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Résumé

Une des conséquences du réchauffement climatique est la modification du cycle hy-
drologique et par conséquent du flux d’eau douce recu par 'océan. Or ces flux ont une
influence locale sur la salinité de surface de I'océan et donc sur sa circulation. La cir-
culation océanique, et plus précisément la circulation thermohaline, est particulierement
susceptible de produire de la variabilité basse fréquence, en tant que composante lente
du climat. Nous allons nous intéresser a I'impact du flux d’eau douce sur la circulation
thermohaline et principalement sur sa variabilité décennale a millénaire.

Dans l'océan, comme dans tout systeme dynamique, deux paradigmes coexistent pour
expliquer la variabilité observée : elle peut étre endogene ou exogene.

Dans le premier paradigme, la variabilité provient de mode interne comme une oscil-
lation de relaxation ou une saturation non-linéaire d'un mode linéaire croissant : cette
théorie est intrinsequement liée a des effets non-linéaires.

Le second paradigme se base sur l'existence d'un état d’équilibre asymptotiquement
stable et de la nécessité d'une stimulation externe pour soutenir la variabilité : croissance
transitoire de perturbations initiales ou oscillation soutenue par un forcage stochastique.
En effet, la non-normalité de la dynamique océanique permet une forte variabilité autour
d’un état d’équilibre méme si celui-ci est stable.

Au cours de cette theése nous avons cherché a identifier la variabilité apparaissant sui-
vant différents régimes de forcages du flux d’eau douce. Pour cela nous implémentons des
méthodes systématiques d’analyse comme des études de stabilité linéaire ou des études
de stabilité généralisée dans une hiérarchie de modeles de plus en plus réalistes (allant
de la boucle d’Howard-Malkus a un modele aux équations primitives, OPA en configu-
ration globale réaliste, en passant par des modeles 2D latitude-profondeur ou planétaire-
géostrophique). Ces méthodes permettent d’extraire les mécanismes physiques liés a des
modes de variabilité interne ou a des modes de variabilité forcée.

Plusieurs résultats notables apparaissent. Au cours de ’étude de la variabilité endogene
dans un modele 2D latitude-profondeur, les mécanismes de croissance et d’oscillation d’un
mode centenaire sont analysés et ses caractéristiques décrites. Ce mode, correspondant a
I’advection d'une anomalie de densité dominée par la salinité le long de la circulation, se



nourrit par la rétroaction de la salinité sur 'advection dans les zones de forcage par le
flux d’eau douce.

De plus, un cycle d’oscillation millénaire apparaissant a travers une bifurcation période-
infinie est caractérisé. La bifurcation est due a la présence de modes de plus hautes
fréquences au cours du cycle millénaire. Ainsi, nous montrons que l'oscillation centenaire
est un précurseur de l'oscillation millénaire.

Au cours de I'étude de la variabilité exogene, les perturbations optimales de la circula-
tion océanique par la salinité de surface sont obtenues dans un modele latitude-profondeur
de la circulation thermohaline. Nous analysons un mode optimal de croissance en temps
fini : une croissance de l'intensité de la circulation océanique, 67 yr apres une perturba-
tion de salinité de surface, est non seulement possible mais optimale. Cette perturbation
optimale correspond a une stimulation de I'oscillation centenaire au moment ou celle-ci se
renforce dans la zone d’évaporation-précipitation par la rétroaction positive de la salinité
sur 'advection. L’obtention de la perturbation optimale du flux d’eau douce confirme
I'idée que I'augmentation de l'intensité de ce flux diminue la circulation océanique dans
ce type de modele. La perturbation stochastique optimale du flux d’eau douce, quant a
elle, montre la forte réponse du mode linéaire le moins amorti, ¢’est-a-dire ici 1’oscilla-
tion centenaire. Le reste du spectre de réponse océanique a la perturbation stochastique
optimale correspond, comme attendu, a un bruit rouge.

De la méme fagon, une croissance apres 24 yr est optimale au travers de l'oscilla-
tion multi-décennale apparaissant dans un modele planétaire-géostrophique. Des études
de perturbations stochastiques optimales montrent la forte réponse aux fréquences des
modes linéaires avec une intensité controlée par la non-normalité du systeme. La variabi-
lité étant fortement controlée par les conditions limites de surface (i.e. conditions mixtes
ou conditions en flux), la forme des perturbations optimales et leur réponse le sont aussi.

Enfin, en utilisant un modele aux équations primitives en configuration globale réaliste,
une croissance optimale de l'intensité de la circulation méridienne océanique et du trans-
port de chaleur méridien apparaissent respectivement 10.5 yr et 2.2 yr apres la pertur-
bation de salinité de surface. Ces perturbations initiales optimales nous permettent de
caractériser un mécanisme de croissance efficace de la circulation méridienne et du trans-
port de chaleur méridien. Un gradient méridien d’une perturbation de salinité de surface
induit une perturbation des vitesses zonales par la relation du vent thermique. Cette per-
turbation des vitesses zonales, par interaction avec le gradient zonal de température, crée
une perturbation du gradient zonal de température. Ce dernier induit, par la relation
du vent thermique, une perturbation des vitesses méridiennes qui modifie la circulation
méridienne ou le transport de chaleur méridien. En outre, 'obtention de perturbations op-
timales nous permet de borner les variations de la circulation. En posant une perturbation

d’une intensité équivalente aux Great Salinity Anomalies, nous obtenons une modification
bornée a 0.75 Sv et a 0.03 PW.



Abstract

One of the consequences of the global warming is the modification of the hydrological
cycle and then of the freshwater flux get by the ocean. These flux have local influence
on the sea surface salinity and thus influence the large scale ocean circulation. The ocean
circulation, and more accurately the thermohaline circulation, is able to produce some low
frequency variability, as the slow part of the climate system. We are going to study the
impact of the freshwater flux on the thermohaline circulation and mainly on the decadal
to millennial variability.

In the ocean, as in all dynamical systems, two paradigms coexist for the explanation
of the observed variability : it can be endogenous or exogenous.

For the first paradigm, the variability comes from internal mode as relaxation oscilla-
tion or non-linear saturation of a linear growth mode : This theory is intrinsically linked
with non-linear effects.

The second paradigm is based on the existence of an asymptotic stable steady state
and of external stimulation sustaining the variability : transient growth of initial pertur-
bations or oscillation sustains by stochastic forcing. Actually, the non-normality of the
ocean dynamic allows some strong variability around a steady state even if it is stable.

During this thesis, we sought to identify the variability appearing under different fre-
shwater flux regimes. For this we implemented systematical methods of analysis as linear
the stability analysis or the general stability analysis in a hierarchy more and more realis-
tic models (Howard-Malkus loop model, 2D latitude-depth model, planetary-geostrophic
model or OPA model in global realistic configuration). These methods allow us to extract
the physical mechanisms linked to internal variability modes or forced variability modes.

Some outstanding results appear. During he study of endogenous variability in a 2D
latitude-depth model, the growth mechanism and the oscillation one of a centennial mode
are analyzed and theirs characteristics are described. This mode, corresponding to a sali-
nity dominated density anomaly advected around the circulation, is feed by the positive
salinity feedback on the advection in the freshwater forcing zone.

A millennial oscillation cycle which appears through an infinite-period bifurcation is
characterized. The bifurcation is due to higher frequency mode presence during the mil-
lennial cycle. Thus, we point out that the centennial oscillation is a precursor of millennial
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oscillation.

During the study of the exogenous variability, the optimal perturbations of the sea
surface salinity influencing the ocean circulation are performed in a latitude-depth model
of the thermohaline circulation. We analyzed an optimal finite time growth : an ocean
circulation intensity growth, 67 yr after the sea surface salinity perturbation, is not even
possible but optimal. The optimal perturbation correspond to a stimulation of the cen-
tennial oscillation when this latter is reinforced through the positive salinity feedback on
advection in the evaporation-precipitation zone. The optimal perturbation of the fresh-
water flux confirms the idea that an increase of the intensity flux decreases the ocean
circulation in such kind of model. The optimal stochastic perturbation of the freshwater
flux shows the strong response less damped linear mode, here the centennial oscillation.
The other parts of the ocean spectrum response to the optimal stochastic perturbation
correspond to a red noise.

In the same way, 24 yr transient growth is optimal through the multi-decadal os-
cillation appearing in a planetary-geostrophic model. Optimal stochastic perturbations
studies show the strong response at the frequency of the less damped eigenmode with an
intensity controlled by the non-normality of the system. Because the variability is strongly
controlled the surface boundary condition (i.e. mixed conditions or flux conditions), the
shape of the optimal perturbations and their response is too.

Finally, using a primitive equation modem in global realistic configuration, an op-
timal growth of the meridional ocean circulation intensity and of the meridional heat
transport intensity appear respectively at 10.5 yr and 2.2 yr after the sea surface sali-
nity perturbation. These optimal initial perturbations allow us to determine an efficient
growth mechanism of the meridional circulation and of the meridional heat transport.
A meridional gradient of the sea surface salinity perturbation induces a perturbation of
the zonal velocities by the thermal wind relation. This perturbation of the zonal velo-
cities, by interaction with the zonal gradient of temperature, creates a perturbation of
the zonal gradient of temperature. This latter induces, by the thermal wind relation, a
perturbation of the meridional velocities which modifies the meridional circulation or the
meridional heat transport. Moreover the study of optimal perturbations allow us to fix
bounds of the circulation variations. By taking a perturbation equivalent to the Great
Salinity Anomalies, we obtain modification bounds of 0.75 Sv and 0.03 PW.
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Le climat

Le climat est la synthese des conditions atmosphériques dans une région donnée pen-
dant une période d’environ 30 ans. Il est controlé par un systeme dynamique complexe
qui peut se définir a travers cinq spheres : 'atmosphere, la lithosphere, I’hydrosphere, la
cryosphere et la biosphere (Fig. 1).

Fic. 1 — Représentation des éléments principaux du systeme climatique
(www.climatescience.gov).

L’atmosphere, constituée par la surface gazeuse de la Terre, possede une dynamique
rapide s’équilibrant sur une échelle de temps de quelques mois. C’est la température et
I’hydrométrie atmosphériques ressenties a la surface de la terre qui permettent de définir
le climat d’une région.

La lithosphere est constituée par la partie solide du systeme climatique, a savoir
les continents. Elle est souvent considérée comme neutre sur le plan dynamique étant
donné son échelle de temps extrémement longue (car liée aux mouvements des plaques).
Néanmoins, cette sphere fixe les montagnes qui sont les lieux de formation de certains gla-
ciers terrestres, '’emplacement des rivieres et la forme des bassins océaniques. De méme,
cette sphere réchauffe les autres spheres en réémettant la chaleur recue par rayonnement
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ou en libérant la chaleur interne de la Terre via les volcans. De plus, pour ce dernier point,
il v a libération de gaz, ce qui constitue un forcage de la lithosphere sur 'atmosphere.
De ce fait, bien que peu dynamique a ’échelle du climat moderne, cette sphere est tres
importante puisqu’elle fixe les conditions limites des autres spheres.

L’hydrosphere correspond a toute 1’eau liquide terrestre. Ceci comprend, entre autres,
les mers, les lacs, les fleuves et bien stur I'océan. Ce dernier possede une grande surface
exposée aux rayons solaires, les deux tiers de la surface du globe, et une forte capacité
calorifique. La chaleur stockée par 'océan est sans commune mesure avec celle stockée par
I’atmosphere. En effet, les trois premiers metres océaniques contiennent autant de chaleur
que 'atmosphere dans son entier. Ceci a pour conséquence une forte modification de la
température atmosphérique de surface en fonction du transport de chaleur océanique.
L’océan, et plus généralement I’hydrosphere, a donc un impact thermique sur le climat
qui est loin d’étre négligeable.

La cryosphere se définit par le contenu en glace de la surface du globe. Ceci représente
aussi bien les glaciers présents sur les continents que les glaces de mer. La présence de
glaciers peut étre comparée a un stock d’eau. Si la glace se met a fondre, ne serait-ce
que par une augmentation locale de la température atmosphérique, la cryosphere peut
se réduire et augmenter I’hydrosphere, ce qui pourrait modifier la dynamique océanique.
En outre, la glace modifie 'albedo des surfaces qu’elle recouvre. Dans ces conditions,
la cryosphere est a prendre en compte dans le bilan radiatif solaire recu par la Terre.
De la méme facon, les glaciers terrestres ou la glace de mer modifient respectivement
les transferts de chaleur et de masse entre ’atmosphere, la lithosphere et la biosphere
ou l'atmosphere et l'océan. Ainsi, la cryosphere prend part a la dynamique du climat
planétaire.

La biosphere constitue la sphere du vivant. Cette sphere peut influencer le climat de
différentes facons. Elle modifie le flux solaire recu par la lithosphere en le captant en pre-
mier. En effet, une terre aride absorbe plus de chaleur solaire qu'une terre luxuriante. De
plus, la biosphere est une partie importante du cycle du carbone et a donc une influence
directe sur la concentration du dioxyde de carbone, principal gaz a effet de serre. De cette
facon la biosphere influence I’atmosphere, I’hydrosphere et la cryosphere. La biosphéere
comprend une part anthropique qui modifie le cycle naturel du dioxyde de carbone et
augmente, notablement depuis 'industrialisation, la concentration des gaz a effet de serre
dans 'atmosphere. Il y a, bien entendu, des modifications anthropiques de la biosphere
comme la déforestation ou I'agriculture, des modifications de I’hydrosphere comme les bar-
rages hydro-électriques et, dans une moindre mesure, des modifications de la lithosphére
par la construction de routes ou l'implantation de villes en constante expansion.

Le climat peut donc étre défini comme le résultat des multiples rétroactions entre ces
cinq différentes spheres (Fig. 1) et, comme nous venons de le définir, sa dynamique est
riche et complexe. Une étude de Vautard et Ghil (1989) propose d’estimer la dimension
dynamique du systeme climatique a partir de données de paléoclimat. Leur résultat est que
5 a 10 variables sont nécessaires pour représenter le climat. Cette estimation correspond
a un nombre de degrés de liberté conséquent, autorisant une variabilité d’une extréme
complexité. C’est pourquoi, dans la suite de notre succincte présentation du climat, nous
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allons présenter quelques travaux montrant la richesse de la variabilité climatique.

Variabilité climatique

La variabilité climatique possede des échelles de temps multiples a 'image des nom-
breuses rétroactions pouvant les engendrer. Ainsi, I’étude de Mitchell (1976) résume au
travers d'un spectre (Fig. 2) des échelles de variabilité allant de plusieurs centaines de mil-
lions d’années a la demi-journée. Les cycles diurne et saisonnier, deux échelles de temps,
provenant des changements d’ensoleillement, respectivement aux cours de la journée et de
I’année, dominent le spectre. D’autres échelles de temps existent de l'ordre de la dizaine
de milliers, du millier, de la centaine et de la dizaine d’années comme le montrent les
« bosses » dans le spectre de Mitchell (1976) ou de Ghil (2002, reproduit en Fig.2).
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F1G. 2 — Spectre schématique du climat (reproduction de Ghil, 2002).

Petit et al. (1999) montrent, en s’appuyant sur une carotte glaciaire, la forte variabilité
des dernieres 420 milliers d’années (kyr) pouvant culminer jusqu’a des différences de 8°C
aux cours du temps (Fig 3). De la méme fagon, Liesicki et Raymo (2005) étudient 57
relevés de Disotope 6180 répartis tout autour du globe. Ces relevés leur permettent de
localiser différentes périodes de variabilité dans des échelles de 1'ordre de 10 kyr. Ces
périodes sont associées aux cycles de Milankovitch, du nom de I’astronome qui les relia
aux cycles d’ensoleillement induits respectivement par la précession (19, 22 et 24 kyr),
l'obliquité (41 kyr) et I'excentricité (95, 125 et 400 kyr) de l'orbite terrestre. Néanmoins,
la réponse du climat a de tels changements d’ensoleillement n’est pas si linéaire.
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Bien que les pics climatiques correspondent aux cycles de orbite terrestre, Ghil (1994)
propose, pour le pic a 100 kyr, que I'énergie nécessaire a une réponse du climat de I'in-
tensité des mesures de paléoclimat n’est possible que par une résonance non-linéaire du
systeme climatique. Gildor et Tziperman (2001) proposent un mécanisme d’oscillation du
systeme climatique d'une période de 100 kyr. Le modele climatique utilisé met en jeu des
représentations idéalisées de I'atmosphere, 'océan et la cryosphere (glace de mer et gla-
ciers terrestres). Ce modele, bien que peu représentatif de la complexité du climat, permet
d’y faire apparaitre une oscillation interne du type oscillation de relaxation (appelée « en
dents de scie » par les auteurs). Ce modele est réutilisé par Gildor et Tziperman (2000)
et un forcage par les cycles de Milankovitch y est imposé. Il apparait une variabilité dont
les caractéristiques temporelles sont comparables aux mesures paléoclimatiques.

Huybers et Wunsch (2004), en utilisant une autre facon de relier 'age des carottes
de glace en fonction de leur profondeur (Depth-derived age estimate au lieu de orbital
tuning age estimate), montrent qu’il existe de I’énergie d’interaction entre les différents
pics de Milankovitch. Ce résultat laisse penser que la réponse du systeme climatique aux
cycles de Milankovitch est non-linéaire. Wunsch (2004) avance, quant a lui, que le pic a
100 kyr n’existe pas. C’est-a-dire que la réponse du climat a cette échelle de temps n’est
pas isolable de la réponse a un bruit stochastique.
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F1G. 3 — Données de carottes glaciaires de Vostok (Petit et al., 1999).

L’étude des échelles de temps plus rapides renvoie a une des préoccupations actuelles
de la recherche climatique, a savoir la stabilité du climat présent. En effet, ce climat, dit de
la période holocene, est caractérisé par son état particulierement stable au cours des 10 000
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derniéres années, en comparaison aux climats des 250 000 derniéres années (Dansgaard
et al., 1993). Cette stabilité relative s’oppose aux différentes mesures, dont les analyses
des carottes glaciaires, montrant I’existence d’une forte variabilité climatique des 123 000
dernieres années sur des échelles de temps du millier d’années (GRIP Members, 1993;
Alley, 2000; NGRIP Members, 2004, Fig. 4).

Cette forte variabilité, appelée événement de Dansgaard-Oeschger, est fixée aux alen-
tours de 1500 années (yr) (Ganopolski et Rahmstorf, 2002; Rahmstorf, 2003). Comme
expliqué par Rahmstorf (2002), ces événements sont les plus marquants des 120 000
dernieres années. Ils se décomposent en deux phases : un fort réchauffement global de
5 a 10 °C en quelques décennies puis un refroidissement lent en quelques siecles. Cette
variabilité millénaire a pour conséquence des périodes dites glaciaires, dont la derniere,
« le petit age glaciaire », est apparue au cours du moyen-age (Bond et al., 1997). Dans
l'océan Atlantique, ce type de variabilité se caractérise par deux phases : une circulation
thermohaline forte, proche de la circulation actuelle, et une circulation thermohaline faible
correspondant a un état glaciaire (Alley et al., 1999).

Néanmoins, a cause de l'effet d’aliasing d’un échantillonnage imparfait du cycle saison-
nier (induisant un pic précis et intense, étant donné 1'énergie du cycle saisonnier, autour
de 1500 yr dans I'espace spectral), Wunsch (2000) met en doute l'existence d’une période
de variabilité précise (un pic dans l'espace spectral) et propose la vision d’une bande
spectrale de variabilité a 1’échelle millénaire.

Ce type de variabilité a pu étre reproduit dans des modeles de circulation thermo-
haline ou seules la température et la salinité sont pronostiques et ol les vitesses sont a
I’équilibre géostrophique (Winton et Sarachik, 1993; Winton, 1993, 1995; Chen et Ghil,
1995). Néanmoins, la variabilité differe de celle des données puisque la circulation passe
maintenant d’une circulation thermohaline positive a une circulation thermohaline in-
versée, au lieu de faible dans les données. Des travaux plus récents, effectués dans un
modele 2-D latitude-profondeur, montrent que cette variabilité est caractérisée par une
période fortement dépendante de la distance a la bifurcation (Colin de Verdiere et al.,
2006).

Les données révelent 'existence de variabilités climatiques encore plus rapides. Ainsi,
I’échelle centenaire fut montrée comme prédominante dans I’Atlantique nord par Stocker
et Mysak (1992). Les auteurs suggerent 'existence de mode océanique interne pour ex-
pliquer une telle variabilité. Des échelles de temps centenaires ont pu étre trouvées dans
des modeles océaniques de circulation générale sous forgage stochastique (Mikolajewicz et
Maier-Reimer, 1990). Ce résultat a été reproduit dans des modeles a fond plat idéalisés
a trois et deux dimensions par Winton et Sarachik (1993). Les auteurs montrent que
I'utilisation d’une simple boucle suffit a représenter les mécanismes oscillatoires. Dans un
modele idéalisé a deux dimensions, forcé par un rappel de la température océanique de
surface sur la température atmosphérique et un flux d’eau douce, Mysak et al. (1993)
décrivent cette oscillation centenaire dans une configuration a deux hémispheres. Quon et
Ghil (1995) trouvent le méme type d’oscillations apparaissant, a travers une bifurcation
de Hopf, dans un modele en boites sous des régimes de flux d’eau douce suffisamment
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intense. Ce dernier résultat est cohérent avec ’étude dans un modele en boites de Tziper-
man et al. (1994).

Dans les observations, un mode de variabilité océanique est particulierement cohérent
(Kushnir, 1994; Delworth et Mann, 2000) : la variabilité multi-décennale de 1’Atlantique.
Elle est caractérisée par une échelle de temps de I'ordre de 40-60 yr. Sa signature en
température de surface a été reproduite dans différents modeles numériques de différentes
complexités (Latif, 1997).

Chen et Ghil (1995), dans un modele aux équations primitives dans une configu-
ration de bassin rectangulaire a fond plat, retrouvent de la variabilité multi-décennale.
Cette variabilité a une période de 'ordre de 20-50 yr et apparait sous une évaporation
nette aux hautes latitudes. Chen et Ghil (1996) utilisent un modele océanique équivalent
au précédent en y couplant un modele atmosphérique. Il y apparait de la variabilité
multi-décennale d’une période de 40-50 yr. La variabilité est définie par un cycle limite
résultant d’une bifurcation de Hopf lorsque le coefficient de diffusion de la température
atmosphérique ou le coefficient de couplage air-mer varient. Pour ces deux derniers tra-
vaux (Chen et Ghil, 1995, 1996), les flux de chaleur de surface sont un des mécanismes
centraux a la variabilité. Huck et al. (1999) retrouvent ce mode de variabilité dans un
modele planétaire-géostrophique dans un bassin rectangulaire a fond plat. La variabilité
correspond a une oscillation de la température, seule variable dynamique du modele, sur
une période multi-décennale.

Certaines de ces études (Colin de Verdiere et Huck, 1999; Huck et Vallis, 2001; Te Raa
et Dijkstra, 2002) ont été faites dans des modeles idéalisés de dynamique planétaire-
géostrophique dans un bassin rectangulaire a fond plat représentant 1’Atlantique nord.
Elles suggerent que cette variabilité peut provenir de la croissance, par instabilité baro-
cline grande échelle, d'un mode linéaire saturant non-linéairement sur un cycle limite.
Une autre étude (Arzel et al., 2006) montre que les conditions aux limites en surface
sur la température et la salinité modifient fortement la variabilité d’un état d’équilibre.
Les auteurs trouvent que les différents modes de forcage (rappel sur la température et
la salinité de surface; conditions mixtes correspondant a un rappel sur la température et
flux de salinité en surface ; condition en flux pour la température et la salinité) entrainent
respectivement, un état d’équilibre stable, un état d’équilibre instable par un mode oscil-
lant croissant, et un état d’équilibre instable par un mode linéaire croissant. Ainsi, dans
ces modeles idéalisés, la représentation de la variabilité multi-décennale de 1’Atlantique
semble étroitement liée au forcage de surface en conditions mixtes.

Des études récentes tendent a montrer 'influence de cette variabilité multi-décennale
de I’ Atlantique sur le climat. Sutton et Hodson (2003) mettent en évidence dans un modele
atmosphérique de circulation générale que les modifications de la température océanique
de surface, au cours des années 1871-1999, induisent une modification du climat nord
Atantique. Sutton et Hodson (2005) proposent d’extraire la composante de la variabi-
lité multi-décennale dans les données de température de surface océanique. Ces données
sont alors injectées comme forgcage du modele atmosphérique de circulation générale. Il en
découle des modifications de la température de surface continentale (augmentation aux
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Etats—Unis). De la méme fagon, les précipitations sont modifiées (augmentation en Eu-
rope et diminution aux Etats-Unis et dans le nord du Mexique). En utilisant un modele
de climat, Knight et al. (2005) reproduisent la variabilité multi-décennale Atlantique et
suggerent qu’elle modifie I'intensité de la circulation méridienne de l'ordre de 1 Sv. Cette
modification de la circulation induit un réchauffement de la température moyenne glo-
bale de 0.6°C au cours du XX siecle. Dans une autre étude sur 'impact de la variabilité
multi-décennale sur le climat, Knight et al. (2006) montrent une corrélation entre cette
variabilité et les précipitations du nord-est du Brésil, du Sahel africain et du nord-ouest
de I'Europe. De méme, ils relient I'activité cyclonique sur I’Atlantique a cette variabilité
multidécennale.

Nous pourrions également citer 'existence de variabilité de plus hautes fréquences.
L’oscillation nord Atlantique, correspondant a un dipole de pression entre les Acores et
I'Islande, agit sur une période de 7-8 yr and 13-15 yr (Moron et al., 1998). Cette oscillation
modifie notamment le climat des régions européennes. FEl Nino-southern oscillation, se
localisant dans le Pacifique sur une période de 5 yr, modifie de fagon sévere les zones est
et ouest autour du Pacifique équatorial et a des répercutions a I’échelle globale.

L’un des candidats a I'explication de ces différentes variabilités basses fréquences est
la circulation océanique, comme le montrent Simonet et al. (2005) pour la période a 7-
8 yr précitée. L’océan, et notamment la circulation thermohaline, charrie énormément
d’énergie et de chaleur. Cela provient de sa forte capacité a stocker de la chaleur et de sa
circulation agissant a 1’échelle du globe. De fait, cette circulation a un impact important
sur le climat, a I'image du Gulf Stream et de la dérive nord Atlantique qui font bénéficier
de leur apport de chaleur les régions d’Europe de I'ouest. Nous nous proposons d’exposer
sommairement les théories de cette circulation océanique avant d’expliciter ses différents
modes de variabilité.

Circulation océanique

La circulation océanique est principalement forcée a sa surface. Il existe toutefois des
apports de chaleur via les flux géothermiques et le fait que le rayonnement solaire pénetre
un peu dans 'océan. Néanmoins, les forcages principaux sont : la tension exercée par le
vent, le flux de chaleur et le flux d’eau douce. Ce dernier peut étre décomposé en trois
termes : le flux d’évaporation-précipitation, le flux des rivieres et le flux du aux fontes de
glace.

La tension de vent induit une mise en mouvement de la couche supérieure de 'océan,
appelée couche d’Ekman. Les convergences ou divergences horizontales de la couche de
surface océanique induisent des mouvements verticaux a la base de cette couche. Ces
mouvements verticaux dus aux vents sont appelés pompages d’Ekman. Cette modification
de la couche d’Ekman entraine des gradients de pression. Une mise en mouvement de
I'intérieur de I'océan (océan sous la couche d’Ekman) intervient afin qu'un équilibre, dit
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géostrophique, puisse s’établir entre 'accélération de Coriolis et ces gradients de pression
induits par le vent. Ce mécanisme permet d’obtenir des mouvements de grandes échelles
représentant les gyres a I’échelle des bassins.

L’étude de Sverdrup (1947) permet d’obtenir la circulation & l'intérieur du bassin
(loin des couches frictionnelles) en fonction du pompage d’Ekman. Par la suite, Stommel
(1958), en utilisant la relation de Sverdrup (1947) avec une friction sur le fond et sous
I’approximation d'un fluide homogene, obtient une circulation en gyre intensifiée sur le
bord ouest. Cette intensification sur le bord ouest est caractéristique des circulations
océaniques (Gulf Stream, Kuroshio, courant du Brésil, courant est Australien, courant
des Aiguilles). Une étude similaire a été menée par Munk (1950), mais ici la fermeture
dissipative ne se fait plus par friction sur le fond mais par diffusion latérale.

Une étude plus récente de Huang et Schmitt (1993) reprend une étude de Goldsbrough
de la premiere moitié du XX qui proposait que la circulation des gyres était due aux gra-
dients de pression induits par le flux d’évaporation-précipitation a la surface des océans.
Cette étude montre que la circulation résultante est faible et s’oppose a celle induite par
le vent. Bien que l'intuition de Goldsbrough, que les flux d’eau douce contrélent la circula-
tion en gyre des bassins, soit fausse, elle était précurseur des études de Stommel (1948) et
Munk (1950) puisqu’il proposait I'idée que les vitesses verticales en surface induisent une
circulation grande échelle. Huang et Schmitt (1993) proposent, quant & eux, que la prise
en compte du flux d’évaporation-précipitation, en plus de celle du vent, puisse décaler la
zone de séparation d'un courant de bord ouest comme le Gulf Stream.
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Un autre pan de I’étude théorique de la circulation océanique grande échelle concerne la
circulation profonde. Stommel et Arons (1960a,b) considérent un océan profond homogene
(car les plus gros gradients de densité existent dans les mille premiers metres de 1'océan),
la présence d’une source locale d’eau de la méme densité que celle de 'océan profond dans
I’Atlantique nord, et d’une remontée globale des eaux dans le reste du bassin équilibrant
I’apport d’eau de la source. Le dernier postulat induit des vitesses verticales positives sur
I’étendue du bassin, pouvant étre interprétées comme un pompage des eaux de l'océan
profond. Ainsi, en utilisant une forme de la relation de Sverdrup (1947), ils montrent
I’existence d'une circulation allant vers le nord dans I’hémisphere nord et vers le sud dans
I’hémisphere sud, avec une recirculation le long des bords ouest (Fig. 5).

Plus récemment, Kawase (1987) a étendu ces études a un modele a deux couches
homogenes, ou celle de fond représente 'océan profond des études précédentes. La couche
de surface subit alors un puits local en miroir a la source locale de la couche de fond et
une source globale en miroir a la remonté des eaux de la couche de fond. Dans cette étude,
la remonté globale de I'eau de fond n’est pas imposée et résulte donc de la dynamique
interne du modele. Sous certains régimes de parametres (fort rappel de 'interface entre les
deux couches), Kawase (1987) retrouve les résultats de circulation profonde de Stommel
et Arons (1960a.b).

La lacune de ces études est 'approximation systématique de 'océan comme homogene.
Meéme I'étude de Kawase (1987) qui considere un modele a deux couches, donc deux eaux
de densités différentes, ne prend en compte ni les gradients de densité et donc leurs effets
sur la circulation, ni les flux de densité a la surface.

Les gradients de densité sont induits par les flux de chaleur et d’eau douce en surface
agissant respectivement sur la température et la salinité. En effet, les flux de chaleur et
d’eau douce ne sont pas uniformes a la surface des océans. L’équateur regoit en moyenne
plus de chaleur que les poles, et les moyennes latitudes sont le siege de précipitations
alors que les tropiques sont le siege d’évaporation. La circulation due a ces gradients est
appelée « tapis roulant océanique » (Fig. 6) ou circulation thermohaline. I correspond
a une circulation globale reliant tous les bassins entre eux. Il se décompose souvent en
une branche d’eau froide circulant en profondeur et un courant de retour, appelé branche
chaude, circulant en surface. La branche froide part de I’Atlantique nord, dessert 1’At-
lantique sud puis 'océan Indien et 'océan Pacifique wvia le courant Circumpolaire. La
branche chaude part du Pacifique nord, passe entre les iles Indonésiennes pour rejoindre
l'océan Atlantique, et remonte enfin dans le bassin Atlantique jusqu’au péle nord.

Une des premieres représentations de cette circulation correspond au travail de Stom-
mel (1961). Cette étude se limite a "’ Atlantique nord en réduisant 'océan en deux boites
de densité homogene. La premiere boite correspond au pole nord alors que la seconde
représente la zone équatoriale. Les deux boites subissent en surface un forcage de température
et de salinité différent et sont reliées a la surface et au fond afin d’autoriser des échanges.
Le premier résultat est la mise en mouvement et I’apparition d’une circulation. Ce résultat
n’est pas anodin.

En effet, I'apparition d'une circulation alors que les seuls forgages sont sur la densité
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F1a. 5 — Circulation profonde de Stommel (1958).

et appliqués a la méme profondeur viole, & premiere vue, le théoreme de Sandstrom®.
Cependant, le protocole expérimental de Stommel (1961) prévoit que chacune des deux
boites est homogene, ce qui, comme précisé dans l'article, induit 1'utilisation d’'un mode
de mélange. C’est ce mélange qui est la source d’énergie nécessaire, d’apres le théoreme
de Sandstrom, pour créer du mouvement si on force sur la densité a la méme profondeur.
Il est a remarquer que tous les modeles en boites ont, par construction, un apport de
puissance infinie via le mélange. Si nous faisons ’hypothese de boites homogenes il faut
de I'énergie pour mélanger parfaitement les quantités thermodynamiques de ces boites
instantanément.

Le deuxieme résultat de I’étude de Stommel (1961) est 'existence d’équilibres mul-
tiples, c’est-a-dire que pour les mémes parametres deux circulations différentes peuvent se
mettre en place. L'une est appelée thermique. Elle correspond a une circulation de surface
vers le nord et une circulation de fond vers le sud, a I'image du « tapis roulant océanique ».
L’autre circulation est appelée haline. Elle correspond a une circulation inverse de la
premiere et elle est d’une intensité moindre. La présence d’équilibres multiples de la cir-
culation océanique a été retrouvée dans des modeles de plus grande complexité. Quon et

'Le théoréme de Sandstrém dit quun fluide forcé par un gradient de température ne peut maintenir
une circulation que si on le chauffe a une profondeur strictement supérieure a celle o on le refroidit.
Néanmoins, ce théoreme a été remis en cause par de récentes expériences montrant qu’il existe une
circulation induite par un gradient de température méme lorsque ’on chauffe & une profondeur inférieure
ou égale a celle ou l'on refroidit (Coman et al., 2006). Cette circulation est plus faible que celle induite
par la configuration inverse (ot I'on chauffe & une profondeur supérieure a celle ot 'on refroidit) mais est
du méme ordre.
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Ghil (1992), dans un modele 2D latitude-profondeur représentant les deux hémispheres,
montrent l'existence d’équilibres multiples. Lorsque I'intensité du flux d’eau douce aug-
mente, un équilibre stable, correspondant a une circulation a deux cellules symétriques,
se déstabilise a travers une bifurcation fourche et laisse apparaitre deux équilibres stables,
correspondant a deux circulations asymétriques a une seule cellule.

D’autres modeles de la circulation thermohaline existent a 1'image des études de Ho-
ward (1971) et Malkus (1972) qui utilisent un tube fermé pouvant étre forcé sur son grand
rayon. Cette boucle, appelée communément boucle d’Howard-Malkus, permet d’obtenir
de facon analytique ses équilibres et d’étudier leur stabilité. Ce modele a 'avantage de ne
pas cacher de terme de mélange. D’ailleurs Wunsch (2005), apres étre passé du modele
en boites de Stommel (1961) a celui en boucle d’Howard-Malkus, utilise le modele en
boucle pour illustrer le théoreme de Sandstrom. Il apparait bien qu’il faut chauffer plus
profondément que l'on refroidit pour avoir du mouvement. Dans les autres cas un mélange
est nécessaire.

Dans le cas de la circulation océanique, puisque le forcage est injecté a la surface
de 'océan (le lecteur remarquera que 'océan est réchauffé plus haut qu’il n’est refroidi
en terme de géopotentiel), il est donc nécessaire d’avoir une source de mélange (et donc
d’énergie) afin d’expliquer la circulation. Munk et Wunsch (1998) ainsi que Wunsch et
Ferrari (2004) proposent les ondes internes, produit de la marée, et le vent comme source
d’énergie au maintien de la stratification.

Greatoeean Conveyor Belt

F1G. 6 — Représentation schématique du « tapis roulant océanique » ou the great ocean
conveyor belt (www.anl.gov).
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Ben Jelloul et Huang (2006) réconcilient ces deux vues de la circulation profonde. Cette
étude permet d’obtenir a la fois la stratification et la circulation profonde en utilisant le
principe de production maximale d’entropie. Ce calcul se limite a la circulation océanique
de 1’Atlantique nord sous la thermocline et hors des zones de convection. La base de la
thermocline est le siege du forgage de chaleur de 'océan profond. De plus, la zone de
convection, confinée au nord, est esclave de la circulation profonde et permet de satisfaire
la conservation de la masse. Cette méthode permet notamment de retrouver la circulation
profonde de Stommel et Arons (1960a).

Objectif de la these

L’étude de Mann et al. (1999) montre que le XX siecle est sujet a une forte augmenta-
tion de la température moyenne par rapport au dernier millénaire (Fig. 7). Cette augmen-
tation est d’autant plus intrigante qu’elle apparait brusquement apres un millénaire ayant
une tendance au refroidissement. Ce réchauffement est encore plus significatif dans les
cinquante dernieres années du XX°¢ siecle puisqu’il permet d’atteindre des valeurs jamais
observées au cours du dernier millénaire.
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Une des conséquences attendues du réchauffement climatique est la modification du
cycle d’eau douce, I'un des forgages principaux de la circulation thermohaline. En effet,
les flux d’eau douce ont un impact local sur la salinité de surface océanique et donc
sur la dynamique océanique. Josey et Marsh (2005) montrent que la salinité de surface
océanique a été modifiée depuis le milieu des années 1970 du fait d’'une augmentation
des précipitations dans le gyre subpolaire nord Atlantique. Les modifications de la sa-
linité océanique dans la derniere décennie existent aussi dans des zones plus profondes
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de I’Atlantique nord (Curry et al., 2003; Curry et Mauritzen, 2005). Ces études mettent
en exergue que le cycle de 'eau est la partie la moins bien comprise du systeme clima-
tique puisque les mesures des flux d’évaporation-précipitation au dessus des océans ont
de fortes incertitudes. Nous nous proposons d’identifier les variabilités potentiellement
induites a travers de tels changements de la salinité des océans. Weaver et al. (1991) a
montré le role essentiel du flux d’eau douce non seulement sur les caractéristiques de I’état
d’équilibre de I'océan mais aussi sur sa stabilité et sa variabilité. De plus, comme explicité
précédemment, la circulation thermohaline étant la composante lente du systeme clima-
tique, elle est la meilleure candidate a la production de variabilité basse fréquence. C’est
pour cela que nous allons préter toute notre attention dans cette these a 'impact du flux
d’eau douce sur la circulation thermohaline.

La variabilité océanique, comme tout autre variabilité, peut étre analysée selon deux
paradigmes. Le premier correspond a la variabilité endogene, c’est-a-dire la variabilité
interne du systeme. Le deuxieme correspond a la variabilité exogene, c’est-a-dire a la
variabilité du systeme résultant d'une excitation extérieure.

Dans le cadre de la variabilité endogene, le systeme est capable de s’extraire de I’énergie
afin de générer et d’entretenir de la variabilité. Pour étudier ce type de variabilité, qui
est toujours relié¢ a des phénomenes non-linéaires, une méthode consiste a mieux décrire
’état des bifurcations dans I'espace des parametres (Dijkstra et Ghil, 2005). Suivant cette
idée, Stone et Krasovskiy (1999) ainsi que Titz et al. (2002) indiquent que la taille du
bassin d’attraction autour de ’état d’équilibre stable se réduit lorsque le flux d’eau douce
augmente jusqu’a la déstabilisation, par une bifurcation de Hopf sous-critique, de 'état
d’équilibre et I'apparition de variabilité sur un cycle limite. Ces études sont faites dans
des modeles, représentant la circulation pole-a-pole de 1’Atlantique, équivalant a celui de
Stommel (1961) ayant, respectivement, trois ou quatre boites. De méme, dans notre étude,
I'intensité du flux d’eau douce sera notre parametre préférentiel dans la caractérisation
de la variabilité interne océanique et de ses bifurcations afin de mieux comprendre 1’état
de la circulation thermohaline.

L’autre paradigme correspond a la variabilité forcée. Dans ce cadre, Frankignoul et
Hasselmann (1977) proposent qu’étant donné les échelles tres rapide de 'atmosphére par
rapport a celles de I'océan, nous pouvons considérer le forcage atmosphérique comme un
bruit blanc. Les auteurs montrent que I’océan agit comme un simple intégrateur de ce bruit
et que la réponse océanique est un bruit rouge. La vision de I'océan comme un intégrateur
de la variabilité atmosphérique permet d’expliquer la dynamique basse fréquence dans la
variabilité océanique. Plus généralement, I’étude de la variabilité exogene, au contraire de
I’étude de la variabilité endogene, permet une approche linéaire si les perturbations sont
d’une intensité suffisamment faible. Ainsi Farrell (1988), dans un modeéle atmosphérique
barotrope ayant un écoulement moyen zonal représentant le Jet Stream, trouve les modes
optimaux et montre l'existence de croissances optimales. De la méme facon, Farrell et
Moore (1992) montrent les perturbations ayant les croissances les plus rapides dans un
modele quasi-géostrophique dans des régimes de circulation océanique applicables au Gulf
Stream. Farrell et loannou (1996a) proposent d’étendre les analyses de stabilité linéaire
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pour prendre en compte les croissances transitoires. Leur étude permet de poser le for-
malisme des perturbations initiales optimales ainsi que des perturbations optimales sto-
chastiques et montre 'importance des non-normalités dans la dynamique linéaire. Fina-
lement, Farrell et Ioannou (1996b) généralisent leur travail précédent a une étude sur
des opérateurs non-autonomes, c’est-a-dire que 1’état moyen évolue dans le temps (sur un
cycle saisonnier par exemple). Dans la lignée de ces études, nous nous proposons, au cours
de cette these, d’aborder les problemes de perturbations optimales du flux d’eau douce
modifiant le plus la circulation thermohaline.

Cette these s’articulera en deux chapitres, chacun correspondant a un paradigme de
la variabilité de la circulation thermohaline.

Dans un premier temps (partie I), nous allons étudier deux types de variabilités en-
dogenes. Pour cela nous allons utiliser un modele latitude-profondeur représentant la
moyenne zonale de la circulation océanique sous I'approximation planétaire-géostrophique
(PG2D). La premiere variabilité endogene étudiée dans ce modele correspond a la crois-
sance dune oscillation autour d’un équilibre instable, jusqu’a sa saturation sur un cycle
limite. La deuxieme variabilité correspond a une oscillation de relaxation évoluant sur des
échelles millénaires induisant une forte modification de la circulation et donc du trans-
port de chaleur. Cette oscillation a un impact potentiel énorme sur le climat du fait
des modifications de transport de chaleur océanique qu’elle induit. En effet, elle possede
des caractéristiques tres proches des flush présentés dans I’étude de Weaver et Sarachik
(1991).

Dans un deuxieme temps (partie II), la variabilité induite par une perturbation extérieure
sera étudiée. Ce chapitre sur la variabilité exogene se scindera en trois parties. La premiere,
utilisant le modele PG2D, s’intéressera a fixer la méthode de recherche de perturbations
optimales. Pour cela trois questions seront abordées : quelle est la perturbation initiale,
continue et stochastique de salinité de surface induisant le plus de changement de la
circulation océanique? Dans les trois cas, I’étude montre une forte réponse du mode
centenaire décrit dans la premiere partie du chapitre précédent. Les variabilités induites
et leur mécanisme inhérent seront analysés. Dans la deuxieme partie, la variabilité en-
dogene sera traitée dans un modele planétaire-géostrophique a trois dimensions (PG3D).
Nous évaluerons l'influence du choix de forcage thermique sur la réponse océanique, dans
le cadre d’une perturbation initiale et d'une perturbation stochastique. Pour cela, nous
utiliserons soit un rappel de la température de surface océanique a la température de sur-
face atmosphérique, soit le flux de chaleur équivalent sera diagnostiqué a 1’équilibre. Ce
type d’étude permet de comparer ces deux forcages en s’affranchissant d’une quelconque
modification de I'état d’équilibre. En outre, cette étude fait apparaitre des croissances
non-normales de la variabilité multi-décennale. Dans la troisieme partie, la variabilité en-
dogene induite par une perturbation de salinité de surface sera étudiée dans le cadre d’un
modele aux équations primitives en configuration réaliste globale (OPA). Deux modes de
croissance particulierement efficaces seront étudiés. Le premier induit une croissance de
I'intensité de la circulation 10.5 yr apres la perturbation. Le deuxieme mode de croissance
en temps fini, quant a lui, correspond a une anomalie du transport de chaleur 2.2 yr apres
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la perturbation. Une description de ces croissances transitoires et de leur mécanisme sera
exposeée.

Enfin, dans un dernier temps, nous procéderons a une synthese des conclusions de
chaque partie et nous proposerons des perspectives pour de futurs travaux.
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Dans le cadre de la variabilité endogene, le systeme est capable d’extraire de I'énergie
afin de générer et d’entretenir de la variabilité. Ce type de variabilité endogene est lié a
des processus non-linéaires. Nous pouvons citer en exemple les deux processus de varia-
bilité que sont la saturation sous forme dun cycle limite d’'un mode instable oscillant, ou
'oscillation de relaxation comme 'oscillateur de Van der Pol (voir par exemple Strogatz,
1994).

Dans un contexte plus océanographique, Huck et al. (1999) étudient un modele planétaire-
géostrophique, limite sur des échelles spatiales de 'ordre du rayon de la Terre de 'ap-
proximation quasigéostrophique. Cette étude propose l'existence d’un mode instable os-
cillant sur des échelles décennales qui, en s’éloignant de 1’état d’équilibre, sature sur un
cycle limite décennal. Dans ce cas, une fois l'oscillation établie, c’est bien un processus
non-linéaire, le cycle limite, qui caractérise 'oscillation. Sur des échelles de temps plus
lentes, Colin de Verdiere et al. (2006) s’intéressent un modele frictionnel, limite de la
représentation en moyenne zonale du modele planétaire-géostrophique. Ce travail montre
I'existence d’oscillation de relaxation évoluant sur une échelle de temps millénaire. Ce
type de variabilité nécessite des processus non-linéaires pour apparaitre. Pour ce travail,
un modele frictionnel, limite de la représentation en moyenne zonale du modele planétaire-
géostrophique, est utilisé. Sur des échelles encore plus lentes, Gildor et Tziperman (2001)
utilisent non plus sur un modele d’océan plus ou moins idéalisé, a I'image des variabilités
endogenes précitées, mais un modele couplé océan-atmosphere-terre-glace tres idéalisé.
Ils proposent un mécanisme de variabilité interne du climat évoluant sur des échelles de
plusieurs dizaines de milliers d’années. La variabilité qui y apparait est une oscillation de
relaxation, nécessitant donc des processus non-linéaires.

Pour notre étude nous nous proposons de rechercher de tels modes de variabilité sur
des échelles de temps longues de la dynamique océanique (de l'ordre de la centaine au
millier d’années). Pour ce faire, nous utiliserons un modele 2D latitude-profondeur. La
validité de tels modeles correspond a l'approximation d'un océan ajusté entre ses bords
est et ouest, c¢’est-a-dire que les ondes de Rossby ont résolu les instabilités zonales. Il en
découle un domaine de validité sur des échelles de temps longues, de I'ordre de plusieurs
décades.

Nous caractériserons la variabilité et les bifurcations de la circulation thermohaline
apparaissant sous des modifications du flux d’eau douce. Pour cela, la sensibilité de la
circulation thermohaline sera explorée suivant une direction de l’espace des parametres.
Ce parametre de controle sera l'intensité du flux d’eau douce.

Les changements de l'intensité du flux d’eau douce font apparaitre deux régimes de
parametres induisant de la variabilité. Ces deux régimes des parametres révelent deux
modes de variabilité différents. Le premier mode de variabilité est un mode linéaire cente-
naire saturant sur un cycle limite autour d’un état d’équilibre. Le deuxieme est un mode
de variabilité millénaire caractérisé par des changements brusques entre deux états radi-
calement différents en terme de stratification.

Ce chapitre s’articulera en deux axes. Le premier (chapitre 1) sera 1’étude de la varia-
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bilité centenaire, dans un bassin Atlantique a un ou deux hémispheres avec une possible
ouverture au niveau du passage de Drake. L’étude sera menée a ’aide d’une analyse de sta-
bilité linéaire, d'un bilan de variance et d’une analogie avec la boucle d’Howard-Malkus.
Le deuxieme axe (chapitre 2) sera une étude du mode millénaire. Une attention toute
particuliere sera donnée aux bifurcations de type période-infinie induites lors de 1’aug-
mentation de l'intensité du flux d’eau douce. Ces bifurcations régissent le passage de ce
mode de variabilité millénaire a un état d’équilibre. Un lien étroit entre ce mode millénaire
et la rétroaction positive de salinité ainsi qu’avec le mode de variabilité centenaire sera
exposé.



Chapitre 1

Oscillation centenaire

Des oscillations centenaires de la circulation thermohaline sont étudiées dans un modele
2-D latitude-profondeur soumis a un forgage aux conditions mixtes (rappel en température
de surface et flux d’eau douce).

L’oscillation apparait a travers une étude de stabilité linéaire autour d’un état d’équilibre
d’une circulation a un hémisphere.

Un budget de variance est utilisé pour nous aider a déterminer les processus physiques
responsables de cette oscillation : le rappel en température de surface se révele une source
de la variance de densité. C’est une conséquence de la forte corrélation entre anomalies
de température et de salinité.

Un modele minimal unidimensionnel, la boucle d’Howard-Malkus, nous permet de
mieux comprendre les mécanismes physiques de 1’oscillation et de sa croissance.

L’oscillation centenaire est reliée a I'advection des anomalies de salinité autour de la
boucle. Elle est aussi reliée a la rétroaction de salinité sur la circulation qui renforce les
anomalies a travers des changements de temps de résidence dans les zones de flux d’eau
douce.

Les solutions analytiques de ce modele de boucle montrent que ces oscillations cente-
naires existent pour un régime de parametres spécifiques fonction de 'amplitude du flux
d’eau douce Fj : les oscillations sont amorties si F{ est trop faible, mais si Fj est trop fort,
I'instabilité croit exponentiellement sans osciller — le dernier régime est connu comme la
rétroaction positive de salinité.

La robustesse de ces oscillations est analysée dans des configurations plus réalistes a
deux hémispheres. Ces résultats sont de nouveau analysés avec le modele en boucle, et
comparés avec les oscillations trouvées dans les modeles de circulation générale.
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On the mechanism of centennial thermohaline oscillations

by Florian Sévellec'?, Thierry Huck' and Mahdi Ben Jelloul'

ABSTRACT

Centennial oscillations of the ocean thermohaline circulation are studied in a 2-D latitude-depth
model under mixed boundary conditions (i.e. restoring surface temperature and prescribed freshwater
flux). The oscillations are revealed through linear stability analysis of a steady state obtained in
a single hemisphere configuration. A density variance budget is performed and helps determine
the physical processes sustaining these oscillations: the restoring surface temperature appears as a
source of density variance — this is a consequence of positively-correlated temperature and salinity
anomalies. A minimal model, the Howard-Malkus loop oscillator, enables us to understand physically
the oscillatory and growth mechanisms. The centennial oscillation is connected to the advection of
salinity anomaly around the loop; it is also related to the salinity feedback on the overturning which
reinforces anomalies through a change of residence time in the freshwater flux regions. Analytical
solutions of this loop model show that these centennial oscillations exist in a specific parameter regime
in terms of the freshwater flux amplitude F{: oscillations are damped if F is too weak, but if Fj is too
large, the instability grows exponentially without oscillating — the latter regime is known as the positive
salinity feedback. The robustness of these oscillations is then analyzed in more realistic bihemispheric
configurations, some including a highly idealized Antarctic Circumpolar Current: oscillations are then
always damped. These results are rationalized with the loop model, and compared to the oscillations
found in general circulation models.

1. Introduction

Centennial scale variability is ubiquitous both in historical records of temperature and
proxy data from sediments and ice cores — see for instance a recent review by Jones and
Mann (2004). As the slow component of the Earth climate system, the ocean circulation
is a potential candidate for the generation of oscillations on such long-time scales. Given
the predominant centennial signal in the North Atlantic Ocean, Stocker and Mysak (1992)
suggested a possible connection with the thermohaline circulation. Here we extend this
idea through an analysis of ocean circulation stability in a hierarchy of simplified one- and
two-dimensional (1- and 2-D) models, using linear stability analysis and density variance
budgets in order to better understand the mechanism of oscillation.

1. Laboratoiré de Physique des Oceans (UMR 6523 CNRS IFREMER UBO), Universite de Bretagne Occi-
dentale, UFR Sciences, 6 Avenue Le Gorgeu, CS 93837, 29238 Brest Cedex 3, France.
2. Corresponding author. email: florian.sevellec @univ-brest.fr
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Centennial scale variability is found in ocean general circulation models forced by various
surface boundary conditions, stochastic forcing included (Mikolajewicz and Maier-Reimer,
1990). In a more idealized single-hemisphere flat-bottom geometry, Winton and Sarachik
(1993) used both 3-D and 2-D models to investigate the oscillations mechanism and sug-
gested the use of the simple Howard-Malkus loop oscillator as prototype. Mysak et al.
(1993) described these centennial oscillations in a double-hemisphere 2-D model forced
by mixed boundary conditions and addition of a stochastic freshwater flux. Similar oscilla-
tions also appear in box-models and rely on the strength of the freshwater flux under mixed
boundary conditions (Tziperman et al., 1994).

The bifurcation structure of such 2-D thermohaline circulations has been widely investi-
gated (Quon and Ghil, 1995; Dijkstra and Molemaker, 1997). In a double-hemisphere basin
symmetrically-forced by prescribed SST and freshwater flux, the symmetry breaking of
both thermally- and salinity-driven double-cell flows results from asymmetric salt trans-
ports. Depending on the freshwater shape, Hopf bifurcation may occur and lead to limit
cycle with periods of about the overturning time scale, where the salinity perturbations
mainly drive the oscillatory flow.

For oscillations occurring around a steady state, linear stability analysis is a classical
and powerful tool to get insight into the transitions to variability and their mechanism.
Huck and Vallis (2001) used an empirical linearization in 3-D ocean models to study the
interdecadal ocean variability under constant surface heat flux. To extend this study Te Raa
and Dijkstra (2002) used a proper continuation method together with linear stability analysis,
and confirmed a “generalized” large-scale baroclinic instability mechanism in agreement
with a suggestion by Colin de Verdiere and Huck (1999).

Te Raa and Dijkstra (2003) also investigated the mechanism of centennial oscilla-
tions, using linear stability analysis and continuation methods in 3-D and 2-D models.
They related 3-D oscillations with centennial periods to 2-D oscillations with millennial
scales (maybe because the mean overturning is then reduced from 20 to 5 Sv). They also
found, from mean advection processes, that oscillations with active salinity, but uniform
mean background salinity field, were quite similar to the ones with no salinity despite
a reduced damping and a longer period. The focus here will be on a case with active
salinity and a prescribed freshwater flux that sets up a nonuniform mean salinity field.
By extending the linear stability analysis to a global model, Weijer and Dijkstra (2003)
found a damped global mode of millennial period. It is worth noting that these stud-
ies were all conducted with a rather large horizontal viscosity responsible for an ele-
vation of the damping rate, even though this increase was limited for the large-scale
mode.

The long history in oceanography of the Howard-Malkus loop oscillator proposed as a
prototype for centennial oscillations is likely dated back to the U-shaped thermal oscillator
discussed by Welander (1957). Its geometry has been adapted to resemble the oceanic
thermohaline circulation; it seems that the seminal loop oscillator was initially designed
during Welander’s stay at WHOI (Welander, 1965; Keller, 1966; Welander, 1967). The




36

Premieére partie : Variabilité océanique endogéne

2006] Sévellec et al.: Mechanism of centennial thermohaline oscillations 357

original Howard-Malkus model dates from the GFD summer school held at Woods Hole
in 1971 (Howard, 1971), and the model has also been applied to the turbulence of the
thermohaline circulation “a la Lorenz” (Malkus, 1972).

Two decades later, Dewar and Huang (1996) and Huang and Dewar (1996) investigated
the stability of the salinity-driven circulation with respect to different formulations of surface
fluxes, i.e. natural boundary conditions as introduced by Huang (1993), virtual salt flux and
restoring boundary conditions, applied to a weakly frictional loop model. As for us, we
expect the ocean circulation to be strongly damped on centennial time scales (Dewar and
Huang, 1995) and to be primarily thermally-driven.

The present study was aimed at constituting part of a systematic description of several
types of oscillations occurring in ocean models and made with similar objective methods
(linear stability analysis, density variance budget, reduced order models). Arzel (2004)
and Arzel et al. (2006) provided the first trial of this methodology by differentiating two
types of interdecadal thermohaline oscillations in 3-D ocean models; indeed, some of them
were identified as related to intrinsic ocean large-scale baroclinic instability, the other to
mixed surface boundary conditions. This systematic approach should enable us to unam-
biguously determine the nature of oscillations occurring in more realistic and/or coupled
models. Here, the same methodology is applied to the centennial oscillations of the ther-
mohaline circulation under mixed boundary conditions in a 2-D ocean model and a loop
model.

The paper is organized as follows: The 2-D ocean model is described in Section 2.
Section 3 deals with the numerical experiments carried out in a single-hemisphere configu-
ration where centennial oscillations can develop; it also describes the linear stability analysis
and shows its ability to accurately provide the oscillation periods and damping/growth rates.
The physical processes implied in the oscillations are identified through a detailed density
variance budget. These qualify the Howard-Malkus loop model as a minimal system for
reproducing the oscillations (Section 4): nonlinear integrations and analytical linear sta-
bility analysis provide some more insight in the physical mechanism of the oscillations.
The robustness of the centennial oscillations is then tested in a bihemispheric pole-to-pole
configuration, with and without an idealized Antarctic Circumpolar Channel (Section 5).
Conclusions are drawn in Section 6.

2. The ocean model

For time scales much longer than the adjustment time of an ocean basin, which is of order
of decades given baroclinic Rossby wave speed at midlatitudes, the ocean dynamics is in
balance with the density field even in zonal average. For the centennial timescales of interest
here, a zonally-averaged 2-D model of the ocean circulation, where a single overturning
streamfunction is sufficient to capture the dynamics, is clearly appropriate (Winton and
Sarachik, 1993; Te Raa and Dijkstra, 2003). The model equations and forcing are described
hereafter.
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a. Model equations

The latitude-depth 2-D model is based on the 3-D planetary geostrophic equations in
Cartesian coordinates with a linearized equation of state for the seawater:

kau:—z—@JrD, (1)
Po Po
p = poll —a(T = To) +B(S — So)l, (2)

where K is the unit vector pointing upward, f is the Coriolis parameter, u is the velocity, P
is the pressure, D is the friction term which will be discussed later, p (pg) is the (reference)
density, a is the thermal expansion coefficient, T (7y) is the (reference) temperature, f is
the haline contraction coefficient, and S (Sp) is the (reference) salinity.

The thermodynamic equations are the same as in the primitive equations and are readily
transformed in two dimensions as follows:

OT =—J(W, T)+ Kpd,T + Kyd2T + Fr +Cr, (3a)
98 =—J(,S)+ Knd,S+ Kyd2S + Fs +Cs, (3b)

where y is the latitude (in km), z is the vertical coordinate, 7" is the temperature, S is the
salinity, J is the Jacobian operator, { is the overturning streamfunction defined as w = 9,
and v = —9d,\ (where the overbar denotes the zonal average), Ky (Ky) is the horizontal
(vertical) eddy diffusivity, F is the forcing term and C is the convection term. Convection
sets in if d,p > O and instantaneously mixes 7 and S downward (while conserving total
heat and salt content) until a stable profile is achieved.

In a 2-D model, zonal averaging requires some dynamical approximations (Wright et al.,
1995, 1998). Marotzke er al. (1988) used Fickian vertical eddy viscosity for the friction
term (A8Z2u), but with an enhanced vertical viscosity, A*, based on the hypothesis that the
overturning is proportional to the nonrotating approximation one. Wright and Stocker (1991)
set the east-west pressure difference proportional to the meridional gradient of zonally-
averaged pressure and used a vertical eddy viscosity for the friction term. Application of
the same method together with the replacement of vertical eddy viscosity with a linear
friction provided us with a much simpler system (especially for the linearization):

| R— _
—0, P = —¢v, 4)

Po
where ¢ = 1.45 x 10~*s~! was such that the obtained overturning is reasonable for a typical
North Atlantic thermohaline stratification. This solution corresponds to a very frictional
system where the meridional momentum dynamical balance is between the pressure gradient
and the linear friction, like in the box model by Stommel (1961). The final equations are
identical to the nonrotating 2-D equations of Marotzke et al. (1988), where the Fickian eddy
viscosity is replaced with linear friction, and requires largely enhanced coefficients as well.
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Table 1. Parameters used for the 2-D model integrations.

ny 30 number of gridpoints in latitude

ng 15 number of gridpoints on the vertical
4500 m ocean uniform depth

w 4000 km zonal basin extent

Y0 Okm southern boundary position

V1 6000 km northern boundary position

Ky 103 m2s~! horizontal tracer diffusion

Ky 1074 m2s! vertical tracer diffusion

g 9.8m?s ! gravity acceleration

f 10~%s~! Coriolis parameter

00 1027 kg m—3 reference density

o 22 x 1074K™! thermal expansion coefficient

B 7.7 x 10~* psu~! haline contraction coefficient

T 1.75 x 1077 s~! temperature restoring time

€ 1.45 x 10~*s~! linear friction coefficient

These equations are solved by using a finite difference formulation (Table 1), on a uniform
latitudinal grid but nonuniform vertical grid (15 levels of thickness varying from 50 m at
the surface to 550 m at the bottom). No-normal-flow conditions are used on the boundaries,
resulting in zero streamfunction, and zero flux conditions are applied to temperature and
salinity except at the surface.

We compared all these parametrization to a full 3-D planetary geostrophic model (Huck
et al., 1999b), under the same forcing, i.e. restoring boundary conditions for both temper-
ature and salinity so as to get a steady state. The linear-friction solution used afterwards is
not significantly different from those employed by others (Marotzke et al., 1988; Wright
and Stocker, 1991), and is in good agreement with the 3-D model about thermohaline
stratification and maximum overturning depth around 1000 m.

b. Surface forcing

In the next sections, the surface boundary conditions for temperature and salinity will
differ (“mixed boundary conditions”), to take into account the different feedbacks on sur-
face heat and freshwater flux. Welander (1986) took different restoring time scales for
temperature and salinity. On the other hand, Weaver er al. (1991) used a restoring condition
for surface temperature but a constant flux boundary condition for salinity; regarding vari-
ability, they concluded that the constant freshwater forcing permits decadal to centennial
oscillations. Hence we follow here the latter, i.e. using constant freshwater forcing. The
surface forcing is then expressed as:

Fr =1 [T*(y) = SST(V]1, 5)

S
Fg = 70 FW, (6)
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where SST is the sea-surface temperature (uppermost model level of thickness 7 = 50 m);
the restoring surface temperature and the freshwater flux read:

T*(y) = 13.5[1 4 cos(n(y — yo)/(y1 — Yo))I, (7)
FW(y) = —Fpsin[2n(y — yo)/(y1 — yo)l. 3)

The main parameter for the following experiments is Fp; it corresponds to half of the
precipitation—evaporation amplitude.

Given the positive salinity feedback on the thermohaline overturning (Marotzke, 1996),
the freshwater flux forcing likely plays a key-role in the variability through increasing
the meridional salinity gradient. This feedback is crucial to counterbalance the negative
temperature feedback and enable the growth of an oscillatory regime.

3. Single hemisphere configuration
a. Nonlinear integrations with and without convection

This section will deal with two different experiments carried out with and without con-
vection in order to investigate the effect of convective mixing, a very non-differentiable
process, on 2-D ocean model internal variability. Different values of the freshwater forcing
amplitude are determined in both cases to obtain centennial scale variability, but also to
avoid millenial scale oscillations. Figure 1 shows that the two time-mean states are very
similar, despite the slightly more intense overturning with no convection. Zhang et al. (1992)
as well as Marotzke and Scott (1999) have both suggested that convective adjustment does
not matter as crucially for a realistic thermohaline structure in 2-D as in 3-D since its effect
remains efficiently represented through downwelling. Our two experiments show centen-
nial variability, although it is only transient as a damped oscillation with convection, but
perpetually sustained without. The effect of convection, like mixing in general, is to reduce
the density gradients which are necessary to propagate the anomalies: convection mixes
down any positive density anomalies on very short time scales. It is thus a sink of potential
energy. However in our study aimed at understanding the variability mechanism, we will
analyze both experiments with and without convection, the latter being more convenient to
perform a linear stability analysis: it is likely that a qualitative study carried out with no
convection would clarify the instability mechanism at the origin of oscillations growth.

The period of oscillation is deduced from the results of our nonlinear experiments, and
thus the growth/damping rate ensues from the transient build-up and decay of the oscillatory
regime. The convection experiment gave us a 171-yr oscillation and a 507-yr decaying time
scale (Fig. 2). For the experiment without convection we find a 171-yr (coincidentally!)
oscillation and a 201-yr growing time scale (Table 2). Most importantly, the density anoma-
lies seem to be passively advected along the overturning streamlines (see Figs. 3a and 5
below).
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Figure 1. Two experiments with centennial variability (171 yr period for both): (left column) with
convection and FW = 93.6cm yrfl; (right column) with no convection and FW = 80cmyr .
Timeseries of the overturning streamfunction maximum; temperature, salinity and overturning
averaged over the last 171 yr. The oscillations are damped in the first case, and perpetual in the

second one (saturation at finite amplitude).
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Figure 2. Time series of mean basin temperature (°C) for the two-dimensional model with convection
and FW = 93.6cmyr~! (top left), and without convection and FW = 80cmyr~! (top right).
Bottom figures show the evolution of the log of the oscillations amplitude (defined as the difference
between two consecutive extremas) as a function of time, and highlight the linear behavior of the
oscillations growth/decay. The damping/growing time scale is found through linear regression in
the linear phase of growth/decay of oscillations.

b. Linear stability analysis

The principle of linear stability analysis is to examine the evolution of a small perturbation
near a steady state. The prognostic equations of our model (3) can be written as a general
dynamical system:

X =AX), 9

where A is a nonlinear operator and X = (T, S) is the state vector. Let X be a steady state,
i.e. A(X) = 0, the system can be written for the perturbation X’ = X — X, and linearized:

L BA
43X =MX' M= —| , (10)
X |¢

where the Jacobian matrix, M, is a function of X only (autonomous system).
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Table 2. Period and growth time scale obtained from time integration (nonlinear) and predicted by the
linear stability analysis (linear) of the centennial modes. These values are done for all experiments
(one and two hemispheres, with and without convection/ACC) for the 2-D latitude-depth model
and the Howard-Malkus loop.

One 2D with conv. 2D with no conv. Howard-Malkus loop
Hemisphere nonlinear linear nonlinear linear nonlinear linear
Period (yr) 171 424 171 162 170 167
Growth (yr) —507 —208 201 186 454 476

Two 2D model (linear) Howard-Malkus loop

Hemispheres without ACC with ACC nonlinear linear
Period (yr) 733 750 605 502
Growth (yr) —67 —129 —908 00

A general problem for such linear stability analysis is the choice of the steady state, and
that is why continuation techniques are so interesting: sometimes a steady state is readily
available upon a switch of surface boundary conditions for instance (Huck and Vallis, 2001);
it may also be possible, although not rigorously correct, to use the time-average of the model
state over a full oscillation. In the case with convection we use the steady state reached after
the decline of the oscillations near year 7000. For the case without convection, we have
used the unstable steady state closest to the time-mean state over an oscillation period: we
found it through an iterative solver for the zeros of the nonlinear system consisting in the
time-derivatives of each gridpoint temperature and salinity (function ‘fsolve’ in matlab,
using trust-region dogleg method), and initialized from the time-averaged temperature and
salinity fields over an oscillation period.

The Jacobian matrix was calculated with two different methods; the empirical and ver-
satile numerical method used in Huck and Vallis (2001) was found to be valid with and
without convection; on the other hand, the rigorous analytical linearization of Egs. (3)
can be done only in the no-convection case. It is worth underlining that both methods
gave identical results with no convection. Once the Jacobian matrix is computed for
each steady state, an eigenanalysis is performed, and the oscillatory eigenmodes with
largest real part are analyzed: in each case, it is a centennial scale oscillation. It is then
compared to the (transient) oscillations appearing in direct integration of the nonlinear
model.

In the two experiments carried out in this study, the similarities in spatial structure and
time evolution are very strong between the oscillation present in the direct integration and
the one issued from the most unstable linear mode. Both cases show a dipole of density
anomaly is advected around the overturning circulation (Figs. 3 and 4). A phase diagram of
salinity anomalies along a closed overturning streamfunction contour even shows a slow-
down of the anomalies in the evaporation region, followed by a speedup in the precipitation
region (Fig. 5). Furthermore, in the experiment with no convection, the oscillation period
and the growth rate are very similar for the linear mode and the nonlinear model integra-
tion. However, the linear stability analysis does not provide a good quantitative estimate
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Figure 3. (a) Nonlinear model damped oscillation vs. (b) linear eigenmode (the nonlinear model year
is chosen to optimize the correlation with the linear eigenvector, and the eigenvector amplitude is
adjusted to give the same density variance as the nonlinear oscillation), in terms of temperature,
salinity (both scaled in terms of density), and overturning anomalies, for the experiment with
convection (FW = 93.6cm yr~!). (a) Snapshots are given at year 3112 and a quarter-period later.
The solid, dashed and dotted lines respectively correspond to positive, negative and zero anomalies;
contour interval is 2.5 x 107% or 0.1 Sv. (b) For the damped linear eigenmode, real and imaginary
parts are provided; they evolve as: Xg — X; — —Xp — —X; — Xg, with X = {T’, §', '}
Spatial structure and time evolution are similar, but period (growth time scale) greatly differs: 171
(—507) vs. 424 (—208) yr.
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Figure 4. As in Figure 3 for the experiment with no convection (FW = 80 cm yr~!): here year 9452
and a quarter-period later are shown for the sustained nonlinear oscillation, and the associated
linear eigenmode is unstable; contour interval is 10~ or 0.5 Sv. Note the high similarity of spatial

structures and period (growing time scale): 171 (201) vs. 162 (186) yr.
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Figure 5. Hovmdller diagram of the salinity anomaly (xf) along the 5-Sv mean streamfunction
contour for the experiment with no convection (Fig. 1). The solid, dashed and dotted lines respec-
tively correspond to positive, negative and zero anomalies. The contour interval is from 0.1 to oo
by 6.1 x 102 for the positive values, and from —0.1 to —oo by —6.1 x 102 for the negative
ones.

in the convective case (Table 2). Convection being the only nondifferentiable term, its
effect on the nonlinear evolution of the perturbations is poorly assessed with this empirical

linearization.

c. Density variance budget

Inorder to gain insightinto the physical processes at the origin of oscillating perturbations,
we focused on the variance budget for temperature and salinity investigated through their
influence on density. Hence, further estimating the density variance budget as a simple
proxy for available potential energy (Lorenz, 1955) helps in the determination of physical
mechanism and spatial localization of variance sources and sinks (Arzel, 2004; Arzel et al.,
2006). So, in this section let us note the time average:

_ 1 r»
X:—/ X dt, (11)
P Jo
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where P is the oscillation period, and the anomaly is X’ = X — X. The domain average is

then expressed as:
1 0 1
(X) = —/ / Xdydz, (12)
H(y1 —yo) J-u Jy, Y

where H is the total depth, yy and y; are the domain latitude boundaries.
In the anomaly we have p’ = po(—aT’ + BS’), such that:

11— l— l—s I
<Eatp’2> = a?ph <58,T’2> + B0 <58,S’2> — appg (3,(T'S))) . (13)

The density variance budget is developed hereafter from Eqs. (3) and under the follow-
ing conditions: no convection, D encompasses the horizontal and vertical eddy diffusion
terms, and F is the surface forcing, with the indices 7" and S for temperature and salinity,
respectively:

<%W> = —(T"J (W, T")) — (T'J (W, T)) + (D T') + (F;T'), (14a)
EW\ = — (ST (.SN) = (ST (W, ) + (DS) + (FS) (14b)
B (TS X (T'[ (, §)) — (ST, T)) = (T'T (W, §)) — (ST, T))

+ (D,S) + (DLT') + (F.S') + (F{T') . (14c)

Some simplifications arise from the lateral boundary conditions of zero mass, heat and
salinity flux:

(T"J(Y, T")) =0,

(S'T(P, §)) =0,
(T'J (b, $Y) + (ST, T)) =0,
(D}S') = (DT'). (15)

The last peculiarity of our variance equation derives from the constant freshwater flux:

(FiS') = (F{T') = 0. (16)
We finally end up with the following simplified density variance budget:
_ 1— - - = - =
Py <58tp'2> = - (T'JW, T)) — B> (ST, S)) +aB(T'J (Y, S))
+aB (S TV, T)) + o (D}T') + B* (DS’
— aB (D} Sy —aB (DLT') + o (F;T') — oB (F}.S') . (17)
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Table 3. Notations for the advection, diffusion and forcing terms in the density variance budget. These
terms are easily adapted to the 1-D loop model.

Advection
= =TI T
Adv(T',T) = =T)
P ~(P7)
T _ —BHSIW.S9)
Adv(S'§) = =50

Adv(T", 5) = BIIW.5)
(.5 0p 2 (02)

Adv(S, T = @B 7(.T))
&1 0p 2 (p2)

TotAdy = —(LQ".p)
(0’2

Diffusion
Diff (77, 7'y = L)
po 2 (02)
. (D)
Diff (S, §') = =52
po 202
. — B(D' S’y
Diff(7’, §') = —2 21>/
0o 2(0'2)
Diff(s', 7'y = —BPsT)
0p 2 (p2)
T
TotDiff = ‘2o
(?)

Forcing
2T 7
(FpT")
Forc(T', T') = £
po 2 (0'2)
—af(F,.S")
Forc(T’, §') = — L
P ~(p7)
TotForc = _fiFLp)
g (02
(0%

Positive and negative contributions to the tendency in density variance can be diagnosed
from the numerical solutions (Tables 3 and 4). We find a balance between the anomalous
streamfunction advective terms, which thus have a reduced contribution on density variance.
Diffusion being a variance sink, the only source is finally the restoring surface temperature
term. Moreover the spatial distribution of the total variance term (Fig. 6) shows that, although
the basin average is zero, density variance sources are localized in the upper layers (0 to
500 m), mainly in the subpolar region and more weakly in the subtropics. The sinks are more
important around 35N at the surface, as well as within 150 and 500 m over all latitudes, and
between 750 and 2500 m close to the polar boundary.

In the surface mixed layer (thickness 4,, ), the correlation coefficient between temperature
and salinity anomalies is more than 0.7 for both the nonlinear integration and the linear
eigenvector, it allows us write approximately that in the mixed layer S = r7’. Then, the

variance term associated with surface restoring temperature reads:

—apy ' (Frp) = o (F;T') —a (F7.S')

= ((—o?tr T2 + oty T'S')H(z + hw))

= (=217 T? + atrrT?)H(z + hp))
= (((Br — ot T?)H(z + hp)), (18)

where H is the Heaviside function. It clearly appears that this type of forcing becomes a

source of variance when:

—l a
—apy (Frp)>0=r> —.

B

(19)
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Table 4. Source (positive) and sink (negative) terms in the density variance budget (yr=') for the
nonlinear model oscillation and for the linear eigenmode (whose phase is fitted to optimize the
correlation with nonlinear model oscillation, and amplitude is adjusted to give the same density
variance). The analysis is performed for the single hemispheric latitude-depth model (nonlinear
case, corresponding to direct integration, and linear one, corresponding to the eigenmode of the
linear stability analysis) and for the Howard-Malkus loop (with two different values of r7).

One hemisphere:
Variance term

Adv(T’, T)
Adv(S’, S)
Adv(T', S)
Adv(S', T)
TotAdv
Diff(T’, T")
Diff(§’, §")
Diff(T’, §')
Diff(S’, T')
TotDiff
Forc(T’, T")
Fore(T’, §)
TotForc

Tot

Table 5. Parameters used for the Howard-Malkus loop model.

Sévellec et al.: Mechanism of centennial thermohaline oscillations

Latitute-depth model

nonlinear

0.148

0.0584
—0.062
—0.144

0.000

—0.123
—0.059
0.056
0.056
—0.070

—0.026
0.096
0.070

0.000

22x 104K !
B 7.7 x 104 psu~!
k 34.4yr~!
rr lyr*1
To 10K
h 1000 m
So 35psu
Fy 80/101 cm yr~!
Ko 22 x 1073 yr~!
M)  —sin(¢)
cos(2¢)H[%,3l
15(¢) = sinQ2¢)ry 3]
202
sin(4¢) <H[72[’T[] — H[ng‘})

369

Howard-Malkus loop
1

linear rp=1yr~ rr =0.1yr™!
—0.018 0.00076 0.00377
—0.003 0.00226 0.00198
0.007 —0.00003 —0.00033
0.017 —0.00052 —0.00488
0.004 0.00247 0.00054
—0.137 0.00000 —0.00008
—0.061 —0.00228 —0.00242
0.063 0.00000 0.00010
0.063 0.00000 0.00010
—0.072 —0.00228 —0.00230
—0.029 —0.00076 —0.00371
0.095 0.00066 0.00464
0.065 —0.00010 0.00093
—0.003 0.00009 —0.00083

thermal expansion coefficient

haline contraction coefficient

buoyancy torque/overturning parameter
temperature restoring time

temperature forcing amplitude

fluid thickness

reference salinity

freshwater flux intensity (1 hemisphere/2 hemisphere)
tracer diffusion

temperature forcing geometry in one-hemisphere
temperature forcing geometry in two-hemisphere

salinity forcing geometry in one-hemisphere

salinity forcing geometry in two-hemisphere
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Figure 6. Spatial distribution of the total density variance term %Bt 02/ (p'2), for the nonlinear model
integration with no convection, averaged over an oscillation period and for the associated linear
oscillatory eigenmode. The solid, dashed and dotted lines respectively correspond to the positive,
negative and zero variances, the contour interval is 0.2 yr~!. Both nonlinear and linear modes give
similar qualitative results.
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Alinearregression gives r = 1.06 psu K~! for the nonlinear integration and » = 0.91 psu K~!
for the eigenvectors; these values should be compared to a/p = 0.29 psu K~!. Thus the
condition (19) is fulfilled and allows the surface temperature relaxation to generate density
variance.

In conclusion, under mixed boundary conditions, the surface temperature restoring forc-
ing provides a source of density variance sustaining the variability: this ensues from the good
correlation between temperature and salinity anomalies at the surface during oscillations.
When positive (negative) density anomalies consisting of positive (negative) anomalies of
temperature and salinity are exposed to surface forcing, the relaxation to zero of the tem-
perature anomaly induces the intensification of the density anomaly. It is worth noting that
similar conclusions have been drawn about interdecadal oscillations under mixed boundary
conditions (Arzel, 2004; Arzel et al., 2006).

We are thus led to consider the cause of such positive correlations between temperature
and salinity anomalies. Given the mean 6 — S relationship in the ocean, and the correspon-
dence between regions of warming (cooling) and evaporation (precipitation), variations in
the circulation induce 7 — § anomalies with positive correlations, just like the mean T — §
relationship. Alternatively, perturbation structures, whose density is dominated by salinity,
but without such a good correlation between 7" — § anomalies would not be able to draw
energy from the surface forcing, and hence would not appear as weakly unstable or damped
modes, but much further in the eigenvalue spectrum.

4. A minimal model: The Howard-Malkus loop oscillator

The 2-D model oscillation shows advection of temperature and salinity anomalies along
contours of the mean overturning streamfunction (Fig. 5). To simplify the system further,
it seems appropriate to model our basin as the Howard-Malkus loop (Malkus, 1972), a
1-D model of the overturning circulation. This widely studied oscillator (Welander, 1957,
1965; Keller, 1966; Welander, 1967, 1986; Winton and Sarachik, 1993; Dewar and Huang,
1995, 1996; Huang and Dewar, 1996) is composed of a fluid contained in a circular loop
(Fig. 7). The uniform angular velocity w is proportional to the buoyancy torque integrated
around the loop (Maas, 1994) through a dynamical balance between the buoyancy forces
and the friction as done in the Stommel (1961) box model. As shown above, we set mixed
boundary conditions, i.e. prescribed freshwater (salinity) flux and temperature restoring
(the forcing distribution along the loop is not necessarily restricted to the ‘surface’). The
evolution equations for temperature and salinity in this fluid loop read:

WT + wdyT = re[Tol " (§) — T1+ Ky, T, (20a)

FoS
%S + 0dyS = _%15(@ + K028, (20b)




Chapitre 1 : Oscillation centenaire

51

372 Journal of Marine Research [64, 3

HEATINQ’.-—-"“"'; [‘ T _QOOLIN G

oy
<IN
ST,
o

" SURFACE
EVAP. PRECIP. |

ok )

\
1
|
|

/

N A

: SINUSOIDAL FRESHWATER FLUX PROFILE
: LINEAR RESTORING TEMPERATURE PROFILE

Figure 7. Schematic of the Howard-Malkus loop oscillator along with the temperature and freshwater
(dashed) forcing profiles used here.

where w is the overturning pulsation and is given by

27w
w=— (—aT 4+ BS)sinddd, (21)
0

where T is the temperature, S is the salinity, o is the thermal expansion coefficient, § is the
haline contraction coefficient, ¢ is the counterclockwise angle around the loop measured
from the bottom, Fp is the freshwater flux intensity, Sy is the reference salinity, 4 is the
fluid thickness, rr is the relaxation coefficient for temperature (inverse of the restoring
time), Tj is the amplitude of the temperature forcing, I!7-5} is the temperature and salinity
forcing geometry, and K, is a Laplacian eddy diffusion used for the numerical integration
only. The proportionality factor k between the overturning and the buoyancy torque is such
that it gives a realistic overturning value for typical temperature and salinity contrasts. One
should note the lack of convection, here, resulting from the absence of difference between
horizontal and vertical processes.

a. Nonlinear integrations and density variance budget

First we verify that the Malkus loop oscillator is a valid approximation to represent our
2-D oscillation. The numerical integration of the Malkus loop equations with the parameters
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Figure 8. Numerical integration of the nonlinear Malkus loop oscillator leading to perpetual oscilla-
tions. (left) Overturning as a function of time. (right) Hovmoller diagram of the salinity anomaly
(xB). The solid, dashed and dotted lines respectively correspond to positive, negative and zero
anomalies, the contour interval is 0.75 x 10~%4. The oscillation period is 170 yr for an advective
period 21t /@ = 169 yr and the propagation is governed by the advection of the mean overturning
circulation.

given in Table 5 settles into perpetual oscillations (note the small diffusion term added for
numerical stability). The friction parameter k was adjusted in order to get a mean overturning
period (27t /w, where  is the time-averaged w) equal to the renewal time of the water from
the two-dimensional model (basin volume/maximum overturning ~ 171 yr).

In the nonlinear integration with perpetual oscillations, the diffusion and nonlinear term
finally balance the initial (linear) growth of the perturbation. The oscillation period (Fig. 8)
is 170 yrvs. 171 yrin the 2-D model, as a consequence of the choice for parameter k. Salinity
anomalies clearly propagate at the angular velocity of the time-averaged overturning (Fig. 8
to be compared to Fig. 5 for the 2-D model). Temperature (salinity) anomalies are about
0.09°C (0.70 psu), and thus density anomalies are dominated by salinity. These two results
suggest that oscillations in the 2-D model and the Malkus loop oscillator are governed by
the same physical processes (in the next section we will provide a quasi-analytical stability
analysis of the loop oscillator in order to characterize the oscillation mechanism).




Chapitre 1 : Oscillation centenaire

93

374 Journal of Marine Research [64, 3

In order to compare the oscillations in this very simple model to those in the 2-D one, a
similar density variance budget is performed (Table 4). It shows that, for standard coeffi-
cients, there is no need to have a positive surface temperature relaxation term for sustaining
the oscillations. Hence, the surface relaxation may not be fundamental to the oscillatory
mechanism. In fact, here, the contribution by the advective terms to the variance budget is
positive.

A second simulation conducted with a reduced relaxation coefficient (rp =0.1yr™")
allowed us to explore a parameter regime more similar to the one used in the 2-D experi-
ments: indeed the density variance terms now compare much better to the 2-D case, with a
positive contribution of surface temperature relaxation.

From these two simulations, the density variance budget suggests that, at least for the
Howard Malkus loop, the fundamental contributor to the growth of the centennial oscillation
is not the surface relaxation. However, the temperature relaxation remains a necessary ele-
ment for this growth: indeed, we performed the same simulations with prescribed heat fluxes
diagnosed as the time-averaged temperature restoring term over one oscillation period, and
observed as expected the decay of oscillations. The growth of oscillations occurs only on
condition (i) that the density be affected by both temperature and salinity and (ii) that the
restoring time scale associated to 7" and § be different; thus, the mean circulation is con-
trolled by the more rapidly relaxed variable (temperature here) whereas the oscillations rely
on the more ‘free’ variable (salinity) that is not restored.

b. Linear stability analysis

The periodicity of the Malkus loop suggests that the spectrum of the solutions is discon-
tinuous in terms of ¢ and allows the following decomposition:

X(t) =90 {Z X, <r)e""¢} ,

neN

where 9 indicates the real part, with the reverse projection:
1 27
— ; — —ind
Xpn =X +iXip = _/ Xe do,
27 0

where X represents 7" or S. The inviscid Malkus oscillator equations can thus be rewritten
as:

FoSol®

3 Syn — nwSiy = —% (22a)
FoSol

0 Sin + nwS,;, = _Ta (22b)

& Ton — nwTiy = rr(Tol} — Thn), (22¢)

& Tin +noTy, = re(Tl — Tiy), (22d)
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where the subscripts  and i respectively state for the real and imaginary parts and I,iT’S}
respectively represent the specific geometry of the temperature and salinity forcing:

1 2 .
1 | . AT, S [ — /
I{ .S} Ir{n’S} i [j{n } /0 {T’S}((i))e ind ‘

n
It appears that w depends only on the first harmonic in T and S:
o = —kaT; +kBS;. (23)

The steady state (d; = 0) reads in terms of w:

— FoSoI}
=, 24a
" nwh (24a)
- FoSol?,
in = ———2%, 24b
in = (24b)
—  riRL} +nwrrTol}, (240)
rn r% + n262 )
2 T — T
_ r5Tol. —norrTyl
in — T 0 n T 0 rn (24d)

r% + n2®?

Introducing these expressions in (23) gives a fourth-order equation for the steady-state
overturning:

5 kBFoSoI}, _

o' + (7 T~ kary TOI,T1> @ + kars Tolh® — ri p 0. (25)

s
—4 (rz _ kB FoSolry
The linear stability analysis around the steady state is performed using the standard
notations:
(T, SYrin = AT, Striyn + T, S}y

where the overbar and the prime indicate the steady state value and the perturbation, respec-
tively. Linearization leads to:

s 0 nw+nkBSiud1, O —nkaS;, 81, s

5, Sia | _ | —n®  —nkBSdin 0 _nkocgmé I S, 26)
T, 0 nkBT 81 n —rr  no —nkaT ;8 , T, |’
T/ 0 —nkBT nd1,,  —n@w  —rr +nkaT,,81,) \T/,

where 8 is the Kronecker symbol. The diagonalization of the Jacobian matrix provides the
eigenvectors and their associated eigenvalues.
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Now, we will distinguish the case n = 1 from the one where n # 1 in our analysis. If
n # 1 four complex eigenvalues are obtained:

A1+ = Einfwl, (272)
Mot = —rr £inlm|. (27b)

They correspond to the subharmonics of w; one of them is a damped oscillation due to
temperature restoring. The case where n = 1 is more interesting because the overturning
anomalies are included. This is why focus, hereafter, will be on it; the index will be dropped
accordingly for simplification of notations. It is worth recalling that the n = 1 projection
completely describes the advection term w.

Figure 9 shows the stability diagram as a function of the freshwater intensity Fj, keeping
the other values alike those given in Table 5. The steady state is unstable when Fy > O,
and the most unstable eigenmode is oscillatory for Fy < 1470 cm yr~! for 1/ry = 1yr (the
fixed point is an unstable spiral). Above this threshold the fixed points become unstable
nodes, but their unstable modes are not oscillatory. All the eigenvectors are more marked in
salinity than in temperature, and thus the associated density anomaly (B|S gr, ol > al T{’r, ah-

Negligible variations of temperature allow us to step further in the simplification process
and to consider the overturning variations only controlled by salinity anomalies: the linear
subsystem is then easily expressed analytically. Hereafter we will consider two cases accord-
ing to the salinity conditions: (i) with a passive salinity (advected by a mean overturning),
and (ii) with active salinity and passive temperature.

i. Fixed temperature and fixed overturning (3, »w = 0). By prescribing both the temperature
and the angular velocity, (26) becomes:

S 0 —w) /(S
N A f 28
(-G D) e
and the eigenvalues are simply: Ao+ = =i|w|. The first subharmonic is thus equivalent to
those in the n # 1 case. The approximation of fixed w comes to neglect the projection of

the first harmonic perturbations (n = 1), then it is logical to find the same type of solution
as forn # 1.

ii. Salinity-controlled overturning. Here, the influence of temperature anomalies on the
overturning is assumed to be negligible compared to the effect of salinity anomalies. Then
(26) becomes

' 0 ®+kiBS; O 0 s

—»  —kBS, 0 0 s/
E I = - il. 29
"\ 0 KT; —rr ® (29
0 —kBT, - —rp) \I/
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MALKUS OSCILLATOR STABILITY DIAGRAM
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Figure 9. Stability diagram of the Malkus loop oscillator as a function of the freshwater intensity F{
(up to very strong, unrealistic, values). Ordinate is the imaginary part of the eigenvalues for our
different approximated systems compared to the overturning pulsation (dashed). All the points are
unstable (except for Fy = 0). The largest real part eigenmode is oscillatory until the critical values
Fo = 1470 (1350) cm yr_1 for the 1-yr (10-yr) temperature restoring time. Horizontal lines are the
steady-state overturning pulsation in each case. The ‘salinity-controlled overturning’ subsystem is

plotted in dash-dotted line.

In addition, we impose a realistic salinity forcing 7°(¢), consisting in an antisymmetric
meridional structure (implying 15 = 0, see Fig. 7). The steady salinity structure is now
symmetric (S; = 0). Using the steady state values (24c-d), the eigenvalues then satisfy

kBFySolS
[)\2_60__(),“62

hw

Let us focus first on the second part of this equation: the solutions of (A + r7) + @? = 0
are the complex conjugates —rr % i|w|. It corresponds to an oscillation at the overturning

period with a strong damping rate O(1 yr).

} [ +r7)? +®°]=0.

(30)
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For the other part of the eigenvalues equation: \> — MkBFySol5)/(h®) + & = 0,
oscillations are possible only if
2hw?

<=2 31
kBSol17] GV

Fy
Using the parameters in Table 5, the criterion becomes Fy < 1372 cm yr~! and applies fairly
well to the general system too (Fig. 9), especially whenever the temperature restoring time
is shortened. Eq. (31) can be interpreted as a nondimensional ratio between freshwater
forcing and overturning advection: Increase of Fy decreases the characteristic freshwater
time scale, which becomes more important than the advection over the time evolution of
the anomalies, and eventually disables the advective oscillation.

If the oscillation criterion is satisfied we get A = N\, + i\;, with

2
kBFySol®
A = [0 1—(u>. (32)

2h®?

Given (31),0 < \; < o, i.e. the oscillation period is systematically longer than the average
overturning period. The oscillation growth rate is

kBFoSoI?®
=—2"1 >0, 33
T owm 59
which is always positive for our parameters (thermally-driven @ < 0, and I[.S < 0 for
tropical evaporation and subpolar precipitation): thus the oscillations are unstable. If (31)

is satisfied the fixed point is an unstable spiral, otherwise it is an unstable node.

c. Physical mechanism of the oscillations

i. How can one understand the growth of the perturbations? Let us consider a pos-
itive haline anomaly at the equator surface advected by a thermal circulation (w < O,
Fig. 10a). This anomaly reduces the meridional density gradient, and thus the resulting
buoyancy torque reduces the overturning circulation. The residence time in the evaporation
zone is then increased, which strengthens the anomaly. Then, when the anomaly quits the
evaporation zone to enter the precipitation zone, it increases the meridional density gradi-
ent, and the overturning circulation is now enhanced by the resulting buoyancy torque. The
residence time in the precipitation zone is then decreased. Since the positive haline anomaly
spends more time in the evaporation zone than in the precipitation zone, it experiences a net
salt increase. A same argument is valid for a negative haline anomaly. These sketches were
numerically confirmed by introducing salinity perturbations in the loop model with weak dif-
fusion and by following their evolution with time. It is worth noting that the growth crucially
depends on the fact that the buoyancy flux resulting from the freshwater forcing opposes the
buoyancy forcing resulting from the thermal fluxes, which set the sign of the overturning
circulation. If the fluxes were not opposed, they would damp any anomaly (Fig. 10b).
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Figure 10. Schematic representation of the time evolution of salinity anomalies passing through
the freshwater forcing zone and influencing the overturning w. Growth or decay perturbation is a
function of the freshwater forcing configuration: (a) tropical evaporation and subpolar precipitation
lead to perturbation growth, whereas (b) tropical precipitation and subpolar evaporation lead to
perturbation decay.

ii. How can one understand the oscillation ? Let us imagine an initial dipole salinity perturba-
tion (which is the one with the main projection on the overturning), the positive perturbation
is in the equatorial region and the negative one in the polar region (S; > 0). The circulation,
which is prescribed by the buoyancy torque, is thus reduced (w’ > 0, recall ® < 0). Because
in this parameter regime the perturbed salt advection term is dominated by the advection
by the mean flow (as will be discussed in the following paragraph), the advection of the
dipole perturbation moves the positive perturbation to the top of the loop and the negative
one to the bottom (S, < 0, and " = 0). The dipole keeps being advected clockwise and the
negative perturbation comes into the polar region while the positive one enters the equatorial
region (S; < 0, o’ < 0). Next the mean advection leads the positive pertubation into the
bottom region and the negative one in the top region (S, > 0, ®" = 0). Then the positive
perturbation moves to the equatorial region and the negative one to the polar region: we are
back to the initial perturbation (S, > 0, ®" > 0), and the oscillation cycle can repeat itself
indefinitely. This simple advective mechanism is illustrated in Figure 11.

iii. What is the connection between this salinity oscillation mechanism and the more tra-
ditional positive salinity feedback? We can define a nondimensional parameter controlling
the salinity oscillation regime or the salinity feedback regime according to (31):

-2 2
2h® T5p

— = . (34)
kBFoSolI®] 5

The characteristic response time of the overturning to the salinity forcing is defined as:

2h
SF= [ 7o o 75"
kBFoSol 1|
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Positive Salinity Feedback ; Salinity Oscillation

N AS 20

A‘S.\;-s + dlaa’;-l.':aASs’_N{O -
7 >0

Figure 11. Schematic representation of the different mechanisms between the salinity oscillation
regime (right, solid arrows) and the positive salinity feedback (left, dashed arrows). South-North
(Down-Up) salinity gradients, AS_ ,, (AS}, ;). correspondto S (S) in the Howard-Malkus loop.
Whether 95" or 8¢§ term dominates the perturbed salinity advection we obtain respectively the
salinity oscillation or the positive salinity feedback: (left) a retroaction diagram is sketched, arrows
with circled signs corresponding to the sign of coupling; (right) the phases of a salinity oscillation
are sketched, the circle represents the overturning loop (@ < 0), the &£ signs corresponding to the
sign of salinity anomalies, and the arrows corresponds to about a quarter-period delayed response.
In some cases, oscillations will be sustained, at second order, by the positive salinity feedback.

This derives from the rate of change of the overturning (21) as a function of the salinity
meridional gradient (kB), through the influence of the salinity surface forcing only in (20b):
F0S0|I,.S |/ h. The characteristic time of the overturning circulation is simply:

A comparison of the two advection terms for the evolution of salinity anomaly, i.e. the
mean flow advection of the salinity perturbation gradient and the anomalous advection of
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the mean salinity gradient, shows a strong relation with these two timescales:

.~ 72 2
0@as) ° (‘”V i+ S’) ®2h

lrgp
— — o~ < NS (35)
O (w'9yS) O (kBS!|Sr]) kBFoSol1;”| 2 1,

Two cases arise depending on the ratio of these two characteristic times:

e If tgr > 10 the model is in the salinity oscillation regime. In this case the overturning
circulation is so strong that the freshwater flux has almost no effect on the variations
of the overturning circulation (). At first order, the salinity variations are controlled
by the the mean flow advection of the salinity perturbation gradient (wdyS"), inducing
the salinity oscillations (solid arrows in Fig. 11). At second order, small variations of
the overturning allow dipolar anomalies to be sustained through the freshwater flux
(Fig. 10a).

* If tgr < 1o the model is in the salinity feedback regime. The surface freshwater flux
is here strong enough to significantly impact the salinity over an overturning period,
hence the overturning circulation itself (w’). The variations of salinity anomalies are
controlled by the anomalous advection of the mean salinity gradient (o’ 8¢§). The mean
flow advection, predominant in the previous case, is now negligible: salinity anomalies
grow and modify the overturning before being advected around the overturning loop.
This case results in the positive salinity feedback regime sketched with dashed arrows
in Figure 11 (Marotzke, 1996).

When the freshwater forcing amplitude is continuously increased in the Howard-Malkus
loop, the regimes found are, first, a stable thermally-driven steady state, which is later
destabilized through a Hopf bifurcation with growing centennial salinity oscillations, and
further on through a second bifurcation with a non-oscillatory unstable mode driven by
the positive salinity feedback regime. Most importantly, this scenario is also found in time
integrations of 2-D and 3-D models.

5. Bihemispheric pole-to-pole configuration
a. Pole-to-pole 2-D model

In this section we investigate the centennial mode in a more realistic bihemispheric
basin extending from 66S to 66N (other parameters alike those given in Table 1). Because
of the great uncertainty in the observed freshwater forcing, we first run the 2-D model
with no convection under surface restoring boundary conditions for temperature and salin-
ity (Fig. 12). This experiment leads to a first steady-state. The implied freshwater flux is
diagnosed (Fig. 12) and used in the second experiment carried out under mixed boundary
conditions, but the initial state is perturbed by —1°C (+1°C) in the northern (southern)
hemisphere: the model settles in a pole-to-pole steady-state circulation revealing a strong
overturning (around 24 Sv) with northern downwelling (Fig. 13). This procedure enables us
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Figure 12. Forcing profiles in the bihemispheric configuration experiments. (top) Surface tempera-
ture restoring profile used for the bihemispheric configurations. (middle) Surface salinity restoring
profile used to obtain the first bihemipheric steady state. (bottom) Freshwater flux diagnosed at
the first bihemispheric steady-state under restoring surface boundary conditions for both temper-
ature and salinity, and used for the subsequent bihemipheric experiments under mixed boundary
condition.

to investigate the stability of a asymmetric bihemispheric circulation, but allows the salinity
to evolve freely.

A linear stability analysis on this pole-to-pole steady state reveals a much longer oscilla-
tion period (733 yr) than previously, and strong damping (in 67 yr) (Fig. 13). The anomalies
(whose density is strongly determined by salinity) seem to be passively advected by the
mean circulation as observed in the single hemisphere configuration.

The upwelling region now extends on both hemispheres. Some of the salinity anomalies
propagating southward at depth are brought back to the surface in the northern hemi-
sphere, where they still experience a reinforcement through the surface freshwater fluxes,
as described in the single hemispheric case. But, some among the salinity anomalies prop-
agate down to the southern hemisphere (almost 10 Sv), and upwell in regions where the
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Figure 13. First row: temperature (°C), salinity (psu) and overturning (Sv) of the steady state in
our bihemispheric model. Second and third rows: less damped oscillation from the linear stability
analysis of the bihemispheric pole-to-pole experiment. The solid, dashed and dotted lines respec-
tively correspond to the positive, negative and zero anomalies. The periodic time evolution is:
Xr —> X; > —Xr — —X; — Xg. The anomalies at depth seem to be passively advected
around the main overturning loop. Note that the mode is damped, and its period is now 733 yr.

freshwater flux may no longer provide reinforcement but rather weaken the anomalies. The
net impact on the anomalies may finally be insufficient to counterbalance other damping
effects like diffusion.

Hence the eigenmode is quite different from the single-hemisphere one as it has, now,
a wavenumber 2 structure along the mean streamfunction contours. A major difference
with the one-hemisphere solution is also the oscillation period now increased to 733 yr.
However, the maximum overturning is around 24 Sv for a basin of twice the volume of
the one hemisphere, so that the renewal time of the water remains the same (here, basin
volume-to-maximum overturning ratio ~ 170 yr). These results may suggest a change in
the physical mechanism between the two configurations.

As we can see in the density variance budget (Table 6) the bihemispheric pole-to-pole
configuration introduces a strong diminution of the temperature forcing term which cannot
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Table 6. As Table 4 for the bihemispheric pole-to-pole experiments: latitude-depth model (without
and with Antarctic Circumpolar Current) and Howard-Malkus loop.

Two hemisphere:

Latitute-depth model

Howard-Malkus loop

Variance term without ACC with ACC

Adv(T’, T) —0.00709 —0.0203 0.000646
Adv(S', S) —0.00167 0.0104 0.000782
Adv(T’,S) 0.00353 0.00669 —0.000402
Adv(S’, T) 0.00649 —0.051 —0.00213
TotAdv 0.00126 —0.0542 —0.0011
Diff(T’, T") —0.0109 —0.00616 —0.00009
Diff(S’, S") —-0.027 —0.0123 —0.00336
Diff (T, §") 0.0111 0.063 0.000184
Diff(S’, T') 0.0111 0.063 0.000184
TotDiff —0.0157 —0.0119 —0.00309
Forc(T', T") —0.000106 —0.000112 —0.000461
Forc(T’, S") 0.000697 —0.000416 0.00155
TotForc 0.000591 —0.000528 0.00109
Tot —0.0139 —0.0666 —0.0031

counterbalance the high negative diffusive term, as it could be in the one hemispheric case
(Table 6). The density variance budget, as our linear stability study, highlights the forcing to
explain the damping of the centennial oscillation in this pole-to-pole configuration. We will
now extend further the Howard-Malkus loop to a bihemispheric configuration, in order to
better understand these changes in the structure and damping of the oscillatory eigenmode.

b. Howard-Malkus loop in bihemispheric configuration

Egs. (20) are readily applicable to the bihemispheric case with only a modification of
forcing geometries (I” and I°). Actually in the one hemispheric case, the atmospheric
forcing is antisymmetric with respect to the middle latitude. In a bihemispheric case the
forcing becomes symmetric with respect to the equator (Fig. 14). The renewal time of the
water being the same in both cases, we will keep unchanged the frictional parameter (k) of
the model.

The nonlinear time integration reveals damped oscillatory anomalies (Fig. 15) where
density is salinity-dominated. The period of this oscillation is around 605 yr (Table 2).

As expected this experiment shows a strong modification of the centennial oscillation
mechanism upon the shift from one- to two-hemisphere configuration. The only change
between the two Howard-Malkus configurations is the geometry of the forcing; the slight
variation in freshwater intensity (from 80 to 101 cm yr~!) cannot explain such a big differ-
ence in the oscillation period. This geometry was previously shown to be of high importance
for the oscillation growth and mechanism in the one-hemispheric case; so the issue now
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Figure 14. Bihemispheric configuration of the Howard-Malkus loop with symmetric forcing.
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Figure 16. Stability diagram for the bihemispheric Malkus loop oscillator as a function of the fresh-
water intensity Fy (up to very high, unrealistic, values). All the points are stable. The eigenmode
with the largest real part is oscillatory. Dashed lines are the steady-state overturning pulsation in
each case. The ‘salinity-controlled overturning’ subsystem is plotted in dash-dotted line.

is to understand why and how the period and growth of the centennial oscillations are so
deeply modified by this new forcing geometry.

We will thus perform the same kind of analysis, through modal decomposition, as pre-
viously done to obtain the steady state (24a-d) and perturbations (26). This decomposition
evidenced a strong modification of the steady state responsible for changes in the pertur-
bations equations. The projection of the forcing now occurs on harmonics different from
those in the one hemispheric case: I and I* are canceled instead of 17 and I5. As a result,
the mean overturning @ is controlled by salinity instead of temperature (@ =~ kBS;).

Results formodes n # 1 are not modified (27). Forn = 1, the diagram of stability shows a
stable oscillatory branch (Fig. 16) really different from the one found in the one hemispheric
case (Fig. 9). The oscillation period for a freshwater amplitude of 101 cm yr~! is 502 yr,
and is comparable to the one found for the bihemispheric pole-to-pole configuration with
the 2-D model (733 yr).
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Concerning the ‘salinity-controlled overturning’ subsystem, the symmetric geometry of
the forcing (I[.S = 0 induces S, = 0) leads to the following characteristic equation from
(29) and (24c—d):

N2+ o + 0kBS (N + r7)? + @] = 0. (36)

The second part of the equation leads to the complex conjugate solutions: —ry % i|w]. It
corresponds to an oscillation at the overturning period with a strong damping rate O(1 yr).
The first part of the equation provides a purely oscillatory eigenmode (although the nonlinear
time integration shows a damped oscillation, because of diffusion not considered in this

calculation):
kBSoFolS
A= i\/az y B0l (37)

which corresponds to an oscillation period of 502 yr for a freshwater intensity worth
101 cm yr—!. The control of overturning by salinity (w =~ kBS;) leads to the simple solution
» ~ iv/2|®|. In this pole-to-pole configuration the period is no longer as close to @ as in
the one hemispheric case.

Unlike in the one hemispheric case, the growth of the anomaly is, here, impossible. Actu-
ally the decrease and increase of overturning by the anomalies are no longer correlated with
the adequate forcing zone. As shown in Figure 17 the anomaly cannot be enhanced by the
salinity feedback in a bihemispheric case. This result highlights the importance of the dual-
ity between the temperature-dominated steady flow and the impact of salinity-dominated

S+++ o)
SALT ANOMALY SALT ANOMALY SALT ANOMALY SALT ANOMALY
SLOWSDOWN® SLOWSDOWN® SLOWSDOWN® SLOWSDOWN ®

S+++
SALT ANOMALY SALT ANOMALY SALT ANOMALY
ACCELERATES @@ ACCELERATES ® ACCELERATES @

Figure 17. Schematic representation of the time evolution of salinity anomalies passing through the
freshwater forcing zone and influencing the overturning w in the bihemispheric case. Perturbation
growth or decay is a function of the freshwater forcing configuration, here tropical evaporation and
subpolar precipitation in both hemispheres. The perturbation decreases as much as it increases the
overturning in each salinity forcing zone. Hence the perturbation does not experience a net increase.
In a symmetric forcing case there is then no positive salinity feedback.
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anomaly on the overturning. This duality does no longer exist in the bihemispheric config-
uration where the steady state and anomaly are both driven by salinity.

The density variance budget (Table 6) shows a negative total density variance due to a
negative contribution of the advection.

¢. Pole-to-pole case with ACC

To take into account the main source of north-south asymmetry in the global ocean
circulation, let us now include a crude parametrization of the Antarctic Circumpolar Current
(ACC) through the Drake passage, extending here from 62S to 40S and 2500 m deep.
Because of the opening in this passage, a periodic boundary condition requires a null zonal
pressure difference, and thus the dynamical equation (4) has to be modified; following
Paillard and Cortijo (1999) we simply increase the local friction coefficient by a factor
1000 to substantially reduce the meridional velocities in the ACC.

The same restoring surface temperature, freshwater flux and initial fields from the pre-
vious experiment are used. The model settles into a steady state. A linear stability analysis
allows us to identify the centennial oscillatory eigenmode as a damped oscillatory mode
(Fig. 18). Anomalies in temperature and salinity are advected all around the North Atlantic
overturning cell, and their density is dominated by salinity. Their structure is very close to
the single hemisphere case. The oscillation period is 750 yr, which is more than twice the
one in the single hemisphere experiment but close to the one in the pole-to-pole case. This
damped oscillation is governed by the same mechanism as the one discussed in the previous
pole-to-pole 2-D and loop models.

A density variance budget is again performed to quantify the damping mechanism of the
oscillation in the last configuration (Table 6). The main difference between the cases with
and without ACC is the contributions of advection and restoring surface temperature that
become negative: hence the density variance is strongly damped.

d. Discussion

Such a centennial-scale oscillation where a large-scale salinity anomaly is advected all
around the overturning cell has been presented in the Large-Scale-Geostrophic (LSG) global
ocean model forced by mixed boundary conditions with stochastic noise added to the fresh-
water forcing (Mikolajewicz and Maier-Reimer, 1990). This study presents a compelling
figure of zonally-averaged salinity anomaly in the Atlantic where a dipole propagates in
a way very similar to our findings. This similarity seems to validate a posteriori our 2-D
model approach; hence, for investigations on such long-period and large-scale oscillations
the zonally-averaged model seems a valid simplification.

More recently, Weijer and Dijkstra (2003) described a damped oscillation through a
linear stability analysis of a global 3-D ocean model: its pattern resembles ours except
that the dipole anomalies are advected over the whole conveyor belt across the Antarctic
Circumpolar Current and Pacific Ocean. Their study reported on a similar scale for thermal
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Figure 18. As in Figure 13 for the asymmetric configuration with ACC. The anomalies seem to
be passively advected around the main overturning loop in the northern basin. The oscillatory
eigenmode, which period is 750 yr, is damped.

and haline anomalies, but gave no clue about the dominant term. However, their 3-D model
remains very frictional, and may not differ too much from our 2-D approximation.

6. Conclusion

This study discussed the stability of simplified models of the oceanic thermohaline cir-
culation able to reproduce the centennial scale oscillations found in 3-D models. We used
a 2-D latitude-depth model based on planetary geostrophic dynamic. By considering, first,
a single-hemisphere basin configuration under mixed boundary conditions, we observed
centennial oscillations with a density signature more intense in salinity than in temperature.
A linear stability analysis revealed the same centennial oscillation. A density variance bud-
get provided an objective way to identify the sources of variance sustaining the oscillations
against dissipation, i.e. the temperature restoring term, through well-correlated temperature
and salinity anomalies likely associated with changes in the overturning.

To get the roots of the oscillation mechanism, we also used an even more simplified model
constituted by the 1-D Howard-Malkus loop oscillator. Through various cases tractable
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analytically, we characterized the different regimes and damping processes of oscillation.
We found that the period is set by the mean overturning advection. At first order, salinity
anomalies are purely advected by the mean overturning flow. The mechanism sustaining
this oscillation enters at second order, it is close to the traditional positive salinity feedback.
Growing salinity oscillations and positive salinity feedback correspond to a different regime
of the same mechanism ruled by the model parameters, namely, the characteristic time scale
of the overturning and the response time of the overturning to the salinity forcing. Below
a threshold for the freshwater flux, oscillations are possible because salinity anomalies
are advected by the mean flow faster than reinforced by the freshwater flux (through the
anomalous advection of the mean salinity gradient). Above the threshold, reinforcement of
salinity anomalies and subsequent modifications of the overturning overwhelm the mean
flow advection and lead to the positive feedback.

Maybe in contrast with the 2-D model, the density variance budget in the Howard-Malkus
loop suggests an internal instability connected to the correlation of salinity and overturning
anomalies. In fact, depending on the surface temperature relaxation strength, the forcing
contribution to the density variance of the centennial oscillations can be either positive
(for the case most similar to the two-dimensional model) or negative (stronger relaxation).
These considerations made us suggest that the salinity-overturning oscillator mechanism
applies to the 2-D case, but requires some help from the surface temperature relaxation to be
sustained against the dissipation. The tracer diffusion is certainly the most active damping
term, as already shown for interdecadal oscillations (Huck et al., 1999a).

At last, the configuration of our 2-D model is adapted to a single basin extending on
the two hemispheres. Oscillations are no longer sustained through the nonlinear model
integration. Linear stability analyzes performed at various pole-to-pole steady states, with
and without a parametrization of the Antarctic Circumpolar Current through the Drake
passage, showed damped eigenmodes with spatial structures very similar to the ones found in
asingle hemisphere. These last results confirm that the centennial oscillation is more heavily
damped and cannot persist in such a bihemispheric configuration. The Howard Malkus loop
analysis extended to this two-hemisphere configuration suggests that the symmetric surface
forcing strongly damps the oscillations, but also largely increases the oscillation period
(fundamentally the steady state overturning is no longer thermally- but salinity-driven).
These oscillations would need strong stochastic noise in the atmospheric forcing to be
continuously excited (Mysak et al., 1993). These results are in agreement with experiments
in 3-D global ocean models (Mikolajewicz and Maier-Reimer, 1990; Weijer and Dijkstra,
2003) showing that (i) the centennial mode structure and mechanism are well captured in
a zonally-averaged 2-D ocean model, and (ii) the centennial mode is strongly damped and
requires stochastic forcing to be excited.

The mechanism and signature of the centennial oscillation now being clearly identified
in simplified models, they need to be tested in 3-D realistic global models in order to
determine their most realistic patterns and growth or damping rate. Given the critical role
of the surface relaxation for the oscillation damping or growth, this oscillation mechanism
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should be tested in more realistic ocean models coupled with atmospheric models, eventually
simplified like energy balance model ones. The salinity being the essential density variable
for the oscillation, the coupling with sea-ice would be worth considering given its influence
on the freshwater flux and air-sea interactions. These studies should give more insight into
the robustness of this centennial oscillation and into its possible relevance for observed or
future climate variability.
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Chapitre 2

Oscillation millénaire

2.1 Introduction

Dans le chapitre précédent nous avons identifié un mode de variabilité centenaire ap-
paraissant a travers une bifurcation de Hopf lorsque l'intensité du flux d’eau douce est
augmenté. Cette variabilité est caractérisée par la présence d’un cycle limite autour de
I’état d’équilibre instable. Cette étude dans une direction de I'espace des parametres nous
a permis de mieux comprendre la stabilité et la variabilité de la circulation thermohaline.

Nous nous proposons de continuer d’explorer les bifurcations apparaissant dans cette
méme direction de 'espace des parametres. Ceci nous permettra d’entrevoir et de com-
prendre la déstabilisation du cycle limite centenaire.

L’augmentation du flux d’eau douce dans des modeles de circulation thermohaline (ot
la température et la salinité sont les seules variables dynamiques) engendre de la variabi-
lité. Cette variabilité oscille sur une période de 'ordre du millier d’années et possede les
caractéristiques des oscillations de relaxation (Strogatz, 1994). Ces résultats ont pu étre
mis en évidence, notamment, dans 1’étude de Winton et Sarachik (1993). Plus récemment,
Colin de Verdiere et al. (2006) présentent les bifurcations et leurs caractéristiques liées a
cette variabilité millénaire dans un modele équivalent a celui de notre section précédente.
Ces bifurcations apparaissent lors de modifications de certains parametres de controle,
comme notamment 'intensité du flux d’eau douce.

Dans la suite de notre étude nous nous proposons d’étendre le travail de Colin de
Verdiere et al. (2006), et ainsi de mieux caractériser les bifurcations de cette variabilité
millénaire et ces mécanismes. Pour cela nous décrirons nos oscillations en caractérisant les
phases importantes de celles-ci (section 2.2). Puis nous analyserons les oscillations pres de
leurs bifurcations, ainsi nous remarquerons 'apparition de hautes fréquences (centenaires)
lors de la déstabilisation des états d’équilibre induisant un allongement de la période de
l'oscillation millénaire (section 2.3). Enfin, nous résumerons les résultats obtenus lors de
cette étude et nous proposerons quelques perspectives de travaux futurs (section 2.4).
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Le modele 2-D en latitude-profondeur qui sera utilisé est équivalent a celui utilisé dans
le chapitre 1 (Sévellec et al., 2006, PG2D), a la différence du coefficient de friction linéaire
et de l'intensité du flux d’eau douce (Tab. 2.1).

TAB. 2.1 — Parametres utilisés pour les intégrations temporelles du modele 2-D.
Fy 60— 200 cm yr—* intensité du flux d’eau douce
e 1.45x107* st coefficient de friction linéaire
e 290, 7.25, 18.49x107* s7! autres coefficients de friction linéaire

2.2 Etats d’équilibres et oscillation millénaire

2.2.1 Etats d’équilibres

Les intégrations temporelles du modele 2-D, sous conditions mixtes, révelent deux états
d’équilibre différents pour différentes valeurs de I'intensité du flux d’eau douce (Fig. 2.1).
Ce résultat est en accord avec ceux du modele en boites de Stommel (1961). Pour des
faibles valeurs de l'intensité du flux d’eau douce nous obtenons un état d’équilibre cor-
respondant a une forte stratification dans les 500 premiers metres. Cette stratification
dominée par la température induit une circulation vers le nord a la surface, une plongée
des eaux au nord et une recirculation avec une remontée vers le sud dans le reste du bassin.
Pour des fortes valeurs de 'intensité du flux d’eau douce nous obtenons un état d’équilibre
avec une forte stratification dans les 1 000 premiers metres. La stratification est dominée
par la salinité et entraine un transport de masse de surface vers le sud, une plongée des
eaux situées au sud, et une recirculation par une remontée vers le nord des eaux, dans le
reste du bassin. En plus de cela, deux circulations secondaires sont caractérisées par un
transport de masse en surface vers le nord dans les zones sud et nord du bassin. En effet,
I'inversion du gradient du flux d’eau douce aux hautes et basses latitudes entraine une
inversion du gradient de salinité. Ce dernier explique 'apparition des deux transports de
masse de surface vers le nord aux extrémités du bassin. Ces deux états d’équilibre sont
respectivement appelés équilibre thermique et équilibre halin ; leurs domaines d’existence
sont respectivement appelés régime thermique et régime halin.

2.2.2 Oscillation millénaire, description

Entre ces deux régimes, les intégrations temporelles du modele 2-D révelent de la varia-
bilité. Cette variabilité est une oscillation se déroulant sur une échelle de temps millénaire
(Fig. 2.2). Son domaine d’existence est appelé le régime d’oscillation millénaire. Cette
oscillation entraine de forts changements de la chaleur échangée avec ’atmosphere dans
les régions du nord (Fig. 2.3), et peut entrainer de fortes modifications du climat de ces
régions. Cette variabilité millénaire est une candidate pour expliquer les modifications
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(second) dominant la stratification de la densité. La circulation induite est intensifiée en
surface avec un courant moyen vers le nord (sud) et une plongée des eaux au nord (sud). La
circulation de I’équilibre halin est aussi caractérisée par deux cellules de faible circulation,
localisées au sud et au nord, induisant un courant de surface vers le nord. Les traits pleins,
tiretés et pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives et nulles : I'intervalle
des contours est respectivement 2°C, 0.5 psu et 1 Sv de (gauche) 4 & 24°C, 35 & 37 psu et
0 a 15 Sv; (droite) 4 a 24°C, 29 a 36 psu et —10 a 3 Sv.
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futures et passées du climat sur de longues échelles de temps. L’évolution de l'oscilla-
tion est caractérisée par deux phases séparées par deux changements rapides. C’est une
caractéristique de l'oscillation de relaxation (Strogatz, 1994).

En effet, ce type d’oscillation nécessite deux échelles de temps : le temps lent cor-
respondant a un état d’équilibre local (équilibre sur les temps rapides mais évoluant sur
les temps lents) et le temps rapide correspondant aux sauts entre les équilibres locaux
(Fig. 2.4). Ce modele d’oscillation idéalisée peut étre facilement mis en équation. En po-
sant g > 1 pour le temps lent et donc 1/ < 1 pour le temps rapide, on peut écrire le
systeme dynamique a deux dimensions :

g = ply—F()],
oy = —lx.
1

Ceci revient a dire que sur les temps rapides, y=F(x). Néanmoins, sur les temps lents, y
évolue en fonction du signe de x. En d’autres termes, y=F'(x) définit les équilibres locaux,
c’est-a-dire les équilibres sur les temps rapides. Et y évolue sur les temps lents en vérifiant
que y=F(x) jusqu'a ce que cette derniére ne puisse étre vérifiée de nouveau pour cette
valeur de y. Alors un saut rapide apparait, correspondant a une évolution de = sur les
temps rapides afin de vérifier de nouveau y=F(z) et de retrouver ainsi un nouvel équilibre
local (Fig. 2.4).

Ce modele idéalisé d’oscillation peut étre appliqué a l’oscillation millénaire. Par contre,
I’asymétrie intrinseque a notre systeme ne permet plus, a priori, d’'utiliser une fonction
F(x) symétrique en z. Ceci est vérifié par 'absence de fortes propriétés de symétrie entre
les équilibres locaux de l'oscillation millénaire. Une conséquence est qu’au cours d’'un
cycle d’oscillation, a la différence du modele idéalisé, le systeme ne s’attarde pas autant
de temps sur les deux équilibres locaux.

Les deux phases lentes sont tres proches des propriétés thermiques et halines des états
d’équilibres (Fig. 2.2). Les phases ressemblant respectivement a ’état d’équilibre ther-
mique et halin seront appelées phases thermique et haline. La phase haline voit croitre
lentement la température moyenne a cause de 'advection et de la diffusion des eaux
chaudes tropicales de surface vers les profondeurs de 'océan.

L’une des phases rapides, I’évolution de la phase thermique vers la phase haline, se fait
par une instabilité de la salinité via le transport de sel. Cette instabilité peut se présenter
sous deux formes : une oscillation centenaire croissante dominée par la salinité (chapitre 1)
ou la rétroaction positive du sel (Marotzke, 1996). Pour ces deux instabilités, la croissance
d’une perturbation de sel apparait par le terme d’advection par les perturbations de la
salinité moyenne. Toutefois, pour la premiere, c’est ’advection par la circulation moyenne
des perturbations de sel qui domine le transport de sel, ce qui introduit une oscillation
a l'instabilité. C’est pourquoi, suivant le régime de forcage, par exemple en augmentant
I'intensité du flux d’eau douce, nous observerons le mode de déstabilisation du régime
thermique évoluer d’une oscillation centenaire croissante a une croissance pure, comme
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indiquent les temps représentés en dessous. A gauche (droite), la température, la salinité
et la circulation durant la phase de refroidissement (réchauffement) sont tres proches de
'équilibre thermique (halin) : forte stratification sur les 500 (1 000) premiers metres et un
flux de surface vers le nord (sud). Les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent
respectivement a des valeurs positives, négatives et nulles : I'intervalle des contours est
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Fia. 2.3 — Flux de chaleur vers 'atmosphere dans les régions du nord (entre 49°N et
60°N) durant un cycle de I'oscillation millénaire (Fy=1.05 m yr~!). La phase thermique
réchauffe 'atmosphere dans les régions du nord alors que la phase haline y entraine un
refroidissement.
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Fic. 2.4 — En haut, évolution schématique variable lors d’une oscillation de relaxation.
En bas, la branche correspond aux équilibres locaux ou équilibres sur les temps rapides.
Néanmoins, sur les temps lents, il y a une évolution le long des équilibres locaux (fleche
simple) jusqu’a leur disparition. Il y a alors un saut sur un temps rapide vers un autre
équilibre local (fleche triple).

décrit dans le chapitre 1.

L’évolution de la phase haline vers la phase thermique n’est pas encore clairement
décrite. Une hypothese est la possible réactivation de la convection au nord du bas-
sin due au réchauffement de I'océan profond entrainant une instabilité statique. Ainsi,
la réactivation de la convection permettrait la réémergence de la phase thermique. Or,
puisque l'eau de fond est plus chaude que 'eau de surface au nord, le mélange convectif
induit un réchauffement de ’eau de surface. Le rappel de la température de surface sur
la température atmosphérique entrainerait une forte et rapide déperdition de la chaleur
stockée dans I'océan profond vers I'atmosphere. Cependant, des expériences menées sans
les termes de convection révelent l'existence d’oscillations millénaires sans résoudre les
instabilités statiques.

Nous allons donc ici proposer une autre approche pour comprendre la réinstallation de
la phase thermique ou, autrement dit, l'instabilité de la phase haline. Premierement, pour
de fortes valeurs de l'intensité du flux d’eau douce, les intégrations temporelles révelent
une oscillation autour de la phase haline (Fig. 2.5 & droite). La présence de ce cycle limite
paralt une piste intéressante pour expliquer la déstabilisation de la phase haline. Cette
variabilité centenaire est dominée par la salinité et se localise dans la zone nord du bassin.
Elle peut étre décrite comme une anomalie passivement advectée par la cellule positive du
nord. Cette oscillation est de plus en plus instable lorsque l'intensité du flux d’eau douce
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diminue.

Deuxiemement, durant la phase haline, il existe une augmentation continue du maxi-
mum de la fonction courant positive correspondant a l'intensité de circulation de la cel-
lule nord (Fig. 2.6). Ce maximum est fortement augmenté avant la déstabilisation, mais il
n’existe aucun indice de cette augmentation sur les gradients de densité méridiens grandes
échelles ni sur la température moyenne du bassin. Leurs modifications n’arrivent que dans
un second temps, donc comme des conséquences de I'augmentation brutale du maximum
de circulation. Ainsi, la convection qui par construction influence les eaux de surface et
donc entrainerait obligatoirement une perte de chaleur via le terme de rappel, ne peut ex-
pliquer le début de la croissance de la circulation positive. Et puisque cette augmentation
arrive avant tout changement des gradients méridiens grandes échelles, ce changement ne
peut étre du qu’a des modifications locales.

Une instabilité locale de la cellule positive parait étre une bonne explication pour le
passage de la phase haline a la phase thermique. Cela est cohérent avec 1’oscillation locale
présentée plus tot.

Finalement, au-dela de I'un ou l'autre des mécanismes de réinstallation de la phase
thermique, ’apparition d’une circulation positive pousse les eaux chaudes stockées au fond
du bassin vers le sud, entrainant un fort gradient méridien de température qui augmente
fortement la circulation positive. Cette rétroaction positive explique 'apparition du pic
dans le maximum de circulation en fonction du temps (Fig. 2.2 en haut a droite). Cette
circulation ramene ensuite les eaux chaudes du sud vers la surface et les transporte ensuite
vers le nord, ou elles sont soumises au terme de relaxation de température en surface. Dans
cette derniere étape, I'océan cede rapidement et énormément de chaleur a I’atmosphere
(Fig. 2.2 en haut a gauche).

2.3 Caractérisations des bifurcations

La premiere caractéristique de 'oscillation millénaire au travers des modifications de
'intensité du flux d’eau douce est 1'évolution de sa période (Fig. 2.7). Pres de la bifur-
cation thermique (définie comme la bifurcation entre ’équilibre thermique et 'oscillation
millénaire), 'oscillation millénaire a une période qui change en fonction de la distance
a la bifurcation. De la méme fagon, pres de la bifurcation haline (définie comme la bi-
furcation entre I’équilibre halin et l'oscillation millénaire), loscillation millénaire a une
période qui se modifie en fonction de la distance a la bifurcation. Dans les deux cas, la
valeur de la période a la bifurcation tend vers I'infini. Ce type de bifurcation est appelé bi-
furcation période-infinie. Néanmoins, ces deux bifurcations possedent des caractéristiques
différentes. Pour la bifurcation thermique, la période croit suivant une loi en inverse d'une
racine carrée de la distance a la bifurcation (Fig. 2.7) : c¢’est une loi typique des bifur-
cations période-infinie. Pour la bifurcation haline, la période suit une loi logarithmique
qui est caractéristique d’une bifurcation homocline : cette derniere est une bifurcation
particuliere des bifurcations période-infinie (Colin de Verdiere et al., 2006).
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F1G. 2.5 — (gauche) Instantanés des perturbations de la température, salinité (les deux en
terme de densité) et cellule de circulation méridienne, a une phase et un quart de période
plus tard, de la variabilité plus haute fréquence apparaissant au cours de la bifurcation
thermique. (droite) Comme & gauche pour la bifurcation haline. Les périodes de ces os-
cillations centenaires sont respectivement 187 et 138 yr pour une intensité du flux d’eau
douce de 94 et 185 m yr~!. Les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent a
des anomalies positives, négatives et nulles : a gauche (droite) I'intervalle des contours est
respectivement de 5x107° (5x1077) et 0.5 (1072) Sv.

Comment pouvons-nous interpréter de telles bifurcations période-infinie? Ou com-
ment pouvons-nous comprendre la croissance de la période d’oscillation lorsque nous nous
rapprochons de la bifurcation 7 Habituellement, une bifurcation période-infinie est due a
un ralentissement de la trajectoire a cause de la rémanence d’un attracteur autour de ce
qui peut étre appelé le « fantome » d’un point stable : cet effet est appelé bottleneck. En
d’autres termes, plus le systeme est proche de la bifurcation, plus la trajectoire est proche
du fantome du point stable. Donc, plus forte est 'attraction de ce fantome du point stable
et plus lentement la trajectoire passe aupres du fantome du point stable. Ala bifurcation,
parce que la trajectoire passe par le point stable, le ralentissement est infini et donc la
période de la trajectoire également.

Cet effet bottleneck est cohérent avec 1’échelle de temps longs définissant 'oscillation
de relaxation. En effet, ce que nous venons de définir comme la réminiscence d’un point
stable est le méme effet que ce qui avait été défini comme 1’équilibre local évoluant sur des
temps longs. Ici, la trajectoire ne coupe plus I’équilibre thermique ou halin mais, lors de la
phase haline ou thermique, elle ressent d’autant plus la présence des équilibres respectifs
que le régime est pres de la bifurcation.

Pour mieux comprendre ce cycle millénaire et plus particulierement les deux bifurca-
tions, nous nous proposons de dessiner des projections sur deux dimensions des portraits
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MILLENNIAL OSCILLATION, Fo =105cm yr_1
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Fi1G. 2.6 — Une période de l'oscillation millénaire pour une intensité du flux d’eau douce
de 105 cm yr~t. En haut (& gauche pour la période — & droite autour de 7 500 yr), la
température moyenne du bassin est représentées. Au centre (a gauche pour la période
- a droite autour de 7 500 yr), les mesure des gradients méridiens grandes échelles de
température (trait plein) et de salinité (tirets) en terme de densité sont représentées
comme la différence entre leurs valeurs moyennes au nord (de 10 a 35°N) et au sud (de
35 & 60°N) du bassin sur les 250 premiers meétres. En bas (& gauche pour la période —
a droite autour de 7 500 yr), le maximum et le minimum de la fonction courant sont
représentés. La lente croissance de la cellule de circulation positive durant la phase haline
est fortement augmentée apres 7 500 yr. Cette modification devance toutes modifications
de l'intensité de la circulation négative, de la température moyenne, ainsi que des mesures
des gradients méridiens grandes échelles. Ceci suggere que c’est un effet local qui induit
I’augmentation la circulation positive.
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de phase de la variable de température moyenne. Ces projections des portraits de phase
sont définies comme la dérivée seconde en temps en fonction de la dérivée premiere, et
sont appliquées pour différentes valeurs de 'intensité du flux d’eau douce autour des deux
bifurcations. Ces représentations nous permettent de voir comment le cycle se déforme
jusqu’a atteindre un état d’équilibre.

2.3.1 Bifurcation thermique

Pour la bifurcation thermique, plusieurs intégrations temporelles sont faites pour
différentes valeurs de l'intensité du flux d’eau douce (Fig. 2.8). Il résulte de leur ana-
lyse :

i. L’apparition d'une plus haute fréquence (échelle de temps centenaire) que celle du
cycle millénaire autour de ’état d’équilibre thermique et de la phase thermique de
I'oscillation millénaire.

ii. La température moyenne et le maximum de circulation montrent que la croissance
de la période est controlée par une augmentation du temps passé dans la phase
thermique.

iii. La trajectoire relative au cycle millénaire est toujours présente dans notre gamme
d’expériences, mais parfois cette trajectoire passe et s’arréte sur le point zéro
(02 Trnean=0 Tynean=0) pour des faibles intensités du flux d’eau douce, signifiant qu’il
y a un point fixe stable.

iv. A la bifurcation, apparait un cycle limite instable (correspondant a ’oscillation cen-
tenaire, Fig. 2.5 a gauche) d’amplitude finie autour du point fixe spiral stable. Ce
cycle limite instable définit I'extension du bassin d’attraction de l’équilibre ther-
mique stable.

vi. Apres la bifurcation, il y a coexistence du point fixe spiral stable, définissant I’équilibre
thermique ; du cycle limite instable, définissant 'oscillation centenaire; et du cycle
limite stable, définissant 'oscillation millénaire. Au cours du cycle millénaire les
trajectoires ralentissent lors de la phase d’oscillation centenaire, comme attendu
pres d’un cycle limite instable. A ce niveau, suivant les conditions limites, il est
possible d’atteindre par une intégration temporelle du modele non-linéaire le cycle
millénaire ou I’équilibre thermique.

vii. L’augmentation de l'intensité du flux d’eau douce réduit le bassin d’attraction du
point fixe spiral stable, en réduisant 'amplitude du cycle limite instable, jusqu’a sa
disparition et I’apparition d’un point fixe spiral instable comme attendu pour une
bifurcation de Hopf sous-critique.

viii. Dans un dernier temps, 'augmentation de l'intensité du flux d’eau douce rend de
plus en plus instable le point fixe spiral, comme attendu par 1’étude du chapitre 1.
Apres cela, le cycle millénaire ne montre plus de trace d’oscillations rapides

Etant donné ces derniers résultats, 'effet bottleneck, expliquant les bifurcations période-
infinie, est dii au temps passé autour du cycle limite centenaire. Ici le bassin d’attraction
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Fia. 2.8 — Intégration temporelle du modele pour 6 valeurs différentes de l'intensité du
flux d’eau douce pres de la premiere bifurcation. Le quadrant supérieur gauche (droit)
représente l'intensité de la circulation méridienne (la température moyenne) pour les 6
intégrations temporelles. Le quadrant inférieur gauche (droit) représente une projection
du portrait de phase pour le cycle millénaire (pour un gros plan autour du point zéro) pour
les 6 intégrations temporelles. L’intensité de la circulation méridienne et la température
moyenne montrent ’apparition d’oscillations millénaires et d'une fréquence plus haute
autour de I'équilibre thermique et de la phase thermique du cycle millénaire. Les projec-
tions des portraits de phase montrent I'apparition d’un cycle limite instable (du a la haute
fréquence) autour d’'un point fixe spiral stable. Ce cycle limite borne le bassin d’attraction
du point fixe stable et les trajectoires suivent le cycle millénaire. Avec 'augmentation du
parametre de controle (intensité du flux d’eau douce) le cycle limite centenaire instable
devient de plus en plus instable.
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du point fixe stable est limité par I'apparition du cycle limite instable mais plus nous
sommes pres de la bifurcation, plus I'attraction de I’équilibre thermique stable est forte et
plus la trajectoire passe de temps autour du cycle limite instable (Fig. 2.8). C’est une fagon
d’obtenir des bifurcations période-infinie. En d’autres termes, 'effet bottleneck induit ici
un ralentissement et définit le temps lent caractéristique des oscillations de relaxation.

L’analyse des différentes intégrations temporelles de notre modele non-linéaire PG2D
pres de la bifurcation thermique, nous permet de construire un diagramme de bifurcation
schématique résumant nos résultats (Fig. 2.9). Cependant, 'utilisation d’intégrations tem-
porelles afin de construire un diagramme ne nous permet pas de nous assurer si un point
fixe est instable ou s’il a disparu. En effet, 'intégration temporelle va par définition vers
les attracteurs les plus puissants et ne permet d’atteindre que difficilement et succinc-
tement les zones instables. Notre approche n’est pas aussi rigoureuse que l'utilisation de
méthodes de continuité (Dijkstra, 2000). Ainsi, le diagramme proposé se veut une synthese
de nos expériences plus qu'un diagramme de bifurcation comme défini dans les théories
des systemes dynamiques. Cette représentation nous permet tout de méme de voir que la
bifurcation thermique apparait lors de 'apparition d’un cycle limite instable entourant le
point fixe stable et limitant de fait le bassin d’attraction de ce dernier.
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THERMAL  BIFURCATION BIFURCATION _ HALINE
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Fi1G. 2.9 — Diagramme de bifurcation schématique basé sur les intégrations temporelles
du modele PG2D. Les traits (cercles) pleins et les tirets représentent respectivement les
états d’équilibre (cycles limites) stables et instables.
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2.3.2 Bifurcation haline

Pour la bifurcation haline, 1’évolution temporelle de la température moyenne et de
I'intensité de la circulation montrent que la croissance de la période pres de la seconde
bifurcation est due a l'augmentation du temps passé durant la phase haline du cycle
millénaire (Fig. 2.10). Quand I'intensité du flux d’eau douce augmente, le cycle millénaire
est modifié et au voisinage du point zéro (0?Tiean=0;Timean=0) un cycle limite apparait
durant la phase haline. Ce cycle correspond a une perturbation dominée par la salinité
(Fig. 2.5 a droite). Ce cycle limite instable devient de plus en plus stable quand I'intensité
du flux d’eau douce augmente jusqu’a ce qu’il évolue en un cycle limite stable. Cette
bifurcation du cycle limite définit la bifurcation du cycle millénaire vers un état halin. Si
I'intensité du flux d’eau douce continue d’augmenter, I'amplitude du cycle limite décroit
(comme attendu dans les théories des systémes dynamiques) jusqu’a ce qu’il devienne un
point fixe stable.

Comme précédemment pour la bifurcation thermique, notre analyse nous suggere que
Veffet bottleneck est du au temps de passage dans la phase haline, c’est-a-dire le temps
passé dans le cycle limite instable. Néanmoins, le fantome n’est plus ici celui du point fixe
mais le fantome du cycle limite. Ainsi, plus nous sommes proche de la bifurcation, plus
Iattraction du cycle limite est forte et donc plus le temps passé autour de lui est long
(Fig. 2.10). Ce genre de relation entraine l'apparition de bifurcation période-infinie.

De la méme facon que pour l'analyse des intégrations temporelles pres de la bifur-
cation thermique, les différentes intégrations temporelles pres de la bifurcation haline
nous permettent de compléter le diagramme de bifurcation schématique (Fig. 2.9). Ce
diagramme schématique nous suggere que la bifurcation haline apparait au travers de la
déstabilisation du cycle limite entourant 1’état d’équilibre halin.

2.3.3 Influence du coefficient de friction linéaire

Afin de généraliser les résultats précédents, de nouvelles intégrations temporelles sont
réalisées en utilisant d’autres valeurs pour le coefficient de friction linéaire (Tab. 2.1).
En effet, le coefficient de friction linéaire, controlant la paramétrisation de la dynamique
océanique dans 'approximation 2-D latitude-profondeur, est le moins validé de tous les
parametres. Son utilisation comme parametre de controle nous permet de tester la robus-
tesse d'une telle oscillation millénaire et des mécanismes la controlant.

Le premier résultat est que l'oscillation millénaire existe pour différentes valeurs du
coefficient de friction linéaire. Le deuxieme est que la période évolue en fonction du co-
efficient de friction linéaire (Fig. 2.11). Le troisiéme, et certainement le plus important,
est que la bifurcation période-infinie thermique disparait pour de trop fortes valeurs du
coefficient de friction linéaire.
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F1G. 2.10 — Intégration temporelle du modele pour 6 valeurs différentes de I'intensité du
flux d’eau douce pres de la seconde bifurcation (représentations équivalentes a la Fig. 2.8).
Les diagrammes montrent, au travers de la modification de 'intensité du flux d’eau douce,
I’apparition d'un cycle limite instable durant la phase haline du cycle millénaire. Ce cycle
limite devient de plus en plus stable jusqu’a devenir un cycle limite stable qui lui-méme se
transforme en un point fixe stable (correspondant a 1’état d’équilibre halin) par diminution
de son amplitude.
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Nous avons montré (chapitre 1 et Sévellec et al., 2006) que le coefficient de friction
linéaire et I'intensité du flux d’eau douce ont le méme effet sur les oscillations centenaires,
en terme de période comme de croissance (voir équations 32 et 33, chapitre 1). Il n’est donc
pas surprenant que les modifications du coefficient de friction linéaire, le long d’une faible
valeur de I'intensité du flux d’eau douce, fassent apparaitre le méme genre de bifurcation
période-infinie. En effet, comme pour 'intensité du flux d’eau douce, une faible valeur du
coefficient de friction linéaire entraine I’apparition d’un cycle limite centenaire durant la
phase thermique. Et c’est sa stabilité qui controle la période des oscillations millénaires.
Néanmoins, pour de plus fortes valeurs du coefficient de friction linéaire, 1'oscillation
centenaire ne peut plus exister et donc son cycle limite non plus. La bifurcation thermique
n’est alors plus de la forme d’une bifurcation période-infinie.
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Fia. 2.11 — Période de l'oscillation millénaire fonction de 'intensité du flux d’eau douce
et du coefficient de friction linéaire. Le comportement de la premiere bifurcation est
fortement dépendant du coefficient de friction linéaire. Pour les deux séries d’expériences
avec de fortes frictions, la premiere bifurcation n’est plus une bifurcation période-infinie.

2.4 Conclusion

Dans le but de mieux comprendre la stabilité et la variabilité de la circulation ther-
mohaline, nous avons caractérisé les bifurcations occurrentes lors de la modification de
I'intensité du flux d’eau douce.
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Différents résultats apparaissent dans cette étude. Le premier correspond a l’existence
de différents états d’équilibre selon 'intensité du flux d’eau douce ainsi qu’a la présence
d’un régime d’oscillations millénaires. Le résultat de Colin de Verdiere et al. (2006) sur la
présence d’une bifurcation période-infinie entre le régime de I’équilibre halin et le régime
de l'oscillation millénaire a été confirmée. Il apparait que cette bifurcation est controlée
par l'existence d'un cycle limite centenaire, sa stabilité controlant le passage d’un régime
a l'autre.

De la méme fagon, nous avons montré que sous des régimes plus advectifs (friction
linéaire plus faible) une bifurcation type période-infinie pouvait surgir entre le régime de
'oscillation millénaire et celui de 1’équilibre thermique. Cette derniere bifurcation est ca-
ractérisée par la stabilité d’un point fixe spiral : quand ce dernier est stable, nous sommes
dans le régime de I'état d’équilibre thermique et a l'inverse, quand celui-ci est instable,
nous nous retrouvons dans le régime de l'oscillation millénaire. La présence d’une bifur-
cation période-infinie est fonction de I'existence ou non d’oscillations autour du point fixe
instable. Pour de faibles valeurs du flux d’eau douce (ou du coefficient de friction linéaire)
il y a oscillation autour du point fixe thermique instable (chapitre 1) et présence d’une
bifurcation infinie. Ce dernier résultat montre que sous certains régimes de parametres,
I'oscillation centenaire est précurseur de l'oscillation millénaire.

Un point central a ces résultats est que, pour les deux bifurcations, il y a présence de
hautes fréquences (centenaires) autour de ’état d’équilibre avant que celui-ci ne dispa-
raisse par une bifurcation période-infinie.

Néanmoins, une limite nous apparait lors de cette étude. L’oscillation millénaire est
principalement caractérisée par le passage d’une phase thermique vers une phase haline,
or ces deux phases ont des zones de convection radicalement différentes. Le fait que la
convection est résolue, dans notre modele, de facon non-différentiable (utilisation d’une
fonction « conditionnelle ») brise la continuité des trajectoires de l'oscillation millénaire
dans I'espace des phases. Nous atteignons, alors, la limite de 'approche par les systemes
dynamiques.

La question de l'oscillation centenaire comme précurseur de 1’oscillation millénaire en-
traine une interrogation. Comme nous ’avons montré dans ’étude du chapitre 1, il ne
peut y avoir déstabilisation de la circulation directe pole-a-pole par croissance du mode
centenaire en deux hémispheres. Que devient alors 'oscillation millénaire ? Est-elle encore
possible sans stimulation externe? Une autre perspective serait d’étendre cette étude a
un modele 3-D afin de mieux représenter la dynamique géostrophique, qui n’est ici que
paramétrée, et de voir son impact sur l'oscillation millénaire. Une perspective équivalente
serait d’estimer, par 'utilisation d’un modele global, I'influence de la prise en compte
des interactions entre les bassins (courant Circumpolaire) sur l'oscillation millénaire. La
question sur la robustesse de la bifurcation haline mérite d’étre posée. Dans notre étude
celle-ci se déclenche via la déstabilisation d'un cycle limite, mais ce cycle est-il physique-
ment pertinent et robuste ? Existe-t-il dans des modeles de différentes complexités? Ou
est-il ici un artefact de notre modele permettant la déstabilisation de 1’équilibre halin ?
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Une étude plus systématique de cette variabilité, qui apparait comme fondamentale pour
la bifurcation, doit étre envisagée.
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Une partie de la variabilité exogene de 'océan est facilement identifiable étant donné
notre connaissance de la variabilité du forcage. Nous pouvons citer le cycle journalier du
a la modification de I’ensoleillement au cours de la rotation terrestre ; les cycles de marées
dus a la modification de la gravité au cours de la rotation terrestre ainsi que de la rotation
de la lune autour de la Terre; le cycle saisonnier dii au changement d’ensoleillement
au cours de la révolution terrestre; le cycle de Milankovitch di a la modification de
I’ensoleillement au cours de la précession, de l'obliquité et de l’excentricité de 1'orbite
terrestre.

Ainsi Gildor et Tziperman (2000) montrent la modification du mode interne de Gildor
et Tziperman (2001) soumis aux cycles de Milankovitch. Ce processus est non-linéaire
puisque le mode de Gildor et Tziperman (2001) I’était. De la méme facon, la forte stimu-
lation par un bruit stochastique du flux d’évaporation-précipitation, proposée par Weaver
et al. (1993), induit de la variabilité. Cette variabilité, apparaissant dans un modele de
circulation océanique générale en bassin idéalisé rectangulaire, est non-linéaire. En effet,
elle prend la forme d’une oscillation de relaxation multi-centenaire avec présence d’oscil-
lations décennales. Néanmoins, I’étude de variabilité exogene, a la différence de ’étude de
variabilité endogene, permet dans certains cas de se cantonner a une étude linéaire.

A Pimage des études de Tziperman et Ioannou (2002) ainsi que Zanna et Tziperman
(2005), si nous nous plagons sur un état d’équilibre stable et si la stimulation extérieure
reste suffisamment faible, nous restons au voisinage de 1’état d’équilibre. Alors, sous ces
contraintes, I'approximation linéaire est valide. Ces deux études permettent de trouver
les croissances en temps fini optimales de la circulation océanique. La premiére étude
se fait dans un modele a trois boites du type de Stommel (1961). La deuxieme se fait
dans un modele en moyenne zonale a deux niveaux de profondeur couplé a un modele
atmospherique. Ces croissances en temps fini sont induites par la réponse non-normale du
systeme linéaire.

Ainsi, une perturbation peut voir une de ces mesures croitre dans un temps fini, avant
de s’amortir, bien que le systeme soit asymptotiquement stable (Fig. 2.12). Ce phénomene
de croissance en temps fini peut étre aisément interprété en prenant un systeme stable a
deux dimensions non-orthogonal. La mesure que nous regardons correspond a la norme
d’une combinaison linéaire des vecteurs définissant chacune des dimensions. Si les deux
directions ne décroissent pas a la méme vitesse, la norme de la combinaison linéaire peut
croitre de maniere transitoire (Fig. 2.12). De plus, puisque la non-normalité d’un systeme
linéaire ne peut en aucun cas étre isolée ni négligée, lorsque nous parlons de dynamique
linéaire il faut comprendre dynamique linéaire non-normale, notamment pour I’étude de
la circulation thermohaline comme le montre le travail de Lohmann et Schneider (1999)
dans un modele a deux boites. Cette propriété de non-normalité est la pierre angulaire de
la variabilité exogene explicitée dans notre travail.

Afin d’évaluer la variabilité exogene engendrée par les modifications du flux d’eau
douce, nous nous proposons de mettre en place une étude systématique. Pour chacune de
nos études nous rechercherons la perturbation de salinité de surface optimale, c¢’est-a-dire
la perturbation induisant la plus grande réponse de la circulation océanique. De cette
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fagon nous pourrons calculer la perturbation initiale induisant la plus grande modifica-
tion de la circulation en temps fini, ou la perturbation constante induisant la plus grande
modification permanente de la circulation, ou encore la perturbation stochastique indui-
sant la plus grande variance de la circulation. Nous étudierons ensuite les mécanismes de
variabilités induites par ces perturbations optimales.

Cette partie s’articulera en trois axes. Le premier (chapitre 3) présente la méthode
et son application a une étude de I'impact de la salinité de surface sur la circulation
thermohaline dans un modele a deux dimensions latitude-profondeur. Deux mesures de la
circulation thermohaline seront testées pour établir les perturbations optimales de salinité
de surface influencant le plus la circulation. Les perturbations seront soit ponctuelles et
induisant une croissance de la circulation en temps fini, soit constantes et induisant une
modification permanente de la circulation, soit stochastiques et induisant une variance de
la circulation.

Le deuxieme axe (chapitre 4) étendra cette étude, dans un modele planétaire-géostrophique
a trois dimensions, a I’étude de la variabilité induite par les perturbations optimales (ponc-
tuelles ou stochastiques) en fonction des conditions limites de surface. Deux cas seront
présentés : le forcage dit en flux, avec flux de température et flux d’eau douce a la surface,
et le forcage dit mixte, avec rappel de la température et flux d’eau douce a la surface.

Enfin dans le troisitme axe (chapitre 5), nous nous intéresserons aux perturbations
initiales optimales de la salinité de surface influencant le plus fortement la circulation
océanique. Pour évaluer I'influence, deux mesures de la circulation seront choisies pour leur
signification globale de la contribution océanique au climat. Ces mesures sont l'intensité
de la cellule de circulation méridienne et l'intensité du transport de chaleur méridien.
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Cette étude sera effectuée sur un modele aux équations primitives (OPA) en configuration
globale.






Chapitre 3

Perturbations optimales de la
salinité de surface influencant la
circulation thermohaline

Les perturbations optimales de la salinité de surface influencant le maximum de la
circulation méridienne sont obtenues et interprétées autour d'un état d’équilibre stable
d’un modele 2D latitude-profondeur de la circulation thermohaline de 'océan.

Malgré la stabilité de 1'état d’équilibre, la non-normalité de la dynamique est capable
de générer des croissances en temps fini et de la variabilité au travers de stimulations par
les perturbations optimales.

Deux mesures différentes sont comparées pour obtenir les optimaux. L’une est associée
a la distance a I’état d’équilibre en terme de densité, et 'autre est associée a l'intensité de
la circulation. Il apparait que ce type d’analyse d’optimaux est dépendant de la mesure :
nous choisirons la seconde mesure pour étudier les mécanismes physiques de variabilité
exogene.

La réponse a la perturbation initiale optimale de salinité de surface génere une crois-
sance en temps fini entrainant un maximum de modification de 'intensité de la circulation
apres 67 yr : amplification est liée au vecteur propre linéaire le moins amorti oscillant
sur une période de 150 yr.

La perturbation constante optimale du flux de salinité de surface est aussi obtenue, et
confirme l'idée que la décroissance de 'amplitude du flux d’eau douce accroit 'intensité
de la circulation.

Enfin, I’étude de la perturbation stochastique optimale du flux de salinité de surface
montre que la variance de 'intensité de la circulation est controlée par le mode faiblement
amorti oscillant a 150 yr.

Deux résultats analytiques sont testés afin de considérer ’extension de telles études a
des modeles 3D plus réalistes : des solutions explicites (en opposition a des problémes aux

valeurs propres) sont trouvées pour la mesure de 'intensité de la circulation (sauf pour
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'optimal stochastique) ; une méthode de troncature sur une somme restreinte des princi-
paux vecteurs propres permet d’obtenir les perturbations optimales pour des analyses sur
des échelles de temps longues.
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Abstract

Optimal surface salinity perturbations influencing the meridional overturning circulation
maximum are exhibited and interpreted on a stable steady state of a 2D latitude-depth
ocean thermohaline circulation model. In spite of the stability of the steady state the non-
normality of the dynamics is able to create some transient growth and variability through
stimulation by optimal perturbations. Two different measures are compared to obtain the
optimum, one associated with the departure from steady state in terms of density, and the
other with the overturning circulation intensity. It is found that such optimal analysis is
measure-dependent, hence the latter measure is chosen for studying the following physical
mechanisms. The response to the optimal initial sea surface salinity perturbation involves
a transient growth mechanism leading to a maximum modification of the circulation inten-
sity after 67 yr: the amplification is linked to the most weakly damped linear eigenmode
oscillating on a 150 yr period. Optimal constant surface salinity flux perturbations are also
obtained, and confirm that a decrease in the freshwater flux amplitude enhances the circula-
tion intensity. At last, looking for the optimal stochastic surface salinity flux perturbation,
it is established that the variance of the circulation intensity is controlled by the weakly
damped 150 yr oscillation. Two approaches are tested to consider extending such studies
in more realistic 3D models: explicit solutions (vs. eigenvalue problems) are found for the
overturning circulation measure (except for the stochastic optimal); a truncation method on
a few leading eigenmodes usually provides the optimal perturbations for analyses on long

time scales.




Chapitre 3 : Perturbations optimales de la SSS influencant la THC 103

1 Introduction

One of the expected consequences of global warming is the modification of the water cycle,
one of the main forcing of the ocean thermohaline circulation. Actually freshwater flux have
a local influence on the surface salinity and thus on the ocean dynamics: Josey and Marsh
(2005) show that sea surface salinity has been modified since the mid-1970s due to an increase
of the precipitation in the North Atlantic subpolar gyre. Modification of ocean salinity in
the recent decades are also found deeper in the North Atlantic (Curry et al., 2003; Curry
and Mauritzen, 2005). These studies point out that the water cycle is the least-understood
part of the climate system since the evaporation and precipitation over the ocean have large
measurement uncertainties. As the slow component of the climate system, the ocean and
more particularly the thermohaline circulation is the best candidate to produce low frequency
variability. Given these considerations we will focus in this study on the impact of freshwater
flux on the thermohaline circulation.

In the ocean, two paradigms coexist to explain the observed variability: the variability
could be endogenous or exogenous. For the first paradigm the variability is due to internal
modes as millennial oscillation (e.g. Colin de Verdiere et al. (2006) relaxation oscillation)
or centennial oscillation (e.g. Sévellec et al. (2006) nonlinear saturation of a linear growing
mode): this theory relies intrinsically on nonlinear effects. The second paradigm is based
on the hypotheses of a stable steady state of the ocean circulation and external stimulation
needed to sustain the variability: e.g. oscillations sustained by stochastic freshwater forcing
on centennial (Mysak et al., 1993; Mikolajewicz and Maier-Reimer, 1990) and multidecadal
(Griffies and Tziperman, 1995) time scales. Actually due to the nonnormal nature of the
ocean dynamics, some perturbations can produce dramatic variability around a steady state
although it is stable. Transient amplification of initial perturbations has been analyzed in
both the atmospheric (Farrell and Ioannou, 1996) and oceanic (Farrell and Moore, 1992;

Moore and Farrell, 1993; Moore et al., 2002) contexts, and more recently for coupled El-
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Nino variability (Moore et al., 2003). Our study belongs to this last paradigm, as we will
study the variability of the ocean circulation perturbed by a freshwater flux.

Some previous works have been done on the variability of the thermohaline circulation in
accordance with this second paradigm. Lohmann and Schneider (1999) investigated optimal
initial and stochastic perturbations in Stommel (1961) 2-box model, with applications to
initial error growth and predictability. Sirkes and Tziperman (2001) used the adjoint of
a 3D primitive equation model to establish the sensitivity of heat transport at 24°N and
found an oscillatory mode of centennial time scale with basically the same properties and
mechanism than the interdecadal oscillation previously studied in box models (Tziperman
et al., 1994; Griffies and Tziperman, 1995). In a 3-box model Tziperman and Ioannou (2002)
have analyzed the optimal finite-time growth of a measure defined as the square of the
circulation intensity. The mechanism, due to the mixed boundary conditions, corresponds
to a rapid decay of the temperature part of the anomaly, initially balanced in terms of
density, which induces a salinity-driven circulation anomaly in a finite time before the slower
decay of the salinity anomaly. Looking for the optimal stochastic perturbation, these authors
found that no peak appears in the frequency range of their analysis in spite of the existence
of a linear damped oscillatory mode. In Stommel (1961) 2-box model of the thermohaline
circulation, Mu et al. (2004) search the optimal initial condition within a nonlinear approach
called conditional nonlinear optimal perturbation (CNOP): the authors show the limit of the
linear approximation, and highlight the asymmetry of the advection term in the nonlinear
equations. These conclusions are extended within a coupled ocean-atmosphere box model
(Sun et al., 2005): furthermore their results suggest that a linear approach is valid for
studying weak overturning variations of the present thermohaline circulation. More recently,
Zanna and Tziperman (2005) studied the optimal perturbation and analyzed its transient
growth in a simple coupled model (a latitude-depth ocean model with 2 levels on the vertical

and a l-layer atmosphere): they find the optimal initial perturbation maximizing some
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kind of spatial variance transport after 40 yr. Their amplification mechanism involves the
growth of both temperature and salinity perturbations due to the advection by the anomaly
circulation.

As a follow-up to these works, we will successively address the response of our non-
normal dynamical system to impulsive, then continuous excitations (Farrell and Ioannou,
1996). Hence we look for the optimal pattern of initial surface salinity perturbation, con-
stant freshwater flux and stochastic freshwater flux, impacting the thermohaline circulation,
within a linear framework. The evaluation of a perturbation impact requires the definition
of a measure of the thermohaline circulation. In contrast with previous works, two different
measures will be compared here: one taking into account all the prognostic state variables
of the model (temperature and salinity, in terms of density), and a second — more physical
and more intuitive to analyze — related to the overturning circulation. Solving for these
optimal perturbations leads to maximization problems, whose solutions are exhibited either
implicitly through an eigenvalue problem for the first measure, or explicitly for the second.
As a first step, numerical applications are computed here in a 2D latitude-depth ocean model
to represent the North Atlantic thermohaline circulation: as compared to previous work in
box geometry, this model provides significant improvements on the structure of the mean
overturning, and the periods of the internal modes are much more robust. Optimal pertur-
bations show an expectable large scale structure that will be discussed in terms of linear and
adjoint eigenmodes. The ocean model response to these perturbations will be interpreted in
terms of physical processes: for instance, the transient growth mechanism is related here to
the positive salinity feedback on the overturning, that is not obvious in the box model results
(Tziperman and loannou, 2002); furthermore, under optimal stochastic forcing, the period
of the least damped eigenmode dominates the power spectrum density, whereas it does not
appear in the box model (Tziperman and Ioannou, 2002). Optimal perturbations are also

computed through a truncation of the linear and adjoint models to an incomplete sum of
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their leading eigenmodes: the method is rather successful and allows to better interpret the
optimal perturbations, but especially to consider applications in more realistic models.

The paper is organized as follows. The equations and parameters of the model are de-
scribed in section 2. The reference stable steady state and its linear stability analysis are
discussed in section 3. The description of the two measures, the possible perturbation con-
straints and the analytical method of maximization are made explicit in section 4. The paper
proceeds following the three questions: What is the optimal initial perturbation of the sur-
face salinity which induces the largest variation of the thermohaline circulation (section 5)?
What is the optimal constant perturbation of the surface salinity flux which induces the
largest variation of the thermohaline circulation (section 6)? What is the optimal stochastic
perturbation of the surface salinity flux which induces the largest variation of the thermo-

haline circulation (section 7)? Conclusions are drawn in section 8.

2 The ocean model

The latitude-depth 2D model (Sévellec et al., 2006) is based on the 3D planetary geostrophic
equations in Cartesian coordinates, where the zonal averaging requires some dynamical ap-
proximations (Marotzke et al., 1988; Wright and Stocker, 1991; Wright et al., 1995, 1998) —

here we use linear friction leading to:

—pot0,P —ev =0, (1a)
—0,P — pg =0, (1b)
Oyv + 0.w =0, (1c)

where y is latitude, z is the vertical coordinate, P is the pressure, p (pg) is the (reference)
density, (v, w) is the velocity, and ¢ the gravity acceleration. The choice of the linear friction
coefficient € = 1.45 x 10™* s7! leads to a realistic overturning ~15 Sv for a typical North

Atlantic thermohaline stratification. This solution corresponds to a very frictional system
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where the meridional momentum dynamical balance is between the pressure gradient and
the linear friction, as in Stommel (1961) box model.

A linearized equation of state for the seawater is used:
p=poll —a(T=To)+5(S=5), (2)

where « is the thermal expansion coefficient, T' (Tp) is the (reference) temperature, 3 is the
haline contraction coefficient, and S (Sp) is the (reference) salinity.

Only the thermodynamic equations are prognostic:

T = —JW,T)+ Knyd?T + Kyvo’T + Fr, (3a)

oS —J(QP,S)-O-KH@;S-i-KvafS—F]:& (3b)

where J is the Jacobian operator, v is the overturning streamfunction defined as w = 9,
and v = —0,1, Ky (Ky) is the horizontal (vertical) eddy diffusivity. Convection is not
explicitly represented, especially to simplify the linearization: Zhang et al. (1992) as well as
Marotzke and Scott (1999) have both suggested that convective adjustment does not matter
as crucially for a realistic thermohaline structure in 2D as in 3D since its effect remains
efficiently represented through downwelling. Surface boundary conditions for temperature
and salinity will differ ("mixed boundary conditions”) to take into account the different
feedbacks of sea surface temperature (SST) and salinity (SSS) respectively on surface heat

and freshwater flux. The surface forcing is then expressed as:

Fr o= 7 [I"() - SST()), (42)
Fs = %FW, (4b)

in the uppermost model level of thickness h = 50 m; the restoring surface temperature and

the freshwater flux reads:

T*(y) = Tg[L+cos(m(y —vo)/(y1 — vo))], (5a)
FW(y) = —Fosin[2m(y —yo)/(y1 — wo)] - (5b)

5
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These equations are solved by using a finite difference formulation (see Table 1 for the
model parameters values), on a uniform latitudinal grid but non-uniform vertical grid (15
levels of thickness varying from 50 m at the surface to 550 m at the bottom). No-normal-
flow conditions are used on the boundaries, resulting in zero streamfunction, and zero flux

conditions are applied to temperature and salinity except at the surface.

TABLE 1: Parameters used for the 2D model time integrations.

n, 28 number of gridpoints in latitude
n, 15 number of gridpoints on the vertical
H 4500 m ocean uniform depth
W 5120 km zonal basin extent
Yo 10°N southern boundary position
y1  60°N northern boundary position
Ky 10°m?s™! horizontal tracer diffusion
Ky 1074 m? st vertical tracer diffusion
g 9.8ms? gravity acceleration

po 1027 kg m™3 reference density
a 22x107* K='  thermal expansion coefficient

B 7.7x107* psu~! haline contraction coefficient

7r 66 days temperature restoring time
Fy 75 cm yrt freshwater flux intensity
Ty 13.5°C restoring temperature amplitude

e 1.45x107%s7! linear friction coefficient
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3 Linear stability analysis

We first describe the steady state used in all the following study and the results from its linear
stability analysis. Figure 1 (left) shows the temperature, salinity and meridional overturning
field in the steady state obtained after a 10,000 yr long time integration of the nonlinear 2D
model.

The principle of linear stability analysis is to examine the evolution of a small pertur-
bation near a steady state. The prognostic equations of our model (3) can be written as a
general dynamical system:

d; |[U) = N(|U)), (6)

where N is a nonlinear operator and |U)is the state vector consisting of temperature and
salinity at every grid points, written as a ket; the associated bra (U| is defined through the
Euclidian scalar product (U|U). Let |U) be a steady state, i.e. N'(|U)) = 0, the evolution

of the perturbation |u) = |U) — |U) by the linearized dynamics is:

ON
di u) = Alu), A:W@’ (7)

where the Jacobian operator A depends only on the steady state [U) (autonomous system).

We can then integrate to get the perturbation time evolution:

|u(t)) = exp (At) [u(0)) = M(#) [u(0)) , (8)

where M(t) is called the propagator.

The Jacobian operator is calculated by linearization of the full model equations, both
analytically and numerically (Huck and Vallis, 2001) with identical results. Once the Jaco-
bian operator is computed for our steady state, an eigenanalysis is performed: the spectrum
of the eigenvalues and the least damped mode is represented respectively in Figs. 1 and 2.
All the eigenvalues have a negative real part, in agreement with a stable steady state ob-

tained through time integration. The presence of complex eigenvalues reveals the existence
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of internal oscillatory modes. Actually the least damped eigenmode corresponds to a weakly
damped 150 yr oscillation that has been largely studied in Sévellec et al. (2006): for stronger
freshwater forcing, the steady state becomes unstable and oscillations appear with a slightly
longer period. Sévellec et al. (2006) showed that the period is mainly controlled by the mean
flow advection of salt perturbation and the growth is due to the competition between diffu-
sion and salinity perturbation reinforcement at the surface. The sensitivity of this eigenmode
characteristics has been tested with various horizontal and vertical resolutions (respectively
14 and 42 points, 10 and 20 levels): its period varies between 140 and 176 yr with similar
thermohaline structure, whereas the growth rate increases regularly with increasing resolu-

tion, as the Hopf bifurcation threshold slightly changes.
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FIGURE 1: (left) Stable steady state of the 2D model: (top) temperature, (middle) salinity (both
represented with a logarithmic depth axis) and (bottom) meridional overturning streamfunction
(contour intervals are respectively 2°C, 0.5 psu and 2 Sv). (right) The eigenvalues spectrum from

the linear stability analysis.

In order to interpret the generalized stability theory, we perform an eigenanalysis of the
adjoint (linear transposed) model. As the theory predicts, the spectrum is the same but the
eigenvectors are different because of the nonnormality of our linear operator (AAT —ATA £0,
where T denotes the Hermitian operator). The least damped eigenvectors are represented in

the right of Fig. 2. The eigenvectors of Al are defined as the biorthogonal vectors of the
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FIGURE 2: The least damped couple of eigenmodes of the (left) tangent linear and (right) adjoint
operators (their biorthogonal vectors): temperature and salinity in terms of density, and associated
streamfunction. Their common eigenvalues are complex conjugates and the mode represents a
150 yr period oscillation damped on a 1027 yr time scale, evolving from the real part to the
imaginary part, and to their opposites. The solid, dashed and dotted lines respectively correspond
to positive, negative and zero anomalies: contour intervals are (left) 2.5 x 1076 and 0.25 Sv, (right)

5 x 1077 for temperature, 2 x 107 for salinity and 2 Sv for streamfunction.

eigenvectors of A. They have two main properties, their eigenvalues are complex conjugate

and their contravariant projections are maximum.

4 Maximization method

We now present the method we will use to obtain the different optimal profiles of sea surface
salinity, surface salinity flux or stochastic salinity flux, maximizing the meridional overturn-
ing circulation intensity or a thermohaline density norm.

We are looking for a vector which under some constraints maximizes some scalar quantity

related to the system state. Let |u) be the state vector, G(|u)) the scalar function to be

maximized under the n constraints C;(Ju)) = 0, for ¢ = 1...n. It is then convenient to
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introduce the Lagrangian:

L(lu) 7)) = G(lw) — Z%Ci(\w% 9)

where the v; are the Lagrange parameters associated with the constraints.

The state |u) that maximizes G under these constraints verifies

oL " oL
dL(|u),v;) = md lu) — 2 a—%d% =0, (10)
that is
AL dG(lu)) <&  dCi(|u))
= e Yy ey R =, 11a
T~ d) 2" ) (11a)
Z—i =—Ci(ju)) =0, Vi=1...n. (11b)

Solving this maximization problem depends on the kind of scalar function to maximize.
In the following we choose two scalar functions appropriate for the physical problem we
want to address: a linear function approximating the meridional overturning circulation
intensity that we will write (F|u), and a quadratic function measuring the thermohaline
density norm of the perturbation state (u|S|u), where S is a diagonal weight matrix that
enforces homogeneity. This norm is such that all coordinates of the state perturbation are
summed after being rescaled in terms of their squared density and their respective volume
(v3): (u|Slu)y = 32, [(T? 4+ B2S)vi]/ (X, vi); in other words it measures departure from
steady state temperature and salinity in terms of density. Since the overturning intensity
is the streamfunction maximum that is not a differentiable function of the system state,
the maximum is estimated as the mean value of the closest nine grid points to the real
maximum value (actually only six of them are nonzero since the maximum of the overturning
streamfunction is very close to the northern boundary and it is zero on those grid points
to respect the no-normal-flux boundary conditions). Writing successively in matrix form
(Ib), (1a), ¢ as a function of v, and Y.y as a function of ¢: |P) = Fy |u), [v) = Fy|P),

[y = F3|v), Ymax = (F4]t)), we obtain ¢y, as a linear function of |u), i.e. Yyma = (F|u)

10
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with (F'| = (Fy| F3F3F;. The accuracy of the six-point approximation is tested on the steady
state and the streamfunction maximum is then underestimated by an amount which does
not exceed 15%.

Let us now define the constraints we use. First, we only allow perturbations of surface
salinity satisfying salinity conservation. This is coherent with the salt conservation equation
of the model, otherwise the trend in the total salt may induce a perpetual drift. This
constraint is made implicit by using the projection |u) = P |u’) where |u') is a vector of
the sub-space of surface salinity conserving salt (dimension n,-1), and P is the associated
projection operator (dimension 2nyn., n,-1): for instance P is zero everywhere except for one
1 on each line of (n,-1) surface salinity points for the corresponding surface salinity value,
and a full line of (-1) on the remaining surface salinity point. Secondly, since we deal with a
linear problem, all the optima are computed up to a multiplicative factor. In order to remove
this degeneracy we seek normed perturbations using the weight matrix (u|S|u) = 1. The
associated constraint is explicitly stated and an associated Lagrange parameter is introduced.

Because the same kind of algebra is used for different investigations, the recurrent La-
grangian is written in the following form: £, x € {ini,cst,sto},y € {N,C} , where the
subscript indicates the type of the optimal computed (optimal initial surface salinity per-
turbation, optimal constant and stochastic surface salinity flux) and the superscript the
quantity being maximized (N for the thermohaline density norm and C for the circulation

intensity).

5 Optimal initial surface salinity perturbation

In this section, we address our first question: what is the optimal initial perturbation of the
sea surface salinity (SSS) that induces the largest variation of the thermohaline circulation?
This variation is measured successively in two different manners, through the quadratic

thermohaline density norm and the meridional overturning circulation (MOC) intensity.

11
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We first seek the initial SSS perturbation inducing the maximum change within the finite

time scale 7 in terms of the thermohaline density norm. The Lagrangian is

Lis = (u(r)[Slu(r)) = ((u(0)[S[u(0)) - 1), (12)

where ~ is the Lagrange parameter associated with the norm constraint. The initial surface

salinity perturbation vector (|u(0)) = P |uf)) must satisfy:

ALy, = d (ul|PTMT(7)SM(7)P|ul) — ~vd (uh|PTSP|uf) = 0, (13)

ini
that can be rewritten as an eigenvalue problem:

NI HE(7) [up) = [up) | (14)

where N = PTSP and HY,(7) = PTMT(7)SM(7)P. (15)

Note that although P is rectangular, S defines a scalar product hence N is Hermitian and has
an inverse. The optimal solution, i.e. the surface salinity perturbation inducing the largest
finite time growth of the perturbation density norm, corresponds to the eigenmode which
associated eigenvalue has the largest real part. The optima were computed in our 2D model
for different growth times 7 and a local maximum growth appears for 7=96 yr (Fig. 3): its
linear time integration reveals nonnormal decay. The initial SSS profile corresponding to this
maximum growth and its associated perturbation of temperature, salinity and overturning
circulation after 96 yr are shown in Fig. 3.

We now seek the initial SSS perturbation inducing the largest finite time growth of the

overturning circulation intensity. The Lagrangian function is now expressed as
Lizi() = (Flu(r)) = 7 ((u(0)[S|u(0)) —1). (16)
The optimal SSS perturbation vector must satisfy:

dLS, (1) = d (F|M(T)Plup) — vd <u6\PTSP|u6> =0, (17)

ini

12
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FIGURE 3: (left) Maximum growth of the thermohaline density norm ((u(7)[S|u(7)) / (u(0)|S|u(0)))

for initial salinity perturbations as a function of growth time 7. The thick, solid and dashed lines

correspond respectively to the tangent linear operator, and its truncation to 50 and 2 eigenvectors.

The vertical solid line corresponds to the maximal growth at 7=96 yr, detailed on the right: (top)

the optimal initial sea surface salinity profile, rescaled for its absolute maximum equals 1 psu; and

time evolution of the density norm amplification ((u(t)|S|u(t)) / (u(0)|S|«(0))) in the linear model

integration initialized with the optimal SSS perturbation; (bottom) the temperature, salinity (both

scaled in terms of density) and overturning (Sv) perturbation after 96 yr. The solid, dashed and

dotted lines respectively correspond to positive, negative and zero anomalies; contour intervals are

2% 1075 and 1 Sv.
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whose solution can be explicitly written as:

Jug) = (29N) ™" HE(7) |F), (18)

where N = ISP, (7) = PIMI(r), 7 = L\ (FIHG (ONTHE(IF). (1)
This optimum is computed for different growth time 7. The largest values of the MOC
intensity are obtained for very small 7 (Fig. 4), but these short time scales are not relevant
in our 2D model and were ignored. Another maximum appears for 7=67 yr which is in the
timescale range our model resolves. The transient growth results from both the nonnormality
of the ocean dynamics and the quantity to maximize. Actually there exists a measure that
is always decaying with time and that can be defined through the eigenmodes of the adjoint
model (see below for its explicit formulation).

The optimal initial salinity profile and the corresponding perturbation of temperature,
salinity and overturning circulation after 67 yr are similar to those from the thermohaline
density norm (Fig. 4). A linear time integration with this dipolar SSS perturbation used
for initial condition permits us to describe and understand the mechanisms leading to this
strong finite time growth, i.e. the increase of the overturning intensity by a factor of 56 after
67 yr. Its physical mechanism is analogous to the one described in Sévellec et al. (2006) and
consists in two ingredients. First, any salinity perturbation will be enhanced at the surface by
a positive feedback occurring between the salinity forcing and the intensity of the circulation.
Secondly, the initial salinity profile induces a reduction of the density meridional gradient
which decreases the circulation (1la), and the increase of the circulation only appears when
the perturbation gradient reverses after having been advected, that is, after a delay of 67 yr.
The conjunction of these two mechanisms explains why this perturbation profile is the most
effective to modify the overturning circulation. Moreover, this study enables to determine
an upper bound of the impact of SSS perturbation on the overturning circulation: no other

1 psu perturbation could have an impact greater than 7.7 Sv in a linear approximation.

14
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Observed interannual SSS anomalies in the Atlantic reach 0.2 to 0.3 psu in zonal average
(Levitus, 1989), for instance within Great Salinity Anomalies (Belkin et al., 1998): our linear

model would predict associated changes of the order of 2 Sv in the maximum overturning.

OPTIMAL GROWTH OF THE MOC INTENSITY (Sv) INITIAL SSS PROFILE PERTURBATION (psu)  MOC INTENSITY GROWTH
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FIGURE 4: Asin Fig. 3 for the maximization of the overturning circulation intensity. (left) Optimal
MOC intensity ((F|u(7))) for normalised initial SSS perturbation ((u(0)|S|u(0)) = 1); the maxi-
mum growth appears at 7=67 yr. (top right) Time evolution of the MOC intensity amplification
((Flu(t)) / (F|u(0))) in the linear model integration initialized with the optimal SSS perturbation.

(bottom right) Contour intervals are 107> and 2 Sv.

In order to better understand the two last analyses we propose to examine the form of
the solution in terms of the eigenmodes of the linearized tangent model, |u;) (with associated
eigenvalues ;) and of its adjoint, |uj> (with associated eigenvalues A!). Using the property
Al = \* (* denotes the complex conjugate) and the normalisation convention <u1|u;> =0y

(0;; is the Kronecker function), we can decompose the two operators A and A as

A= Z lug) A (u!| and AT = Z ul) X* (). (20)

This very practical notation highlights the importance of each eigenmodes. Removing the
projection constraint as a first application, a norm maximization yields an eigenvalue problem
like (14): S™'MT(7)SM(7) |[u) = 7 |u). Now let us use the always decaying norm briefly
introduced previously and its inverse that can be respectively written: 7, |ul) (u!| and

15




118 Deuxiéme partie : Variabilité océanique exogéne

> Jui) (wi|. The eigenvalue problem is then:

D Jus) (w M) Jul) (I M) =Y ) (afuaf) €7 uglad) ) 7 (uf|

ij ijkl

= D |w) 0N ue (uf]
ikl

= 3 ) O .
i

The choice of this norm leads to an operator with eigenmodes |u;) and respective eigenvalues
exp[2R(\;)7]. In this case the eigenvalues problem solution (14) exhibits maximum growth
at time 7=0 only, because the steady state is stable hence all \; have negative real parts.
This computation leads to two results: first, the interest of such a decomposition notation
in understanding the maximization problem and, secondly, the existence of a (although
physically irrelevant) norm which is always decaying. This last result demonstrates that
generalized stability analyses are measure-dependent, and the possible transient growth is
only due to the choice of the measure. In the same way, we can rewrite the operators HY. (7)
and HY, (7):

HY(7) = PES PP ) (] S [uy) (ul| P, (21a)

ij

HE,(r) = P Jul) 77 (] (210)
The last two sums reveal that the weight of each eigenmode is controlled by the product
exp(\,7). Because our focus is on long timescales, we can truncate the sum keeping only
the leading eigenvalues to represent the linear tangent operator and its transpose. The
complete sum corresponds to N=840 (discretisation of the salinity and temperature fields
yields N=2n,n.). We now provide the results from truncations to N=50 and N=2: both
truncations correctly reproduce the long timescale results (left panels of Fig. 3 and 4). At
the timescales of the maximum growth (96 and 67 yr), the relative error does not exceed
5% for both truncations. In conclusions, only a couple of eigenmodes and their biorthogonal

determine here the effect of initial perturbations on long time scales. Consequently, the

16
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finite growth for both the thermohaline density norm and the MOC intensity is determined
by the 150 yr oscillatory mode (Fig. 2): the finite time growth is due to the projection of
the least damped oscillatory eigenmode of AT on the least damped oscillatory eigenmode of
A. We verified that the optimal perturbation corresponds to the surface salinity signature
of a phase of the biorthogonal of the 150 yr oscillatory mode. Maximum growth appears
every 75 yr, which corresponds to the half-period delay between most efficient phases of the
perturbation (opposite perturbations yield identical growth).

To confirm these results, we integrate in time the linearized model initialized by the
optimal perturbation with varying amplitudes. Moreover to validate a posteriori the linear
approach, we also conduct a time integration of the nonlinear model initialized by the same
optimal perturbations (for both the thermohaline density norm and for the MOC intensity
analysis). The optimal growth for the theoretical computation is very close to both the linear
and the nonlinear time integration for SSS perturbations up to 0.1 psu (Fig. 5). This last
result somehow confirms the validity of our approximations for timescales of the order of a
few centuries, and shows the legitimacy range of the linear study. However, we only validate
here the growth of our optimal initial SSS, but we do not check if this optimal initial SSS is

the optimal perturbation in the nonlinear model (Mu and Zhang, 2006).

6 Optimal constant surface salinity flux

In our way to investigate the response of a stable steady state to a perturbation, we now study
a constant surface salinity flux (SSF) perturbation. So we address the second question: what
is the optimal constant perturbation of the surface salinity flux which induces the largest
variation of the thermohaline circulation? Again we will consider both the thermohaline
norm and the meridional overturning intensity. The time evolution of the perturbation now
reads:

dy [u) = Alu) +[f), (22)

17




120 Deuxiéme partie : Variabilité océanique exogéne
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FIGURE 5: Optimal growth of (left) the thermohaline density norm and (right) the overturning
circulation intensity, as a function of the initial optimal perturbation amplitude, according to
the theoretical computation (solid line), the linear (dashed line) and the nonlinear (crosses) time

integrations.

where | f) is the permanent forcing perturbation. After integration, this equation leads to:

fu(r)) = M (7) [u(0)) + / dsM (r — ) |f) = / dsM (7 — 5) |f). (23)

where we assume, without loss of generality, that the initial perturbation verifies |u(0)) = 0
(the optimal initial perturbation is computed in the previous section). The Lagrangian

function can then be written

L = (u(r)[Slu(m)) — v ({fISIf) = 1). (24)

Since we are interested in permanent modifications, the algebra is conducted in the limit

T — 00. Using the following notations with |f) = P |f'):

HY, (c0) = lim ds/ ds' PTMT (7 — s")SM(7 — s)P, (25)
T—00 0 0
N = PiSP, (26)
the maximization problem leads to the eigenvalue problem:
NT'HZ (o) [f) =7 f) - (27)
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The eigenmode with the largest real part corresponds to the optimal SSF profile (Fig. 6).
The linear temperature, salinity and overturning circulation perturbations in the permanent

regime are computed from a linear time integration forced by this profile over 10,000 yr, at

which time all the transient growths are damped (Fig. 6).
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FIGURE 6: (top) Optimal constant surface salinity flux perturbation inducing the largest modi-

fication of the thermohaline density norm (left) and the overturning circulation intensity (right)
in a stationary regime (7 — 00). Perturbations have been scaled for a maximum absolute value
of 1 psu. (bottom) Temperature, salinity (both scaled in terms of density) and overturning (Sv)
perturbations after 10,000 yr (stationary regime). The solid, dashed and dotted lines respectively

correspond to positive, negative and zero anomalies; contour intervals are 1.5 x 10~* and 0.5 Sv.

A logarithmic scale is used on the vertical.

We now seek the optimal permanent surface salinity flux leading to the largest change of

the overturning circulation intensity. The Lagrangian reads:

L= (Flu(r)) =y (fISIf) —1). (28)
Using the notation
HS, (o0 ):TIEEO/OTds PIM'(r —s), (29)
we find
7 = 5 HE (0N THE, (00), (30)

19




122 Deuxiéme partie : Variabilité océanique exogéne

where N = PTSP. The explicit solution reads |f') = (2yN) "' HS, (c0) | F). The optimal SSF
profile, as well as the linear temperature, salinity and overturning circulation perturbations
in the permanent regime, strongly differ from the previous norm (Fig. 6). This linear analy-
sis provides an upper bound of the SSF impact on the overturning intensity: a modification

L equivalent to a freshwater flux perturbation of 1.43 m yr—!, leads to a re-

of 1 psu yr~
sponse of 6.5 Sv, impeding the existence of any greater modification. For instance, global
warming is expected to increase the hydrological cycle in the order of 4% within the next
century (Held and Soden, 2006): such changes would result in our model in a 3 cm yr—?
freshwater flux change, hence an impact of the order of 0.14 Sv in the overturning within
our linear framework. We understand this perturbation mechanism as follows: the constant
SSE counterbalances the salinity forcing of the steady state and so indirectly increases the
effect of temperature gradient on the circulation, which is accordingly intensified. As seen in
upper left of Fig. 6, the strong local gradient in the north, just at the top of the overturning
streamfunction maximum of the steady state, is a very effective way for a perturbation to

modify the circulation intensity.

As done before we rewrite the tangent linear operator and its adjoint in terms of their

eigenmodes:
1
N —_ pf T T
HL(00) = P13 o o S o ] P (310)
for the thermohaline density norm and
T
U, ) \Uj;
H (o) = —p1 Y 11001 (310)

for the maximum overturning circulation function. Note that every eigenmode is weighted
by the inverse of its eigenvalue (1/)) which is less discriminating than factor exp(A7) derived
for the optimal initial perturbation. As one can thus expect, the truncation is a very bad
approximation in this context; actually all the eigenmodes have an impact on the solution

of the optimal forcing perturbation.
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We also compare the theoretical result with the outcome of both linear and nonlinear
10,000 yr long time integrations for varying amplitude perturbations (Fig. 7). The three
results are in good agreement for the thermohaline density norm. However a difference
appears in the MOC intensity, still though, the relative error remains lower than 12%. This
discrepancy may come from the relatively crude approximation we use to estimate the MOC

intensity averaged over several gridpoints.
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FIGURE 7: As in Fig. 5 for the constant surface salinity flux perturbation. (right) The relative

error between the different computations remains lower than 12%.

7 Optimal stochastic surface salinity flux

In the last step of this study, we investigate the influence of stochastic time-dependent
perturbations inducing variability around the stable steady state (Farrell and Ioannou, 1993).
We thus address the last question: what is the optimal spatial structure of the stochastic
surface salinity flux which induces the largest response of the thermohaline circulation in

terms of variance? The time evolution of the perturbations now reads:

di |u(t)) = Alu(®)) +[f(1)), (32)

where | f(t)) is the stochastic time dependent forcing. The time integration leads to

|u(7)) = M(7) [u(0)) + / ds M(7 — s) | f(s)) - (33)

0
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Without loss of generality, we can assume |u(0)) = 0. It is convenient to assume a separable
form for the forcing: |f(¢)) = a(t) |g), where a(t) is the stochastic part of our perturbation
and |g) is the time-independent meridional profile. Since thermohaline circulation timescales
are much longer than the atmospheric ones, the forcing variations can reasonably be approx-
imated by a white noise. The autocorrelation function of the stochastic forcing intensity is
thus the classical delta function: E[a(t)a(t')] = d(t—1"), where E denotes the expected value.

We can then rewrite the time perturbation dependency as:

fu(r)) = / "dsa(sM(r — ) |g) . (34)

We seek the two spatial profiles of the optimal stochastic forcing perturbation that maximize
the variance of the state vector, and the variance of the MOC intensity. For the first case,
the Lagrangian is:

L3, = Var (Ju(1))) — 7 ({g/Slg) - 1). (35)
The variance of the state vector being norm-dependent, we use as before the thermohaline

norm in terms of density:
Var (Ju(r))) = E[(u(7)[S[u(7))] = (E [u(7)] [S[E [u(r)])
E [(u(7)[S[u(T))]
(g] /OT ds /OT ds'E [a(s)a(s')] M (1 — 5)SM(T — 5')|g)

(g\/OTds MT(T—s)SM(T—s)|g). (36)

Using the following notations and |g) = P|¢’):

(00) = lim "ds P'M(r — 5)SM(T — 5)P, (37)

T—00 0

HN

sto

N = P'SP, (38)
the maximization problem results in the eigenvalue problem:
N"'HZ (00) lg) =719 - (39)
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The eigenmode with the largest real part corresponds to the optimal stochastic profile (upper
left of Fig. 8): it varies linearly with latitude and conserves the total salt, with the same
shape as the ones found for the optimal initial salinity perturbations (section 5). A linear
time integration forced by this profile with a white-noise amplitude reveals the variability
of the state vector norm as represented in lower left of Fig. 8. The power spectral density
of this variability (left of Fig. 9), which is norm dependent, reveals a red noise with a peak
around 150 yr: as expected, this spectral peak coincides exactly with the period of the least
damped internal mode. To better understand this power spectral density, we compute it
analytically (Ioannou, 1995): defining |@ (w)) as the Fourier transform of |u (¢)) and (G (w)]
its complex conjugate transpose (which is different from the Fourier transform of (u (t)]), we

obtain using (32) the following relation:
iw|i (W) = Al (W) +1g), de |a(w) = (iwl—A)"[g). (40)
We are now able to derive the analytical expression of the power spectral density:
N A ~ . . 1 -1 . 1
psd”™ (w) = (it (w) |S]it (w)) = (g] (—iwl — AT) S (il — A) ™" |g). (41)

This theoretical result corresponds exactly to the power spectrum numerically computed
from the direct time integration (left of Fig. 9).

Proceeding to the variance of the overturning circulation intensity, the function to max-
imize becomes:

LG, = Var ((Flu(r))) =7 ({gISlg) — 1) (42)

This variance can be rewritten as

Var ((Flu(r))) = E[(Flu(r))’] = (FIE[u()]))* = E [(Flu(7))’]

(l / "ds / "B [a(s)a(s")] M (r — 5) |F) (F| M(r — )]}

<g|/0T MY(7 —5) [F) (FIM(T — s)ds|g) (43)
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DENSITY NORM: STOCHASTIC SSF PERTURBATION PROFILE (psu y")
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FIGURE 8: (top) Optimal stochastic surface salinity flux perturbation inducing the largest variance
(left) defined by the thermohaline density norm, and (right) of the overturning circulation intensity,
in a permanent regime (7 — o0). Stochastic perturbations have been scaled such that the standard
deviation is 1 psu yr~!. (bottom) Thermohaline density norm and overturning circulation intensity

during a linear time integration forced by their respective stochastic optimals.

Using the following notations:

(00) = lim TdsPTMT(T—3)|F> (FIM(7 — s)P, N=PISP, (44)

T—00 0

HC

sto

the maximization problem reduces to the eigenvalue problem:

N~'HG, (0) [¢") = 71g') - (45)

The optimal stochastic profile is the eigenmode with the largest real part (upper right of
Fig. 8) and is identical to the one with the previous norm. This profile is the same as the one
for the optimal initial SSS perturbations: it is the most efficient initial structure to provide
the largest circulation intensity change; then, when stochastically forced, one can expect it
remains the most efficient structure to continuously sustain the largest circulation intensity
variability. As verified in a linear time integration (Fig. 8 lower right), the optimal stochastic
surface salinity (freshwater) flux profile for a 1 psu yr=! (1.43 m yr~!) standard deviation,
induces a standard deviation of 133 Sv: this is the upper bound of the circulation intensity

response to stochastic salinity forcing in the linear approximation. Subannual variability of
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the freshwater flux zonally-averaged over the Atlantic Ocean may be roughly estimated from
atmospheric reanalysis like NCEP or ERA40, it is of the order of 5 cm yr~! in mid-latitudes:
this would lead in our model to standard deviation of the overturning intensity of 4.6 Sv.
The power spectral density of this variability (right of Fig. 9) reveals a red noise and a
peak around 150 yr, coinciding exactly with the period of the least damped internal mode.

As done above, we derive an analytical expression for the power spectral density:

psd” (w) = (@ (w)[F)(Fla(w),

= (g] (—iwl — AY) | F) (F] (il — A) " |g). (46)

This theoretical result confirms a peak corresponding to the least damped mode (right of
Fig. 8).
Again, it is convenient to rewrite the tangent linear operator and its adjoint in terms of

their eigenmodes, leading to the following expressions:

-1
HY,(00) = PT Y o ful) (] S |uj) (ul P, (47)
ij 7 J

for the thermohaline density norm and

-1
HS,(00) = P1 Y e fud) (il F) (Fl) (] P, (47)
ij i J

for the overturning circulation intensity. Every couple of eigenmodes is associated with the
inverse of their respective eigenvalues sum. When a truncation of the sum to the leading
two eigenmodes is performed, the error on the expected variance is only about 5.5% for both
density norm and maximum overturning circulation function. Using the same decomposition,
the power spectral densities (41) and (46) can be rewritten as:

psd™ () =D (gluj)

ij

1 1
1S |u) ——— (ot 4
o (lShn) =y Gull). (482)

psd® () = 3 {glul) =z (il ) (Fla) — (ullg), (18)

ij

1
iw—)\j
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where we used (40) to establish the useful relation:

@) = Y ) - ). (19)

These power spectral densities are represented in Fig. 9 for a truncation to 50 and 2 eigen-
modes. It appears that the dynamics of the variance are mainly controlled by few eigenmodes;
moreover the peak is explained by only 2 eigenmodes corresponding to the weakly damped
150 yr oscillation.

We finally repeat the comparison of the theoretical solution with linear and nonlinear
direct time integrations forced by stochastic perturbations of varying amplitude for 12,000
yr (Fig. 10). The three results are in good agreement for the thermohaline density norm.
However some differences appear in the overturning circulation intensity but the relative

error in standard deviation remains lower than 20%.

POWER SPECTRAL DENSITY OF DENSITY NORM POWER SPECTRAL DENSITY OF ' MAXIMUM (SV)

10 10' 10° 10 10* 107 10° 10' 10° 10° 10
PERIOD (y7) PERIOD (yr)

FIGURE 9: Power spectral density (left) defined by the density norm and (right) of the overturning
circulation intensity. The theoretical spectrum (thick line) is compared to the truncation at 50
and 2 eigenmodes (respectively solid and dashed line) and to the perturbed linear time integration
spectrum (gray line). In both cases the weakly damped 150 yr oscillation eigenmode controls the

intensity of the spectrum.
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FIGURE 10: As in Fig. 5 for the stochastic surface salinity flux. (right) The relative error in

standard deviation between the different computations remains lower than 20%.
8 Conclusion

In the context of the ocean response to climate warming, we investigated the influence of
perturbations of sea surface salinity and freshwater flux on the thermohaline circulation,
the slow component of the climate system transporting heat poleward. Three types of
optimal perturbations are addressed: initial sea surface salinity perturbation, constant and
stochastic salinity forcing perturbations. Numerical solutions are found using a 2D latitude-
depth model. The solutions provide upper bounds for the amplitude of the thermohaline
circulation response.

To evaluate the change of the thermohaline circulation we have compared two measures,
a thermohaline density norm and the intensity of the thermohaline circulation. Analytical
solutions for the optimal profiles read as an eigenvalue problem in the former case, but an
explicit solution for the latter. Although the second measure is not accurately defined, it
induces more interesting results because it has more physical meaning for the ocean role in
climate than the thermohaline density norm. The optimal response is intrinsically related to
the quantity we maximize. Actually the norm based on the eigenvalues of the adjoint model

cannot exhibit finite time growth. We stress here that such studies are strongly dependent
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on the choice of the measure.

The initial sea surface salinity perturbation maximizing the thermohaline circulation in-
tensity is simply a linear profile with latitude: we found a maximum transient growth after
67 yr due to a positive feedback between surface salinity forcing and advection inducing
a reinforcement of salinity perturbation at the surface (Marotzke, 1996). For the salinity
forcing perturbation maximizing the same measure, the classical way to modify the circu-
lation is confirmed, i.e. a decrease in the amplitude of the freshwater flux enhances the
temperature-dominated density gradient and thus increases the circulation intensity. The
optimal stochastic salinity forcing perturbation shows the same large-scale structure as the
optimal initial SSS perturbation: this result is not inconsistent since this profile, stochasti-
cally forced, continuously provides the largest variability of the circulation intensity. This
analysis highlights the preponderance of the most weakly damped 150 yr period linear mode
to explain the major part of the variability spectrum of the circulation intensity response,
and more particularly the apparition of a 150 yr frequency peak. Each of these three anal-
yses of optimal salinity perturbations provides upper bounds for the oceanic response in a
linear approximation: a 0.2 psu maximum initial surface salinity perturbation cannot modify
the overturning intensity by more than 2 Sv; a 3 em yr~! maximum freshwater flux cannot
change the overturning by more than 0.14 Sv; a stochastic freshwater flux with 5 cm yr—!
maximum standard deviation induces an overturning intensity standard deviation of 4.6 Sv.
Given such observed or expected perturbations of surface salinity and freshwater flux, the
variability of the thermohaline circulation in this 2D model appears plausible for upper
bounds.

Moreover the first and the third analysis can be largely explained by a few damped
eigenmodes provided by the linear and adjoint stability analysis of our reference stable steady
state. This approximation has been theoretically computed and numerically confirmed.

This last result means that only a finite number of the least damped eigenmodes and their
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biorthogonals contributes effectively to the low-frequency variability, which suggests the
feasibility of further applications in more realistic models.
The application of the maximization method to this idealized 2D model is seen as a first
methodological — step, that is now being extended to a 3D realistic global model to obtain
optimal structures and associated upper bounds of the ocean circulation response. The ex-
plicit optimal solutions for the initial and constant forcing perturbations should be specially
tractable in more complex models. Another possible extension is to address nonlinear be-
havior, since several recent papers (Mu et al., 2004; Sun et al., 2005; Mu and Zhang, 2006)
suggest that the linear approximation may be a strong limitation in such study: actually,
even if the linear evolution of the optimal perturbation is close to its nonlinear evolution for
weak perturbations, this does not mean that the optimal pattern found through the tangent
linear model is close to the one found with the fully nonlinear model. Finally, dealing with
sea surface salinity perturbations may require a better representation of the water cycle
through the coupling to atmosphere and ice models: such an implementation can be a very

interesting continuation to this work.
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Chapitre 4

Perturbation optimale de la salinité
de surface et variabilité
multi-décennale

4.1 Introduction

Le chapitre précédent nous a permis de mettre en place une méthodologie qui nous
permet d’appréhender I’étude de perturbations optimales de la circulation thermohaline.
Nous proposons de continuer dans cette voie en appliquant notre méthode a un modele
3D plus réaliste : un modele planétaire-géostrophique.

Ce type de modele est particulierement bien adapté a I'apparition de variabilité mul-
tidécennale. Notons tout de méme que cette variabilité est fortement dépendante des
conditions limites de surface. Un forcage en conditions mixtes se révele beaucoup plus
propice a 'apparition de variabilité qu'un forgage en conditions de flux (Arzel et al., 2006).

Dans la suite de notre travail nous étudierons la variabilité induite par une perturba-
tion initiale ou stochastique sur un état d’équilibre stable. Pour cela, au vu des résutats
de Arzel et al. (2006), nous allons mener notre étude sous différents modes de forcage.
Nous rechercherons les structures de salinité de surface engendrant le plus de variabilité
de la circulation sous conditions mixtes ou en flux.

Notre étude commencera par une présentation du modele planétaire-géostrophique
utilisé, puis de 'état d’équilibre qu’il induit. Une analyse de stabilité linéaire sera faite
autour de cet état d’équilibre sous des conditions de forcage mixtes ou en flux. Apres
cela, nous calculerons la structure des perturbations initiales optimales de la salinité de
surface et nous chiffrerons leur variabilité induite. Puis, nous réaliserons la méme étude
mais dans le cadre d'une perturbation stochastique du flux d’eau douce. Enfin, dans la
derniere partie, quelques conclusions et perspectives seront apportées.
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4.2 Modele, état d’équilibre et analyse de stabilité
linéaire
4.2.1 Modele planétaire-géostrophique

Le modele utilisé est un modele planétaire-géostrophique 3-D en coordonnées sphériques.
Dans ce type de modele, seules les équations thermodynamiques sont pronostiques, les
équations de la dynamique étant diagnostiques. Cette approximation correspond a la li-
mite de I"'approximation quasigéostrophique pour des échelles spatiales de I’ordre du rayon
de la Terre. Les équations de la dynamique s’écrivent :

fkxu=—p,'VyP —eu, (4.1a)
—0.P — pg =0, (4.1b)
Vy-u+0.w=0, (4.1c)

Vu représente le gradient horizontal, z la profondeur, f le parametre de Coriolis, (u, w)
les champs de vitesses horizontales et verticales, P la pression, p (pg) la densité (de
référence), ¢ le coefficient de friction linéaire et k le vecteur unitaire vertical. Pour les
équations thermodynamiques on a :

OT +u-VyT +wd, T = KyVyT + Kyo>T + Cr + Fr (4.2a)
oS +u-VgS+wd.S = KyV3S + Ky0>S +Cs + Fs (4.2D)
p=po(l —aT + 39) (4.2¢)

t représente le temps, T' la température, S la salinité, Ky (Ky) le coefficient de diffu-
sion horizontale (verticale) des traceurs, a ((3) le coefficient d’expansion thermique (de
contraction halin), Cr (Cs) I'impact de I'ajustement convectif sur la température (sali-
nité). L’ajustement convectif est tel que si d,p > 0, T" et S sont mélangés instantanément
(sous conservation du contenu de sel et de chaleur) jusqu’a obtenir un profil de densité
stable. Le terme Fr (Fg) est le terme de forgage atmosphérique appliqué a la température
(salinité) sur la couche de mélange (hy), les autres conditions limites interdisent les flux de
chaleur et de salinité a travers les frontieres. Nous appliquerons pour la salinité un flux de
sel en surface, tel que Fs=S5,SSF/hg, avec Sy la salinité de référence et SSF le flux d’eau
douce (conservant le contenu de salinité, Fig. 4.1) correspondant aux flux d’évaporation
moins ceux de précipitation.

Pour la température, deux types de forcage seront successivement utilisés et définiront
les deux expériences présentées dans la suite de notre travail. La premiere expérience
correspond & une condition de rappel en température, Fr=7,'(SSTr — SST) ot 77 est
le temps de rappel et SST(g) est la température (de rappel) de surface (Fig. 4.1). Cette
expérience nous permet d’atteindre un état d’équilibre stable par intégration temporelle
des équations (4.2) et (4.1). La seconde expérience correspond a une condition de flux de
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chaleur a la surface, fT:(ponwhs)_lSHF ou C,, est la capacité calorifique de I'eau de
mer et SHF le flux de chaleur en surface (conservant le contenu de chaleur, Fig. 4.1). Le
flux est prescrit par la condition de rappel de température a 1’équilibre de la premiere
expérience, tel que SHF:(pQprhS)T:Fl(SSTR — SSTe,) ot SSTe, est la température de
surface a I’équilibre. Puis, de la méme facon, nous procédons a une intégration temporelle
des équations (4.2) et (4.1). Apres ce changement de condition aux limites en surface sur
la température, I'état d’équilibre reste le méme et reste stable (Fig. 4.1).

Le domaine de notre modele correspond a une représentation du bassin nord At-
lantique. C’est une extension zonale de 64° allant de 10°N a 60°N sur 10 niveaux de
profondeur : 100, 150, 200, 250, 300, 400 et 4 fois 500 m. Le premier niveau correspond a
la couche de mélange (hs) et la profondeur totale est uniforme (3 400 m). Les parametres
des intégrations ont été choisis pour que le modele reste sur le méme équilibre stable sous
les deux types de forcage (Tab. 4.1).

TAB. 4.1 — Parametres utilisés pour les intégrations temporelles du modele planétaire-
géostrophique 3D.

n, 16 nombre de points de résolution sur la longitude
n, 14 nombre de points de résolution sur la latitude
n, 10 nombre de points de résolution sur la verticale
H 3400 m profondeur uniforme du bassin
hs 100 m profondeur de la couche de mélange
64° extension zonale du bassin
Yo 10°N limite sud du bassin
y1  60°N limite nord du bassin
Ky 1.8 x10°m? s~! diffusion horizontale des traceurs
Ky 107 m?s! diffusion verticale des traceurs
g 9.8ms? accélération de gravité
po 1000 kg m~3 densité de référence
Cpy 4000 J kg™! K™ capacité calorifique de 'eau de mer
So 35 psu salinité de référence
a 2x107* K™t coefficient d’expansion thermique
B 8x107* psu=!  coefficient de contraction haline
mr 132 days temps de rappel de la température
Fy 50 cm yrt intensité du flux d’eau douce
AT (26 —3)°C amplitude du rappel en température

e 3x1072s7! coefficient de friction linéaire
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4.2.2 Etat d’équilibre

L’état d’équilibre de nos équations correspond a un gradient de la température (sali-
nité) de surface de 'ordre de 20°C (1.5 psu) induisant une circulation méridienne, ayant
une intensité de 18 Sv, intensifiée au nord et en surface. Cette circulation correspond a
un transport de surface vers le nord et une plongée des eaux le long du bord nord. Une
remontée des eaux avec un transport vers le sud apparait dans le reste du bassin.

RESTORING SST (° C) SHF (W m™2) SST(°C) SSS (psu)

59 59 59
= =48 48
z Z
w w
o [=)
2 E 34 34
=
< <
~ 19 ~ 19 19

12 12 12

30 -18 6 6 18 30 30 -18 6 6 18 30 30 -18 6 6 18 30

LONGITUDE (%) LONGITUDE (%) LONGITUDE (%)
SSF (myr™) 20 MOC MAXIMUM (Sv) Z0C (V) MOC (SV)
59 0 —
10 1

> 48
Z 0 1000
w ) 5000 10000
S 20
2% 2000
T
S 18

19 3000

12 b= — - 16

30 -18 6 6 18 30 ) 50 100 0 20 40 60 10 20 30 40 50 60

LONGITUDE (°) TIME (yr) LONGITUDE (*) LATITUDE (N)

Fic. 4.1 — Etat d’équilibre du modele planétaire-géostrophique 3D. A gauche, la
température de rappel (restoring SST), le flux d’eau douce (SSF) et le flux de chaleur
(SHF') diagnostiqué pour ’état d’équilibre obtenu par le rappel de température. Pour ces
trois figures, les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent aux valeurs positives,
négatives et nulles : les contours vont respectivement de 4 a 26°C par intervalle de 2°C;;
de -50 & 40 m yr~! par intervalle de 10 m yr~!; de -80 & 50 W m~2 par intervalle de
10 W m~2. La derniere figure de la moitié¢ gauche correspond a ’évolution de 'intensité
de la circulation méridienne pour les expériences avec rappel en température et le restart
avec flux de chaleur. A droite, représentation de la température et de la salinité de surface
(SST et SSS), ainsi que de la circulation zonale et méridienne (ZOC et MOC) a I’équilibre.
Pour les quatres figures de droite les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent
aux anomalies positives, négatives et nulles : les contours vont respectivement de 4 a
24°C par intervalle de 2°C; de 34.8 a 36.2 psu par intervalle de 0.2 psu; de -2 a 10 Sv par
intervalle de 1 Sv; de 0 a 18 Sv par intervalle de 2 Sv.

4.2.3 Analyse de stabilité linéaire

Une analyse de stabilité linéaire est menée sur les deux expériences. Elles ont stric-
tement les mémes états d’équilibres mais ont des conditions limites de surface sur la
température différentes : I'analyse révele un spectre de valeurs propres a parties réelles
négatives dans les deux cas. L’équilibre est donc stable, ce qui est tout a fait cohérent
avec les résultats des intégrations temporelles. Pourtant, les spectres des deux études sont
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différents. Nous noterons les fortes disparités entre les modes propres les plus instables
de chacune des deux expériences (Fig. 4.2 et 4.3). Ces disparités sont visibles a travers
les structures spatiales de la température et de la salinité (seules variables dynamiques
du systeme d’équations) et des caractéristiques temporelles de ces modes. Dans le cas du
rappel en température de surface, le mode propre le plus instable est un mode linéaire
amorti, dominé par la température. Dans le cas du flux de chaleur, le mode propre le plus
instable est une oscillation amortie de 34 yr dominée par la température. De la méme
facon, nous avons diagonalisé 1'adjoint de la matrice linéaire tangente dans le cadre de
chacune des deux expériences. Le premier résultat est que, comme le prédit la théorie, le
spectre n’est pas modifié. Néanmoins, les structures spatiales des modes propres de la ma-
trice Jacobienne sont tres différentes de celles des modes propres de ’adjoint de la matrice
Jacobienne, a I'image des modes linéaires les moins amortis (Fig. 4.2 et 4.3). Ce dernier
résultat nous indique la présence d’un systeme linéaire non-normal (AAT — ATA £ 0, ot
A définit la matrice linéaire tangente du systeme d’équations dynamiques 4.2 et AT son
adjoint).

LINEAR oxSST, GROWTH = -163 yr ADJOINT axSST LINEAR MOC (Sv) 0 ADJOINT MOC (Sv)
59

z N
g4 z £ 1000 £ 1000 N/ //////\ NN
m w : = I NaaN i

= =
2 o 2 o & 2000 & o2000fll \‘\\W\[\/))/HH\
£ £ e S LN NN
35 ] - \\\E

3000 3000 ~—"

S (i

12 12
-30 -18 -6 6 18 30 -30 -18 -6 6 18 30 10 20 30 40 50 60 10 20 30
LONGITUDE (°) LONGITUDE (°) LATITUDE ¢N) LATITUDE ¢N)

LINEAR pxSSS ADJOINT xSSS EIGENVALUES SPECTRUM

IS

LATITUDE ¢N)

LATITUDE ¢N)
{ 3
IMAGINARY PART (y7
o 8
L 3
i

4
L +
) -10 o
19§ 4
w7

12 _20 i i i+ i i

-3 -18 -6 6 18 30 ~30 -25 -20 -15 -10 -5 0
LONGITUDE (°) LONGITUDE (°) REAL PART (y7)

F1G. 4.2 — Analyse de stabilité linéaire en conditions mixtes. Le mode propre le moins
amorti de la matrice linéaire tangente et de son adjoint : température, salinité de surface en
terme de densité, circulation méridienne associée, et spectre complet des valeurs propres.
Les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives
et nulles : les intervalles de contours sont respectivement pour le vecteur propre du linéaire
de 0.1, 0.1 et 5x10% Sv et de I’adjoint de 0.005, 0.1 et 5x10* Sv.

L’existence de non-normalités nous pousse a faire une étude de stabilité généralisée et
ainsi a mesurer les croissances transitoires ou les croissances induites par un forcage sto-
chastique. En outre, dans le contexte de deux états d’équilibre strictement identiques, mais
obtenus pour des conditions aux limites distinctes, se pose la question de I'influence de ces
conditions limites sur des études de croissances transitoires, dans le cas d'une perturbation
initiale, ou de variabilités permanentes, dans le cas d’une perturbation stochastique.
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Fia. 4.3 — Représentation équivalente a la Fig. 4.2 pour I'expérience en flux de chaleur.
Ici, les modes propres les moins amortis sont complexes. La partie réelle du vecteur propre
de la matrice linéaire tangente (adjointe) est choisie telle qu’elle maximise la circulation
méridienne (minimise la norme densité). La partie imaginaire est un quart de phase plus
tard (8.5 yr). Les traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent aux anomalies
positives, négatives et nulles : les intervalles de contours sont respectivement pour le
vecteur propre du linéaire de 0.1, 0.02 et 10® Sv ou de ’adjoint de 0.005, 0.1 et 10° Sv.
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4.3 Perturbation initiale optimale de la salinité de
surface

Dans un premier temps nous allons nous intéresser a la croissance de la circulation
océanique soumise a une perturbation initiale de la salinité de surface (SSS). Pour cela,
comme dans ’étude en deux dimensions, nous allons rechercher la structure de SSS modi-
fiant de maniére optimale le maximum de la circulation méridienne (MOC). Ce probleme
a une solution explicite qui peut s’écrire strictement sous la méme forme que pour le
probleme 2D :

) = (2yN)T'PTMI(7) | ), (4.3)

ouy ==+ <F|PM(7‘)N_1PTMT(7')|F)1/2 et N = P'NP. Nous rappelons que tous ces termes
ont été définis lors de I’étude bidimensionnelle et sont ici simplement étendus a notre étude
tridimensionnelle. Pour mémoire, (F'| est la projection du vecteur d’état |u) = |7, .5)
donnant le maximum de la MOC, S est la norme de densité, M(7) = exp(AT) est le
propagateur sur un temps 7 du vecteur d’état et P est 'opérateur tel que |u) = P |u') et
ou |u') définit le vecteur d’état du sous-espace des SSS conservant le sel.

Pour nos deux expériences (conditions limites mixtes ou conditions limites en flux),
la solution sera dépendante du temps 7 apres lequel apparaitra la croissance (4.3). Ainsi
nous tracerons la croissance du maximum de la MOC, (F|P|u’), en fonction du délai de
croissance 7 (en haut a gauche de la Fig. 4.4 et de la 4.5). Une différence de compor-
tement est notable entre les deux expériences : la ot une forte décroissance suivie d'un
léger sursaut, apres 100 yr, apparait pour les conditions mixtes, une décroissance avec
une présence d’une forte variabilité multidécennale apparait pour les conditions en flux.
De méme, 'ordre de grandeur de la réponse n’est pas du tout similaire. Les profils de
croissance en fonction du délai montrent des maxima locaux. Nous choisissons d’étudier
ces maxima, soit pour les conditions mixtes la croissance apres 111 yr, et pour la condition
en flux la croissance apres 24 yr.

Dans I'expérience en conditions mixtes, la perturbation optimale correspond a un gra-
dient méridien de la salinité de surface avec une faible incursion des eaux peu salées le long
du bord ouest du bassin (Fig. 4.4). Cette structure de salinité induit une perturbation
de la circulation négative qui correspond a une circulation de surface vers le sud. Cette
structure évolue en 111 yr vers une circulation positive, c’est-a-dire qu’elle correspond a
une circulation de surface vers le nord. Les instantanés de SSS, SST, ZOC et MOC, apres
111 yr de I'intégration temporelle linéaire du modele (Fig. 4.6), montrent que la structure
en SSS a quasiment disparu et qu’une structure en SST de fort gradient méridien prend
place. Cette nouvelle structure de densité correspond a une circulation méridienne posi-
tive, renforgant la structure de 1’état d’équilibre. Nous constaterons la forte similitude de
I'instantanée a 111 yr et du mode linéaire le moins amorti. Ceci correspond parfaitement
avec le résultat attendu sur des échelles de temps longues, c’est-a-dire que seul persiste le
mode le moins amorti a partir de 111 yr. C’est donc bien lorsque tous les autres modes
linéaires ont disparu qu’apparait une croissance de la circulation méridienne via le dernier
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OPTIMAL INITIAL SSS PERTURBATION (psu), 111 yr= 0.13 Sv x10* OPTIMAL GROWTH OF MOC MAXIMUM (Sv)
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F1G. 4.4 — Perturbation initiale optimale de la SSS entrainant une croissance du maxi-
mum de la MOC apres 111 yr pour 'expérience en conditions mixtes (le maximum de la
structure est normalisé & 1 psu). En haut a droite, balayage de la croissance du maximum
de la MOC en fonction du délai, un maximum local apparait pour un délai de 111 yr (trait
vertical), on utilisera ce temps comme optimal. En bas & droite, évolution temporelle du
maximum de la MOC pour une expérience de perturbation initiale par 'optimal, une
croissance apparait a 111 yr (trait vertical). L’intégration temporelle se fait sur le modele
non-linéaire pour une perturbation de 4+0.01 psu, néanmoins, I’évolution temporelle a été
étalonnée pour une perturbation équivalente a 1 psu. Les traits pleins, les tirets et les
pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives et nulles : les intervalles de
contours sont de 0.05 psu.

OPTIMAL INITIAL SSS PERTURBATION (psu), 24 yr= 1.8 Sv x10* OPTIMAL GROWTH OF MOC MAXIMUM (Sv)
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Fic. 4.5 — Figure équivalente a la Fig. 4.4 mais pour 'expérience en conditions de flux.
Ici un maximum local plus important apparait apres un délai de 24 yr (trait vertical). On
utilisera ce temps pour calculer les structures optimales. Dans 1’évolution temporelle (en
bas a droite), les pointillés représentent ’enveloppe de I'intensité de la MOC modulée par
la décroissance du mode oscillant le moins amorti perturbé par notre optimal (4.4).
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mode.

SST (°C), TIME = 111 yr SSS (psu)
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F1G. 4.6 — L’instantané de la perturbation optimale apres une intégration de 111 yr pour
I’expérience en conditions mixtes. On représente ici la température et la salinité de surface,
la circulation zonale et méridienne. L’intégration temporelle a été faite sur le modele
non-linéaire pour une perturbation de +0.01 psu. Néanmoins, pour la représentation, la
réponse a été étalonnée a une perturbation équivalente a 1 psu. Les traits pleins, les tirets
et les pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives et nulles : les contours
vont respectivement de -1.5x107% & 5.5x1073 par pas de 5x107%°C; de 0 & 2x 1073 par
pas de 5x 107 psu; de 0.02 & 0.5 par pas de 0.02 Sv; de 0.02 & 0.2 par pas de 0.02 Sv.

Dans l'expérience avec flux, la structure optimale de SSS choisie sera celle induisant
une croissance apres 24 yr. Cette structure correspond a un minimum de salinité intensifié
dans le nord du bassin avec une incursion dans l'ouest du bassin. Le zéro d’anomalie
correspond & une séparation le long de 1’axe sud-ouest, nord-est (Fig. 4.5). Les instantanés
des anomalies apres 24 yr de I'intégration temporelle, perturbée par la structure optimale,
montrent que la circulation méridienne s’est intensifiée. En effet, la structure initiale induit
une circulation méridienne faible et négative qui évolue dans le temps en une circulation
méridienne positive atteignant son maximum apres 24 yr. Les structures de SST, SSS,
ZOC et MOC de cette anomalie (Fig. 4.7) sont tres proches de la phase maximisant la
circulation méridienne du vecteur propre oscillant le moins amorti. De la méme facon
que précédemment, ce résultat est en accord avec une décroissance des autres modes et
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SST (°C), TIME = 24 yr SSS (psu)
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Fic. 4.7 — Comme pour Fig. 4.6 mais pour l'instantané de la perturbation optimale apres
une intégration de 24 yr pour I'expérience en conditions en flux. Les traits pleins, les tirets
et les pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives et nulles : les contours
vont respectivement de -0.4 & 0.5 par pas de 0.05°C ; de -0.02 & 0.03 par pas de 5x 1072 psu ;
de 0.2 a 5 par pas de 0.2 Sv; de 0.2 a 2 par pas de 0.2 Sv.
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I’apparition d’une croissance en temps fini via le mode le moins amorti.

Cependant étant donnée la structure complexe du mode le moins amorti, la croissance
apparait lors de la phase du mode ou la circulation méridienne est maximale. Afin de
mesurer la part de croissance en temps fini, nous avons estimé l'influence de la décroissance
du mode linéaire le moins amorti, lorsque nous le stimulons par la SSS optimale, sur
I'intensité de la circulation méridienne. Dans la section précédente nous avons écrit la
matrice Jacobienne sous la forme suivante :

A= Jug) A (uf],
k

ot les ug) et |u}) sont les vecteurs propres de A et AT et Ay les valeurs propres de A. Le
propagateur s’écrit alors :

M(t) =) fux) e {uf].

Afin d’isoler 'influence du mode oscillant le moins amorti, nous faisons I’approximation
que le propagateur se réduit a ce seul mode :

M(t) = |ur) eM (ul] + c.c. .

En notant |ug) comme la SSS optimale, l'intensité de la circulation méridienne s’écrit :
(FIM@)fuo) = (F] (fur) M (ul| +e.c.) o).

En décomposant la valeur propre comme une somme de sa partie réelle et imaginaire
(A=A\,+1i2;), nous obtenons :

(FIM@luo) = |[(F] (Jun) e (u]] + c.c. ) Juo)] e,
= 2(F|uy) (ui|uo> cos(A\it)eM?,
< 2(Fluy) (ul]ug) e (4.4)

Cette derniere expression mesure l'influence de la décroissance exponentielle de la per-
turbation initiale, projetée sur notre mode oscillant, sur le maximum de la circulation
méridienne. Ce dernier résultat (passage d’'un maximum de circulation de 0.17 Sv a l'ins-
tant initial & 1.5 Sv apres 24 yr), comparé a la solution complete (passage d'un maximum
de circulation de 0.17 Sv a I'instant initial & 1.7 Sv apres 24 yr), montre qu’il y a bien crois-
sance en temps fini de la perturbation a 24 yr (Fig.4.5). La différence de croissance est de
13% en faveur du modele complet. Néanmoins, la croissance entre le temps initial et apres
24 yr est due essentiellemnt au changement de phase de l'oscillation amortie entre ces
deux instants. En effet, chaque phase n’influence pas avec la méme intensité I'intensité de
la circulation. Rappelons tout de méme ici que nous ne comparons pas le résultat attendu
dans un systeme normal a celui dans un systeme non-normal, puisque le dernier calcul
prend bien en compte les termes de non-normalité (prise en compte des |ul)). Ainsi, &
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F1a. 4.8 — Comparaison des valeurs théoriques (trait gras) de 'augmentation du maximum
de circulation avec celles de I'intégration non-linéaire du modele (+) et avec celles de la
loi linéaire la plus proche des croissances de l'intégration non-linéaire du modele (tirets).
L’erreur relative est de l'ordre de 30% (5%) pour la condition de for¢age mixte (en flux).

cause de ce résultat, conclure a une faible influence des non-normalités ne serait pas valide.

Dans le dernier temps de 1’étude des pertubations initiales optimales, nous cherchons
a valider 'approximation linéaire. Cette approximation est la plus lourde de conséquence
dans ce type de travail. Dans notre cas, nos équations ne sont pas linéarisables a cause
du terme de convection dans (4.2). L’obtention de la matrice Jacobienne passe par une
linéarisation du terme de convection (nous avons pris la moyenne de l'effet d’une per-
turbation positive et négative). De ce fait, bien que l'approximation linéaire soit censée
exister au voisinage de I'état d’équilibre, cette vérification est loin d’étre évidente dans
notre étude. Pour la validation de cette approximation, nous intégrons temporellement le
modele non-linéaire initialisé par la perturbation modulée par différentes intensités. Les
croissances ainsi observées sont comparées avec les valeurs théoriques linéaires obtenues a
I’aide de notre matrice Jacobienne. Il s’avere que les résultats ont une erreur inférieure a
30% pour les expériences en conditions mixtes, alors que 'erreur reste inférieure a 5% pour
les expériences en conditions de flux. Les domaines de validité linéaire sont vérifiés pour
des perturbations de 1'ordre de 1072 psu ou inférieures. L’erreur finale correspondant au
cumul des erreurs le long des intégrations temporelles, une forte disparité apparait entre
les erreurs des intégrations de 111 yr (conditions mixtes) et de 24 yr (conditions en flux).
Rappelons qu’ici nous validons la réponse a nos perturbations optimales, calculée dans un
cadre linéaire, et non pas nos structures de perturbations optimales. En effet, dans cette
validation, rien ne nous permet de nous assurer qu'une étude des perturbations optimales
dans un cadre non-linéaire n’ait pas pour résultat une perturbation optimale différente,
qui soit elle-méme plus efficace que celle de I'étude linéaire.

Ces deux études de perturbations optimales montrent une réelle différence quant aux
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mécanismes de croissances en temps fini, et ceci bien que I’état d’équilibre utilisé dans les
deux cas soit strictement le méme. Afin de développer cette idée, nous nous proposons
de nous focaliser sur des perturbations stochastiques. Nous pourrons ainsi quantifier les
différences induites par le choix du forcage thermique sur la réponse d’un équilibre stable
a des perturbations, non plus dans le cadre d’un régime transitoire, mais permanent.

4.4 Perturbation stochastique optimale du flux d’eau
douce

Le but de cette partie est d’évaluer la variabilité induite par une perturbation sto-
chastique (perturbation modulée par un bruit blanc) du flux d’eau douce de surface sur
la circulation océanique. Comme dans la section précédente, nous préterons une attention
toute particuliere a la différence de réponse entre une circulation forcée par des conditions
mixtes et cette méme circulation forcée par des conditions en flux.

La solution optimale évaluée dans 1’étude bidimensionelle peut étre appliquée ici. Nous
obtenons un probleme aux valeurs propres :

N~"H(co) [¢') =71g) - (4.5a)

avec

H(oo) = lim dsPTM'(1 — 5) |F) (F|M(1 — )P, (4.5b)
T—00 [

en utilisant les mémes notations que dans la section précédente. Le vecteur |g’) est ici

le vecteur d’état du sous-espace des flux de salinité de surface (SSF) conservant le sel.

Pour les deux expériences, la solution optimale est celle ayant la plus grande valeur propre,

c¢’est-a-dire la structure de SSF induisant la plus grande variance du maximum de la MOC

en régime permanent (sur les temps infinis).

Pour l'expérience aux conditions mixtes, la perturbation optimale correspond a un
dipole avec une partie négative fortement intensifiée dans le nord ouest du bassin et une
partie positive dans les hautes latitudes, mais a l'est du bassin (gauche Fig. 4.9). Cette
perturbation est principalement localisée dans la région nord de notre bassin, dans une
zone de 20° autour de la latitude du maximum de la MOC. La réponse de la circulation
reste extrémement faible, puisqu'une perturbation de 1 m yr=! d’écart type induirait une
variabilité d'un écart type de seulement 1.25 Sv.

Le spectre de la réponse au forcage stochastique optimal correspond a un bruit rouge
avec une tres légere signature d’'un pic autour de 300 yr (gauche Fig. 4.10). Cette signa-
ture correspond au mode oscillant le moins amorti de période 329 yr. Ce mode étant tres
amorti (58 yr) par rapport a sa période, il n’apparait qu’une faible réponse aux stimula-
tions du bruit blanc, et donc une faible signature sur le spectre.

Pour I'expérience en conditions de flux, la perturbation stochastique optimale est un
dipole de grande échelle (droite Fig. 4.9). Cette perturbation ressemble tres fortement a
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F1G. 4.9 — Perturbation optimale stochastique pour 'expérience aux conditions mixtes et
en flux. Le maximum absolu de la structure de SSF est ici normalisé & un 1 psu yr—'.
Il induirait une variabilité du maximum de circulation d’écart type 3.6 et 14.5 Sv. Les
traits pleins, les tirets et les pointillés correspondent aux anomalies positives, négatives
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Fi1G. 4.10 — Spectres de la réponse aux optimaux stochastiques pour l'expérience aux
conditions mixtes et en flux. En haut, réponses du maximum de la MOC lors d'une
intégration temporelle avec une perturbation optimale stochastique. Les intégrations non-
linéaires sont faites pour une perturbation de +0.01 psu yr—! mais étalonnée lors de la
représention a une intensité de lpsu yr~'. En bas, comparaison du spectre théorique
(trait gras) avec le spectre d’une intégration temporelle du modele non-linéaire (trait
grisé). La forme est bonne pour toutes les fréquences, mais une faible sous-estimation de

leurs puissances spectrales apparait.
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I'optimal des perturbations initiales pour cette méme expérience (Fig. 4.5). La pertur-
bation est intensifiée au nord ouest du bassin avec une légere incursion le long du bord
ouest. Le reste du bassin est de signe opposé, avec une légere intensification au nord est,
afin d’assurer la conservation du sel. L’écart type induit par la perturbation stochastique
optimale de cette expérience est nettement supérieur a celui de I'expérience précédente,
mais reste faible puisqu’il serait de 5 Sv pour une anomalie de 1 m yr—*.

Le spectre de la réponse du maximum de la MOC a lui aussi évolué significativement
dans cette expérience (droite Fig. 4.10). En plus de la forme en bruit rouge, déja notable
pour 'expérience précédente, apparait un pic a une période de I'ordre de 35 yr. Cette va-
riabilité peut étre expliquée par le mode propre oscillant le moins amorti, qui possede une
période de 34 yr et un temps de décroissance d’un ordre plus faible (207 yr). Ce mode peut
donc avoir plusieurs cycles d’oscillation d’amplitude notable avant de s’éteindre et donc
avoir une plus forte signature spectrale. La puissance spectrale, comme les intégrations
temporelles, montrent que I’augmentation de la variance, dans la réponse du maximum de
la MOC entre les deux expériences (forgage en conditions mixte ou en flux), apparait par
le mode oscillant a 34 yr. Ce dernier n’était pas du tout actif dans I'expérience précédente
alors qu’il est maintenant prépondérant.
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Fic. 4.11 — Comparaison des valeurs théoriques de la variance avec celles des variances de
'intégration non-linéaire du modele (+) et avec celles de la loi quadratique la plus proche
des variances de l'intégration non-linéaire du modele (tirets) pour les optimaux stochas-
tiques. L’erreur relative sur I'écart type est de 'ordre de 23% (15%) pour la condition de
forgage mixte (en flux).

Comme pour I'étude aux perturbations initiales, notre étude linéaire est validée par
une comparaison entre notre résultat théorique, appliqué a la matrice Jacobienne, et des
intégrations temporelles pour différentes intensités de l'écart type de nos perturbations
stochastiques par le modele non-linéaire. Ici, comme précédemment, ce n’est pas une vali-
dation de la théorie optimale, mais bien une validation de la réponse des optimaux trouvés.
L’erreur sur I’écart type pour la perturbation stochastique optimale dans I'expérience aux
conditions mixtes est de l'ordre de 23%, alors que pour l'expérience aux conditions en
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flux elle est de l'ordre de 15%. Le fait que le premier optimal est plus fortement localisé
dans la zone nord du bassin, c¢’est-a-dire une zone faiblement stratifiée la ou la convection
préte le plus a conséquence, peut expliquer cette différence.

4.5 Conclusion

A I'image de la section précédente, nous nous sommes intéressés a la sensibilité de la
circulation océanique a des flux d’eau douce et a la salinité de surface des océans dans
la région nord atlantique. Nous avons cherché a quantifier les modifications de la circula-
tion, soumise a une perturbation initiale de la salinité de surface ou a une perturbation
stochastique du flux d’eau douce.

Afin d’apporter une vue plus réaliste aux résultats déja obtenus, nous nous sommes
placés dans 'approximation d’un modele 3D planétaire-géostrophique, sur lequel nous
avons linéarisé les équations autour d’un état d’équilibre. Cet état d’équilibre est choisi
pour étre valide aussi bien pour un forgage aux conditions mixtes (rappel en température
et flux d’eau douce) que pour un forgage aux conditions en flux. Nous avons pu étudier
les variations dans les réponses aux perturbations optimales entre ces deux configurations
de forcages.

Le premier résultat de ce type d’étude, qui ici nous permet d’affiner les résultats de
la section précédente, est 'obtention de bornes sur le changement de la circulation. En
effet, puisque nous connaissons la variabilité induite par la structure optimale, nous savons
qu’aucune autre structure ne pourra modifier plus fortement notre circulation. Ainsi, pour
des perturbations typiques observées dans I’Atlantique nord (Levitus, 1989) entre 0.2 et
0.3 psu, nous savons que la variabilité ne pourra pas dépasser 0.05 Sv pour la condition
mixte et 0.5 Sv pour la condition en flux. De méme, la réponse a un bruit stochastique
d’intensité typique de l'ordre de 10 & 20 cm yr~! (estimation de I’écart type inter-annuel
aux moyennes latitudes a partir des ré-analyses NCEP et ERA40) aura au maximum une
réponse de 'intensité de la circulation d’un écart type de 0.25 Sv pour la condition mixte,
et de 1 Sv pour la condition en flux. Ces résultats permettent donc d’affiner les résultats
de la section précédente.

Le deuxieme résultat est la mise en évidence de différences tres importantes dans la
réponse a une perturbation (initiale ou stochastique) lorsque les mécanismes de forgage de
la température sont différents. En effet, notre étude révele que, bien que I'état d’équilibre
soit strictement le méme, le choix d’un rappel en température ou d’'un flux de chaleur
a la surface entraine de fortes différences dans les modes et intensités de réponses de la
circulation. Ceci implique que, dans ce type d’étude, avoir un état d’équilibre représentant
parfaitement la circulation océanique ne suffit pas, il faut également bien représenter les
mécanismes physiques qui y sont associés.

Un autre résultat de notre étude est 'apparition, dans le cas des conditions limites
en flux, de la variabilité multi-décennale de I’Atlantique (AMV) dans la réponse a une
perturbation initiale et stochastique. Pour cette derniere, c’est bien 'AMV qui domine
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largement le spectre de réponse de l'intensité de la circulation thermohaline.

Apres I'étude dans un modele planétaire-géostrophique 2D puis 3D, nous nous propo-
sons maintenant de continuer notre étude sur un modele de circulation océanique réaliste,
régi par les équations primitives. Il parait intéressant de poursuivre cette étude de varia-
bilité basses fréquences dans un modele incluant des équations qui autorisent des échelles
de temps plus rapides. De méme, notre étude porte ici sur un bassin rectangulaire a fond
plat, ce qui est une tres grossiere approximation de I’Atlantique nord. L’extension a une
circulation globale dans des bassins plus réalistes pourrait fortement modifier nos résultats.






Chapitre 5

Impact de la salinité de surface sur
la circulation océanique en
configuration réaliste globale

5.1 Introduction

A I'image des deux sections précédentes nous nous proposons d’étudier les perturba-
tions optimales de la salinité de surface influencant le plus la circulation océanique. Dans
le but de rendre la dynamique plus riche et plus réaliste que précédemment, nous allons
poursuivre notre étude via un modele aux équations primitives dans une configuration
globale réaliste. Ce passage a un nouveau modele plus complet suit la ligne directrice de
ce chapitre qui a pour but d’affiner le réalisme de nos résultats pas a pas.

Des études sur des modeles 3D aux équations primitives, comme celles de Sirkes et
Tziperman (2001) ainsi que Bugnion et al. (2006b,a), ont déja étudié la sensibilité de la
circulation océanique au forgage (flux de chaleur ou d’eau douce en surface ou encore ten-
sion de vent), ou au champ de traceur (température et salinité) au travers de différentes
mesures de la circulation comme le transport de chaleur dans I’Atlantique aux moyennes
latitudes, ou l'intensité de la circulation méridienne.

Dans I’étude qui suit, nous nous proposons d’étudier la sensibilité de la circulation
océanique d’'un modele aux équations primitives en configuration globale réaliste. Nous
chercherons plus particulierement a quantifier les croissances en temps fini de la circu-
lation océanique induites par des perturbations de la salinité de surface. Afin d’évaluer
les modifications de la circulation océanique nous proposons deux mesures, déja exposées
dans les études citées précédemment, 'intensité de la cellule de circulation méridienne
et l'intensité du transport de chaleur. Ces deux mesures sont choisies pour leur valeur
synthétique de la dynamique océanique grande échelle et donc indirectement de la dyna-
mique du climat.

155
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Dans un premier temps (section 5.2) nous décrirons rapidement le modele aux équations
primitives non-linéaires et sa linéarisation. Nous pourrons ainsi obtenir via ce modele un
état d’équilibre qui sera succinctement décrit puis utilisé pour la suite de notre travail.
Dans une deuxieme partie (section 5.3) nous expliciterons les deux optimaux de salinité
de surface conservant le sel influencant le plus, soit I'intensité de la cellule de circulation
méridienne, soit l'intensité du transport de chaleur. Les mécanismes de croissance transi-
toire induits par ces optimaux seront décrits et rationalisés dans la suite de notre travail.
Nous nous servirons de cette étude pour fixer une borne maximum a la variabilité induite
par de telles croissances transitoires. Enfin, dans la derniere partie (section 5.4), nous
récapitulerons les résultats et nous proposerons quelques perspectives.

5.2 Modeles et état d’équilibre

Le modele utilisé dans cette étude est le modele aux équations primitives OPA (Madec
et al., 1997) dans sa configuration globale ORCA2. Il correspond & une résolution hori-
zontale de 2° sur 31 niveaux verticaux (Madec et Imbard, 1996). Le modele est intégré sur
une grille-C d’Arakawa en coordonnées z. Nous utilisons le modele sous ’approximation
du toit rigide. En effet, 'utilisation de la surface libre induit des instabilités numériques
dans le modele du propagateur linéaire tangent adjoint, nécessaire a notre étude, lors
de l'intégration sur des échelles de temps de 'ordre d’au moins 3 mois. Cette approxi-
mation a pour conséquence de filtrer les ondes de gravité de surface. Néanmoins, étant
donné les échelles de temps de 'ordre de plusieurs années que nous souhaitons étudier,
cette approximation n’a pas d’impact sur nos résultats. En outre, le modele contient
une parametrisation de la convection par augmentation de la diffusion verticale quand la
stratification devient instable; de la double diffusion en prenant en compte deux termes
différents de mélange pour la température et la salinité, des vitesses induites par les tour-
billons (Gent et McWilliams, 1990); du mélange vertical par un schéma de fermeture
turbulente (Blanke et Delecluse, 1993) ; des coefficients de mélange de la dynamique (vi-
tesses horizontales) variant selon la longitude, la latitude et la verticale; de la diffusion
isopycnale des traceurs et des coefficients de mélange des traceurs (température et sali-
nité) variant selon la longitude et la latitude.

Le modele du propagateur linéaire tangent et son adjoint, utilisé dans le reste de
I'étude, est OPATAM (Weaver et al., 2003). Ce modele est la linéarisation, autour d’'un
état moyen, du modele complet décrit auparavant. Cependant quelques linéarisations ne
seront pas completes. Les perturbations subiront les coefficients de mélange vertical cal-
culés par le schéma de fermeture turbulente appliqué a I’état moyen, mais on négligera
les variations de ces coefficients associés aux perturbations. De la méme facon, le mélange
des perturbations des traceurs se fera le long des surfaces isopycnales de I’état moyen, et
on négligera les variations par les perturbations des surfaces isopycnales. Enfin, les per-
turbations de I’advection induite par les tourbillons et les coefficients de double diffusion
seront négligées.
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L’état d’équilibre est obtenu en intégrant le modele OPA par des conditions limites
constantes dans le temps. Ces conditions sont obtenues en moyennant tous les forgages
sur un cycle saisonnier. Les forcages de surface sont les flux ECMWF moyennés entre
1979 et 1993, les tensions de vents ERS (réanalysées via les données TAO) moyennées de
1993 a 1996, la température de surface de Reynolds moyennée de 1982 a 1989, la salinité
de surface de la climatologie de levitus et une moyenne saisonniere d’une estimation cli-
matologique des runoffs. En plus, un rappel dans la masse, sur les valeurs de température
et salinité de la climatologie de Levitus, est prescrit en mer Rouge et mer Méditerranée.
L’intégration du modele complet soumis a ces forcages, avec comme condition initiale les
champs climatologiques de Levitus, montre que 1’énergie cinétique converge vers un état
d’équilibre apres environ 200 yr d’'intégration (& droite de la Fig. 5.2). Cet état d’équilibre
est caractérisé par une cellule de circulation méridienne Atlantique ayant un transport de
masse en surface vers le nord avec un retour vers le sud autour de 1 500 m. Une cellule de
recirculation est présente entre 2 000 et 4 500 m (Fig. 5.1). L’intensité de cette circulation
méridienne est d’environ 7 Sv, la ol nous nous attendons a une circulation de l'ordre de
18 Sv dans la réalité (Talley et al., 2003). Une telle différence est principalement due a
I’élimination du cycle saisonnier par une moyenne de celui-ci. Cette moyenne a pour effet
de limiter les extrema de température de surface, réduisant d’autant la formation d’eau
profonde. Le transport de chaleur méridien dans 1’Atlantique, correspondant a cette cir-
culation, est positif vers le nord. Ce transport a un maximum d’environ 0.6 PW a 27°N,
alors que Ganachaud et Wunsch (2000) I'estiment a 1.3 PW a 24°N dans 'océan. Nous
considérerons cette circulation barocline comme qualitativement satisfaisante étant donné
que le forgage est ici constant (moyenne saisonniére).

L’état d’équilibre révele de la variabilité (a la limite de la résolution), principalement lo-
calisée dans le Pacifique est équatorial, d'une période de ~4 yr. Cette variabilité n’a aucun
impact sur l'intensité de la circulation méridienne Atlantique (’amplitude de variabilité
induite est inférieure & 107 Sv). Ainsi, pour notre calcul des optimaux nous proposons de
prendre comme état d’équilibre la moyenne sur les 10 dernieres années de 'intégration du
modele complet. Dans le méme temps, nous amortissons la zone équatoriale afin d’éviter
la croissance de la variabilité lors de I'intégration du modele linéaire. En effet, les termes
non-linéaires étant absents lors des étapes suivantes de notre étude, la saturation du
mode équatorial n’est plus possible. Les résultats sont ainsi pollués dans I’ensemble du
bassin par le mode équatorial comme le confirment les intégrations temporelles du modele
linéaire. Afin d’éviter une telle pollution, nous imposons dans le modele linéaire et dans
son adjoint un terme de rappel avec une constante de temps de 1 jour des perturbations
de température et de salinité a leur valeur d’équilibre dans la zone 10°S—10°N du Pacifique
sur toute la profondeur.

De plus, a I'image de I’étude précédente (chapitre 4), nous relachons le rappel en
température et en salinité de surface, sur la température de surface de Reynolds et la
salinité de surface de la climatologie de Levitus, afin de permettre une plus grande va-
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Fic. 5.1 - Etat d’équilibre du modele aux équations primitives (OPA) en configuration
globale (ORCAZ2), pour une intégration temporelle sans cycle saisonnier. En haut & gauche
la température de surface (SST) a I’équilibre et en bas a gauche la salinité de surface
(SSS) a I’équilibre. En haut a droite la circulation méridienne (MOC) a ’équilibre avec
un maximum local de la fonction courant la représentant a 48°N de latitude et 600 m de
profondeur. En bas a droite le transport de chaleur (MHT) a I’équilibre avec un maximum
a 27°N de latitude. Pour la représentation de la MOC les traits pleins et les pointillés
représentent respectivement les valeurs positives (de 1 & 11 Sv) et négatives (de -1 a

-9 Sv) écartées de 2 Sv.
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FiG. 5.2 - A gauche, évolution de ’énergie cinétique (trait plein) durant une intégration
de notre modele sans cycle saisonnier en partant d’un état initial correspondant a une
moyenne annuelle des champs de température et de salinité de Levitus. L’état, dit
d’équilibre, est défini comme la moyenne sur les dix dernieres années de l'intégration.
Cet état correspond a un niveau d’énergie cinétique de 268 PJ (pointillés). Une variabilité
(a la limite de la résolution du modele) sur I’énergie cinétique apparait autour de notre
état moyen. A droite, les anomalies de D'intégration temporelle par rapport & 'état moyen
révelent que cette variabilité est localisée dans le Pacifique est équatoriale. La période
de T'oscillation est de ~4 yr sur la température comme sur la salinité (elle est de ~2 yr
sur 'énergie cinétique - terme quadratique). La colonne de gauche (droite) représente la
température (salinité) a 211 yr et 1 yr plus tard, soit un quart de phase.
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riabilité et 'augmentation des croissances transitoires. Rappelons que, bien que par cette
modification nous changeons le forcage, I’état d’équilibre reste valide et I'approximation
linéaire autour de celui-ci aussi.

La derniere modification entre les intégrations non-linéaires et linéaires est la fermeture
de la mer Méditerranée. En effet, une instabilité au niveau du détroit de Gibraltar ap-
parait dans le modele linéaire. Cette instabilité est stirement due a la mauvaise résolution
du détroit (un seul point de grille sur la latitude). Ce qui, de fait, n’autorise que les mouve-
ments baroclines. L’existence d’'un seul point de vitesse zonale non-nulle induit, a cause de
la condition sans glissement a la cote, deux vortex de signes opposés sur chacune des cotes.
Ces deux vortex ont une rétroaction positive sur l'intensité de la vitesse zonale a travers
le détroit. Cette rétroaction est une explication possible de l'instabilité de 1’écoulement a
travers le détroit. Or, la fermeture de la mer Méditerranée lors des intégrations du modele
linéaire (comme de 'adjoint) annihile cette instabilité. Néanmoins, nous avons choisi pour
cette étude de conserver la mer Méditerranée dans les intégrations non-linéaires afin de
mieux représenter les masses d’eaux dans I’Atlantique nord. Ainsi, lors des intégrations du
modele linéaire (et de ’adjoint), I’état moyen représente un état ou la mer Méditerranée
est active, et seules les perturbations (de température, salinité et vitesses horizontales)
sont interdites dans la mer Méditerranée.

5.3 Perturbation initiale optimale de la salinité de
surface

Nous allons étudier les perturbations initiales de la salinité de surface induisant le
maximum de changements de la circulation océanique. Comme exprimé précédemment,
il est nécessaire de choisir une mesure de la participation océanique au climat. Deux
mesures essentielles de la dynamique de 'océan sont utilisées : I'intensité de la circulation
méridienne et du transport de chaleur. Pour cela, nous évaluerons l'intensité comme les
modifications localisées au maximum de la mesure de 1’état moyen. De cette fagon, le
choix de ces mesures est cohérent avec ’approximation linéaire. De plus, ces mesures sont
linéaires, c’est-a-dire qu’elles peuvent s’exprimer comme la projection, ou produit scalaire,
du vecteur d’état sur le vecteur mesure. Nous obtenons donc (F|U) (ot |F) est le vecteur
mesure et |U) le vecteur d’état moyen) qui correspondra au maximum de la circulation
méridienne ou au maximum de transport de chaleur, soit a la circulation méridienne a
48°N et 600 m de profondeur ou au transport de chaleur a 27°N. Ici nous allons essayer de
trouver la perturbation initiale maximisant la mesure. Et nous allons, en plus, comme dans
les chapitres précédents, imposer des contraintes a notre maximisation. Les contraintes
sont que :

1. la perturbation initiale est seulement fonction de la salinité de surface :

|u(0)) = Pluf),
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ou |u(0)) est la perturbation initiale, |u’) le sous-espace des salinités de surface et
P l'opérateur passant d’un espace a l'autre;

2. la perturbation initiale conserve le sel :
(Clu(0)) =0,

ou (C| mesure le contenu de sel d'un vecteur d’état ;

3. la perturbation est normée :
(u(0)[S]u(0)) = 1,

ou S est un opérateur mesurant I’écart du vecteur d’état a I’état d’équilibre en terme
de densité. Cette derniere contrainte est nécessaire pour lever la dégénérescence des
problemes de maximisation dans un cadre linéaire.

Enfin, nous pouvons réécrire la propagation d'une perturbation comme :

|u(7)) = M(7) [u(0)),

ot M(7) est le propagateur sur un temps 7, |u(7)) est la perturbation au temps 7 et
|u(0)) est la perturbation initiale. Ainsi la perturbation initiale maximisant la mesure
peut s’écrire de facon explicite :

lug) = (271) "' P (N"'P'Mi(7) |[F) — N"'PT|C)) (5.1)

ou

71:% [(FIM'()PN"'P'MT(7)|F) — ~ (F|M(r)PN"'P'|C)

— 3 (C|PN*'P'M(7)|F)
— 22(CIPNT'PTC)]?,

(C|PN~'PTM(7)|F)
(C|PN"'PT|C)

et N = P'SP. Cette solution explicite est donc fonction & la fois de 7, le délai apres
lequel apparait la croissance transitoire, et de |F') la mesure de la circulation qui subit
la croissance transitoire. La mesure |F') est parfois appelée fonction cotut. Comme nous
I’avons déja précisé précédemment nous utiliserons deux mesures qui seront propagées
a travers l'adjoint du propagateur linéaire comme exprimé dans (5.1). Le reste de (5.1)
représente des termes de normalisation ainsi que le retrait du contenu en sel moyen (terme
en |C)) qui permet d’obtenir une perturbation ayant un contenu total de sel nul. Dans la
suite de notre travail, nous allons séparer nos deux études en fonction de chaque mesure.
Dans un premier temps, nous nous intéresserons a maximiser l'intensité de la circula-
tion méridienne océanique. Puis, dans un second temps, nous chercherons a maximiser
I'intensité du transport de chaleur.

V2 =
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5.3.1 Intensité de la circulation méridienne

Dans cette étude le résultat de (5.1) est completement valide. Il convient par contre de
définir de fagon plus précise la fonction cout (|F)), définissant notre mesure de l'intensité
de la circulation thermohaline. Nous avons défini (#'|U)=Max(MOC) ou |U) est le vecteur
d’état de notre modele : {u, T, S} les variables pronostiques des équations primitives dans
I'approximation du toit rigide. Puisque |F') est indépendant de |U) nous pouvons facile-
ment linéariser : (F|U)=(F|U)+(F|u), ot |U) est le vecteur d’état de 1’état d’équilibre
et |u) le vecteur d’état de la perturbation. Ayant défini la fonction cott, la solution ex-
plicitée en (5.1) n’est fonction que du délai de croissance 7. Il convient alors de regarder
pour quel délai la croissance ({F'|M(7)|ug) / (uo|S|ug)) est maximale. Comme le montre
I’encart en haut a droite de la Fig. 5.3, une croissance maximale apparait pour un délai de
10.5 yr. Nous choisissons d’étudier I'optimal correspondant. La structure optimale de sali-
nité de surface est une anomalie localisée dans les mers d’Irminger, Groénland et Arctique
(Fig. 5.3 a gauche). Une intégration temporelle du modele linéaire tangent initialisé par
cette perturbation optimale induit une modification de I'intensité de la cellule méridienne
de l'ordre de 0.064 Sv (Fig. 5.3 en bas a droite). Cette faible réponse est toute relative
puisque la salinité est une concentration et qu’ici la perturbation de SSS correspond a
une couche de 10 m de profondeur (50 m pour le chapitre 3 et 100 m pour le chapitre 4).

OPT INIT SSS PERT (psu), 10.5 yr = MOC = 0.064 Sv MOC GROWTH (Sv)
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Fic. 5.3 - A gauche, la perturbation de la salinité de surface (SSS) conservant le contenu
de sel et qui modifie le plus l'intensité de la circulation méridienne (MOC) apres 10.5 yr.
La perturbation optimale est normalisée a un maximum de 1 psu pour la représentation.
La latitude du maximum de la fonction courant représentant la MOC est dénotée par le
trait plein. En haut a droite, croissance de la MOC ((F|M(7)|uo) / (uo|S|uo)) en fonction
du délai (7) de la croissance transitoire. Un maximum de croissance transitoire apparait
pour un délai de 10.5 yr (trait vertical). En bas a droite, 'intensité de la MOC lors de
I'intégration temporelle du modele linéaire initialisée par la perturbation optimale de SSS
(pour un maximum de 1 psu). Une croissance transitoire apparait bien & 10.5 yr (trait
vertical) entrainant une modification de 'intensité de la MOC de 0.064 Sv.
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Une question qui subsiste apres cette analyse est : comment une perturbation de
salinité de surface située au nord du bassin peut-elle influencer la circulation méridienne ?
Pour essayer de comprendre les mécanismes intrinseques a cette croissance en temps fini
nous proposons d’étudier le champ des anomalies a I'instant du maximum de croissance
(Fig 5.4).

Dans un premier temps nous allons effectuer quelques calculs d’échelles sur 1’état des
perturbations afin de mieux définir le régime dans lequel évoluent les anomalies. Nous
obtenons ainsi que les nombres de Rossby (Ro), d’Ekman horizontal (Eky) et vertical
(Eky), dans nos expériences linéaires, sont :

Ro = f% ~ 10«1,
Eky = #h~ 1072 <1,
Ekv = % ~ ]_,

ot U ~ 1072 m s~! ordre de grandeur des vitesses moyennes (Ro étant le rapport
des termes d’advection — non-linéaires — sur ceux de Coriolis, son expression pour les
équations linéarisées fait intervenir I'ordre de grandeur des vitesses moyennes), L ~ 10° m
(H ~ 10% m) l'ordre de grandeurs des dimensions horizontales (verticales) des anomalies,
f=10"*s~! parametre de Coriolis et vy ~ 10* (10*) m* 7! le coefficient horizontal (ver-
tical) de viscosité turbulente. Ces calculs induisent que les termes non-linéaires linéarisés
et les termes horizontaux de viscosité turbulente sont négligeables devant les termes de
Coriolis. Mais ils montrent aussi que les termes verticaux de viscosité turbulente ne le
sont pas. Néanmoins, la mesure de vy dans nos expériences est fortement variable dans
I'espace, 100 étant sa valeur a son maximum (les courants de bord ouest, notamment le
Gulf Stream). Dans le reste du bassin la mesure de la viscosité turbulente est d'un ordre
inférieur a ce maximum, et jusqu’a deux ordres inférieurs par endroit. Ceci veux dire que
le nombre d’Ekman vertical est donc généralement inférieur a 1 sauf a quelques endroits
ot il est d’ordre 1. Etant donné que nos perturbations ne sont pas spécifiquement loca-
lisées dans les zones de forte viscosité turbulente, nous nous limiterons a un raisonnement
pour un nombre d’Ekman vertical faible. Ainsi, nous nous trouvons dans le cadre d'une
dynamique des anomalies principalement géostrophique (conclusion équivalente a celle de
Lazar, 1997). Les vitesses sont alors orthogonales aux gradients de densité. Cette effet est
visible sur les champs de vitesse et de densité (Fig. 5.4).

Ce contexte dynamique étant fixé, il est maintenant possible de tirer quelques conclu-
sions au vu des champs de température et de salinité. Un premier résultat est que le
gradient zonal des anomalies de densité est principalement controlé par les anomalies de
température (quasi absence de gradient zonal des anomalies de salinité) alors que le gra-
dient méridien des anomalies de densité est lui principalement controlé par les anomalies
de salinité (de la méme fagon, il y a une quasi absence de gradient méridien des anomalies
de température). Alors, I’état des gradients d’anomalies montre que l'augmentation de
Iintensité de la circulation méridienne est principalement due a ’anomalie de gradient
zonal de la température. Cependant, notre perturbation initiale était une anomalie po-
sitive de salinité de surface au nord du bassin Atlantique, induisant principalement un
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gradient méridien de densité. A ce stade, il nous faut comprendre comment cette anomalie
de salinité a pu entrainer un gradient zonal de température, comme celui présent a 10.5 yr,
et ainsi augmenter la circulation méridienne.

Maintenant nous allons noter quelques caractéristiques de I’état moyen. En effet, il est
important de remarquer que, le long de la latitude 48°N, c’est la température qui domine
le gradient zonal de densité (Fig. 5.5 a gauche). Ce gradient peut étre schématisé par une
augmentation de la température du bord ouest vers le centre du bassin suivie d’une faible
diminution en se rapprochant du bord est (Fig. 5.5 en haut a gauche). Nous pourrons, en
outre, noter que cette inversion du gradient zonal est tres faible, voir inexistante, pour la
salinité moyenne.

La perturbation initiale correspond quant a elle & une anomalie de salinité de surface
positive dans le nord du bassin Atlantique. Ce type de perturbation induit une anomalie
du gradient méridien de densité positif a 48°N :

SSS! i > 0= 055" > 0= 9gp’ > 0,

ou 0 est la latitude, S” (SSS’) sont les anomalies de salinité (de surface), p’ sont les
anomalies de densité. Ceci induit par la relation du vent thermique un gradient vertical

de vitesses zonales positif :

lng’ = @Ozu' > 0,

a g
ol a est le rayon de la terre, z est la profondeur, py est la densité de référence, f est le
parametre de Coriolis, g est 'accélération de gravité et v’ sont les anomalies de vitesses
zonales. Cette derniere relation entraine une anomalie positive de vitesses zonales a la
surface (uf,,q < 0 et ul ;> 0) (les pointillés a droite de la Fig. 5.5). Cette anomalie des
vitesses zonales avec les gradients zonaux moyens, ici principalement le gradient zonal de
température moyenne (traits pleins a droite de la Fig. 5.5), induit ’apparition d’anomalies
de température :

@T' = —U,

T+ ...
acosf ? *

ol 7" est 'anomalie de température, T est la température moyenne et ¢ est la longitude.
Etant donné la forme du gradient zonal de température moyenne en fonction de la lon-
gitude (un gradient positif suivi d'un gradient négatif), sa dérivée longitudinale s’annule.
Ainsi, 'anomalie de température induite par les anomalies d’advection zonale est négative
a l'ouest et positive a l'est, ce qui correspond a un gradient zonal positif (tirets a droite
de la Fig. 5.5).

Un autre mécanisme se superpose de facon contructive a celui décrit ci-dessus. Le fait
de créer une anomalie de vitesse vers ’est pres du bord ouest crée une anomalie de vitesse
verticale positive afin de respecter la non-divergence du fluide. Cette anomalie de vitesse
verticale induit une remontée des eaux froides le long du bord ouest. Comme visible dans
les champs d’anomalies a 10.5 yr (Fig. 5.4), 'anomalie positive de vitesses zonales fait
intervenir des vitesses verticales positives le long du bord ouest. Cela induit une anoma-
lie d’eaux froides en surface du fait du gradient vertical de température moyenne positif
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Fic. 5.4 — Instantané a 10.5 yr de l'intégration temporelle du modele linéaire initialisé
par la salinité de surface optimale de 'intensité de la circulation méridienne. A gauche
moyenne entre 0 et 612 m (profondeur du maximum de la fonction courant méridienne)
de la densité (en haut), de la température (au centre) et de la salinité (en bas), et le
champ de vitesses horizontales. A droite, section & 48°N (latitude du maximum de la
fonction courant méridienne) de la densité (en haut), de la température (au centre) et de
la salinité (en bas) superposée au champ de vitesses zonales, méridiennes et verticales (ce
dernier est moyenné sur 20° de latitude). Les traits pleins, tirétés et pointillés représentent
les anomalies positives, négatives et nulles. L’intervalle de contours est pour les vitesses
horizontales et verticales de 5 x 107 m s~ et 1 x 1072 m s~!. Le trait plein gras indique
la latitude et la profondeur du maximum de la fonction courant méridienne.
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(0,1 = —w'0, T + ... o w est 'anomalie de vitesse verticale). Dans cette région, le
gradient vertical de salinité moyenne est négligeable vis-a-vis de celui de température.
C’est pourquoi il n'y a qu'une faible signature de ’anomalie de salinité sur I’anomalie de
densité ainsi créée. Cette remontée d’eau froide est un mécanisme renforcant ’apparition
du gradient zonal positif de température.

L’apparition d’une anomalie froide de surface a ’ouest du bassin ainsi que d’une ano-
malie chaude de surface a I'est entraine un mouvement méridien vers le nord en surface
(tirets a droite de la Fig. 5.5) et un mouvement méridien vers le sud en profondeur par
la relation du vent thermique :

1 pof
dop = =L 0.0,
acos #P g v

ou v’ sont les anomalies de vitesses méridiennes. D’apres notre analyse précédente, comme
d’apres l'intégration temporelle a 10.5 yr, nous avons [9,1"| > ]0,5’|. Nous obtenons
donc :

1 f

0, T = 20,0/,
acosf ? ga

ou « le coefficient d’expansion thermique. Dans le cas présent, avec 047" > 0, nous
obtenons 9.v" > 0. Cette relation peut étre schématisée comme un mouvement couches

ou Vg < 0et vl >0 et olt Hyyr et Hiong définissent les épaisseurs des couches.

Cherchons a comprendre comment ce mouvement barocline modifie la circulation
méridienne. Dans notre cadre, ’anomalie de circulation océanique méridienne (') peut

s’écrire comme :
Peast 0
w':—/ acos@dqﬁ/ dz v,
west z

Ol (yest €6 Peast sON les longitudes a la limite ouest et est du bassin Atlantique (sup-
posées, ici, indépendantes de z) et H sa profondeur. Le mouvement étant barocline, le
maximum de la fonction courant (¢! .., mesurant lintensité de la circulation) apparait
sous la premiere couche :

U(2) = Ynax & 0:9'(2) =0,

& V() =0,
<z = Hyyr.

Nous obtenons alors :

(z)cast
/ /
wmax - / acost d¢ Usuersurf-

'west

Cette derniere relation nous permet d’écrire la relation de proportionnalité :

/ /
wmax X Vgt -
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Fic. 55 — A gauche, température et salinité le long de la section 48°N dans 1’Atlan-
tique nord. Le gradient de densité est dominé par la température le long de cette sec-
tion, ou le profil de température peut étre schématisé comme une croissance suivie d'une
décroissance. A droite, schéma du mécanisme permettant a une anomalie positive de sa-
linité de surface située au nord du bassin d’augmenter I’advection de surface vers le nord,
et donc l'intensité de la circulation méridienne, représentée au travers d’une coupe de
surface de I'océan. Les pointillés, les tirets et les traits pleins représentent respectivement
I’anomalie de salinité ainsi que l'anomalie d’advection zonale de surface qu’elle induit,
le profil de 'anomalie d’iso-température ainsi que ’anomalie d’advection méridienne de
surface en découlant, et le profil d’iso-température moyenne.
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Ainsi, 'apparition d’un gradient zonal de température positif entraine une augmentation
de la cellule de circulation méridienne : 1], oc 9,1".

Etant donné l'état moyen, nous avons pu exprimer une relation entre les anomalies du
gradient méridien de salinité et l'intensité de la cellule méridienne via les anomalies du
gradient zonal de température : ¢ .. o 01" x 0p5’. Nous obtenons une relation entre
I’anomalie de salinité de surface située au nord du bassin Atlantique et l'intensité de la
cellule de circulation méridienne : ¢/ . oc SSS!_ .

Le dernier résultat de cette étude correspond au fait que, puisque nous étudions la
perturbation de salinité de surface optimale, nous savons qu’aucune autre perturbation
de salinité de surface n’aura autant d’impact sur l'intensité de la circulation méridienne.
Ce type d’étude permet de fixer une borne maximum a l'impact de la salinité de sur-
face sur l'intensité de circulation. Les données sur les Great Salinity Anomalies de Belkin
et al. (1998) révelent un maximum de modifications de la salinité de surface dans I’At-
lantique nord de 0.5 psu sur 250 m. Nous obtenons alors une modification de I'intensité
de circulation de 0.75 Sv. Ceci correpond & une modification de 11% de la circulation
moyenne.

5.3.2 Intensité du transport de chaleur méridien

De la méme facon que pour I'étude du maximum de circulation méridienne, la solution
(5.1) reste valide pour I'étude du maximum de transport de chaleur. Nous définissons
juste différemment la fonction cott |F') afin qu’elle représente 'intensité du transport de
chaleur méridien. Le transport de chaleur méridien (MHT) n’est pas un opérateur linéaire
du vecteur d’état de notre modele ({u,T,S}), puisqu’il s’écrit :

Peast 0
MHT = pOC’p/ acos 0 dgb/ dz T,
west —H

ou (), est la capacité calorifique de I'’eau de mer. Son expression pour les perturbations
ne s’écrit donc pas de la méme fagon que pour le vecteur d’état. Ainsi, en posant |U) =
|U) + |u), ou |U) dénote I'état moyen et |u) les perturbations, nous avons :

(z)cast 0 _ _
MHT = pOCp/ acosf dgb/ dz (0T + 01" +'T +J'T")
'west —-H
= MHT + MHT' + MHT”.

Le transport de chaleur se décompose alors en un terme moyen, un terme linéaire et un
terme quadratique selon les perturbations. Ainsi, en négligeant le dernier puisqu’il est du
second ordre, nous obtenons l'opérateur linéaire du transport de chaleur des perturba-

tions :
(z)cast

0
MHT' = poC, acosf d¢/ dz (V1" +0'T).
—H

¢west
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Enfin, nous prendrons (F|u) comme la valeur de I’anomalie de transport de chaleur a la
latitude du maximum de transport de chaleur de I’état moyen, c’est-a-dire pour notre état
moyen a 27°N (Fig. 5.1). Maintenant que nous avons défini notre fonction cout, comme
MHT’(#=27°N), il convient de I'injecter dans (5.1) et de regarder la dépendance des so-
lutions en fonction du délai 7. Le calcul montre un maximum de croissance pour un délai
de 2.2 yr (Fig. 5.6 en haut a droite). La forme de la salinité de surface conservant le
sel et maximisant le transport de chaleur apres 2.2 yr correspond a une forte anomalie
positive de salinité dans les mers du Labrador et d’Irminger et a une anomalie, d’un ordre
plus faible, située entre 15 et 30°N dans la moitié ouest du bassin Atlantique (Fig. 5.6 a
gauche). Cette derniére anomalie change une fois de signe entre -60 et -35° de longitude
et n’en change pas sur la latitude. Une intégration temporelle du modele linéaire perturbé
par cette anomalie optimale de salinité de surface induit une croissance apres 2.2 yr de
2.4 x 1073 PW (Fig. 5.6 en bas & droite) comme prévu par la solution extraite de (5.1).
Cette anomalie de transport de chaleur est obtenue par la modification du terme en v'T
qui est d'un ordre supérieur a celui en v1”. Ceci montre que la salinité de surface modifie
préférentiellement le transport de chaleur par le terme des anomalies d’advection de la
température moyenne. Ainsi la modification du transport de chaleur par notre anomalie
de salinité de surface optimale est induite par une modification des anomalies d’advection
méridienne. Nous allons chercher a identifier et comprendre les mécanimes permettant
une telle modification.

OPT INIT SSS PERT (psu), 2.2 yr = MHT = 0.0024 PW MHT GROWTH (PW)
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Fi1G. 5.6 — Comme la Fig. 5.3 pour le maximum de croissance du transport de chaleur
(MHT). La latitude du maximum de MHT est dénotée par le trait plein. Un maximum
local apparait pour un délai de 2.2 yr (traits verticaux) et entraine une modification de
0.0024 PW.

Le premier résultat du champ des anomalies a 2.2 yr (Fig. 5.7) est que le régime cor-
respond encore a Ro < 1, Eky < 1 et Eky ~ 1. Comme dans I'étude précédente et
pour les mémes raisons, bien que les termes verticaux de viscosité turbulente soient non
négligeables devant les termes de Coriolis, nous supposerons le régime comme principale-
ment géostrophique. Les anomalies de vitesses sont alors orthogonales aux gradients des
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anomalies de densité.

De plus, I'anomalie de salinité positive dans la mer du Labrador est parfaitement com-
pensée par une anomalie de température positive. Ceci n’induit donc aucune modification
du champ de densité et donc des anomalies de vitesses. L’augmentation du transport de
chaleur n’est donc aucunement liée a I’'anomalie positive de la salinité de surface dans la
mer du Labrador.

Le deuxieme résultat est que I'augmentation des vitesses méridiennes, induisant une
augmentation du transport de chaleur, se fait de facon extréemement locale a 'ouest du
bassin. Ces vitesses méridiennes sont orthogonales a un gradient zonal des anomalies de
température qui apparait, lui aussi, de maniere locale dans 1'ouest du bassin Atlantique.

A ce stade de Iétude il semble que, comme précédemment, les anomalies de vitesses
méridiennes sont engendrées par un gradient zonal des anomalies de température lui-méme
engendré par nos anomalies de salinité. C’est pourquoi, a I'image de 1’étude précédente,
nous allons identifier comment les anomalies de salinité de surface ont pu engendrer 1’aug-
mentation du transport de chaleur via les gradients zonaux des anomalies de température.

A Tinstant initial, ’anomalie de salinité de surface présente un gradient zonal entre
-60 et -35° de longitude autour de 27°N de latitude. Cette anomalie se propage pendant
les 2.2 yr avant 'apparition du maximum de croissance du transport de chaleur. Cette
propagation correspond parfaitement au transport moyen (Fig. 5.8 a droite). De plus,
I’advection moyenne étant d’un ordre plus forte au sud (~2.2 cm s vers l'ouest, Fig. 5.8
a gauche) qu’au nord (~0.5 cm s™! vers louest) de 27°N, ceci a pour effet non seulement
de déplacer I'anomalie de salinité de surface, mais aussi de tourner le gradient des anoma-
lies de salinité. Apres 2.2 yr, 'anomalie de salinité induit un gradient méridien de densité
positif autour de 27°N (latitude du maximum de transport de chaleur).

La suite du raisonnement est équivalente a celle de 1’étude précédente. Par la relation

du vent thermique :
l&gp’ = @ELU’ > 0,
a g
une vitesse zonale vers l'est apparait en surface. A I'image de I’étude précédente, un
gradient thermique positif puis négatif, en s’éloignant du bord ouest, existe sur l'état
moyen. Mais maintenant, celui-ci n’est plus d’aussi grande échelle, il est localisé dans la
zone ouest du bassin. Ainsi I'intéraction des anomalies d’advection zonale avec le gradient
de température moyenne induit une anomalie localisée sur le bord ouest. Cette anomalie
correspond a un gradient positif de température.
Ce gradient est renforcé par le fait qu'une anomalie de vitesses verticales positives
a l'ouest est induite par 'anomalie d’advection zonale vers l'est et a la non-divergence.
Alors, a cause du gradient positif de température verticale de ’état moyen, une remontée
des eaux froides intervient sur le bord ouest et une anomalie d’eau froide apparait en
surface.
Ces deux effets construisent un gradient zonal positif d’anomalie de température. Ce
gradient de température induit une advection méridienne par la relation du vent ther-
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F1G. 5.7 — Comme la Fig. 5.4 pour un instantané, apres 2.2 yr, de I'intégration temporelle
du modele linéaire initialisé par la salinité de surface modifiant le plus le maximum de
transport de chaleur. La latitude du maximum de la circulation méridienne est dénotée
par le trait plein. A gauche, la moyenne est entre 0 et 612 m (profondeur de la base
des anomalies). A droite, la section est & 27°N (latitude du maximum du transport de
chaleur). L’intervalle des contours des vitesses horizontales et verticales est respectivement
de5x 10" mstetdedx 107" m st
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Fic. 5.8 - A gauche, profil des vitesses zonales de I’état moyen moyenné de 0 & 197 m (pro-
fondeur d’expansion des anomalies de salinité) le long d’une section au sud du maximum
de transport de chaleur (23°N). La vitesse moyenne de ’état moyen entre les longitudes
40 & -60° est de 2.2 cm s, A droite, diagramme espace-temps des anomalies de den-
sité moyenné entre 0 a 197 m le long de la section 23°N, pour une intégration temporelle
linéaire perturbée par la salinité de surface optimale (normalisée & un maximum de 1 psu).
La propagation des anomalies est principalement due a I’advection zonale moyenne (trait
plein). Le trait plein horizontal dénote le temps (2.2 yr) ol le maximum de transport de
chaleur atteint son maximum.

mique :

1
9,7 = S
go

0,0 > 0.
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Cette relation nous indique l'existence de vitesses méridiennes vers le nord, en surface,
et vers le sud, au fond (v. . > 0 et vf, 4 < 0). Le transport de chaleur peut alors étre
synthétisé en

¢east _ _
MHT, = pOCp a COSQ d¢ (,UéurfTsuersurf + véondeondHfond) )

¢west

ol Hyyt et Hiong sont, comme précédemment, les épaisseurs des couches correspondant res-
pectivement aux vitesses de surface et de fond, et Tyt et Tonq les températures moyennes
correspondantes. Or puisqu’une anomalie de densité ne peut induire qu'un mouvement
barocline nous avons : v Hsurr + Vi qHiona=0. Cette relation nous permet de réécrire
I’anomalie du transport de chaleur comme suit :

¢cast _ _
MHT' ~ poC, acost do Ly Hsuet (Towt — Tiona) -
¢west

Dans I'état moyen nous avons Ty > Tiong. Nous obtenons alors :

MHT’ « v’

surf*
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Nous avons montré la relation entre le gradient méridien d’anomalie de salinité et le
gradient zonal d’anomalie de température (0,1" x 9p5’), la relation entre le gradient zonal
d’anomalie de température et 'anomalie de vitesse méridienne de surface (v, x 9,17), la
relation entre I’anomalie de vitesse méridienne de surface et ’anomalie de transport de cha-
leur méridien (MHT’ o< v/ ). Nous arrivons alors & la relation entre le gradient méridien
d’anomalie de salinité et I’anomalie de transport de chaleur méridien : MHT' o< 9y5’.

Dans un dernier temps nous nous proposons, comme précédemment, de chiffrer la
borne supérieure de I'anomalie de transport de chaleur qui peut étre attendue dans I'océan.
Ainsi, puisque les Great Salinity Anomalies révelent un maximum de modification de la
salinité de surface dans I’Atlantique nord de 0.5 psu sur 250 m, on obtient une modification
du transport de chaleur de 0.03 PW. Ceci correspond & une modification de 5.4% du
transport de chaleur moyen.

5.4 Conclusion

Comme derniere gradation de notre étude, nous avons appliqué notre méthodologie,
mise en place dans la premiere partie de ce chapitre, dans un modele de circulation
générale réaliste. A I'image des deux sections précédentes, nous nous sommes proposés
d’identifier et de quantifier les mécanismes physiques entrainant des modifications de la
circulation océanique. Deux mesures de la circulation océanique sont plus spécifiquement
utilisées : 'intensité de la cellule de circulation méridienne et I'intensité du transport de
chaleur. Ces deux mesures ont été choisies pour leur valeur synthétique de la circulation
océanique mais aussi pour leur indication quant a la contribution océanique sur le climat,
en terme de transport de masse et de chaleur. Ainsi, nous avons évalué les changements de
I'intensité de la cellule de circulation méridienne soumise a une perturbation de la salinité
de surface. De la méme facon, 'impact d'une perturbation de salinité de surface sur le
transport de chaleur a été étudié.

Le premier résultat de cette étude est I'existence de croissance transitoire pour les deux
mesures choisies. Pour 'intensité de la circulation méridienne, une anomalie de salinité de
surface située au nord du bassin Atlantique entraine une augmentation maximale apres
un délai de 10.5 yr. Et, pour 'intensité du transport de chaleur, une anomalie de salinité
de surface située autour de 27°N (latitude du maximum de transport de chaleur) dans
la moitié ouest du bassin Atlantique induit une croissance maximale apres un délai de
2.2 yr.

Pour les deux mesures, la croissance transitoire est induite par un gradient méridien
de salinité de surface générant des anomalies de vitesses zonales qui, interagissant avec
le gradient zonal de température moyenne, engendrent un gradient zonal d’anomalies de
température. Ce gradient de température induit une anomalie de vitesse méridienne de
surface vers le nord qui modifie, pour la premiere mesure, 'intensité de la circulation
méridienne ou, pour la seconde mesure, 'intensité du transport de chaleur.
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Le dernier résultat est I’obtention d’une borne supérieure des modifications induites
par une anomalie de salinité de surface sur la circulation océanique. Les perturbations de
salinité de surface dans I’Atlantique nord sont de 'ordre de 0.5 psu sur 250 m, comme les
Great Salinity Anomalies (Belkin et al., 1998). Nous fixons la borne maximum de modi-
fication de la circulation méridienne comme de 0.75 Sv et celle du transport de chaleur
comme de 0.03 PW.

Cette derniere étude possede une forte différence avec celles des sections précédentes.
En effet, pour le modele de circulation générale réaliste nous n’avons pu obtenir les vec-
teurs propres de la matrice Jacobienne, du fait de la configuration numérique trop impor-
tante du modele (variables dynamiques > 3x 10°%). Ces vecteurs régissent la dynamique des
perturbations autour de ’état d’équilibre. Cette lacune ne nous a pas permis, par rapport
aux sections précédentes, d’analyser aussi facilement les croissances transitoires optimales
que nous avons produites lors de cette derniere étude. Une perspective tres intéressante
pour la compréhension de la dynamique d’'un modele de circulation générale réaliste, et
donc par extension de la circulation océanique, serait la diagonalisation du modele linéaire
tangent et adjoint. Les vecteurs propres d'une circulation océanique générale ainsi obte-
nus seraient intéressants pour non seulement mieux comprendre les croissances transitoires
optimales et obtenir les optimaux stochastiques (a I'image des études précédentes), mais

aussi et surtout mieux comprendre les modes de réponse de la dynamique océanique glo-
bale.
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Actuellement, une prise de conscience apparait autour des liens possibles entre le
réchauffement climatique, visible depuis un siecle (Mann et al., 1999), et la pollution at-
mosphérique due a la forte industrialisation du siecle dernier. En effet, une augmentation
caractéristique de la température moyenne atmosphérique et océanique a été observée.
Dans ce contexte de mutation du climat, nommé réchauffement global, il convient d’étudier
le systeme climatique afin d’évaluer les conséquences d’un tel changement. Le climat se
divise en plusieurs sous-systemes ayant des caractéristiques différentes : 'atmosphere, la
lithosphere, I’hydrosphere, la cryosphere et la biosphere. Les deux compartiments clima-
tiques les plus exposés a I’énergie solaire du fait de leur forte étendue a la surface du globe
sont 'atmosphere et I’hydrosphere, notamment la partie océanique de cette derniere. Or,
I’atmosphere possede une faible capacité thermique induisant une dynamique d’ajuste-
ment relativement rapide (de I'ordre de quelques mois). De son c¢6té, 'océan possede une
bien plus forte capacité calorifique et constitue ainsi un énorme réservoir de chaleur avec
une dynamique plus lente. Cette capacité calorifique et cette dynamique lente font de
l'océan un élément majeur de la dynamique climatique. Plusieurs observations (Curry
et al., 2003; Curry et Mauritzen, 2005; Josey et Marsh, 2005) révelent que les modi-
fications climatiques de ce dernier siecle induisent, entre autres, des modifications des
flux d’évaporation-précipitation. Or, ce flux d’eau douce, en changeant la stratification
océanique via la modification de la salinité de surface des océans, est I'un des forcages
de la circulation océanique. Ainsi, nous avons choisi d’étudier la stabilité et la variabi-
lité (d’échelles de temps multi-annuelles a millénaires) de la circulation océanique dans le
contexte de modification d’un de ces forcages, le flux d’évaporation-précipitation. Concer-
nant la question de la variabilité océanique, comme pour beaucoup d’autres domaines,
deux paradigmes existent et s’opposent. Le premier voudrait que la variabilité soit en-
dogene, c’est-a-dire que le systeme tire ’énergie nécessaire a soutenir la variabilité par
des processus internes (Huck et al., 1999; Gildor et Tziperman, 2001; Arzel et al., 2006;
Sévellec et al., 2006; Colin de Verdiere et al., 2006). Le deuxiéme paradigme, quant a
lui, veut que la variabilité soit exogene, c’est-a-dire que la variabilité, bien que modulée
par des processus internes, trouve 1’énergie nécessaire a la maintenir par des stimulations
externes au systeme (marées, variabilité saisonniere, cycle de Milankovitch). Ces deux pa-
radigmes sont clairement distinguables et induisent des raisonnements physiques comme
dynamiques completement différents. Néanmoins, la compréhension d’un mécanisme de
variabilité dans un contexte peut parfois permettre la compréhension de la variabilité dans
I’autre, comme cela nous est arrivé a plusieurs reprises dans cette these.

La premiere partie de notre étude s’est intéressée a la variabilité endogene. L’étude de
ce type de variabilité ne peut étre entierement appréhendée par une analyse linéaire. En
effet, la variabilité endogene est toujours reliée a des mécanismes non-linéaires : saturation
non-linéaire autour d’un cycle limite d'un mode linéaire croissant, oscillation de relaxa-
tion... Deux problemes ont été abordés dans cette étude sur la variabilité endogene. Ces
deux variabilités se distinguent, entre autres, par leurs échelles de temps caractéristiques.

La premiere oscille sur des échelles centenaires alors que la deuxieme oscille sur des
échelles millénaires. Le mode centenaire est un mode interne de la circulation thermohaline
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oscillant sur un cycle limite autour de I'état d’équilibre. L’oscillation apparait au travers
d’une bifurcation de Hopf lorsque l'intensité du flux d’évaporation-précipitation est aug-
menté. Apres la bifurcation de Hopf, une analyse de stabilité linéaire sur I’état d’équilibre
nous a permis d’obtenir un mode linéaire instable oscillant sur une période de 171 yr.
Ce mode linéaire a des propriétés, comme sa période ou sa structure en température et
salinité, extréemement proches de celles du mode apparaissant autour de I’état d’équilibre
apres la bifurcation de Hopf. L’étude a montré que ce mode pouvait étre, au premier
ordre, considéré comme une anomalie de salinité advectée par le courant moyen. De plus,
la convection n’était pas critique a l'existence de ce mode. En outre, un modele mini-
mal, la boucle d’Howard-Malkus, nous a permis d’obtenir une solution analytique de ce
mode. Ceci nous a permis de lier cette oscillation a la rétroaction positive de salinité
sur la circulation thermohaline. Un bilan de variance au cours d’une période d’oscillation
montre l'existence d’une source d’anomalie de densité via le rappel de température de
surface. En effet, application d’une condition mixte & la surface (rappel a la température
atmosphérique et flux d’eau douce) permet de soutenir 'oscillation. Le dernier résultat
de cette étude est 'amortissement de l'oscillation, et donc la disparition de la bifurcation
de Hopf, dans le cas d'une configuration bihémisphérique en circulation pole-a-pole.

L’oscillation millénaire, quant a elle, est une oscillation de relaxation. Ce type d’oscil-
lation correspond a une évolution lente sur deux états avec un passage rapide entre eux.
L’étude a montré que ces deux états de I'oscillation ont des propriétés thermohalines tres
proches de celles des états d’équilibre obtenus pour des intensités du flux d’évaporation-
précipitation plus fortes ou plus faibles que celle du régime d’oscillation millénaire. Ainsi,
I'oscillation millénaire modifie tres fortement la circulation thermohaline au cours de son
cycle (I'intensité de la circulation passant de -4 a 15 Sv). Cette modification de la circu-
lation induit de forts changements de transport de chaleur océanique et donc du climat
(le flux de chaleur vers I'atmosphere dans les régions du nord passant d’environ -10 &
10 W m=2). 1l a été montré que le régime d’oscillation millénaire peut apparaitre i la
suite de deux bifurcations période-infinie de chaque coté de son régime d’existence (défini
ici par l'intensité du flux d’évaporation-précipitation). De plus, une variabilité de plus
haute fréquence (échelle de temps centenaire) apparait sur chacun des deux états transi-
toires de 'oscillation millénaire. La stabilité de ces modes plus hautes fréquences controle
la période de l'oscillation millénaire. Ainsi, plus ces modes hautes fréquences sont in-
stables, plus la période de l'oscillation millénaire est petite. De la méme facon si 'un
de ces modes hautes fréquences est stable, I'oscillation millénaire disparait. De plus, il a
été montré que 'augmentation de I'intensité du flux d’évaporation-précipitation entraine
le scénario suivant : ’état d’équilibre se déstabilise via une bifurcation de Hopf qui fait
apparaitre l'oscillation centenaire instable correspondant en une partie d'un cycle plus
important, 1’oscillation millénaire. Alors, nous pouvons interpréter ’oscillation centenaire
comme un précurseur de I'oscillation millénaire.

La deuxieme partie de notre étude nous a amené a considérer des modes de varia-
bilité exogene. Ici, la variabilité océanique est une réponse a une perturbation externe
choisie comme une perturbation de la salinité de surface, étant donné notre domaine
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d’intéret. Ce type de variabilité peut faire appel a des mécanismes non-linéaires, mais
aussi pour de faibles perturbations, ou nous restons au voisinage d’'un état d’équilibre
asymptotiquement stable, a des mécanismes purement linéaires. Ce voisinage méme si
il existe toujours peut parfois étre tres restreint. Néanmoins, nous nous sommes limités
a 'approximation linéaire étant donné les simplifications méthodologiques qu’elle induit
dans notre étude. Dans ce cadre linéaire, 1’évolution des perturbations s’écrit via la ma-
trice Jacobienne. Cette matrice n’est généralement pas auto-adjointe, le probleme est dit
non-normal. Ainsi, la matrice Jacobienne décrit comment le systeme répond, alors que
son adjoint correspond a la fagcon dont le systeme recoit I'information. Alors, dans le cadre
d’une étude de perturbations, et notamment ici par la salinité de surface, les deux termes
ont leur importance comme le montrent tous les résultats analytiques de notre travail.

Dans le premier temps de cette étude de la variabilité endogene, nous avons mis en
place une méthode pour calculer les perturbations optimales dans trois cadres. Ainsi,
nous avons pu évaluer les perturbations initiales, constantes et stochastiques de salinité
de surface induisant respectivement la plus grande modification de la circulation océanique
dans un temps fini, de la circulation en régime permanent et de la variance de la circu-
lation. Dans ce type d’étude, il apparait une dépendance a la mesure de la circulation
océanique. Nous avons choisi deux mesures : une norme quadratique mesurant la distance
de la perturbation a zéro et une norme linéaire l'intensité de la circulation méridienne.
L’utilisation de la deuxiéme mesure fait apparaitre des solutions explicites pour 1’étude
des perturbations initiales et constantes. De plus étant donné la signification physique
de cette mesure, la compréhension des résultats apparait naturellement. Dans un modele
de circulation thermohaline 2D latitude-profondeur, représentant un océan zonalement
ajusté, nous avons trouvé une croissance en temps fini a 67 yr reliée a la croissance du
mode centenaire. Il a aussi été montré I'apparition d’un pic dans la puissance spectrale de
la réponse au forcage optimal de salinité de surface. Ce pic localisé a 150 yr correspond a la
réponse du mode centenaire avec une intensité fortement controlée par les non-normalités
de notre systeme. Ce résultat est différent de celui Tziperman et loannou (2002) qui,
du fait d’'une mauvaise estimation de la période de leur mode linéaire le moins amorti,
prospecte sur des fréquences éloignées de celle du mode oscillant. Lors de cette étude nous
avons restreint la matrice Jacobienne et son adjoint a une somme incomplete de quelques
uns de leurs vecteurs propres les moins amortis. Cette réduction suffit a reproduire 'es-
sentielle de la dynamique linéaire de notre modele et ainsi a retrouver les perturbations
optimales et les réponses non-normales.

Dans le deuxieme temps, notre étude sur les perturbations optimales de salinité de
surface influencant le plus la circulation océanique est étendue a un modele planétaire-
géostrophique 3D. Dans cette étude nous n’avons utilisé que la mesure de l'intensité de la
circulation méridienne étant donné sa plus forte signification physique et climatique. Le
premier résultat de cette étude est I'apparition d’une forte dépendance des perturbations
optimales et de leur réponse au choix de la physique des conditions limites de surface,
¢’est-a-dire au choix de forcer la température et la salinité par un flux de chaleur et un flux
d’eau douce ou par un rappel sur la température atmosphérique et un flux d’eau douce.
En effet, le choix du rappel sur la température annihile la variabilité multidécénnale alors
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que 'état d’équilibre est strictement le méme (Huck et Vallis, 2001; Arzel et al., 2006).
Ainsi, il ne suffit pas de bien représenter la circulation océanique et le champ de densité
qui lui est lié, mais il faut avant tout bien représenter la physique des interactions océan-
atmosphere. Ce résultat est généralisable a l'utilisation de rappel dans la masse (i.e. rappel
du champ de température et de salinité a des valeurs climatologiques). Cette utilisation
est tres critiquable, tant ce rappel peut influencer la dynamique sans qu’aucun fondement
physique ne 'autorise. Le second résultat de cette étude est I’apparition de la variabilité
multidécennale de I’Atlantique. En effet, cette variabilité domine le spectre de réponse
stochastique. Ainsi, la variabilité multidécennale de I’Atlantique est un mode efficace sur
le changement de la circulation océanique méridienne et possede donc un impact potentiel
sur le climat.

Dans le troisieme et dernier temps de I'étude de la variabilité exogene, nous avons
choisi d’étudier la croissance en temps fini de 'intensité de la circulation méridienne ainsi
que celle du transport de chaleur méridien dans I’Atlantique nord. Cette derniere étude
est une étape importante de notre travail, quant au réalisme des modeles océaniques
étudiés, puisqu’elle a été réalisée avec un modele de circulation océanique aux équations
primitives (OPA) en configuration réaliste globale (ORCA2, 2° de résolution). Dans cette
étude deux mécanismes de croissance transitoire induite par des perturbations de salinité
de surface ont été trouvés. Le premier correspond a une anomalie de salinité de surface
positive située dans 1’Atlantique au nord de 50°N. Cette perturbation induit une augmen-
tation de l'intensité de la circulation méridienne de I’Atlantique nord 10.5 yr apres son
application. Le deuxieme est une anomalie de salinité localisée dans 1’Atlantique autour
de 27°N changeant de signe sur la longitude avec une composante positive au nord de
55°N. Cette perturbation induit une augmentation de l'intensité du transport de chaleur
dans I’Atlantique nord 2.2 yr apres son application. Dans les deux cas c’est un gradient
méridien de salinité zonale qui induit une anomalie du gradient zonal de température qui,
lui-méme, entraine des vitesses méridiennes de surface. Cette modification des vitesses
zonales est responsable de I'augmentation respective de la circulation méridienne ou du
transport de chaleur. En outre, ce dernier résultat montre que le transport de chaleur
est plus efficacement modifié par des perturbations des vitesses méridiennes que par des
changements du champ de température.

Un point commun entre nos trois différentes études sur la variabilité exogene de la cir-
culation océanique est l'existence de croissances non-normales. Nous avons vérifié dans le
cadre des deux premiers modeles que ces croissances sont régies par les modes propres les
moins amortis de la matrice Jacobienne et de son adjoint. Néanmoins les croissance tran-
sitoires optimales de ces trois études different. Le passage d’un modele 2D a 3D permet
de représenter les échelles de temps de I'ajustement zonal. Ainsi, I’étude des perturba-
tions initiales optimales dans le modele planétaire-géostrophique 3D fait apparaitre une
croissance en temps fini faisant appel a une dynamique géostrophique, absente du modele
2D. De la méme facon, le passage a un modele aux équations primitives en configuration
globale réaliste permet de mieux représenter la circulation océanique et la localisation des
masses d’eaux. L’utilisation de ce dernier modele induit une croissance transitoire opti-
male liée au gradient zonal de température moyenne. Ce gradient zonal moyen était mal
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représenté dans le modele planétaire-géostrophique 3D et n’était pas du tout représenté
dans le modele 2D latitude-profondeur.

Le dernier résultat, et autre point commun, de ce type d’étude sur la variabilité
océanique exogene est 'obtention de borne sur les variations de la circulation océanique.
Cette borne a pu étre affinée lors de nos études sur des modeles de plus en plus réalistes.
Ainsi, pour la derniere étude utilisant la configuration la plus réaliste, des anomalies de
salinité de surface comparables aux Great Salinity Anomalies engendreraient une modifi-
cation de 0.75 Sv de l'intensité de la circulation méridienne et de 0.03 PW de l'intensité
du transport de chaleur.

Néanmoins toutes ces études mettent en exergue l'impact plus important des per-
turbations grande échelle. Il convient de discuter la plausibilité de telles perturbations
du flux d’eau douce. Ainsi, nous pourrions citer les Great Salinity Anomalies comme
mécanisme induisant des perturbations initiales. Ces perturbations correspondent a un
apport d’eau douce localisé dans la zone polaire. Elles proviennent de la glace de mer
et apparaissent tous les 10 yr. Un évenement de ce type a pu étre mis en évidence pour
chacune des décennies 70, 80 et 90. Ces évenements locaux sont propices a générer des
gradients grandes échelles de salinité et a induire de la variabilité dans 1’Atlantique nord
(Zhang et Vallis, 2006). Nous avons fixer les modifications de la circulation du a ce type
de perturbations a un maximum de 0.75 Sv (chapitre 5).

Un candidat a la formation de perturbations grande échelle constante est la fonte des
glaces. Le réchauffement global induit dans les zones polaires une diminution de la calotte
glaciere (de l'ordre de 40% de son volume entre 1960 et 2000, Rothrock et al., 1999) et
donc une dilution réguliere de I'océan limitrophe. Cette dilution n’apparaissant que dans
les régions polaires, elle génere un gradient a ’échelle de 1’Atlantique nord capable de
générer des modifications de la circulation océanique. De la méme fagon Held et Soden
(2006) montrent que le réchauffement climatique globale induit une modification du cycle
hydrologique de l'ordre de 4%. Ceci entrainerai une modification de la circulation de
0.14 Sv (chapitre 3).

Enfin, bien que le bruit atmosphérique soit principalement associé a l'activité méso-
échelle (formation et propagation de cyclone et d’anticyclone), il est aussi composé de
modes de plus grande échelle. Ainsi la North Atlantic Oscillation correspond a un mode
dipolaire centré sur I’Atlantique nord et est capable d’y générer des fluctuations grande
échelle du flux d’eau douce Lamb et Peppler (1987) comme de I"accumulation de glace du
Groénland (Appenzeller et al., 1998). Toutes ces études mettent en évidence I’existence de
fluctuations grande échelle du flux d’eau douce requ par 'océan. Ce bruit peut étre mesuré
dans les données de flux d’eau douce océanique est fixe une variabilité de la circulation
océanique a un maximum d’écart type de 4 Sv (chapitre 4).

Ainsi, en regard au réchauffement climatique global, il convient de surveiller de facon
extrémement attentive les moindres modifications des zones d’évaporation et de précipitation
ainsi que de la quantité de glace de la surface du globe. Au cours de cette these nous avons
montré que de telles modifications ont un impact significatif sur la circulation océanique
et sur le transport de chaleur qu’elle induit, cette surveillance permettrait donc de prévoir
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et d’anticiper les éventuels changements climatiques.

Plusieurs perspectives nous semblent intéressantes a envisager dans la continuité de
notre travail. Pour I’étude de la variabilité endogene, un travail sur des modeles de dy-
namiques plus completes et plus complexes, comme des modeles aux équations planétaires-
géostrophiques ou aux équations primitives, pourrait étre une avancée dans la compréhension
et la validation des oscillations centenaires et millénaires. De la méme fagon, I'influence
d’une configuration plus réaliste, ayant un trait de cote et une topographie représentant
plus précisément 1’ Atlantique, pourrait étre évaluée. De plus, nos résultats, lors du passage
d’une configuration hémisphérique a bihémisphérique, nous laissent penser qu'un modele
global pourrait fortement modifier la présence et la forme de nos oscillations. Le but sous-
jacent a ces nouvelles études serait d’évaluer la question de I'artefact de la modélisation
sur les mécanismes physiques permettant de soutenir les oscillations. En effet, I'oscillation
millénaire semble tres dépendante de 'oscillation centenaire et la présence de bifurcation
période-infinie aussi. Il est alors intéressant, voire nécessaire, de comprendre 1’évolution
et la robustesse des mécanismes physiques proposés dans des configurations plus réalistes,
afin d’évaluer leur impact réel sur le climat.

Dans le cadre de I’étude sur la variabilité exogene, ou 'utilisation d’une configuration
réaliste globale a déja été menée, il conviendrait de la renforcer par la prise en compte d’'un
cycle saisonnier et ainsi de nous placer dans le cadre d’une étude non-autonome (absence
d’état d’équilibre). Ce type d’étude permettrait d’évaluer les périodes de I'année, et donc
indirectement les profondeurs de couche de mélange, les plus propices a l'influence par
des perturbations de salinité de surface de la circulation océanique. Cette extension est
d’autant plus intéressante, et non pas seulement méthodologique, que nous appliquons
notre méthode aux équations primitives dans une configuration globale réaliste : le cycle
saisonnier est alors bien représenté. Une autre perspective de notre travail sur la variabilité
exogene serait la prise en compte des termes non-linéaires a I'image des études de Mu et al.
(2004); Sun et al. (2005); Mu et Zhang (2006). Cette derniére perspective permettrait,
en outre, d’évaluer les dissymétries engendrées par une perturbation positive ou négative
de salinité de surface sur la circulation océanique. En effet, le signe d’'une perturbation
peut induire des effets radicalement différents au vue de la stratification, a I'image d'une
perturbation de densité dans une zone de convection. De plus, dans le cadre d'une étude
non-linéaire, l'effet de l'intensité de la perturbation pourrait étre aussi évalué et nous
permettrait une compréhension plus réaliste des mécanismes liant la salinité de surface a
la circulation océanique. Une derniere perspective serait I'obtention des vecteurs propres
d’un modele linéaire de la circulation océanique générale et de son adjoint. Ce travail
permettrait une meilleur analyse des croissances transitoires optimales. De plus, au-dela
de I'étude de perturbation optimale, la connaissance de ces vecteurs propres serait une
avancée tres intéressante dans la compréhension de la dynamique océanique globale.

De maniere plus générale, ’étude de la variabilité océanique, qu’elle soit endogene ou
exogene, nécessite une meilleure représentation des autres composantes du climat. Ceci est
d’autant plus vrai que notre étude s’intéresse principalement a la variabilité induite par des
changements de salinité de surface de I'océan. En effet, I’atmosphere et la cryosphere ont
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un impact significatif sur les flux d’eau douce ressentis par 'océan (tout comme les rivieres
mais dans une moindre mesure). Dans le contexte d’'une étude climatique, il conviendrait
d’utiliser des modeles couplés océan, atmosphere et glace afin de mieux représenter les
interactions entre ces sous-systemes et d’enrichir la dynamique.
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Variabilité basse fréquence endogene et
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Résumé : Une des conséquences du réchauffement clima-
tique est la modification du cycle hydrologique et par
conséquent du flux d’eau douce regu par l'océan qui
est 'un de ces forgages. La circulation océanique, et
plus précisément la circulation thermohaline, est parti-
culierement susceptible de produire de la variabilité basse
fréquence. Nous allons nous intéresser a 'impact du flux
d’eau douce sur la circulation thermohaline et principale-
ment sur sa variabilité décennale a millénaire.

Dans l'océan, comme dans tout systeme dynamique, deux
paradigmes coexistent pour expliquer la variabilité ob-
servée : elle peut étre endogene ou exogene.

Plusieurs résultats notables apparaissent. Au cours de
I’étude de la variabilité endogene dans un modele 2D
latitude-profondeur, les mécanismes de croissance et d’os-
cillation d’'un mode centenaire sont analysés et ses ca-
ractéristiques décrites. Ce mode, correspondant a I’advec-
tion d’'une anomalie de densité dominée par la salinité le
long de la circulation, se nourrit par la rétroaction de la
salinité sur l'advection dans les zones de forcage par le
flux d’eau douce. De plus, un cycle d’oscillation millénaire
apparaissant a travers une bifurcation période-infinie est
caractérisé. La bifurcation est due a la présence de modes
de plus hautes fréquences au cours du cycle millénaire.
Ainsi, nous montrons que l'oscillation centenaire est un
précurseur de l'oscillation millénaire.

Au cours de I'étude de la variabilité exogene, les pertur-
bations optimales de la circulation océanique par la sa-
linité de surface sont obtenues dans trois modeles de la
circulation thermohaline : un modele latitude-profondeur,
un modele planétaire-géostrophique et un modele aux
équations primitives en configuration globale réaliste. Ces
trois modeles induisent des échelles de temps des crois-
sances en temps fini différentes (respectivement 67 yr,
24 yr et 10.5 yr). Les mécanismes physiques entrainant ces
croissances transitoires différent et ont été analysés. Pour
les deux premiers modeles nous avons pu vérifier que c’est
le mode linéaire le moins amorti qui controle la croissance
transitoire. De plus, les perturbations stochastiques opti-
males font apparaitre un pic aux fréquences de ces modes
les moins amortis (respectivement 150 yr et 35 yr). En
outre, par cette étude des perturbations optimales, nous
avons obtenu une borne de modification de la circulation
océanique a 0.75 Sv et & 0.03 PW.

Mots clés : Circulation thermohaline, variabilité
basse fréquence, influence du flux d’eau douce,
perturbation optimale.

Title :
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variability of the thermohaline circulation
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Abstract : One of the consequences of the global war-
ming is the modification of the hydrological cycle and then
of the freshwater flux get by the ocean which one of its
forcing. The ocean circulation, and more accurately the
thermohaline circulation, is able to produce some low fre-
quency variability. We are going to study the impact of
the freshwater flux on the thermohaline circulation and
mainly on the decadal to millennial variability.

In the ocean, as in all dynamical systems, two paradigms
coexist for the explanation of the observed variability : it
can be endogenous or exogenous.

Some outstanding results appear. During the study of en-
dogenous variability in a 2D latitude-depth model, the
growth mechanism and the oscillation one of a centen-
nial mode are analyzed and theirs characteristics are des-
cribed. This mode, corresponding to a salinity domina-
ted density anomaly advected around the circulation, is
feed by the positive salinity feedback on the advection in
the freshwater forcing zone. A millennial oscillation cycle
which appears through an infinite-period bifurcation is
characterized. The bifurcation is due to higher frequency
mode presence during the millennial cycle. Thus, we point
out that the centennial oscillation is a precursor of millen-
nial oscillation.

During the study of the exogenous variability, the opti-
mal perturbations of the sea surface salinity influencing
the ocean circulation are performed in three models of
the thermohaline circulation : a latitude-depth model, a
planetary-geostrophic model and a primitive equation in
global realistic configuration. these three models induce
finite time growths on different time scales (respectively
67 yr, 24 yr and 10.5 yr). The physical mechanisms in-
ducing these transient growths have been analysed. For
the two first models, wa have been able to verify that
it is the less damped eigenmode which control the tran-
sient growth. The optimal stochastic perturbations reveal
a peak at the frequencies of these less damped (respec-
tively 150 yr and 35 yr) eigenmodes. Moreover, by this
study of the optimal perturbations, we have fixed modi-
fication bound of the ocean circulation at 0.75 Sv and at
0.03 PW.

Keywords : Thermohaline circulation, low fre-
quency variability, freshwater flux impact, opti-
mal perturbation.



