages de temps sont indiqués en années. Les ve
teurs dont au
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omposantes n'estsigni�
ative à 80% ne sont pas représentés. L'é
helle des ve
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ontinent afri
ainpour 
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Figure 4.35: Régression ave
 dé
alage de temps des anomalies de fon
tion de 
ourant barotrope sur leMOI en moyenne annuelle. Les dé
alages de temps sont en années. L'intervalle entre les 
ontours est0.2 Sv. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.�
ation d'Arakawa (1972). La résolution (relativement basse dans les modèles de 
ir
ulation générale
ouplés) est également un fa
teur important: Dös
her et al. (1994) observent que la propagation estbeau
oup plus rapide dans un modèle au 1=3Æ que dans un modèle à 1Æ. Ils expliquent 
ette di�éren
epar le fait que les ondes de type Kelvin ne peuvent être 
orre
tement représentées dans le modèle àbasse résolution, et dis
utent l'importan
e du paramètre de vis
osité latérale. Greatbat
h and Peterson(1996) dis
utent quand à eux l'e�et retardateur pour la propagation d'ondes de Kelvin 
�tières d'unefaible strati�
ation dans les hautes latitudes. En�n, signalons que dans un modèle à basse résolution(4=3Æ
os� lat �4=3Æ long) for
é par des �ux de 
haleur, Eden and Willebrand (2001) observent uneanomalie de 
ir
ulation thermohaline se propageant de la mer du Labrador jusqu'à la gyre subtropi
alepar le 
ourant de bord ouest en 6-9 ans. Cette é
helle de temps pour l'ajustement du bassin AtlantiqueNord est plus longue mais du même ordre de grandeur que 
elle du BCM. Le type de propagationobservé sur les �gures 4.32 à 4.35 a don
 déjà été mis en éviden
e dans une large gamme de modèles,même si le mé
anisme n'est pas en
ore expli
ité 1. Par ailleurs, Curry et al. (1998) suggèrent à partir1Notons que Marotzke and Klinger (2000) suggèrent dans leur modèle à très basse résolution que l'o
éan répondbeau
oup plus lentement (45 ans pour atteindre l'équateur) ave
 une é
helle de temps �xée par l'adve
tion par le 
ourantde bord ouest, 
e qui n'est pas 
onsistent ave
 nos résultats.122



Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCMd'observations un lien entre le volume d'eau profonde formée en mer du Labrador et les propriétés deseaux intermédiaires dans la gyre subtropi
ale ave
 un dé
alage de temps de 6 ans.Deux à trois ans en avan
e sur le MOI, on ne déte
te pas d'anomalies atmosphériques signi�
a-
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 dé
alage de temps de la pression de surfa
e sur le MOI en moyenneannuelle. Les dé
alages de temps sont en années (Id. Fig. 4.21 aux dé
alages de temps -1 à 1).L'intervalle entre les 
ontours est de 0.1 hPa. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que surla �gure 4.2. .tives (Fig. 4.36). Un an avant le maximum de MOC, on a par 
ontre une zone de haute pressionau sud de l'Islande et une dépression dans les subtropiques ouest. Un an plus tard, 
'est-à-dire enphase ave
 le MOI, elles sont à peu près opposées à 
elles de l'année pré
édente, ave
 un petit dé-pla
ement des stru
tures vers le nord-est. En moyenne mensuelle, 
ette stru
ture, qui ressemble àune NAO légèrement déformée, pré
ède le maximum d'overturning de 4 mois. L'année suivante, il n'ya plus qu'une très faible anomalie de SLP, et plus rien à partir du lag 2. Cette inversion du signedes anomalies atmosphériques re�ète à nouveau le forçage par le vent et l'inversion de signe dé
ritau paragraphe pré
édent entre les réponses barotrope et baro
line de la MOC à la NAO. En e�et, lastru
ture baro
line qui suit la NAO d'un an est 
orrélée négativement ave
 la stru
ture asso
iée auMOI, et on a don
, vu de l'o
éan, une stru
ture pro
he d'une phase négative de la NAO asso
iée auMOI ave
 un an d'avan
e. En phase, la stru
ture est pro
he de la NAO vue la 
orrélation spatialeentre la réponse barotrope à la NAO et la stru
ture asso
iée au MOI. Ces anomalies de 
ir
ulationatmosphérique 
ontribuent également à la variabilité de la 
ir
ulation horizontale représentée sur les�gures 4.32 à 4.34 et engendrent des anomalies qui se superposent à 
elles qui sont liées à l'ajustementde la MOC à la 
onve
tion profonde. Ainsi, l'anomalie vers le sud le long de la 
�te nord de l'Amériquedu Sud dans la bande équatoriale puis vers l'est le long de l'Equateur au lag -1 est probablement 
rééepar les anomalies de vent le long de la 
�te qui a

ompagnent les basses pressions du 
entre du bassin.Les stru
tures de forçage des anomalies de SSS et de SST un an avant le maximum de MOC eten phase (Figs. 4.37 et 4.38) re�ètent le 
hangement de phase et la légère déformation des anomalies123
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lag −1Figure 4.37: Régression du �ux atmosphérique de 
haleur et de l'adve
tion de SST par les anomaliesde 
ourant d'Ekman (en haut) et du �ux atmosphérique d'eau dou
e et de l'adve
tion de SSS parles anomalies de 
ourant d'Ekman (en bas) sur le MOI en avan
e d'1 an sur 
elui-
i. Les 
ontours
orrespondent aux valeurs 0; 2.5; 5; 12.5; 22.5; 50 W:m�2 et mm:mois�1 respe
tivement. Le 
ode des
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.atmosphériques de la �gure 4.36. Au lag -1, la stru
ture de SSS dans les subtropiques (Fig. 4.39, pre-mier panneau) est en partie due au forçage atmosphérique, et notamment à l'ex
ès de pré
ipitationsdans les subtropiques (Fig. 4.37). Ce n'est pas le 
as de l'anomalie positive dans les hautes latitudes.Elle re�ète elle déjà l'a

éleration de la MOC en Atlantique Nord qui apporte de l'eau 
haude et saléedans les hautes latitudes. La stru
ture de SSS persiste au lag 0, tout en étant un peu déformée parle forçage atmosphérique et l'adve
tion par les 
ourants moyens. L'anomalie positive dans les hauteslatitudes a été intensi�ée par la MOC. On obtient une sorte de dip�le dans l'hémisphère nord, ave
des eaux anormalement salées dans les hautes latitudes et des eaux anoemalement peu salées dans lessubtropiques. On a aussi des eaux peu salées dans les subtropiques de l'hémisphère sud, sauf le longde la 
�te sud-améri
aine. A partir du lag 1, l'anomalie dans la gyre subpolaire 
ontinue à s'intensi�ertandis qu'elle est en partie adve
tée par les 
ourants moyens vers le nord-est. En e�et, l'anomalie deMOC s'atténue dans l'hémisphère nord (Fig. 4.8) et le terme d'adve
tion de la salinité moyenne parles anomalies de 
ourant diminue. Vues les anomalies 
rées, l'adve
tion des anomalies par les 
ourants124
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 l'indi
e MOI.moyens reprend lui relativement de l'importan
e. L'anomalie négative de SSS dans les subtropiquesest également partiellement adve
tée par les 
ourants moyens le long de la 
�te sud améri
aine, autourde la Floride puis le long de la 
�te nord-améri
aine.Les anomalies de SST en avan
e d'un an sur le MOI forment un tripole, ave
 des températuresanormalement 
haudes dans les tropiques et dans la gyre subpolaire, et des températures plus froidesque la normale dans les moyennes latitudes le long de la 
�te US et dans la mer des Caraïbes. Commedans le 
as de la SSS, la partie subtropi
ale de 
es anomalies est due au forçage atmosphérique di-re
t (Fig. 4.37). Dans les hautes latitudes, les anomalies positives de température ne re�ètent pas 
eforçage mais sont dues à l'a

éleration de la 
ir
ulation méridienne. Aux lags 0 et 1, 
ette anomalieenvahit progressivement tout l'hémisphère nord. Dans les subtropiques, l'anomalie de SST 
hange designe au lag 0 en réponse au forçage puis se dé
ale vers le sud laissant la pla
e à l'anomalie 
haude.Un an après le maximum d'overturning, les anomalies de SST ont une stru
ture interhémisphérique,ave
 des anomalies 
haudes au nord et froides au sud. Cette stru
ture est 
ohérente ave
 la 
orrélationà toutes les latitudes entre le transport méridien de 
haleur par l'o
éan et le MOI dans le BCM (para-graphe 4.1.3). Une intensi�
ation de la MOC entraine don
 un refroidissement de l'hémisphère sudau pro�t du nord. Cette stru
ture est assez 
lassique. Ainsi Manabe and Stou�er (1999) et Vellinga125
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Figure 4.39: Regression ave
 dé
alage de temps de la SSS sur le MOI en moyenne annuelle. Lesdé
alage de temps sont en années, par rapport au MOI. L'intervalle entre les 
ontours est 0.015 psu.Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.and Wu (2002) obtiennent le même type de stru
ture dans les modèles 
ouplés du GFDL et HadCM3respe
tivement. Aux dé
alages de temps suivants, l'anomalie de SST diminue dans les subtropiques etmoyennes latitudes. Elle est persistante et presque stationnaire et dans les hautes latitudes, au sud duGroenland, à l'endroit où la �gure 3.21 met en éviden
e une persistan
e de SST anormalement forte.Une partie semble adve
tée vers le nord-est.En résumé, des anomalies 
haudes et salées sont don
 asso
iées dans les hautes latitudes del'Atlantique Nord à une a

éleration de la MOC. L'e�et net de 
es anomalies est une densité plut�tdiminuée dans les hautes latitudes, 
omme le montre la �gure 4.41, 
e qui tend à réduire la 
onve
tionprofonde. Cependant, les anomalies positives de salinité 
ontribuent probablement au pré
ondition-nement de la mer du Labrador et de la mer d'Irminger pour les évènement de 
onve
tion profonde quisuivront lorsque l'eau de surfa
e deviendra su�samment froide.
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Figure 4.40: Regression ave
 dé
alage de temps de la SST sur le MOI en moyenne annuelle. Lesdé
alage de temps sont en années, par rapport au MOI. L'intervalle entre les 
ontours est 0.04 K. Le
ode des 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.
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Figure 4.41: Régression ave
 dé
alage de temps de la densité de surfa
e sur le MOI en moyenne annuellelorsque 
elui-
i pré
ède d'un an. L'intervalle entre les 
ontours est 0.01 kg:m�3. Le 
ode des 
ontourset des grisés est le même que sur la �gure 4.2.
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Chapitre 4 Variabilité de la MOC - modèle BCM4.5 Variabilité de la MOC à basse fréquen
e dans le BCMLes �gures 4.1 et 4.5 (milieu) mettent en éviden
e un 
reux de la varian
e de la MOC entre 6 et 10ans environ, et un pi
 vers 15-20 ans. Pour étudier les longues é
helles de temps en s'a�ran
hissant desmé
anismes plus rapides, on �ltre les fréquen
es supérieures à 10 ans grâ
e à un �ltre en ondelettesapproprié (annexe B) appliqué à toutes les données en 
haque point de grille.Pour 
ara
tériser la variabilité à basse fréquen
e de la MOC, on peut 
al
uler un nouvel indi
e àpartir des données �ltrées. Celui-
i est très fortement 
orrélé ave
 la modulation basse fréquen
e duMOI 
al
ulé en annuel (r=0.98). Ils représentent don
 le même pro
essus physique et on 
ara
térisela variabilité basse fréquen
e de la MOC par la modulation basse fréquen
e du MOI. De même qu'en
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Figure 4.42: Regression de la MOC �ltrée à basse fréquen
e sur le MOI �ltré à basse fréquen
e.L'intervalle entre les 
ontours est 0.2 Sv. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même que surla �gure 4.2.annuel, la stru
ture asso
iée est uni
ellulaire (Fig. 4.42). Le maximum est dé
alé vers le nord parrapport au maximum moyen.La �gure 4.43 représente les prin
ipaux modes de variabilité de la MOC à basse fréquen
e. Commeen annuel, le premier mode (60% de la varian
e) est 
omposé d'une seule 
ellule grande é
helle. Elle est
ette fois 
entrée vers 40ÆN, au nord du maximum moyen. La série temporelle présente une é
helle detemps vers 15-20 ans, 
omme en annuel (Fig. 4.43, milieu). Sa 
orrélation en phase ave
 la modulationbasse fréquen
e du MOI est égale à 0.8. Le mode 2 (16% de la varian
e) est 
omposé de deux 
ellulesselon la longitude. Il ressemble également au mode 2 obtenu en interannuel. Le mode 3 est par 
ontreassez di�érent de 
elui obtenu en interannuel. Les 
orrélations 
roisées entre les séries temporelles (Fig.4.43 en bas) montrent que l'on a, à nouveau 
omme en annuel, une propagation entre la stru
ture 2 etla stru
ture 1 en 3-4 ans (voir Fig. 4.7). La propagation vers le sud se voit aussi bien sur la PC 1 quesur le MOI. 128
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Figure 4.43: Idem Fig. 4.5 à l'é
helle de temps dé
ennale (à partir des données �ltrées à bassefréquen
e).Le forçage de 
ette variabilité par la 
onve
tion profonde et l'ajustement subséquent du bassin sontsimilaires à 
e que l'on a dé
rit en annuel (paragraphes 4.2.4 et 4.4) et ne seront don
 pas détaillés i
i.Par 
ontre, en a

ord ave
 le paragraphe 4.3, le forçage mé
anique par le vent n'est plus signi�
atifà 
es longues é
helles de temps. Ainsi, la �gure 4.44 montre l'absen
e de stru
ture atmosphériquesigni�
ative dans l'Atlantique Nord en phase ave
 le MOI. Par 
onséquent, les anomalies de �uxatmosphérique dans l'Atlantique en phase ave
 le maximum de MOC et à basse fréquen
e sont faibles129
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lag 0Figure 4.44: Régression en phase de la SLP sur le MOI, toutes les données sont �ltrées à l'é
helle detemps dé
ennale. L'intervalle entre les 
ontours est de 0.1 hPa. Le 
ode des 
ontours et des grisés estle même que sur la �gure 4.2.et peu signi�
atives (Fig. 4.45). L'anomalie positive de �ux de 
haleur autour de Terre-Neuve estprobablement due à la faible anomalie de pression de surfa
e dans la baie d'Hudson. L'anomalienégative de l'ordre de 5 W:m�2 au sud du Groenland est probablement au moins partiellement due àla forte anomalie de SST dans 
ette zone (de l'ordre de 0.2 K, Fig. 4.46 à gau
he) via la rétroa
tion du�ux de 
haleur. La stru
ture de SST asso
iée à une a

éleration de MOC est à nouveau essentiellementinterhémisphérique, re�étant l'augmentation du transport d'eaux 
haudes vers le nord au détrimentdu sud. La stru
ture de SSS est elle aussi pro
he de 
e que l'on avait en interannuel. C'est un dip�ledans l'hémisphère nord. L'ex
ès de sel dans les hautes latitudes est également lié à l'a

éleration dela MOC. La partie (négative) subtropi
ale de l'anomalie de SSS, par 
ontre, ne s'explique pas parl'anomalie de MOC mais plut�t par une intensi�
ation des pré
ipitations (Fig. 4.45, à droite). Nousallons voir dans le 
hapitre suivant que 
ette anomalie de �ux d'eau dou
e, qui n'est pas due à lavariabilité atmosphérique dans l'Atlantique Nord, pourrait être due en fait à la variabilité 
limatiquedans le Pa
i�que tropi
al.
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lag 0Figure 4.45: Regression du �ux atmosphérique de 
haleur (à gau
he) et d'eau dou
e (à droite) sur leMOI en phase à l'é
helle de temps dé
ennale. Les 
ontours 
orrespondent aux valeur 0, 1.25, 2.5, 6.25,11.25, 25 W.m�2 et mm.mois�1 respe
tivement. Le 
ode des 
ontours et des grisés est le même quesur la �gure 4.2.
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Figure 4.46: Régression en phase de la SST (à gau
he) et de la SSS (à droite) sur le MOI à l'é
hellede temps dé
ennale. L'intervalle entre les 
ontours est 0.04 K et 0.015 psu respe
tivement. Le 
odedes 
ontours et des grisés est le même que sur la �gure 4.2.
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Chapitre 5 Influen
e de l'ENSO sur l'Atlantique - modèle BCM
Chapitre 5
In�uen
e of the tropi
al Pa
i�
 on theAtlanti
 o
ean in the BCM

The ENSO phenomenon is by far the leading mode of interannual variability of the 
limate system.It mainly involves the tropi
al Pa
i�
 o
ean but its e�e
ts 
an be felt in almost all parts of the globe(Philander, 1990). Whether it has a dire
t impa
t on the MOC has not 
learly been established. It isshown in this 
hapter that it does so in BCM. However, the ENSO tele
onne
tion in BCM is mu
h toostrong in the North Atlanti
 so the link between ENSO and the MOC may not be entirely realisti
. Inany 
ase, it 
annot be ignored if the variability of the MOC in the model has to be understood.5.1 Des
ription of ENSO in the modelIn the model, the ENSO phenomenon is strong and rather realisti
. It is well des
ribed by the �rstmode of SST variability in the tropi
al Pa
i�
 that explains 55% of the monthly SST anomaly varian
ebetween 12ÆN and 12ÆS (Fig. 5.1). In the Reynolds data set, the equivalent mode explains 64% ofthe monthly SST varian
e (Fig. 5.2). The El Niño time series is anti
orrelated at 17 months lag(top), versus 20 in Reynolds, and more strongly auto
orrelated than in the observations at 3-4 yearslag. Its spe
trum (bottom) 
orrespondingly peaks at a period of about 34 months, while the peakin the observations is broader and at slightly lower frequen
y (between 35 and 45 months). Theasso
iated SLP stru
ture (obtained by regression) is the Southern Os
illation that 
ompares ratherwell in the Indo-Pa
i�
 with its 
ounterpart in NCEP, even though the eastern Pa
i�
 lobe extendsfurther westward along the equator (Fig. 5.3). In the North Atlanti
, however, the SLP signal is2.5 times stronger in BCM and the observed southwest-northeast pattern is repla
ed by a dipole that133
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Figure 5.1: Stru
ture and temporal 
hara
teristi
s of the leading mode of the monthly SST anomaliesvariability in the tropi
al Pa
i�
 in the BCM. Top left: spatial stru
ture. The 
ontours interval is0.4K. Shaded areas are positive. Top right: solid line: auto
orrelation fun
tion of the 
orrespondingprin
ipal 
omponent (PC1). The dashed horizontal lines indi
ate the 10% signi�
ant level. The dashed-dotted line with the triangles is the auto
orrelation fun
tion of the annual mean of PC1. Bottom: PC1spe
trum in log-log units (solid line) and in log-linear units (�varian
e preserving spe
trum,� dashedline). The spe
trum was 
al
ulated by the multitaper method using 4 tapers. The verti
al line indi
atesthe 90% 
on�den
e interval.
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Figure 5.2: As Fig. 5.1 with the Reynolds datahas some similarity with the NAO, ex
ept that it is shifted northward and strongly dominated by thesouthern pole. The too strong impa
t of ENSO on the North Atlanti
 is a known de�
ien
y of theatmospheri
 model ARPEGE (Cassou and Terray, 2001). Note that the North Atlanti
 SLP stru
turefound in NCEP is 
onsistent with other studies: Klein et al. (1999), for example, suggest that thenegative pressure anomaly over the western subtropi
al gyre is part of the Pa
i�
 North Amer
ian(PNA) pattern for
ed by positive ENSO events, while the positive pressure anomaly found in thetropi
s re�e
ts a shift of the Walker 
ir
ulation. 135
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NCEPFigure 5.3: Southern Os
illation asso
iated to the leading tropi
al Pa
i�
 �El Niño� SST mode in BCM(top) and NCEP (bottom). The 
ontour interval is 0.4 hPa, 
ontinuous for positive and dashed fornegative values. The thi
k 
ontour is for zero. Light (dark) shaded areas are negative (positive) andsigni�
ant at the 10% level.Even if, in the model, the ENSO signal is too strong in the Atlanti
 north of about 30ÆN, itis fairly well reprodu
ed in the tropi
al and subtropi
al Atlanti
, and the ENSO-indu
ed anomalouspre
ipitation pattern is realisti
 in the tropi
al Atlanti
. The Caribbean rainfall season 
an be dividedinto an early (May-June-July) and a late season (August through O
tober) (Taylor et al., 2002). In theequatorial Pa
i�
, ENSO peaks in boreal winter (De
ember-January-February). During the late rainy
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MJJ(+1)Figure 5.4: Lagged regression of pre
ipitation on ENSO in De
ember-January-February in BCM (top)and in NCEP (bottom). SON(0) indi
ates that pre
ipitation is 
onsidered from September to Novemberprior to the mature ENSO and MJJ(+1) from May to July after the mature phase of ENSO. The
ontours 
orrespond to 0, 2.5, 5, 12.5, 22.5, and 50 mm/month; shaded areas are positive.136
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e de l'ENSO sur l'Atlantique - modèle BCMseason pre
eeding a mature ENSO phase (Fig. 5.4 left panels), a divergent surfa
e �ow dominatesthe eastern tropi
al Atlanti
, 
ontributing to anomalously weak pre
ipitations over the Caribbeans.This is the �dry Caribbean-ENSO relationship� (Hastenrath, 1976). During the following months, highpressures over the equatorial Atlanti
 redu
e the meridional SLP gradient, yielding weaker trade windsat subtropi
al latitudes and a gradual warming of the sea surfa
e (En�eld and Mayer, 1997). Thewarm SST anomaly rea
hes its maximum 4 to 6 months after the mature ENSO phase (i.e. in borealspring of the ensuing year) and they are asso
iated with wetter Caribbean at the start of the newrainy season (Fig. 5.4 right panels). In this region, the model patterns (top) are 
onsistent with theNCEP reanalysis (bottom) and Giannini et al. (2000). This realisti
 behavior of ENSO in the tropi
alAtlanti
 is of parti
ular interest in view of the previous studies that have linked ENSO to the MOC.Latif et al. (2000), for example, have explained the stability of the MOC in response to greenhousewarming by invoking enhan
ed large-s
ale air-sea intera
tions in the tropi
s similar to those operatingduring present-day El Niños. In their model, they lead to anomalously high salinity anomalies in thetropi
al Atlanti
 that are adve
ted into the sinking region, thereby in
reasing the surfa
e density and
ompensating the lo
al warming and freshening. One obje
tive of this 
hapter is to dis
uss whethersu
h a me
hanism might be at play in the BCM.5.2 Atlanti
 SSS and SST response to ENSO in the model5.2.1 Interannual times
alesIn view of the long times
ale of ENSO, we work with yearly averaged data. Consistent withthe stru
tures in the North Atlanti
 in Fig. 5.3, the NAO and ENSO time series are signi�
antlyanti
orrelated in the model at annual times
ales while it is not the 
ase in NCEP (Fig. 5.5). In BCM(but not NCEP), the two time series are also weakly 
orrelated when NAO leads ENSO by about20 months. Be
ause of this strong link, it is di�
ult to distinguish the North Atlanti
 SSS and SSTstru
tures spe
i�
ally asso
iated to ENSO.Figure 5.6 
ompares the freshwater �ux and the anomalous Ekman for
ing asso
iated to ENSO inBCM and NCEP in phase (top panels) and 1 year after (bottom panels). Although in both data setsthe in-phase freshwater �ux is strongest in the tropi
s, the large negative anomaly seen along 10ÆN inNCEP, and 
onsistent with S
hmittner et al. (2000), is not reprodu
ed in BCM, whi
h is dominatedinstead by a positive anomaly along the South Ameri
a 
oast. Anomalous Ekman adve
tion againdominates the freshwater �ux in both BCM and NCEP. The in-phase anomalous Ekman adve
tionof salt is important at midlatitudes, and slightly better reprodu
ed in the model, ex
ept near the137
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Figure 5.5: Cross-
orrelation of the annual ENSO and NAO time series in the BCM (top) and inNCEP (bottom). In both 
ases, the dashed lines show the 10% two-sided signi�
ant level. NAO leadsat positive lags.Gulf Stream. Note that the model pattern resembles the anomalous Ekman adve
tion indu
ed bya negative NAO phase ex
ept in the tropi
s, 
onsistent with the anti
orrelation between NAO andENSO time series, so that spe
i�
 ENSO for
ing appears to be 
on�ned to the tropi
s. Although theSLP anomaly asso
iated to ENSO is 3 times weaker than the one linked to the NAO, the anomalousyearly Ekman adve
tion is of the same order of magnitude at midlatitudes (
ompare with Fig. 3.32),be
ause of the larger ENSO persisten
e. At lag 1, there are 
hanges in the BCM patterns that re�e
tthe 
ross-
orrelation in Fig. 5.5 (top) while those in NCEP remain broadly similar. The 
hange in thefreshwater �ux at lag 1 in the tropi
s is also partly due to the lagged response of the tropi
al Atlanti
to ENSO, as des
ribed in Fig. 5.4 (see also Giannini et al., 2000, Taylor et al., 2002). To summarize,the BCM for
ing patterns asso
iated to ENSO are not very realisti
 in mu
h of the North Atlanti
,and their impa
t on the SSS variability and the MOC must be viewed with mu
h 
aution.Figure 5.7 shows the Atlanti
 SSS pattern asso
iated to ENSO at various lags, using yearly data.At lags -1, when SSS leads ENSO by 1 year, the pattern 
losely resembles that asso
iated to theNAO (Fig. 3.33), 
onsistent with the anti
orrelation when the NAO leads ENSO by 1 to 2 years.The in-phase pattern (lag 0) re�e
ts two in�uen
es: adve
tion of the lag -1 anomalies, and dire
tENSO for
ing, resulting in weak anomalies in the 
enter of the basin and a positive anomaly in thetropi
s. One year after ENSO (third panel), the signal resembles the lag -1 pattern with the reversesign, 
onsistent with the negative auto-
orrelation of ENSO at 2 year lag, albeit with some adve
tivee�e
ts in the subpolar gyre and along the northern 
oast of South Ameri
a. At larger lags (bottom138
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Figure 5.7: Lagged regression of the annual SSS on the normalized annual ENSO time series. Lags arein years. The 
ontour interval is 0.015 psu. The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.3panels), the response slowly de
reases while re�e
ting both the adve
tion of the previous stru
turesand the dire
t for
ing. Clearly, the atmospheri
 auto- and 
ross-
orrelations have a strong impa
t onSSS response be
ause of the integrated nature of the latter.We now brie�y examine the 
ase of SST anomalies. The �gure 5.8 similarly 
ompares theanomalous heat �ux and anomalous Ekman adve
tion of SST asso
iated to ENSO. In BCM, the in-phase for
ing is relatively strong and signi�
ant. The heat �ux dominates the Ekman adve
tion and, asfor SSS anomalies, the two for
ing terms resemble those asso
iated to a negative phase of the NAO inthe mid and high latitudes, due to the out-of-phase relation between NAO and ENSO. In the tropi
s,however, the heat �ux is mu
h stronger than that indu
ed by the NAO, suggesting again that spe
i�
ENSO for
ing is 
on
entrated in the tropi
s. One year after ENSO, the heat �ux essentially re�e
tsthe anti
orrelation of the ENSO time series in the BCM, while the anomalous Ekman term is onlyvery weakly signi�
ant. By 
ontrast, in NCEP the atmospheri
 for
ing terms asso
iated to ENSO arebarely signi�
ant in the Atlanti
 (Fig. 5.8, se
ond line).As for SSS, in the extratropi
s, the SST stru
ture (Fig. 5.9) one year prior to ENSO 
loselyressembles that asso
iated to the NAO (Fig. C.2). In phase with ENSO, it re�e
ts the atmospheri
140
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tionof SST on the normalized annual ENSO time series in BCM and in NCEP. In phase (top), lag 1 year(bottom). The 
ontours 
orrespond to 0, 2.5, 5, 12.5, 22.5 and 50 W.m�2. The 
ontours and shadingsare as in Fig. 5.3 141
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ontours and shadings are as in Fig. 5.3for
ing, dominated by the heat �ux, and it 
ompares quite well with the SST stru
ture in NCEP(Fig. 5.10). The in�uen
e of adve
tion of the lag -1 anomalies is weaker than for the SSS anomalies(
onsistent with appendix C). At longer lags, it is again strongly in�uen
ed by ENSO auto
orrelationand by its 
ross-
orrelation with the NAO. In the tropi
s, the SST is anomalously warm in phase withENSO, ex
ept for a thin equatorial band. This stru
ture is not due to the anomalous heat �ux. Inthe model, a weak easterly wind anomaly asso
iated to ENSO near 5ÆN 
ontributes to in
reasing theequatorial upwelling and 
ooling the surfa
e temperature in the equatorial band. The northern tropi
sare also anomalously warm in phase with ENSO in the reanalyses (Fig. 5.10), as dis
ussed in En�eldand Mayer (1997) or Giannini et al. (2000) for example. However, in the observations the southerntropi
s are anomalously 
old, possibly be
ause positive SST anomalies in the Atlanti
 northern tropi
slead to a northward 
ross-equatorial wind and to an in
rease of the southern trade winds, whi
h inturn indu
e a 
ooling of the southern tropi
al Atlanti
 (Curtis and Hastenrath, 1995 and En�eld andMayer, 1997). This is not seen in the BCM.We tried to over
ome the problem of the 
orrelation between the NAO and ENSO by de�ning anindex that would 
hara
terize the tropi
al Pa
i�
 variability and that would be de
orrelated of the142
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Figure 5.10: As Fig. 5.9 in the NCEP reanalysesNAO. For this, we determined annual regression 
oe�
ients of the NAO on the SST by least square�t at ea
h grid point and then we substra
ted this part of the SST signal 
orrelated to the NAO tothe SST initial data set. The leading mode of variability in the tropi
al Pa
i�
 obtained with this newdata set was still a monopole that resembled to El Niño but the 
orresponding PC was by 
onstru
tionde
orrelated in phase with the NAO. However, this pro
edure didn't remove the lagged regressionbetween the two signals so that the �nal e�e
t on SSS and SST stru
tures was rather weak.5.2.2 De
adal times
alesThe dominant mode of SST variability in the tropi
al Pa
i�
 at the de
adal times
ale explains54% of the SST varian
e. It is 
omposed of a positive large s
ale anomaly 
overing the whole tropi
alPa
i�
 domain as at shorter times
ales. The asso
iated time series is strongly 
orrelated with the ENSOtime series similarly �ltered at low frequen
y (r=0.92). This suggests that they almost represent thesame physi
al pro
ess, 
onsistently with the observations (Newman et al., 2003). Thus, we investigatethe de
adal times
ales using the low-pass �ltered ENSO index. The asso
iated SLP stru
ture is still
orrelated with the Southern Os
illation in the tropi
al Pa
i�
 (Fig. 5.11). As in the observations(e.g. Zhang et al., 1997), the signal is relatively strong in the North Pa
i�
. In the North Atlanti
, thestru
ture is mu
h weaker than at interannual times
ales, with no signi�
ant 
orrelation with the NAO.As a result, the SSS for
ing terms (Fig. 5.12, top) are not very signi�
ant in the middle and highlatitudes of the North Atlanti
, ex
ept for the Ekman adve
tion south of Newfoundland where the SSSgradient is strong. It indu
es a weak negative SSS anomaly in this area (Fig. 5.13, left). In the tropi
s,the for
ing stru
tures re�e
t the annual ones of the Fig. 5.6. The negative anomalous pre
ipitationsin the tropi
al Atlanti
 and positive in the Caribbean Sea are due the warming of the tropi
al Atlanti
a few months after the ENSO and to the asso
iated northward shift of the ITCZ (S
hmittner et al.,143
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modelFigure 5.11: In phase regression of the de
adal SLP on the de
adal normalized ENSO time series. The
ontour interval is 0.1 hPa. The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.32000). As a 
onsequen
e, there is a relatively strong SSS anomaly in the western tropi
s. As the timelag in
reases after the ENSO, this anomaly remains almost stationary but its magnitude in
reases asa result of the persisten
e of the pre
ipitations anomaly (Fig. 5.6 bottom). The negative SSS anomalyextends towards the north and the east. It 
overs a large part of the extra-tropi
al latitudes after 4years and its magnitude has in
reased. This is not due to the atmospheri
 for
ing terms that are notsigni�
ant in this area (Fig. 5.6 bottom), and the in
rease of magnitude 
annot be solely explained bythe SSS persisten
e. We suppose that the SSS stru
ture at lag 4 is at least partly 
reated or maintainedby another pro
ess. We note that it is 
lose to the stru
ture asso
iated to the weakening of the MOC(see Fig. 4.46 right). Similar 
on
lusions are drawn from the study of SST response to ENSO at thede
adal time s
ale: the atmospheri
 for
ing shown in Fig. 5.14 for
es the negative anomaly along theUS 
oast and o� Newfoundland and the positive anomaly south of I
eland. SSTs are also anomalouslywarm in the Equatorial Atlanti
 and in the Caribbean Sea. A few years after ENSO, the negativeanomaly at middle latitudes 
overs mu
h of the North Atlanti
 while the Equatorial and SouthernAtlanti
 are anomalously 
old. This inter-hemispheri
 stru
ture is not due to the dire
t atmospheri
for
ing and as for SSS anomalies, it strongly re
alls that asso
iated to a weakening of the MOC (Fig.4.46 left).To 
on
lude, the Atlanti
 SSS and SST anomalies asso
iated to ENSO at long times
ale are notentirely due to the dire
t ENSO-indu
ed atmospheri
 for
ing. On the other hand, there seems to bea link with the MOC. The following se
tion thus investigates the relationship between ENSO and theMOC.
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tion by anomalous Ekman 
urrents. The 
ontours 
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ontours and shadings are as in Fig. 5.3Bottom: Same when the for
ingterms lag ENSO by 4 years.
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adal times
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e de l'ENSO sur l'Atlantique - modèle BCM5.3 ENSO and the meridional overturning 
ir
ulation5.3.1 Interannual times
alesThe ENSO-indu
ed anomalous meridional 
ir
ulation at the interannual times
ale is shown in Fig.5.16 together with the anomalous o
eani
 heat transport and the in-phase anomalous Ekman pumping.In phase with ENSO (left), the MOC response north of 25ÆN is weaker but similar to that asso
iated toa negative phase of the NAO, 
onsistent with the in-phase anti
orrelation between the two atmospheri
indi
es (Fig. 5.5). This stru
ture is essentially due to the anomalous Ekman pumping, as in the 
aseof the NAO. The southern 
ell extends less towards the tropi
s and there is an opposite 
ell at 15ÆS,also 
onsistent with the barotropi
 response to the Ekman pumping. One year after ENSO, the MOCstru
ture is barely signi�
ant (not shown). A negative anomaly is lo
ated near the surfa
e between
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Figure 5.16: Regression of the annual anomalous o
eani
 heat transport (dashed line, middle)) andMOC (shaded stru
tures, bottom) on the normalized annual ENSO time series in phase (left) andwhen the latter leads by 2 (middle) and 6 (right) years. We have also represented the zonal meanin-phase regression of the Ekman pumping on the ENSO time series ex
ept around the Equator whereit is not de�ned. The MOC 
ontours interval is 0.4 Sv. The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.3147
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e de l'ENSO sur l'Atlantique - modèle BCM10ÆS and 15ÆN. Two years after ENSO (Fig. 5.16 middle), the stru
ture is opposite to the in-phaseone and slightly shifted southward, similarly to the response to the NAO. At the following time lags,the negative anomaly lo
ated in the high latitudes propagates southward so that six years after ENSO,the weakening of the meridional 
ir
ulation is 
entered at 35ÆN and rea
hes about 0.2 Sv. At theinterannual time s
ale, the ENSO and the MOI are thus signi�
antly 
orrelated in phase and alsowhen the MOC lags ENSO by 6 years (Fig. 5.17). The MOI-indu
ed SLP stru
ture in the Pa
i�
 in
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Lags (years)Figure 5.17: Cross-
orrelation between the ENSO time series and the MOI in annual means. Theshaded area indi
ates the 10% two-sided signi�
ant level.phase and 6 years prior to the MOI both show a negative phase of the Southern Os
illation and thus
on�rm again these 
orrelations (Fig 5.18).The weakening of the MOC a few years after ENSO is due to the redu
tion of deep 
onve
tion:One year after ENSO, the mixed layer in the Irminger and Labrador Seas is anomalously shallow (Fig.5.19). Even though they are quite weak, the 
orrelations in Fig. 5.20 show that these anomalies are
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Figure 5.18: Lagged regression of the annual SLP on the normalized annual MOI. Lags are in years,relative to the MOI. The 
ontour interval is 0.1 hPa. Contours and shadings are as in Fig. 5.6.148
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iated to surfa
e waters anomalously light. Be
ause of the relatively long time
ales of ENSO, itse�e
t on deep 
onve
tion is felt only about a year later. Even if the atmospheri
 stru
tures for
ingthe deep 
onve
tion in ea
h of these areas are not identi
al, the slightly distorted NAO asso
iated toENSO in the North Atlanti
 enables 
onve
tion in the two areas simultaneously. Note by the waythat the for
ing stru
tures are in both 
ases asso
iated to high pressures in the North Pa
i�
 (Fig.5.21). Bentsen et al. (2002) also showed that regimes 
an exist in the BCM where deep 
onve
tion inthe Irminger and Labrador Seas a
t together. In the observations, Pi
kart et al. (2003) suggest thatthe Labrador Sea Water is likely to be formed not only in the Labrador Sea but also in the IrmingerSea as the set of 
onditions ne
essary for deep 
onve
tion to o

ur 
ould be satis�ed in both sitessimultaneously. Deep 
onve
tion in the GIN Seas is barely sensitive to ENSO.

lag 1Figure 5.19: Regression of the annual mixed layer depth on the normalized annual ENSO time series.The mixed layer depth follows the ENSO time series by 1 year. The 
ontour interval is 10 m. The
ontours and shadings are as in Fig. 5.3
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Figure 5.20: Cross-
orrelations between the annual mean ENSO time series and the JFMA average timeseries of mixed layer depth (thi
k line), sea surfa
e density (thin line), SSS (dashed) and SST (dashed-dotted) in the Labrador Sea (top), GIN Seas (middle) and Irminger Sea (bottom) deep 
onve
tion area.ENSO leads at positive lags. The shaded area indi
ate the 10% signi�
ant level.
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ontour interval is 0.1 hPa. Contoursand shadings are as in Fig. 5.6. See Figs. 4.14 and 4.18 for a zoom on the Atlanti
 area.150
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adal times
alesTo �lter out the rapid wind-indu
ed response, we now 
onsider the low-pass �ltered data. Theweakening of the MOC a few years after ENSO be
omes mu
h more visible, as shown in Fig. 5.22. Theweakening begins in the high latitudes in phase with ENSO and propagates southward. Its amplitudeis maximum (0.5 Sv) 4 years after ENSO and the anomaly rea
hes the southern hemisphere after about8 years. The timing of this propagation is similar to that asso
iated to the natural variability of theMOC (Fig. 4.8). As at interannual times
ales, ENSO indu
es a weakening of deep 
onve
tion in theIrminger and Labrador Seas (Fig. 5.23) that 
auses the initial negative MOC anomaly in the highlatitudes. The stru
ture of the horizontal 
urrents 4 years after ENSO (Fig. 5.24) shows that thisanomalous meridional 
ir
ulation is mostly asso
iated to the western boundary 
urrent. The ENSO-
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Figure 5.22: Lagged regression of the de
adal MOC on the normalized de
adal ENSO time series. Lagsare in years. The 
ontour interval is 0.2 Sv. The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.3indu
ed MOC variability at the de
adal times
ale is thus very similar to the MOC leading natural

lag −2 lag 1Figure 5.23: Lagged regression of the de
adal mixed layer depth on the normalized de
adal ENSO timeseries. Lags are in years and ENSO leads at positive lags. The 
ontour interval is 10 m. The 
ontoursand shadings are as in Fig. 5.3 151
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ondline), at 1500 m (third line) and at 3000 m (bottom) on the ENSO time series when the latter leads by4 years. All data are low-pass �ltered at the de
adal times
ale. Ve
tors with no 
omponent signif
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orrelation between the ENSO time series and the MOI, both indi
es are low-pass�ltered at the de
adal times
ale. The shaded area indi
ate the 10% signi�
ant level.mode of variability. When we were working with annual means, the response to the ENSO-indu
edanomalous winds in the North Atlanti
 was obs
uring this me
hanism.Figure 5.25 shows the 
ross-
orrelation between the ENSO time series and the MOI at lowfrequen
y. The 
lear anti
orrelation when ENSO leads by 4 years 
on�rms the previous me
hanism.This �gure also indi
ates a strong signi�
ant positive 
orrelation between the two time series whenENSO leads by about 40 years. The SST stru
ture in the equatorial Pa
i�
 regressed on the MOI indexwhen the former leads by 39 years is indeed a positive monopole similar to a warm El Niño stru
ture(Fig. 5.26, left). In addition, 
onsistent with the positive SSS indu
ed by ENSO in the western tropi
sof the North Atlanti
 via anomalous freshwater �uxes (se
tion 5.2), the surfa
e water is anomalouslysalty in this area 39 years prior to the MOC maximum (right).A lagged maximum 
ovarian
e analysis (MCA) based on a singular value de
omposition (SVD)(von Stor
h and Zwiers, se
tion 14.1.7) between the global SST and the MOC 
on�rms the link betweenthe equatorial Pa
i�
 and the MOC at low frequen
y. The advantage of the MCA method is that itmaximizes the signal-to-noise ratio and it does not pres
ribe the dominant patterns. In the MCA, saythe SST �eld SST (t) at time t and the MOC �eld MOC(t � �) at time t � � are expanded into Korthogonal signals: SST (t) = KXp=1ap(t)ppMOC(t� �) = KXq=1 bq(t)qq153
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adal SST (right, 
ontour interval: 0.4 K) and the NorthAtlanti
 SSS (right, 
ontour interval: 0.15 psu) on the normalized low-pass �ltered MOI. The MOI lagsby 39 years in both 
ases. The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.3plus noise, with pk � pl = Ækl, qi � qj = Æij , where the 
ovarian
e between ak and bk is maximum fork = 1; 2; :::. So 
alled (Bretherton et al., 1992) homogeneous maps for the SST and heterogeneousmaps for the MOC (i.e. the proje
tion of SST (t) and MOC(t � �) onto ak(t)) will be shown sin
ethey preserve linear relations between the variables. Robustness is assessed by testing the statisti
alsigni�
an
e of the square 
ovarian
e and the 
orrelation between ak and bk, using a moving blo
k boot-strap approa
h (von Stor
h and Zwiers, se
tion 5.5.3). Ea
h MCA was repeated 100 times, linking theoriginal MOC data set with randomly s
rambled SST ones, so that the 
hronologi
al order betweenthe two variables was destroyed. To redu
e the in�uen
e of serial 
orrelation, blo
ks of 10 su

essiveyears were 
onsidered when s
rambling the de
adal times
ale SST series. The quoted signi�
ant lev-els above the �gures indi
ate the per
entage of randomized square 
ovarian
e and 
orrelation for the
orresponding mode that ex
eed the value being tested. The �rst 
ovarian
e mode between the globalSST and the MOC is signi�
ant in terms of 
ovarian
e and 
orrelation when the MOC follows theSST by a few years. The stru
tures are shown in Fig. 5.27. They 
on�rm that a positive ENSO isasso
iated to a weakening of the MOC a few years later. The se
ond mode of 
ovariability is signi�-
ant when the MOC leads by 36 years. The stru
tures (Fig. 5.28) show that a positive ENSO leads adipole-like anomalous MOC by about 36 years, with anomalously strong meridional 
ir
ulation in thehigh latitudes and anomalously weak meridional 
ir
ulation in the tropi
s. This stru
ture is very 
loseto the se
ond EOF of the MOC (Fig. 4.43). We have seen that this stru
ture signi�
antly leads abasin-s
ale a

eleration of the MOC by about 4 years (
hapter 4). We 
an thus expe
t an a

elerationof the MOC about 40 years after a warm ENSO event.To summarize, the long-term link between ENSO and the MOC has been 
on�rmed by several sta-tisti
al te
hniques: 
orrelation between the time series, regressions and MCA. This long-term in�uen
eis not signi�
antly seen on SSS and SST patterns but rather when we 
onsider the haline and thermal154
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Figure 5.27: Leading mode of the MCA between the SST and the MOC. All data are low-pass �ltered atthe de
adal times
ale. Left: SST homogeneous �eld (proje
tion of the SST anomalies on the MCA timeseries asso
iated to the SST). The 
ontour interval is 0.08 K. Right: MOC heterogenous �eld (proje
tionof the MOC anomalies on the MCA time series asso
iated to the SST). The 
ontour interval is 0.2 Sv.The 
ontours and shadings are as in Fig. 5.3. �SC� (�r�) is the square 
ovarian
e (
orrelation) of thetwo �elds and the quoted value indi
ate the signi�
an
e level (see text).
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Figure 5.28: As Fig. 5.27 for the se
ond mode of 
ovariability. The SST leads the MOC by 36 years.
ontents integrated in the upper part of the o
ean. These are indeed less sensible to the verti
al mixing,the subdu
tion and the 3-dimensions 
ir
ulation at the surfa
e of the o
ean. The �gure 5.29 (
olors)show the haline 
ontent integrated between the surfa
e and 500 m depth regressed on the ENSO timeseries at the de
adal times
ale. Even though the stru
tures are not always strongly signi�
ant, thepositive anomaly 
reated in phase in the subtropi
s is 
learly seen to propagate around the subtropi
algyre and it seems to move northward o� Newfoundland after about 20-24 years. The anomalies are lostaround the lag 30 probably be
ause they rea
h depths greater than 500 m. The propagation seems totake pla
e along the mean 
urrents, and to verify this hypothesis, we released �
tive drifters at the lag0 in surfa
e at the main 
enter of a
tion of the haline 
ontent (bla
k diamonds). The starting pointswere distributed throughtout the year but, for 
larity, as in se
tion 3.3, we only show the traje
toriesof parti
ules released in January and July. The bla
k lines in the �gures show the lagrangian traje
to-ries of these drifters along the model 
limatologi
al monthly 
urrents. We only show the traje
tories155
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e de l'ENSO sur l'Atlantique - modèle BCMduring the 4 years prior to ea
h lag and only the ones that remain at depths smaller than 500 m. Weuse a di�erent line for the drifters that are in and beneath the mixed layer. The drifters are seen topropagate twi
e around the subtropi
al gyre. The �rst time, they remain in the surfa
e layer. Theysubdu
t in the 
enter of the gyre and they re
ir
ulate at depth. Then, some rea
h the high latitudes.There is a good 
orresponden
e between the traje
tories and the anomalies up to about lag 28. This
on�rms the dominant role of adve
tion by the mean 
urrent. Note that the anomalous 
urrents andthe di�usion are not taken into a

ount in this lagrangian experiment although they 
an be importantat su
h long times
ales and they 
an modify the duration of the propagation. Fig. 5.30 shows the�oats evolution as a fun
tion of depth, with twi
e as mu
h �oats as in the previous �gure. It 
on�rmsthat the �oats remain in the upper o
eani
 layer (about 100 m) during their �rst 
ir
ulation aroundthe subtropi
al gyre. They subdu
t in the 
enter of the gyre and they re
ir
ulate in the CaribbeanSea and along the US 
oast at greater depth. They �nally rea
h the high latitudes, essentially theIrminger and Labrador seas, at 500 to 1500 m depth. This explains why the anomalies were lost in Fig.5.29. As a 
onsequen
e of this propagation, the water in the North Atlanti
 at 600 m is anomalouslydense about 35 years after ENSO (Fig. 5.31). This would tend to 
on�rm that when the anomalouslysalty waters rea
h the high latitudes, they 
ontribute to destabilize the water 
olumn and thus favorthe deep 
onve
tion although it has not been 
learly dete
ted. This would explain the subsequenta

eleration of the meridional 
ir
ulation.The long-term in�uen
e of ENSO on the MOC is di�
ult to dete
t pre
isely with �only� 200 yearsof data. This is probably not quite enough to study me
hanisms at 40 years lags. In addition, we re
allthat we have detrended the data with a third order polynomial, so that we removed some of the verylong times
ale variability. The me
hanism would perhaps be more signi�
ant with the data detrendedby a �rst order polynomial, to remove only the linear drift of the model (se
tion 3.1.2). Anyway, thisstudy seems to 
on�rm the multiple a
tion of ENSO on the MOC in the BCM: a very short term a
tionvia the Ekman pumping, an a
tion at interannual times
ales via the 
reation of anomalies in the deep
onve
tion areas and an a
tion at multide
adal times
ales via the for
ing of anomalies in the tropi
s
arried by the mean 
urrents in the high latitudes. The �rst two a
tions are asso
iated to the arti�
ialimpa
t of ENSO on the North Atlanti
 in the model and are thus probably not realisti
. On the otherhand, the se
ond one is linked to the ENSO in�uen
e on SSS and SST in the tropi
al Atlanti
 that isbetter represented in the model. This long term in�uen
e 
ould thus be realisti
.
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Con
lusions
Chapitre 6
Con
lusions

Ce travail de thèse avait pour obje
tif l'étude de la variabilité de la SSS dans l'o
éan AtlantiqueNord et son lien ave
 la variabilité atmosphérique d'une part et la 
ir
ulation o
éanique d'autre part.Etant donné le manque d'observations sur des longues périodes et à l'é
helle du bassin, on s'est essen-tiellement basé pour 
e travail sur l'étude de simulations 
ouplées.Tout d'abord, 
ette thèse a permis de mettre en éviden
e quelques aspe
ts fondamentaux de ladynamique des anomalies de SSS. A 
ause de sa grande variabilité naturelle, l'atmosphère engendre
ontinuellement des anomalies de SSS par son a
tion sur la 
ou
he de mélange, via des variations de�ux d'eau dou
e ou de 
ourants d'Ekman par exemple, en a

ord ave
 le modèle sto
hastique de 
limat.Nos résultats montrent que pour la SSS, l'adve
tion d'Ekman est aussi importante que les �ux d'eaudou
e en moyenne sur le bassin. Ce
i di�ère du 
as des anomalies de SST qui sont prin
ipalement en-gendrées par les �ux de 
haleur à l'interfa
e air-mer. Ces derniers ont d'ailleurs un double e�et sur lesanomalies de SST puisqu'ils 
ontribuent également à amortir les anomalies de SST existantes. Cellesde SSS ne sont pas amorties en retour par le �ux atmosphérique: le �ux d'eau dou
e �ne voit pas� laSSS. Il en résulte que les anomalies de SSS sont plus persistantes que 
elles de SST. En 
onséquen
e,elles sont plus fortement in�uen
ées par la variabilité o
éanique à basse fréquen
e, 
'est-à-dire essen-tiellement la variabilité géostrophique et les 
ourants moyens. Ces deux termes dominent en fait lavariabilité de la SSS dans l'Atlantique à l'é
helle de temps dé
ennale. L'importan
e de l'adve
tion desanomalies de SSS par les 
ourants moyens a pu être démontrée dans le modèle BCM grâ
e un outilde 
al
ul de traje
toires lagrangiennes (ARIANE). On a ainsi suivi l'adve
tion d'anomalies de salinitépar les 
ourants moyens pendant au moins 
inq ans. Du fait de 
es propagations, la variabilité de laSSS est mal représentée par des modes normaux stationnaires (EOF). Ces modes expliquent 
ha
unun faible pour
entage de variabilité et ont une petite é
helle spatiale.159



Con
lusionsOn a également étudié dans les 
hapitres 2 et 3 la réponse des anomalies de SSS aux prin
ipauxmodes de variabilité atmosphérique dans le se
teur Atlantique Nord, la NAO et l'EAP. Cette réponseest d'assez petite é
helle et relativement bruitée. Elle est prin
ipalement for
ée par l'adve
tion parles anomalies de 
ourant d'Ekman, le �ux d'eau dou
e jouant un r�le se
ondaire. Les anomalies deSSS résultantes persistent pendant plusieurs années, tout en étant déformées par les 
ourants moyenset par les 
ourants géostrophiques générés par la NAO. Ces 
on
lusions sont très pro
hes de 
elles del'analyse en points de grille. Contrairement au 
as des anomalies de SST, pour lesquelles le tripole dansl'Atlantique Nord, premier mode de variabilité de la SST est dire
tement asso
ié à la NAO, premiermode de variabilité atmosphérique dans l'hémisphère nord, il n'y a pas de 
orrespondan
e univoqueentre les modes de la SSS et la variabilité atmosphérique. En e�et, les stru
tures asso
iées à la NAOou à l'EAP ne 
orrespondent pas à des modes de variabilité propres de la SSS.Cette première série de résultats appelle deux 
ommentaires:Tout d'abord, il faut noter que seule une partie des termes de forçage de la SSS ont été estimésdans 
ette étude: l'adve
tion verti
ale, l'entrainement par mélange, ou en
ore la di�usion n'ont pas été
al
ulés, essentiellement à 
ause de problèmes numériques. En e�et, les sorties du modèle de Bergenétaient initialement en 
oordonnées isopy
nales mais 
elles dont nous disposions avaient été interpoléesà des profondeurs prédé�nies. Il était possible de re
al
uler la vitesse verti
ale à partir des vitesseshorizontales à 
haque niveau (
'est d'ailleurs 
e que l'on a fait pour utiliser l'outil lagrangien), maisla vitesse verti
ale aurait été bruitée et mal résolue sous la 
ou
he de mélange. Le terme d'adve
tionverti
ale w:rS et le terme d'entrainement obtenus auraient été peu exploitables. De plus, selon toutevraisemblan
e, les bilans de sel en point de grille n'auraient pas été fermés à 
ause de l'interpolation.Pour obtenir des bilans de sel fermés, il aurait fallu travailler dire
tement ave
 les données en 
oordon-nées isopy
nales.Par ailleurs, même si les termes de forçage atmosphérique de la SSS sont assez 
omparables auxréanalyses NCEP, même si des propagations d'anomalies de salinité ont été observées par plusieursauteurs (e.g. Di
kson et al., 1988, Reverdin et al., 1999), et même si la réponse en phase de la SSSà la NAO est relativement similaire dans les deux modèles et semble don
 robuste, il est évident quebeau
oup des résultats de 
e travail doivent en
ore être 
onfrontés aux observations. En parti
ulier,le réalisme des 
entres d'a
tion obtenus pour la SSS dans le BCM, notamment 
elui situé dans lestropiques nord, devrait être véri�é à partir de données in-situ. Il faudrait également pouvoir validerles EOF et les stru
tures obtenues en réponse à la variabilité atmosphérique, mais les données dontnous disposions ne nous l'ont pas permis. 160



Con
lusionsLa suite du travail était 
onsa
rée au lien entre la SSS et la MOC Atlantique dans le BCM. Commenous avons limité la série de données à 200 ans en état statistiquement stationnaire et 
omme, à 
ausede la 
orre
tion de �ux, la variabilité à très basse fréquen
e n'est probablement pas très réaliste dansle modèle, nous nous sommes limités aux é
helles de temps inférieures à quelques dizaines d'années.Dans le 
hapitre 4, nous avons montré tout d'abord que la variabilité de la MOC dans l'AtlantiqueNord peut être indexée indi�éremment par la série temporelle de son maximum, la série temporelledu premier mode de variabilité, ou en
ore la série temporelle du transport o
éanique de 
haleur à unelatitude donnée. Elle est for
ée par plusieurs pro
essus, 
e qui rend l'étude de sa variabilité assez
omplexe.La 
onve
tion profonde dans les hautes latitudes de l'Atlantique Nord et en parti
ulier dans la merd'Irminger entraîne une a

élération de la MOC dans les hautes latitudes qui s'étend à l'ensemble dubassin en 5-6 ans. Elle est prin
ipalement for
ée par la persistan
e d'anomalies de 
ir
ulation atmo-sphérique. Il semble y avoir en outre une possibilité de pré
onditionnement de la mer du Labrador paradve
tion d'anomalies de densité de la mer d'Irminger. Les anomalies de SSS 
ontr�lent la 
onve
tionprofonde en mer du Labrador et partiellement en mer d'Irminger mais ne jouent pas de r�le parti
ulierpour la 
onve
tion profonde dans les mers GIN. Le lien entre la 
onve
tion profonde et la variabilitéde la MOC est en a

ord ave
 de nombreuses autres études (Mauritzen and Hakkinen, 1999, Eden andJung, 2001, Curry and M
Cartney, 2001). En général, 
ependant, 
e sont les mers du Labrador etGIN qui sont 
onsidérées 
omme les prin
ipales zones de formation d'eau profonde dans l'AtlantiqueNord (e.g. Lazier et al., 2001). Dans le BCM, 
'est le site de la mer d'Irminger qui semble for
er laMOC de façon dominante. Si l'existen
e de 
e site de 
onve
tion est 
on�rmée par des observationsré
entes (Pi
kart et al., 2003, Ba
on et al., 2003), 
elles-
i sont trop peu nombreuses pour estimer sonimportan
e relative dans l'o
éan par rapport aux deux autres sites de 
onve
tion dans l'AtlantiqueNord.Par ailleurs, on a mis en éviden
e l'in�uen
e, réaliste, de la NAO sur la 
onve
tion profonde dansles mers GIN et du Labrador. Notre analyse montre que l'in�uen
e prin
ipale de la NAO sur la MOCse fait par a
tion mé
anique du vent. Ainsi, à l'é
helle de temps interannuelle, la NAO for
e rapide-ment une intensi�
ation de la MOC au sud de 40ÆN et un a�aiblissement au nord qui est bien dé
ritpar la réponse barotrope de l'o
éan au 
hamp de vent asso
ié à la NAO. Un an plus tard, la réponsebaro
line est quasiment opposée et s'a

ompagne d'un ajustement de la 
ir
ulation des gyres. A longueé
helle de temps, les réponses barotrope et baro
line se 
ompensent en grande partie et la réponse de la
ir
ulation méridienne à la NAO est faible. On n'a pas trouvé d'éléments suggérant une intensi�
ation161



Con
lusionsde la MOC par intégration du forçage atmosphérique dans la gyre subpolaire dans le 
as d'une NAOpositive persistante, 
e qui di�ère des résultats de modèles simples ou d'autres modèles 
ouplés de
ir
ulation générale. Cette di�éren
e est sans doute à nouveau due à l'importan
e dans le BCM de la
onve
tion profonde en mer d'Irminger, 
elle-
i n'étant pas dire
tement a�e
tée par la NAO.En�n, nous avons exploré dans le 
hapitre 5 l'in�uen
e de l'ENSO sur l'Atlantique Nord dans leBCM. L'ENSO a un 
omportemet assez réaliste dans le modèle mais son in�uen
e sur la 
ir
ulationatmosphérique dans le se
teur Nord-Atlantique est fortement exagéré. Il en résulte que, 
ontrairementaux observations, l'ENSO est anti
orrélé en phase ave
 la NAO. Il for
e don
, 
omme elle, une anomaliede MOC dans l'Atlantique Nord par a
tion mé
anique du vent. Il in�uen
e également la 
onve
tionprofonde dans les mers d'Irminger et du Labrador et for
e don
 aussi une anomalie de MOC par 
ebiais. Cependant, 
es a
tions sur les moyennes et hautes latitudes de l'Atlantique Nord ne sont guèreréalistes. L'ENSO for
e également une a

élération de la MOC Atlantique ave
 un dé
alage de tempsd'une quarantaine d'années, déte
table à partir de données �ltrées à basse fréquen
e. Le mé
anisme estlié à l'adve
tion vers les hautes latitudes des anomalies positives de salinité induites dans l'Atlantiquetropi
al lors d'un évènement El Niño. Cette a
tion pourrait, elle, être réaliste puisque nous avons mon-tré que les é
hanges d'eau dou
e liés à ENSO dans l'Atlantique tropi
al et dans la mer des Caraïbesétaient assez bien représentés dans le BCM. La propagation prend environ 30 à 35 ans. Lorsqu'ellesatteignent les hautes latitudes, les anomalies de SSS tendent à destabiliser la 
olonne d'eau et favorisentdon
 la 
onve
tion profonde, d'où l'intensi�
ation observée de la MOC. Ce mé
anisme montre don
 quepar
e qu'elles peuvent être transportées par les 
ourants moyens assez loin de leur lieu de formation,les anomalies de salinité peuvent jouer un r�le fondamental dans la variabilité 
limatique à long terme.Il est intéressant de rappeler que d'autres études mettent en éviden
e 
e type de mé
anisme dansdes modèles 
ouplés. Ce sont prin
ipalement des études de sensibilité qui analysent le rétablissementde la THC à sa valeur initiale suite à une anomalie d'eau dou
e dans les hautes latitudes de l'AtlantiqueNord ou une augmentation de la 
on
entration atmosphérique en gaz à e�ets de serre. Dans une simu-lation de ré
hau�ement global, Latif et al. (2000) dé
rivent un mé
anisme parti
ulièrement pro
he de
elui que nous avons déte
té dans le BCM où les anomalies de salinité dans les tropiques sont dues àune intensi�
ation des évènements El Niño dans le 
as d'un ré
hau�ement global. Dans leur modèle,
e mé
anisme permet une stabilisation de la MOC par ailleurs ralentie par les �ux atmosphériquesdans les hautes latitudes. Thorpe et al. (2001) déte
tent un mé
anisme similaire dans le modèleHadCM3 mais, dans leur 
as, l'intensi�
ation des é
hanges d'eau dou
e entre les bassins tropi
aux del'Atlantique et du Pa
i�que n'est pas liée à l'ENSO. Dans une simulation du BCM perturbée par un�ux d'eau dou
e arti�
iel, Otterå et al. (2003) observent que les anomalies de salinité qui permettent162



Con
lusionsde stabiliser la THC à longue é
helle de temps sont dues à un ralentissement du 
ourant de Guyane quiaugmente le temps de résiden
e des anomalies 
e qui leur permet de s'a

umuler le long de la 
�te nordde l'Amérique du Sud avant d'être adve
tées vers les hautes latitudes. En�n, dans d'autres études, lesanomalies dans les subtropiques sont dues à un dépla
ement de l'ITCZ induit par des anomalies deSST (Vellinga and Wu, 2002, dans la simulation de 
ontr�le du HadCM3, Vellinga et al., 2002, dansune simulation perturbée par un �ux d'eau dou
e arti�
iel).La plupart des résultats de 
ette thèse n'auraient pu être obtenus ave
 un autre outil qu'un modèle
ouplé de 
ir
ulation générale. Ces modèles deviennent d'ailleurs de plus en plus �ables et réalistes(M
Avaney et al., 2001), 
omme on a pu l'illustrer pour le BCM par notre 
omparaison ave
 les ré-analyses NCEP. Néanmoins, la dis
ussion 
i-dessus montre que les mé
anismes de variabilité dé
ennaleet la réponse à des expérien
es de sensibilité peuvent être assez di�érents d'un modèle à l'autre. Deplus, on peut se poser la question de la 
on�an
e à a

order à une simulation 
ouplée dans laquelleles �ux 
orre
tifs sont du même ordre de grandeur que la moyenne des �ux é
hangés entre l'o
éanet l'atmosphère. Ils permettent 
ertes de réduire les dérives et d'obtenir une simulation relativementstable et réaliste, mais il est probable qu'ils induisent des arti�
es dans le système 
limatique (e.g.Neelin and Dijkstra, 1995, Dijkstra and Neelin, 1999). Rappelons d'ailleurs que dans le BCM, les 50dernières années de run (que l'on n'a pas 
onsidérées) étaient assez instables, notamment dans la merdu Labrador, vraisemblablement à 
ause d'une imparfaite 
orre
tion de �ux.Par ailleurs, notre travail a montré une fois de plus, si né
essaire, la 
omplexité du système 
lima-tique et en parti
ulier de la variabilité de la MOC. Celle-
i est for
ée par plusieurs mé
anismes qui nesont pas indépendants et qui sont di�
iles à dé
oupler. Si l'interêt du modèle global de 
ir
ulationgénérale 
ouplé réside dans son réalisme, l'in
onvénient qui en dé
oule est la di�
ulté à identi�er desmé
anismes 
limatiques souvent 
omplexes et imbriqués. Des modèles plus simples devraient perme-ttre de dé
oupler les pro
essus et il serait avantageux de réaliser des expérien
es de sensibilité pourmieux 
omprendre les mé
anismes déte
tés dans les simulations 
ouplées. L'appro
he par des modèlessimples n'est 
ependant pas idéale non plus 
ar la MOC semble liée aux détails de la topographie oude la strati�
ation de l'o
éan qu'ils ne peuvent reproduire.Pour �nir, il serait intéressant de prolonger 
e travail par l'étude de simulations-s
enarios ave
 leBCM. De telles simulations sans 
orre
tions de �ux sont en 
ours de réalisation à Bergen. On peut alorsse demander quelle serait la réponse de la THC à un ré
hau�ement global par e�et de serre dans 
emodèle. Le mé
anisme basé sur l'adve
tion d'anomalies de salinité des subtropiques vers les hautes lat-itudes serait-il intensi�é? Cette intensi�
ation serait-elle due à une intensi�
ations de l'ENSO, 
ommedans l'étude de Latif et al. (2000)? Serait-elle su�sante pour stabiliser la 
ir
ulation thermohaline? La163



Con
lusionsréponse à 
es questions permettrait d'approfondir la 
ompréhension du r�le des anomalies de salinitédans le système 
limatique. Elle apporterait également une aide pré
ieuse quant à l'appréhension del'évolution du 
limat dans le 
as d'un ré
hau�ement global.
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Abstract The surface heat flux feedback in the Atlantic
Ocean is estimated in the ECHAM4/OPA8 coupled
model. The net heat flux feedback is negative every-
where, mostly ranging between 15 and 35 W m–2 K–1,
but reaching up to 50 W m–2 K–1 in the tropics, so that
it damps existing sea surface temperature anomalies.
The bulk of it is due to the turbulent flux, although in
the tropics the radiation feedback also strongly con-
tributes. The turbulent heat flux feedback is strongest in
fall and winter at extra-tropical latitudes, and in spring
and summer near the equator. At mid-latitudes, the ra-
diation feedback remains small in each season, but it can
be strongly negative in parts of the tropics. At extra-
tropical latitudes the model feedback compares rather
well with estimates derived in Part I from the COADS
observations and the NCEP reanalysis, but in the trop-
ical Atlantic the negative heat flux feedback is much too
strong. An indirect estimation of the model heat flux
feedback is also attempted in regions of small mean
surface current, based on the difference in decay time of
sea surface temperature and salinity anomalies. The in-
ferred negative heat flux feedback is qualitatively cor-
rect, but the seasonal changes in the mixed-layer depth
are too large for the method to be accurate at high lat-
itudes.

1 Introduction

Because the surface heat flux feedback determines in
part the persistence and amplitude of the sea surface

temperature (SST) anomalies, it plays an important role
in their variability at low frequency and needs to be well
represented in climate models. In Part I of this series
(Frankignoul and Kestenare 2002), the heat flux feed-
back was estimated in the Atlantic and the North Pacific
oceans, using the COADS observations and the NCEP
reanalysis. The results were similar for the two data sets,
suggesting that they can be used for coupled model
validation. This is illustrated here by a comparison with
the heat flux feedback in the Atlantic Ocean in the
ECHAM4/OPA8 GCM (Guilyardi et al. 2002). As rec-
ommended in Part I, the model heat flux feedback is
estimated in the same conditions as when using obser-
vations. It is shown to be realistic at mid-latitudes but
much too strong in part of the tropical Atlantic. Some of
the air-sea interactions are thus poorly represented in the
coupled model.

The coupled model is described in Sect. 2, and the
methodology recalled in Sect. 3. The heat flux feedback
estimates are given in Sect. 4, where they are compared
to those derived from the observations. In Sect. 5, we
provide an indirect estimation of the heat flux feedback
based on the difference between the persistence of SST
anomalies and that of sea surface salinity (SSS) anom-
alies, which are not directly affected by the heat flux
feedback. Conclusions are given in Sect. 6.

2 The coupled simulation

During the SINTEX program, ECHAM4, the fourth generation
atmospheric GCM of the Max-Planck Institute für Meteorologie in
Hamburg (Roeckner et al. 1996) was coupled without flux correc-
tion in T30 resolution to OPA8, the oceanic GCM developed at
LODYC, Paris (Madec et al. 1999). ECHAM4 has 19 vertical
levels, OPA8 31 vertical levels and a variable horizontal resolution
of about 2� in the domain of interest. As described in Guilyardi
et al. (2002), the SINTEX model was integrated for 200 years, using
the Levitus (1982) climatology for the ocean and a state of rest for
the atmosphere as initial conditions. Sea ice was relaxed toward the
observed monthly climatology. The simulation was fairly realistic
at first, but it deteriorated progressively in the ocean because of a
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slow but continuous increase in salinity that was caused by inac-
curacies in the freshwater budget at the air-sea interface. The main
impact of the drift occurred at high latitudes where the salinity
increase modified the water masses and deepened the wintertime
mixed layer, resulting in a progressive extension of the regions of
deep convection. While the tropics are little affected, these artificial
changes dominate the low-frequency variability in the high-latitude
oceans.

The 50-year period between year 61 and 110 was selected for the
analysis as the upper ocean variability in the Atlantic was in an
approximate steady state and the model drift had not yet signifi-
cantly altered the mid-latitude conditions. The Atlantic was con-
sidered between 40�S and 55�N, except for the northern regions
where the model drift was so strong that the winter mixed-layer
depth increased by more than a factor 2 between the first and last 5
years of the 50-yr period (dark gray region in Fig. 1). The North
Pacific was not considered, as deep convection developed by year
80 or so, leading to unrealistic conditions. The SINTEX model
reproduces well the main large-scale features of the atmospheric
circulation and accurately simulates the leading patterns of the
Northern Hemisphere low-frequency variability. In the retained
domain the SST and SSS climatology is realistic. The mean mixed-
layer depth (Fig. 1) compares well with Levitus (1982), except in
the western tropical South Atlantic where it is much too shallow.
The SINTEX model has a fairly realistic near-surface ocean cir-
culation, with the typical defects of low-resolution ocean models,
such as too broad western boundary currents (Fig. 1).

The atmospheric and oceanic variables were considered on the
ECHAM4Gaussian grid. To reduce the influence of the model drift,
a third-order polynomial was first removed by least squares fit. The
mean seasonal cycle was then subtracted from the monthly aver-
ages, yielding monthly anomaly data. As discussed in Part I, the
estimation of the heat flux feedback requires that atmospheric
spectra be essentially white at low frequency, since the effect of a
persistent atmospheric component cannot be distinguished in the
procedure from the SST-induced heat flux. Since the El Niño
Southern oscillation (ENSO) phenomenon in the tropical Pacific
influences the Atlantic, and the effect is enhanced in ECHAM4
which overestimates the hemispheric scales and the ENSO tele-
connections, we removed the ENSO signal by regression analysis.
ENSO was defined by the first two principal components of SST
anomalies in the tropical Pacific (46% of the variance between 12�N
and 12�S). Seasonally varying regression coefficients were deter-
mined by least squares fit for each variable and grid point, using
successive sets of three months to provide smoothly varying coef-
ficients. Although the amount of removed variance only averages to

4%, ENSO removal leads to substantial changes in the heat flux
feedback estimates in the tropical Atlantic, as discussed in Sect. 4.
However, since the global atmospheric response to tropical Pacific
SST is inherently nonlinear (Hoerling et al. 1997), the procedure is
unable to remove the ENSO signal completely.

3 Direct estimation of the heat flux feedback

Let us assume that the anomaly Q¢ in the surface heat
flux (positive downward and given by the sum of latent
heat flux, sensible heat flux, shortwave radiation, and
longwave radiation) can be decomposed into

Q0ðtÞ ¼ q0ðtÞ � aT 0ðtÞ ð1Þ

where q¢ is independent of the SST anomaly T ¢, – aT ¢ is
the heat flux anomaly induced by T ¢, and a is the heat
flux feedback (in W m–2 K–1, positive for negative
feedback). This assumes that the heat flux response to a
SST anomaly is linear, and fast enough for the
atmospheric response time to be negligible, which seems
reasonable for small monthly SST anomalies. The
cross-covariance RTQ(s) at lag s between T ¢ and Q¢ is
then given by

RTQðsÞ ¼ RTqðsÞ � aRTT ðsÞ ð2Þ

where RTq is the cross-covariance between T ¢ and q¢, and
RTT the auto-covariance of T ¢.

At extra-tropical latitudes, q¢ represents the part of
the heat flux anomalies which is solely controlled by the
atmospheric dynamics. As it is well modeled by a short
time scale stochastic process, RTq(s) vanishes when T ¢

leads q¢ (s < 0), except for lags of the order of the
atmospheric persistence. At sufficiently large negative
lag, the atmospheric feedback is thus given by

a ¼ �RTQðsÞ=RTT ðsÞ ð3Þ

As in Part I, a will be estimated at each grid point by
averaging the values obtained at lag –1, –2, and –3 (–1
for seasonal estimates) when the persistence of the SST
anomalies is sufficiently large for their auto-correlation
to differ from zero at the 5% level, assuming indepen-
dent samples. If no lag qualifies, the feedback is set to
zero. In the tropics and in particular near the equator, q¢
may be as persistent as the SST anomalies, because of
the strong ocean–atmosphere coupling. Use of relation
(3) will then generally lead to heat flux feedback esti-
mates that are biased toward positive feedback. A sim-
ilar bias results from persistent ENSO forcing, but it
should be strongly reduced by the prior ENSO removal.
See Part I for more details.

4 Heat flux feedback in the North Atlantic

As shown in Fig. 2 (top), the net heat flux feedback is
negative at each grid point, generally ranging between 15
and 35 W m–2 K–1, but smaller in the northeastern

Fig. 1. Mean mixed-layer depth (based on a turbulent mixing
criterion) and surface current (arrows) between year 61 and 110.
The gray region to the north was excluded from the analysis as the
salinity drift resulted in increasing mixed layer deepening during
winter
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Atlantic and larger near the intertropical convergence
zone (ITCZ) where it may exceed 50 W m–2 K–1. The
heat flux feedback is primarily due to the turbulent heat
flux feedback (middle), which is also negative every-
where. The radiative feedback (bottom) is weak and
mostly negative at extra-tropical latitudes, but strongly
negative in the equatorial zone and the Caribbean Sea,
and weakly positive off Africa, just north of the equator.

The seasonal changes are illustrated for the turbulent
and radiative fluxes. Winter is defined by December to
March for Q¢ and November to February for T ¢, spring
by March to June for Q¢ and February to March for T ¢,

summer by June to September for Q¢ and May to
August for T ¢, and fall by September to December for
Q¢ and August to November for T ¢. Except at one or
two grid points south of the equator, the turbulent heat
flux feedback in ECHAM4 remains negative in each
season (Fig. 3, left). As expected from the wind depen-
dence of the bulk formulae, the feedback at extra-trop-
ical latitudes is stronger in fall and winter. The strongest
negative turbulent heat flux feedback is found in the
equatorial zone, where values exceeding 60 W m–2 K–1

are found in spring and summer.
The seasonal changes in the radiative feedback are

given in Fig. 3 (right). In the tropics, the areas of strong
negative feedback seem to follow the (too large) dis-
placement of the ITCZ, migrating northward from
south of the equator in winter to north of it in summer
and fall. At extra-tropical latitudes, the radiative feed-
back remains weak and tends to be positive in spring
and summer, and negative in fall and winter. As the
positive feedback is never strong, the net heat flux
feedback remains negative in all seasons, except at one
grid point during summer (not shown).

The heat flux feedback was also estimated without
removing ENSO. The changes, mostly toward positive
feedback (i.e., less negative one), were small at extra-
tropical latitudes, but substantial in the tropical Atlantic
where the bias often exceeded 10 W m–2 K–1. This is
illustrated for northern winter in Fig. 4. Similar results
were obtained by Chang et al. (2000): in the boreal
spring season, the positive heat flux feedback that they
found in the tropical Atlantic was weakened when the
effects of ENSO were removed.

At extra-tropical latitudes, the heat flux feedback in
the model compares well with the estimates derived in
Part I from COADS and NCEP for both turbulent and
radiative components, and for their seasonal variations.
In the tropics, however, the strong negative feedback
found for each component is not realistic. A large neg-
ative radiation feedback has been observed in the trop-
ical Pacific, warmer SST leading to more deep
convection, high cirrus clouds, hence less incoming solar
radiation (Ramanathan and Collins 1991). However, the
process seems less important in the tropical Atlantic
(Part I). The too large negative feedback in the coupled
model is probably linked to deficiencies in the cloud
representation and a misrepresentation of the wind
system: the ITCZ is too far north in summer and too far
south in winter, and the zonal winds are too weak along
the equator. Because of these deficiencies, the mixed
layer is too shallow in the western tropical Atlantic, in
particular south of the equator during northern winter.
The combination of a too small thermal inertia and a
too strong negative heat flux feedback reduces the SST
anomaly persistence, which is much smaller than in the
observations. Note that SSS anomalies also show limited
persistence in the tropical Atlantic, so that the heat flux
feedback is only one of many factors contributing to the
short persistence.

Fig. 2. Estimated net (top), turbulent (middle), and radiative
(bottom) heat flux feedback (in W m–2 K–1) in the coupled model.
Positive values indicate negative feedback
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Fig. 3. Estimated turbulent
(left) and radiative (right) heat
flux feedback (in W m–2 K–1)
during each season. Positive
values indicate negative feed-
back
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5 Indirect estimation of the heat flux feedback

Since the atmosphere is largely insensitive to the SSS
anomalies, it does not directly damp them. Except in
areas where the local anomaly decay rate is primarily
controlled by advection, SSS anomalies should thus
have a much larger persistence than SST anomalies, as
observed near Bermuda (Joyce and Robbins 1996) and
in the coupled GCM simulations of Hall and Manabe
(1997). Here we attempt to use the difference in SSS and
SST anomaly persistence to indirectly estimate the heat
flux feedback.

As shown in Frankignoul (1985), large-scale SST
anomalies on the monthly to yearly time scales ap-
proximately obey the equation

dT 0

dt
� �

U0 � r�TT

�hh
�
h0

�hh
@t�TT �

CðweÞweðT � T�Þ½ 
0

�hh
þ

Q 0

qCp
�hh

þ jr2T 0 ð4Þ

where T ¢ is assumed to be constant in the mixed layer of
depth h, U is the horizontal current in the mixed layer,
we the entrainment velocity, j the horizontal mixing
coefficient, G the heaviside function, and the heat flux at
the mixed-layer base has been neglected for simplicity. A
prime indicates anomaly, an overbar the seasonally
varying mean, the minus-index values just below the
mixed layer, and d

dt
¼ @t þ �UU � r is the time derivative

following the mean motion. Similarly, large-scale SSS
anomalies obey

dS0

dt
� �

U0:r�SS

�hh
�
h0

�hh
@t�SS�

½CðweÞweðS�S�Þ
0

�hh
þ
�SSðE0�P 0Þ

�hh

þjr2S0 ð5Þ

where S denotes SSS, E evaporation, and P precipitation
(both per unit specific mass).

At extra-tropical latitudes, the atmospheric forcing is
dominated by short time scale fluctuations. The mixed
layer depth responds rapidly, hence h¢ also has a short
characteristic time scale. Except in regions of strong
geostrophic variability, U¢ is dominated at large spatial
scale by the rapidly varying Ekman currents. To a good
approximation, the terms on the right hand side of
Eqs. (4) and (5) can then be separated into a short time
scale stochastic forcing f ¢, which is independent on T ¢

and S¢, and terms that depend on T ¢ and S¢ (entrain-
ment, mixing, and atmospheric feedback). If the latter
are linearized, Eqs. (4) and (5) can be written

dT 0

dt
¼ f 0

T � kTT
0 ð6Þ

dS0

dt
¼ f 0

S � kSS
0 ð7Þ

where k is the feedback factor, the T and S indices
denote temperature and salinity, respectively, and ge-
ostrophic variability has been neglected. In Eqs. (4) and
(5), the entrainment and horizontal mixing terms have
the same dependence in T ¢ and S¢, respectively. Al-
though higher-order terms and the correlation between
subsurface and surface anomalies may introduce addi-
tional differences, to a first approximation kT and kS
only differ by the contribution of the heat flux feedback,
which affects the former but not the latter. If ko denotes
the feedback factor due to oceanic processes and ka that
due to the atmosphere, one then has kT� ka+ ko, kS� ko
and, from Eq. (1),

ka �
a

qCp
�hh

ð8Þ

As discussed by Frankignoul (1985), the advection of
SST or SSS anomalies by the mean current contributes
to limiting their local persistence, in particular at small
spatial scale. Hence, k in Eqs. (6) and (7) differs from the
local decay rate, denoted by c, that can be estimated
from the anomaly time series. When the mean current is
small, however, one has d

dt
� @t. Neglecting seasonal

variations, Eqs. (6) and (7) then represent first-order
Markov processes with autocorrelation function given
for SST by rTT (s) = exp(–kT |s|) when s is much larger
than the atmospheric correlation time, and a similar
relation for SSS. The feedback factor k can then be
estimated from the local anomaly decay rate c. The latter
was derived from the autocovariance functions at lag
s £ 3, using Frankignoul et al.’s (1998) relation (A3)
that takes into account the use of monthly averages, and
the nonlinear fitting procedure of Levenberg and
Marquardt (1994). The SST anomaly persistence was
typically two months, with smaller values off Africa and
in the equatorial zone, and a five-month peak in the
western part of the subtropical gyre. The SSS anomaly
persistence was generally larger, of the order of 5 months
in the westerlies and nine months in the subtropics, but it
was also small near the equator (not shown).

Fig. 4. Difference between the net heat flux feedback in northern
winter with and without ENSO removal. Positive values indicate
that the feedback is more negative (or less positive) after removing
ENSO
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To determine where the local SST and SSS models
can be used to a good approximation, the standard de-
viation of the advection terms �UU � rT 0 and �UU � rS0 was
estimated on the atmospheric gaussian grid (to get
smooth values), using for �UU the averaged current in the
surface mixed layer. Grid points where it exceeded 20%
of the standard deviation of cTT ¢ and cSS¢ were con-
sidered to be inadequate for a local anomaly model. The
results were similar for SST and SSS. As shown by the
striped regions in Fig7s. 5 and 6, advection effects are
large in a broad region along the western boundary and
the Gulf Stream, and within about 12� from the equator.
Note that the strong currents near the equator may
contribute to the unrealistically short anomaly persis-
tence found in its vicinity.

The atmospheric feedback factor, defined by

ka � cT � cS ; ð9Þ

is typically positive (Fig. 5). If the depth of the mixed
layer was constant, Eq. (9) would directly yield the net
heat flux feedback via relation (8). This is given by the
scale at the bottom of Fig. 5, where 60 m has been used
as characteristic mixed-layer depth. It suggests a nega-
tive heat flux feedback with the same order of magnitude
as in Fig. 2, although the spatial distribution differs. In
particular, the negative feedback is stronger off North
Africa and at the northern edge of the domain.

To get better estimates, the seasonal changes in the
mean mixed-layer depth should be taken into account,
together with the seasonal modulation of the feedback
factors in Eq. (9). An estimation of the latter would be
noisy, hence we neglected it for simplicity and used in
Eq. (8) the averaged mixed-layer depth. This indirect

estimate of the heat flux feedback (Fig. 6) is not in better
agreement with Fig. 2, and the negative feedback in the
northeast corner has become even stronger. This is a
region where the mixed layer is deep during winter
(Fig. 1). Presumably, heat and salt are not thoroughly
mixed, and its definitions in the model (based on a tur-
bulent mixing criterion) cannot be used for the present
calculation. Attempts to use the density criterion that is
also provided in OPA8 were not more successful,
stressing the limitation of the indirect method.

For comparison, the indirect method was applied to
observations near Bermuda (32�N 64�W), where the
mean current is small. We used the Panulirus data
between 1954 and 1998 (Joyce personal communication
2000). The sampling is irregular, averaging to 10 mea-
surements per year, so the data was interpolated at
decimal years as in Joyce and Robbins (1996). As the
data are affected by mesoscale eddy noise, which is
particularly strong for SST since the mean SST gradient
is large (Halliwell et al. 1991), aliasing is important. To
filter out some of the eddy noise, we replaced the Pan-
ulirus SST data by spatially averaged SST data as in
Frankignoul (1981), namely monthly SST anomaly data
from Reynolds and Smith (1994) averaged in a 4� · 6�
domain centered on 32�N, 64�W. The SST anomaly
persistence was calculated with Frankignoul et al.’s
(1998) formula plus white noise, yielding a SST anomaly
decay time of 1.9 months. Lacking observations, spatial
averaging cannot be done for the SSS anomalies, and
their persistence was estimated by fitting the auto-
correlation function of the Panulirus SSS anomalies by
an exponential plus white noise, yielding a decay time of
3.3 months. Note that the eddy contamination is likely
to be limited, as the mean SSS gradient is small near
Bermuda, and aliasing less important because of the
longer SSS anomaly time scale. Relation (8) with the
averaged mixed layer depth of 65 m (as derived
from Levitus 1982) yields 23 W m–2 K–1. This is an

Fig. 6. Indirect estimate of the net heat flux feedback (in W m–2

K–1). Positive values indicate negative feedback. The stripes
indicate indicates where a local SST and SSS anomaly model
cannot be used

Fig. 5. Estimated atmospheric feedback factor (in month–1). The
bottom scale (in W m–2 K–1) gives the corresponding heat flux
feedback for a mixed-layer depth of 60 m (positive values indicate
negative feedback). The stripes indicate where a local SST and SSS
anomaly model cannot be used
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admittedly crude indirect estimate of the heat flux
feedback near Bermuda, but it compares well with the
estimates in the coupled model (20 and 25 W m–2 K–1

for the indirect and direct estimates, respectively).

6 Conclusion

The heat flux feedback was estimated over the Atlantic
in ECHAM4/OPA8 in order to verify that the air-sea
interactions are represented properly in the coupled
model. The same method was used as in Part I, and thus
our estimates may also be slightly biased toward positive
feedback in the tropical Atlantic, because of the redness
of the intrinsic variability of the tropical atmosphere,
and because the ENSO teleconnections have only been
removed linearly. However, a similar bias affects the
estimates derived from COADS and NCEP reanalysis.

The heat flux feedback in ECHAM4/OPA8 is nega-
tive over the whole Atlantic, mostly ranging between 15
and 35 W m–2 K–1, but reaching 50 W m–2 K–1 in the
tropics. The bulk of the heat flux feedback is due to
the turbulent fluxes, although in parts of the tropics the
radiation feedback also strongly contributes to the
negative feedback. The turbulent heat flux feedback is
nearly always negative, and stronger in the fall and
winter hemisphere. The radiation feedback is small at
mid latitudes, mostly negative in the winter hemisphere
and positive in the summer one, but it can act as a
substantial negative feedback in the tropics.

An indirect estimation of the model heat flux feed-
back was also attempted in regions of small mean sur-
face current where a local SST and SSS anomaly model
is valid to a good approximation, using the difference in
decay time of SST and SSS anomalies. The heat flux
feedback was again found to be negative and it had the
correct magnitude. However, the seasonal changes in the
mixed-layer depth are too large for the method to be
accurate at high latitude.

In the extra-tropics, the model estimates compare
well with those derived in Part I from COADS and the
NCEP reanalysis, suggesting that ECHAM4 correctly
represents the boundary layer adjustment to the SST
changes. In the tropical Atlantic, however, the negative
heat flux feedback is much too strong, as the observa-
tions suggest a very weak negative feedback. Whether
the discrepancies arise from deficiencies in the atmo-
spheric or the oceanic component of the coupled model
remains to be established. However, the present study
suggests that the teleconnections from the tropical

Atlantic and modes of variability that crucially depend
on the strength of the tropical Atlantic air-sea coupling,
like the SST anomaly ‘‘dipole’’, are unlikely to be well
represented in the model.
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Annexe B
Dé
omposition en ondelettes etappli
ation à la 
onstru
tion d'un �ltrepasse bas

La transformée en ondelettes 
ontinue (CWT, pour Continuous Wavelet Transform, Daubes
hies,1992, Torren
e and Compo, 1998) est la dé
omposition d'un signal x(t) en une série de 
ontributionsélémentaires lo
alisées dans l'espa
e temporel et dans l'espa
e fréquentiel. Elle utilise un objet math-ématique appelé �ondelette�. Les ondelettes sont obtenues par translation et dilatation de fon
tionssimples  (t):  b;a(t) = 1a ( t� ba ) (B.1)où a > 0 est le paramètre de dilatation, ou paramètre d'é
helle, et b est le paramètre de translationtemporel. La CWT du signal x(t) ave
 l'ondelette d'analyse  est la 
onvolution de x(t) ave
 unefamille d'ondelettes dilatées et translatées:W (b; a) = 1a Z +1�1 x(t) �( t� ba )dt (B.2)où � indique le 
omplexe 
onjugé. La transformée en ondelettes est dite �
ontinue� 
ar a et b peuventvarier 
ontinuement. Cette transformée développe la série temporelle x(t) dans l'espa
e de paramètres àdeux dimensions (b; a), et donne une mesure de l'amplitude relative de l'a
tivité lo
ale (sur un intervalleproportionnel à a) à l'é
helle a et au temps b. Le 
hoix de l'ondelette  dépend du signal à analyser.L'ondelette de Morlet (Daubes
hies, 1992) est 
hoisie i
i pour sa bonne résolution en fréquen
e. Cette173



Annexe B Ondelettesondelette est un 
osinus 
omplexe modulé par une gaussienne: (t) = ��1=4e�t2=2ei!0t (B.3)ave
 i = (�1)1=2 et !0 = �(2= ln 2)1=2. L'ondelette de Morlet étant 
omplexe, le 
oe�
ient de latransformée W (b; a) l'est également. De plus, pour 
ette ondelette, on peut assimiler l'inverse del'é
helle à une fréquen
e, et la CWT est don
 une analyse �temps-fréquen
e� où le paramètre dedilatation a 
orrespond à la période et le paramètre de translation b 
orrespond au temps. Dans (B.1),on utilise la normalisation en 1=a au lieu de 
elle en 1=(a)1=2, plus 
ourante 
ar ave
 
ette normalisation,les 
omposantes de la CWT sont dire
tement 
omparables, et l'ondelette de Morlet peut alors êtreinterprétée 
omme un �ltre passe-bande linéaire de poids 1=a 
entré sur 
haque ! = !0=a. Ce �ltrepermet l'extra
tion des di�érentes 
omposantes lo
ales du signal 
omme la valeur lo
ale, l'amplitude,et la phase pour 
haque point de l'espa
e temps-fréquen
e (b; a).La CWT transforme don
 le signal original à une dimension en une image temps-fréquen
e à deuxdimensions. Elle est don
 in�niment redondante. Néanmoins, l'information fondamentale peut êtreextraite de 
e que l'on appelle les dorsales de la CWT. Ces dorsales sont 
omposées des points de lareprésentation temps-fréquen
e pour lesquelles la fréquen
e de l'ondelette dilatée-translatée 
oin
ideave
 la dérivée partielle de la phase. Elles sont bien approximées par le maximum lo
al du module del'ondelette.En�n, la CWT peut être utilisée 
omme un �ltre: le signal �ltré est 
onstruit par une CWTinverse à partir des 
omposantes (dans l'espa
e temps-fréquen
e) du signal initial dont la fréquen
e est
omprise dans l'intervalle de 
oupure 
hoisie pour le �ltre. C'est la te
hnique que l'on a utilisée dans
e travail pour étudier la variabilité à basse fréquen
e: pour 
haque 
hamp, en 
haque point de grille,on a 
onstruit des séries temporelles en ne 
onsidérant que les fréquen
es inférieures à 10 ans�1.
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Annexe C Réponse de la SST à la NAO et à l'EAP
Annexe C
Réponse de la SST à la variabilitéatmosphérique en Atlantique Nord dans leBCM

Nous analysons dans 
ette annexe la réponse de la SST à la variabilité atmosphérique du modèledans l'Atlantique Nord, dont on a vu qu'elle était bien représentée (paragraphe 3.2.1). La �gure C.1
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lag 0Figure C.1: Regression du �ux de 
haleur atmosphérique (à gau
he), de l'anomalie de l'adve
tiond'Ekman (au milieu) et de leur somme (à droite) en moyenne annuelle sur la série temporelle annuellenormalisée de la NAO. En haut: BCM, en bas: NCEP. Les 
ontours 
orrespondent aux valeurs 0, 2.5,5, 12.5, 22.5 and 50 W=m2. Les 
ontours 
ontinus (dis
ontinus) 
orrespondent aux valeurs positives(négatives). Les zones en gris fon
é (
lair) sont positives (négatives) et signi�
atives à 10%.175



Annexe C Réponse de la SST à la NAO et à l'EAPmontre le �ux de 
haleur et l'adve
tion de SST par les anomalies de 
ourant d'Ekman asso
iés à laNAO, ainsi que leur somme, en utilisant des moyennes annuelles. La 
onvention pour les termes deforçage est telle qu'une valeur positive 
orrespond à une tendan
e de SST positive. Les stru
turesobtenues dans le BCM (en haut) et dans les réanalyses NCEP (en bas) sont pro
hes. La stru
ture du�ux de 
haleur atmosphérique est un tripole (Cayan, 1992 a et b). Dans le 
as d'une phase positivede la NAO, l'intensi�
ation des vents d'ouest et des alizés amène de l'air froid et se
 du 
ontinentaméri
ain au nord de Terre-Neuve et de l'air 
haud et humide des subtropiques sur la 
�te est desEtats-Unis. Les �ux de 
haleur de l'o
éan vers l'atmosphère sont alors plus intenses au-dessus de lagyre subpolaire et dans les subtropiques. Ils sont en revan
he diminués dans la zone intermédiaire,parti
ulièrement au bord ouest, d'où une anomalie positive de �ux de 
haleur dans l'o
éan. L'adve
tionde SST par les anomalies de transport d'Ekman asso
iée à la NAO induit un refroidissement au nordde 45ÆN, où l'anomalie de 
ourant d'Ekman transporte vers le sud les eaux froides des hautes latitudes,et un ré
hau�ement plus au sud où la situation est inversée. Ce terme est relativement fort dans lagyre subpolaire, mais moins fort que le terme de �ux de 
haleur en moyenne sur le bassin. La stru
turede la somme des deux termes (à droite) est dominée par 
elle du �ux de 
haleur, et elle engendreune anomalie de SST formée de trois p�les (premier panneau de la �gure C.2), 
onsistente ave
 lesréanalyses (C.3). Ce tripole est le premier mode de variabilité de la SST dans l'Atlantique Nord, etle se
ond sur tout l'Atlantique (Fig. 3.19 et 3.20). Les anomalies dans le modèle sont plus fortes quedans les réanalyses, surtout dans la gyre subpolaire, et le p�le positif aux moyennes latitudes s'étendbeau
oup plus vers l'est que dans les réanalyses où il est 
on�né au 
ourant de bord ouest.Les panneaux suivants de la �gure C.2 montrent que le tripole persiste plus d'un an dans lesmoyennes et hautes latitudes, 
e qui ex
ède les quelques mois auxquels on s'attendrait 
ompte tenude l'amortissement lo
al dû aux intera
tions air-mer (Fig. 3.21, Frankignoul et al., 1998, Watanabe
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lag 2Figure C.2: Regression ave
 dé
alages de temps de la SST annuelle sur la série temporelle annuellenormalisée de la NAO. Les dé
alages de temps sont indiqués en années. L'intervalle entre les 
ontoursest de 0.04 K. La 
onvention des 
ontours et des grisés est la même que sur la Fig. C.1.176
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onsistent ave
 les réanalyses (Fig. C.3). En e�et la NAO étant surtout a
tiveentre les mois de dé
embre et de mars, 
'est en hiver que le tripole de SST est le plus énergétique.Au printemps, la thermo
line saisonnière protège en partie les anomalies de SST de la rétroa
tionatmosphérique. Celles-
i restent don
 relativement importantes et sont réinje
tées dans la 
ou
he demélange l'hiver suivant. C'est le mé
anisme de réémergen
e (Alexander and Deser, 1995, DeCoëtlogonand Frankignoul, 2003). Par ailleurs, le signal persiste jusqu'au lag 5 (pas montré) dans la zone trèslo
alisée située au sud du Groenland et identi�ée sur la �gure 3.21 
omme une zone où la persistan
ede la SST est anormalement longue dans le modèle. Dans les réanalyses, le tripole a disparu après 3ans. Dans le 
entre de la gyre subtropi
ale le signal persiste moins d'un an aussi bien dans le modèleque dans les réanalyses. Il est probable que dans 
ette zone où la subdu
tion est parti
ulièrement forte,les anomalies de SST de la �n de l'hiver soient adve
tées vers l'intérieur de la gyre et ne ré-émergentdon
 pas.Les stru
tures de �ux atmosphérique et d'adve
tion de SST par les anomalies de 
ourant d'Ekmanasso
iées au se
ond mode de variabilité dominant dans l'Atlantique Nord (EAP) sont à nouveau sim-ilaires dans le modèle et dans les réanalyses (Fig. C.4). La somme (à droite) est à nouveau dominéepar le �ux de 
haleur. La stru
ture de SST en phase est très pro
he de 
ette dernière, et très pro
hede 
elle obtenue dans les réanalyses (Fig. C.6), bien que le p�le négatif dans les subtropiques soitbeau
oup plus faible dans les réanalyses. C'est à nouveau un tripole, dé
alé par rapport à 
elui asso
iéà la NAO. Il ressemble à l'EOF 4 des anomalies de SST dans le modèle (Fig. 3.19) et à l'EOF 3dans les réanalyses (Fig. 3.20). La stru
ture persiste moins d'un an, sauf à nouveau dans les hauteslatitudes où la persistan
e lo
ale de la SST est anormalement forte (Fig. 3.21). Dans les réanalyses, lastru
ture persiste moins d'un an. Au lag 1, on a une faible stru
ture négative signi�
ative sur presquela totalité du bassin.Ces résultats montrent que la réponse des anomalies de SST à la variabilité atmosphérique estfortement signi�
ative et de grande é
helle; les stru
tures 
orrespondent aux prin
ipaux modes de177
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