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Résumé

Les modes de variabilités interannuelles du systeme cogpgkin-atmosphere aux moyen-
nes latitudes de I'hémisphére sud sont étudiés avec un mddatompléxité intermédiaire.
L'objectif est de déterminer les mécanismes d’interaciocéan-atmosphere indépendam-
ment du forcage tropicale. Le modele est un modéle atmospleéguasi-géostrophique a 3
niveaux, couplé a une couche de mélange océanique de peafioconstante incluant I'ad-
vection géostrophique par le courant circumpolaire Anigue (ACC). Le couplage océan-
atmosphére se fait par les flux de chaleur de surface et lespwas d’Ekman forcés par
la tension de vent de surface. Dans une simulation totaleowaplée, 'atmosphere, qui
inclue la dynamique des transitoires baroclines, exhibenode annulaire (SAM) comme
premier mode de variabilité interannuelle. Les anomalégeaht induites par le SAM créent
des courants méridiens d’Ekman dans la couche de mélangaduyisent a leur tour des
anomalies de température océanique de surface qui soritecagectées par '’ACC. Un mé-
canisme purement forcé ou le role de I'océan est réduit &d'etibn des anomalies de SST
est suffisant pour reproduire les caractéristiques prategde la variabilité. Néanmoins, une
rétroaction positive de I'océan est mise en évidence paalee de la réponse stationnaire
atmosphérique a une anomalie de SST (SSTa).

Celle-ci est déterminée pour un ensemble d’expériencesietbGTa idéalisée est loca-
lisée en 14 longitudes différentes, uniformément répatedong d’'un cercle de moyenne
latitude. En projetant les réponses obtenues sur les matesaux atmosphériques, il est
mis en évidence la partition de la réponse en une composarteline identique quelque
soit la position de la SSTa et une composante barotrope ggtarbsur le mode dominant
de variabilité atmosphérique du modele.

La SSTa induit une anomalie d’air chaud dans la couche bdssesphérique qui en-
gendre une réponse barocliie a I'est. Cette réponse est due a I'advection du vortex stret-
ching induit par la SSTa, par les vents d’ouest quasi-statives.

La réponse barotrope consiste en une haute pression auxines/atitudes et une basse
pression sur le pble quand les SSTa sont localisées de lidstantique ouest au centre de
I'océan Indien ; et d’'une haute pression sur le pole quamrdeslki localisée du bassin Autralo-
Antarctique au centre de I'océan Pacifique. Les réponseaxrbpes ont une composante
tourbillonnaire identique. La différence entre les rémanast déterminée par la composante
zonalement symétrique qui se projette sur le SAM. La répbasetrope est formée par le
terme d’advection de vorticité relative basse fréquencesfiui-méme déterminé par I'im-
pact sur le pdle des interactions de I'anomalie de vortigtétive aux moyennes latitudes
avec les ondes stationnaires du modele.






Abstract

Patterns of interannual variability of the ocean-atmosplweupled system in the Sou-
thern Hemisphere extratropics are studied with a simplendhyoal model, in order to deter-
mine the basic physical processes of interaction indepelydef tropical forcing. The mo-
del used is an atmospheric quasi-geostrophic model cotpketslab” oceanic mixed layer,
which includes mean geostrophic advection by the Antakcticumpolar Current (ACC).
The ocean-atmosphere coupling occurs through surfacdlbees and Ekman current heat
advection. In a fully coupled simulation, the atmosphedd pf the model, which includes
high frequency transient eddies at midlatitudes, exhiistrong Southern Annular Mode
(SAM) as the first mode of variability at interannual timess. The SAM-related wind
anomalies induce Ekman currents in the mixed layer whicdyre sea surface temperature
anomalies. These are then advected along by the ACC. A foneetianism where the ocean
role is reduced to advect the SST appears sufficient to repeoithe main features of the va-
riability. Nevertheless, a positive feedback of the oceas @also found. It operates through
anomalous Ekman currents heat advection and contributdge tmaintenance of the SST
anomaly.

The stationary atmospheric response to an idealised SSMan¢SSTa) is next studied
in the same simple model of the Southern Hemisphere. Satsitf the stationary atmos-
pheric response to the SSTa location is determined. Diftexting the barotropic from the
baroclinic responses, it was found that for extratropica@l& the baroclinic atmospheric
response is independent of the SSTa longitude whereas tbiedac response can take two
different patterns.

The SSTa induces a warm air anomaly through the thermal watehbe, which gives
a baroclinic response that creates a trough 45 degreesagdstVinis response is simply
due to the advection of the SSTa induced anomalous vortetcBing by quasi-stationary
westerlies. Baroclinic transients eddies were found t@lzaslissipative role.

The barotropic response consists of midlatitudes ridgeSmdh Pole trough for SSTa
localised from the western Atlantic to the Indian centerasceand of South Pole ridge
for SSTa localised from the Australo-Antarctic basin to tleater of the Pacific ocean.The
barotropic responses have a similar eddy component. Theahice in the response pattern
is selected by the zonally symmetric component, which islamo opposite phases of the
Southern Annular Mode (SAM). These SAM-like responses anesd by the anomalous
advection of relative vorticity which in turn depends on gusition of the SSTa relatively to
the geopotential quasi-stationary wave mean field of theahod






1 Introduction

Préambule

La Terre est caractérisée par la présence a sa surface déléiea ses trois états fonda-
mentaux : gazeux (I'atmosphére), liquide (les océans) l@es(principalement les calottes
glacieres). Outre la biosphere, ces trois composantesitummg les, eléments clés de la ma-
chine climatique terrestre. Les banquises évoluent atement au rythme de leur fonte
et des précipitations. Méme si leur rble est essentiek @éesont animées que d’'une dyna-
mique relativement lente et passive devant celles ded’ede Eair, L'océan et 'atmosphére
sont deux fluides qui obéissent aux mémes principes,de.dgunamCependant, les diffé-
rentes conditions aux limites qui les contraignent(lesaas@nt des “bords” que ne connait
pas I'atmosphere) et leurs propriétés physiques tresréiffés (I'eau, mille fois plus dense
que I'air est aussi capable de stocker quatre mille foisgéushaleur pour un méme volume)
conférent a chacune de ces composantes une dynamique esii propre.

La prévision du temps, que ce soitfaux,echelles météoralegige quelques jours ou
climatiques de plusieurs années, implique notamment laaissance des mécanismes de
fluctuation de I'atmosphére et de I'o¢éan. La rougeur destsgpeatmosphériques a basses
fréquences montre que I'atmosphére posseéde une “mémoue’m@otentiel prédictif a long
terme. C’est une perspective particulierement intéréegaour ses retombées sur ’lhomme,
notamment les aménagements,du tefritoire et I'agricultar@voir des années pluvieuses ou
seches, ventées ou non, des décennies ou les zones de tesgééplaceront constituent
autant de motivations pour la gompréhension des variébitiimatiques.

La variabilité basse fréquenee atmosphérique peut avasigulrs origines. Par exemple
la dynamique interne atmospheérigue, hautement non-teéaitorise les transferts d’éner-
gie entre les phénomeénes rapides et lents. D’autres sodieceariabilité résident dans les
interactions de I'atmosphereavec les composantes ctimedilentes. Les calottes glaciaires,
les océans et la biogphere.sont ainsi capables de prodgifeudeiations basses fréquences
qui peuvent influencer I'atmosphére. C’est également ledesscycles astronomiques et,
nous commencons'a enfaire I'expérience, de 'activité homaCette thése propose de se
concentrer sur Jés interactions de I'océan avec I'atmagphé

Traditionnellementla dynamique atmosphérique est cénsacomme trés rapide (quelques

jours) devant cellerde I'océan (quelques mois et années)différences de temps caracté-
ristiques ant conduit aétudier 'océan et 'atmospheére daigre séparée en supposant que
I'autre fluide constitue une condition aux limites fixes. Bt& tout, les années soixantes
ont yurse développer I'idée selon laquelle les fluctuatiantedhpérature océanique peuvent

9



1 Introduction

influencer la circulation atmosphérique. _

Le plus grand défi qui s’offre a la communauté en ce débatifdesiecle marqué par
les conséquences du réchauffement global et le début diundnt dans les choix énergé-
tiques futurs, est de pouvoir attribuer a chacunes des ceampes climatiques sa part de
responsabilité dans les fluctuations lentes atmosphériguée comprendre comment elles
interagissent entres elles.

1.1 Principaux modes lents de variabilités climatiques

1.1.1 Les modes annulaires

Par I'adjectif “lents” nous entendons ici plus longs que leisnc’est-a-dire au-dela des
évenements météorologiques communs telles que les tesnpéiar des raisons historiques,
I'hnémisphére nord et la zone occidentale ont été les prendidsénéficier d’'observations
rigoureuses et réguliéres de I'atmosphere et de I'océamsemble des données disponibles
a mis en évidence des fluctuations de grandes échelles@ssaaile longues périodes.

L'un des exemples les plus connus d’'un tel phénomene esillatfon Nord Atlantique
(NAO). Constituée d'un dipdle haute/basse pressions@&esisur les Acores et I'lslande, la
NAO module l'intensité des vents d’ouest et le climat suuF&pe (Hurrell and Loon 1997).
La figure[I1 représente le premier mode de variabilité apmé&sque hivernal de I'hémi-
sphére Nord, déterminé par la méthode des EOFs sur le chapgesson a 500hPa des
données NCEP/NCAR_(Kalnay and Coauthors 1996). La NAO eiela manisfestation
régionale d’'un mode de variabilité recouvrant I'ensemldd’ldémisphére nord et que I'on
appelle oscillation Arctique (AO) ou mode annulaire bo®#AM, Thompson and Wallace
1998). Ce mode représente les oscillations de la déprepsiaire, c’est-a-dire le mouve-
ment méridien des masses atmosphériques entre I'Arctides moyennes latitudes (Trenberth and Pablin
1981). L'analyse du comportement temporel de la NAO peutage far la composante
principale associée a I'EOF. En bas sur la figuré 1.3 sonésemtés la série temporelle
mensuelle de 1950 a 2000 de la composante principale de tAOrespectre. La série ne
montre pas de périodicité particuliére, ce qui est confirarél’absence de pics prononcés
sur le spectre. Celui-ci montre une augmentation de I'éaehg mode annulaire avec la pé-
riode. Notons par ailleurs que la position des centres desfme montre que l'indice défini
comme la différence de pression entre I'lslande et les Ax;pegmet de reproduire de ma-
niere simple le comportement temporel de la NAO sur une plogue période de temps que
la composante principale de la premiere EOF (Hurrell 1995).

L'influence de I'océan n’est pas indispensable a I'existede la NAO. En effet, les
modeles de circulation générale (GCM) ont montré qu'il tépaissible de reproduire les
modes de fluctuations basses fréquences atmosphériquesleveonditions aux limites
fixes, notamment celle de I'océan, (llau 1981). Cependarftu&nce de I'océan sur la NAO
est avérée a la fois dans les observations (Czaja and Fremktid999/) 2002, Czaija etlal.
2003) et les modeles numériques (D’Andrea ¢t al. 2005).

La NAO est tres documentée et son étude n’est pas 'objet ttie th@se. En revanche,
depuis le début des années 80 le développement des medtbtesat des modeles nu-
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1.1 Principaux modes lents de variabilités climatiques

FIG. 1.1 — Régression de la hauteur géopotentielle a 500hPa soniposante principale
associée a I'Oscillation Arctique pour les mois de décerpmmeier-février. Contours 10m.

D'apreés les réanalyses NCEP-NCAR (Kalnay and Coauthor€)199

mériques d’assimilation de donnée, ont facilité I'analgsela variabilité de I'hnémisphere
sud. En effet, a I'exception du phénomene ENSO, 'hémispidistral était jusqu’ici rela-
tivement méconnu. Il y a été mis au jour un mode de variabiljt& I'on connait sous le
nom d’oscillation Antarctique (AAO) ou mode annulaire Aadt(SAM, Southern Annular
Mode). Le SAM est visible sur 'ensemble de la colonne d'gire ce soit dans la pression
de surface on_1982), la hauteur géopotmﬁéﬂOOhPm 88), a
300hPa 0) ou dans la couche 100-1000hPa (Yod®h E387). Le SAM est re-
présenté sur la figufe_1.2 comme le premier mode de var@biihosphérique hivernal de
I’'hémisphére sud, déterminé par la méthode des EOFs suratagcile pression a 500hPa
des données NCEP/NCAR (Kalnay and Coauthors 11996). La aaispa avec I'AO est
frappante, chacun des modes étant constitué d’un centmessign sur le pdle, flanquée aux
moyennes latitudes d’un train d’'ondes de pressions oppa@seéalle du pble, avec des centres
plus marqués au-dessus des océans. Leur variabilité teftgpest également comparable,
comme l'indique les spectres de la figlrel 1.3. Notons toigefoe le SAM est marqué par
une rougeur plus prononcée que I’AO, signe d’une plus graedsistance des anomalies.
Paradoxalement, ce n'est que récemment que les ressemblamice les oscillations Arc-

tique et Antarctique ont été mises en évidence (Gong and/\V/88§), méme si la NAO
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1 Introduction

180°wW

FIG. 1.2 — Régression de la hauteur géopotentielle a 500hPa somposante principale as-
sociée a I'Oscillation Antarctigue pour les mois de juiiikgi-aoit. Contours 10m. D’aprés
les réanalyses NCEP-NCAR (Kalnay and Coauthors|1996).

n'est pas totalement assimilable a 'AD (Ambaum et al. 2004) Terre génére autour de
chacun de ses péles, un mode annulaire dont les extensiohéeseplus basses latitudes
sont affectées par les conditions de surfaces (Cashi etGf).20es modes traduisent la va-
riabilité du déplacement méridien des jets et sont les mddesnants en dehors des zones
tropicales. Leur mise en parallele a donné lieu a de nombseéiides (voir par exemple
Thompson and Wallade 2000, Limpasuvan and Hartmannl 20@3).deux modes existent
tout au long de I'année dans la troposphéere et pénétrentgusans la stratosphére durant
les périodes ou le flot zonal interagit le plus avec les ontiganaires (au milieu de I'hi-
ver dans I’hémisphere nord et a la fin de 'automne dans I'ephére sud). Cependant,
une différence fondamentale existe entre les deux modesdiveegence du flux de quantité
de mouvement qui maintient les anomalies de circulatioralo(oscillations méridiennes
du jet associé au mode annulaire) n’a pas la méme origine ldandeux hémisphéres.
Méme si chacun des forgages tourbillonnaires est indigi@esdans I'hémisphére nord,
ce sont les ondes stationnaires, particulierement au®@0N dans I'Atlantique, qui do-
minent et dans I'hémisphere sud, ce sont les transitoinexliaes (Hartmann and Lo 1998,
Limpasuvan and Hartmann 1999, 2000). Le cycle énergétigtre & basse et la haute fré-
guence, c'est-a-dire la transformation de I'énergie pieéla du flot moyen en énergie ciné-
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1.1 Principaux modes lents de variabilités climatiques
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FIG. 1.3 — Gauche : composantes principales des premieres ESRsmdmalies mensuelles
de hauteurs géopotentielles a 500hPa pour les hivers AestBoréal, associées a I'AAO

(haut) et I'AO (bas), en rouge les séries interannuellesitBr. spectre des composantes
principales.

tique par les transitoires qui de nouveau forcent le flot mpgebien sdr lieu dans les deux
hémispheres. Mais le confinement zonal des zones de tempétes manifeste 'augmen-
tation de I'activité des transitoires (centrées sur lesibauest des bassins océaniques), est
beaucoup plus marqué dans I'hémisphére nord que le sudrdéiseite une rétroaction des
transitoires sur le flot moyen plus localisée et une amptificadu réle des ondes station-
naires dans la détermination des modes de variabilité hasgeencel(Branstator 1995). La
différence de distribution des océans-continents entgrdéeix hémispheres joue ici un role
fondamentale. L'orographie de I’hémisphére Nord congrasec I'uniformité océanique de
I’'hémisphére Sud qui favorise une dynamique beaucoup pinale et moins marquée par
les ondes stationnaires.

L'importance du SAM dans la variabilité basse fréquence’ldenisphere sud est une
guestion primordiale pour la prévision climatique. La méseévidence d’'une tendance po-
sitive de I'indice AAO depuis le milieu des années 70 a scdil@v grand débat (voir figure
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1 Introduction

.3 et I Thompson and Wallace 200, || semble qu’'un phénomeéne complexe d’interac-
tions entre la couche d’ozone stratosphérique et le forgatieopogénique en soit I'origine
(Rapahel 2003, Marshall 2003). Il a par ailleurs été montr@ériquement que la réponse
atmosphérique au réchauffement global et a 'augmentaliciorcage anthropogénique se
projetait sur le SAMI(Fyfe et al. 1999, Kushner et al. 2001) .|&voit, le SAM, mode intrin-
séque de variabilité atmosphérique, est un phénoméeneatpair la compréhension de la
dynamique de 'hémisphére sud. Se pose a nous deux questioelies sont les interactions
possibles avec les autres composantes climatiques etebaubdes de variabilités n’ont-ils
pas aussi leur importance ?

1.1.2 Influence du SAM sur I'océan Austral

Le SAM a un impact sur la glace de mer et la circulation de kwcdustral, que ce
soit dans les modeles couplés de circulation générale 8rdlNVisbeck 20027, IMaze et al.
2006) ou les observation8%). Une représentation schématique en est donnée sur la figure
4. Le SAM induit une anomalie de vent d’ouest dans la zongwktique, au niveau du
front polaire (55S), qui a son tour génere une dérive d’Ekreas le nord et une remontée
des eaux froides profondes dans la couche de surface ouéanigant ainsi une anomalie
d’eau froide. La divergence des eaux s’accompagne d’'unenta en fer qui augmente
I'activite biologique et la concentration en chlorophydle surface. D’autre part, la dérive
d’Ekman vers le nord entraine avec elle la glace de mer, angmieson extension méri-
dienne. Une phase positive du SAM s’accompagne égalemeané dinomalie de vent d’est
a 35S. La dérive d’Ekman vers le sud induit alors une anorda&u chaude en surface. Elle
s’accompagne d’'une convergence des eaux (45S) qui appitf@couche de mélange et en
limitant la pénétration du rayonnement solaire diminueteeur en chlorophylle. Enfin, I'in-
clinaison des isopycnes accélére le courant circumpofaitarctique (ACC). Le SAM dans
une phase négative aura tous les effets inverses. Notorefdisugque ces observations sont
faites en moyenne zonale. Les asymétries viennent modifiglgge peu ces mécanismes,
notamment les effets sur la glace de mer. Lefebvrelet al AP0t montré dans le modéle
océanique ORCA2 forcé par les réanalyses NCEP/NCAR, quentgpasante zonalement
asymeétriqgue du mode dominant de variabilité de la glace avaimpact régionale impor-
tant. Ainsi, une phase positive du SAM induit une extensietadylace dans les mers de Ross
et d’Admundsen mais un retrait dans la mer de Wedell et aat®la péninsule Antarctique.

En surface, I'impact du SAM sur I'océan Austral semble sdtéma la création d’ano-
malies de température positive et négative de part et @alel’ACC et a I'accélération de
ce dernier. Toutefois, ces mécanismes sont des forcagesnitymes du SAM et ne doivent
pas faire oublier le forcage thermodynamique. Malgré landeasymétrie zonale du mode
annulaire, il contient une composante asymétrique de nemlande zonal trois (un péle
centré sur chacun des océans) susceptible d’'induire undation méridienne et donc des
anomalies de température atmosphérique. Verdy et al. J20@%nalysé la variabilité de la
température océanique de surface (SST) le long de 'ACCldarbservations et un modele
de couche mélangée (profondeur constante) 1D forcée pante ha figurd 115 représente
les contributions de chacun des flux de chaleur a la variareresuelle de la SST (pour
toute I'année) par rapport aux observations. Outre laisatidn du maximum des flux dans

14



1.1 Principaux modes lents de variabilités climatiques

)

KET RADIATION
LOSS TO SPACE 4

[}

WESTERLY EASTE
RISING ANOMALY SUBSIDENCE ;N'('W::,l:‘:
MOTION # \ LESS €LOUD %

Atmosphere

@) g

/

GREATER T
CEEXTENT o "

Soulh America |
o e e ) - —

EXMAN DRIFT “,, EMMAN DRIFT

- —

MASE AND HEAT
DIVERGENCE
S5T DECREASE

MASS AND HEAT
CONVERGENCE
S5T INCREASE

CIRCUMPOLAR
CURRENT

-
RETURN FLOW

-80 70 -6 -50 -40 =30
latitude
=
\*)
westerdy easterly
anomaly anomaly
cold SST warm SST

high Chlorophyll

low Chlorophyll low Chlorophyll

0
ﬂ ___divergence —_— convergonce ! R
S 1 Ekman transport [] Ekman transport
1] : : : i :-_‘,':f‘f
"N : : H P g
] ] 1 e S Wh- -
100~ R i g :
1 . | . A Vneroase
— = ' Vo ~ gnereased
E a i rans, H'_"'.—-l;" // i stralification
o ] ™ = ' ]
£ 2 1 1 : : [ a1
n s
& g Sl i g& i g4
se| 35 i 33 1 238
2004 g8l 2> i 23 i &4
[l [i] ' ] S [ 21
£ 3 L+ i i i S ="K
1 | I 1
i 1 I 1
1 i i i
' ' ' '
APF SAF STF NSTF
— AZ S— PRz —*te— SA7 —— o STZ =
300~ T = - —
60°S 50°S 40°5
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FIG. 1.5 — Variance mensuelle de la SST le long de 'ACC en fonctie la longitude. En
gris les observations (NCEP/NCAR), en pointés d’apres flgaige des flux d’Ekman , en
pointillés d’apres le forcage des flux de chaleur et en n@prs leur somme. Figure 6 de
\erdy et al. (2005).

I'océan Pacifique on observe que le r6le des flux de chalesitderest aussi important que
celui des flux d’Ekman. Enfin en comparant les contributianfodcage du SAM et ’'ENSO
Verdy et al. (2005) montrent que celui du SAM domine sur l@mble de 'océan Austral et
gue les deux modes de variabilités ont un role équivalers Hacéan Pacifique est. Nous
n'avons parlé jusqu’a présent que du mode annulaire et mé@mdersine globalement la va-
riabilité atmosphérique basse fréequence, I'étude de Verdy. (2005) montre que d’autres
modes de variabilités peuvent influencer I'océan Australmains localement.

1.1.3 Les autres modes de variabilités et leur impact sur 'céan Austral
Le “Pacific South-American pattern” : PSA

La figure[L.® représente les second et troisieme modes debilaé atmosphérique de
I’'hnémisphére sud. lls contribuent & hauteur de 19% et 17% dariance totale mensuelle
hivernale. Ces deux modes sont en quadrature et constiteetie I'on appelle le PSA
(Pacific South-America pattern?). Il est constitué d’'un train d’'onde de mode 3 qui nait
dans le Pacifique au niveau de I'Australie pour se propagee dans I’Atlantique ouest,
ce pourquoi on I'appelle parfois le train d’onde du Pacifigud (SPW, South Pacific Wave
train, IKidson 1999). Les deux EOF sont en partie associéasvarlabilité d’ENSO via
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EOF:2 (19.1%) EOF:3 (17.2%)

FIG. 1.6 — Régression de la hauteur géopotentielle a 500hPaesuiddéuxieme et
troisieme composantes principales associées au PSA (P&adfith-American pattern)
pour les mois de juin-juillet-aolt. Contours 10m. D’apres réanalyses NCEP-NCAR
(Kalnay and Coauthdts 1996).

I'augmentation de la convection dans le centre de I'océaififae et la divergence tropicale
qui 'accompagne (Karaly 1930, Mo 2009). Cependant, nombres d’études ont montré que
les deux modes peuvent se dissocier. LEOF2 devient alorsade stationnaire de nombre
d’onde zonal 3 (PSAl), indépendant des basses latitudesesgemble a la composante
zonalement asymétrique du SAM malgré des centres de pngslsis marqués sur chacun
des bassins océaniques. LEOF3, principalement forméede ckntres de pression de part
et d'autre de la péninsule Antarctique (PSA2), reste tés #u forcage d’ENSO par la
propagation dans le Pacifique sud d’ondes de Rossby exdaéede Pacifique ouest tropical
par une cellule de Hadley régionale (White et al. 2092, Ce mode, généralement appelé
Dipdle Antarctique, influence la glace de mer et la circolatbcéanique en y répercutant le
signal tropical d’ENSOL(Yuan and Martinson 2000, 209/,

La figure[I.¥ résume la contribution de chacun des modes phédgues a la variance
des périodes (selon la définition de_Kidson 1999) intraesaigre (IS, inférieure a 3 mois),
interannuelle (IA, 3 mois a 1 an) et interdécennale (ID, sepée a 1 an). Ces proportions
ont été déterminées par Kidson (1999) via une analyse en @i &ltrage temporel de
la fonction de courant bijournaliere a 300hPa issue desatgses NCEP/NCAR. Leur ana-
lyse ayant été conduite de I'équateur au pble, elle engledbebdes “Tropical” et “ENSO”
directement forcés par ce dernier. Cependant leur extemsé@idienne reste confinée aux
basses latitudes. L'analyse montre qu’au-dela de I'éelselisonniére, le SAM et le PSA sont
les modes dominants. Mais leur importance relative cormegrfimpact sur I'océan Austral
reste a établir.

En effet, la domination du SAM sur les autres modes de vdit@tbhasse fréquence
reste malgré tout un point a éclaircir (Hall and Visbeck 208bite 2004, Visbeck and Hall
2004). L'enjeu est de déterminer quel mode atmosphérigque fmcéan de maniére privilé-
giée et détermine sa variabilité interannuelle (1-10 ans).
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FiG. 1.7 — Echelles de temps associées aux différents modesidbilig de 'hémisphére
sud. Les pourcentages indiquent la contribution des EORsradmtes a la variance totale de
chaque période. Le mode “interne” est associé a la vari@lbié la zone de tempéte, le mode
“tropical” reste confiné dans les basses latitudes tout cedrenmode “ENSO”, le mode
“HLM” (High Latitude Mode) est le SAM, le mode “SPW” est idegtie au PSA, et le mode
“Trend” correspond a un changement de la circulation awwsthnées 70 et ne contribue
plus a la variance apreés cette date. Issue de Kidsoni(1999).

L'onde circumpolaire Antarctique : ACW

Ce débat a surtout lieu depuis la mise en évidence sur ladeéti®85-1996 dans I'océan
Austral, d’'un train d’'onde de mode 2 se propageant clairéniers I'est a la vitesse de
phase moyenne de 648.s~!, effectuant le tour complet de I'’Antarctique a la latitudES
en 8-10 ans (voir le diagramme de Hovmodller sur la figuré 1a;0lis and Mitchell 1996,
White and Petersan 1996, WP96). Ces résultats caractédseronde de période 4 ans, de
longueur d’'onde 11000 km que WP96 ont appelé Onde Circurimpddatarctique (ACW,
Antarctic Cirumpolar Wave). L'amplitude des anomaliesu{és plus intenses dans le Paci-
fique que dans les autres océans) somt b€« pour la pression de surface 6 °C' pour
la SST. Ce qui est remarquable dans 'ACW c’est qu’elle esibleé dans les données atmo-
sphériques et océaniques mais aussi dans celles de glagei permet d’en retrouver la
trace sur des échelles de temps de plusieurs milliers déenfiiéscher et al. 2004). Quant a
I'intérét climatique de I'ACW, il est par exemple démontréup la prévision a long terme
des précipitations en Australie et Nouvelle-Zélande (Whitd Cherry 1999, White 2000).

Une autre caractéristique importante de 'ACW, telle de’el été initialement décrite,
est le fait que les différentes grandeurs physiques évblues I'est avec des relations de
phases fixes, évoquant la possibilité d’'un phénomeéne akxi couplé entre 'océan et I'at-
mosphére. Ainsi WP96 montrent que les anomalies de SST eba&aut approximativement
en opposition de phases avec les anomalies d’extensiorade gt de tension de vent mé-
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FIG. 1.8 — Diagrammes de Hovmoller (temps-longitude) des atiematerannuelles a
56°S de pression de surface (SLP), vent méridien de surface (M®&) et extension de
glace (SIE). En grisé les anomalies négative et vers le sadrdit gris sur chaque dia-
gramme représente le méme espace/temps. Les intervalbestirirs sont dé.0 hPa pour
la SLP,0.5 dyn.cm~2 pour le MWS,0.25°C pour la SST eb0 km pour la SIE. Issue de
White and Peterson (1996).

ridiennes et en quadrature avec les anomalies de  SLP. Jaadiditchell (1996) montrent
gue la SST et la hauteur d’eau de surface sont en phase. Aisshéma caractéristique de
I’ACW est le suivant : une eau chaude est surmontée par urdeembrd et coincide avec un
recul de I'extension de glace vers le péle et une hausse @aunigde la mer; elle est d’autre
part dotée d’'une zone de haute pression a I'est. Une repadieenen est donnée sur la figure
.9 a gauche.

Cependant, cette description initiale de I'ACW a été quelgau modifiée par d’autres
études. White et al. (1998) en analysant les observatioNsSXtP-NCAR ont clairement mis
en évidence une structure en spirale de 'ACW, faisant ajpardeux nouvelles caractéris-
tiques : la vitesse de phase et la longueur d’'onde méridigutils estiment respectivement
a 3-4cm.s~! et 4400 km 0°S5 ; soit approximativement la moitié de la longueur d’onde

19



1 Introduction

FIG. 1.9 — Schémas simplifiés de 'ACW. A gauche d’aprés WhiteReiersanl (1996). A
droite d’aprés White et al. (1998)

zonale. Par ailleurs, ils précisent que les anomalies deeBISST ne sont pas situées sur la
méme latitude : les anomalies de SLP sont décalées vers @wueldizaine de degrés par
rapport aux extrémums des anomalies de SST (voir figufre Ir@ @)Y Ce décalage introduit
une composante dans I'étude de la dynamique de I'ACW : laderge vent zonale induite
par les anomalies de SLP au niveau des extremums de SSToRaledent, cette différence
de localisation en latitude des anomalies et la structurgpenle de 'ACW ne seront plus
abordées dans la littérature ultérieure alors qu’elleess@ilhypothese du réle du SAM dans
le forcage des anomalies de SST. En effet, avec I'obsenvatitiale, seuls les flux de chaleur
induits par les vents méridiens pouvent créer les anomadéeSST, privilégiant les modes
atmosphérigues zonalement asymétriques (tel que le PSAL. A structure en spirale, les
vents zonaux et transports méridiens d’Ekman associéaptegpde créer les anomalies de
SST, procurent un réle primordial au SAM.

Bonekamp et all (1999), Carril and Navaira (2001), Cai aridé&s(2001), White (Submitted 2001)

IPark et al.|(2004) ont analysé tour & tour les jeux de donrssess des réanalyses NCEP/
NCAR et ECMWF. Des ondes de mode 2 ou 3, stationnaires ou gatipas ont été mises en
évidence et de multiples mécanismes élaborés pour lesiaeplfvoir section suivante), que
ce soit avec des modéles analytiglies (Talley 1999, Goddffn Zolin de Verdiére and Blanc
20071) ou numériques (Motoi etlal. 1998, Christoph ét al. 188@ekamp et al. 1990, Cai et al.
11999, Weisse and Mikolajewi¢z 1999, Haarsma €t al. 200@8}at’actuel des connaissances
sur I'’ACW, synthétisé entre autre dans I'étude de VenegaBR peut se résumer par le fait
gue les deuxieme et troisieme mode de variabilité atmogpe(PSAL et PSA2), qu'ils
soient couplés pour former le PSA ou pas, forcent une viéitialiiasse fréquence dans
'océan Austral. Elle prend I'allure d’'une onde de mode 2 oet Biérite de lanature des
modes atmosphériques (dynamique intrinséque des moydatitesles ou forcage a dis-
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tance par ENSO). LACW peut donc étre percue comme le perataanique des PSA1L et

PSAZ2. L'advection par 'ACC en est un élément clé. En effag tps mécanismes envisagés
fassent intervenir une dynamique couplée ou forcée, leateircumpolaire en propageant
les anomalies de SST, introduit une périodicité basse émcpidans le systeme.

Depuis sa découverte, ’ACW a donc suscité un grand intéed$ m également mis en
évidence la diversité des sources de variabilité basseidrée de I'océan Austral. Jus-
qu’ici le SAM était considéré comme un for¢cage haute frégeemais I'amélioration de
sa connaissance et la découverte d’'une tendance positom iatensité depuis les années
70 (Thompson and Wallace 2000, Marshall 2003, Rapahell 20@33onfere une dimen-
sion basse-fréquence qui commence a étre prise en cofildtzé et al. 2006). La diffi-
culté rencontrée pour établir un consensus sur I'impactntedes atmosphériques domi-
nant sur la variabilité océanique souléve la question péremale des interactions océan-
atmosphére aux moyennes et hautes latitudes. Ce domaineel’ éargement exploré dans
I’'hémisphére nord, notamment I’Atlantique, a été consilEament limité dans ’lhémisphére
sud par le manque de données. Méme si la géométrie simpldieadan Austral (quasi-
systématiquement assimilé a un canal zonal) fournis urecadlytique avantageux, cette
zone reste I'une des moins bien connue sur la Terre.

1.2 Interactions océan-atmosphere aux moyennes latitudes
spécificités de I'hémisphére sud

La problématique de base des interactions océan-atmasplaés I'objectif de faire
des prévisions climatiques, est de déterminer si la vdit@lie chacune des composantes
est forcée passivement par I'autre ou bien si elle nait dauplage les impliquant toutes
les deux. Classiquement, les différences de temps casdicfées de I'océan et de I'atmo-
sphére poussent d’'une part a considérer le forcage de kuinéoe comme un bruit blanc
et d’autre part le forcage océanique comme constant. Laulii survient quand on consi-
deére les échelles de temps intermédiaires pour lesqueiestiabilités océaniques et atmo-
sphériques sont du méme ordre de grandeur et les interactamnlinéaires entre la haute
et la basse fréquence atmosphérigue sont importantes.dyne des interactions océan-
atmosphére peut étre trouvée dans Frankignoul (1985).

1.2.1 De l'océan vers I'atmosphére

Les interactions entre I'océan et 'atmosphére peuvenifgaehcier entre celles inter-
venant dans les zones tropicales et celles intervenant aygnmes-hautes latitudes. Il existe
deux différences fondamentales entre ces zones. La peeséta grande instabilité de la
colonne d’air atmosphérique tropicale devant celle, &ibktratropicale. Elle a pour effet de
transférer facilement en altitude les changements de tonslide surface, notamment dues
aux anomalies de température océanique et donc de fatdiuplage air-mer dans les
tropigues. La seconde est I'importance de la force de Gsrnlx latitudes extra-tropicales
qui a pour effet de contraindre fortement la dynamique.duh& de ces différences que le
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Référence Anomalie de SST Réponses
Palmer and Sun (1985) Western North Atlantic] EgBt high downstream of pos|-
3K tive SSTA;20m.K ! at 500 hPa

1.5hPa. K1 at SLP

Pitcher et al.(1988) North Pacific ; 2 and 4 K| EqBt low downstream of both pos
tive and negative SSTA25m. K 1
at 500 hPai.2hPa. K~ at SLP
Kushnirand Lau (1992) North Pacific; 2 K (simi-| EgBt low downstream of both pg

lar to Pitcher et al.) sitive and negative SSTA; slow
transient adjustment20m.K ! or
2hPa.K~!

Ferranti et al. (1994) | Western North Pacific Only 500 hPa shown; high (low)
and North Atlantic; 2 K | downstream of positive (negative)

SSTA;20m.K !
Peng et al. (1995) Western North Atlantic ] Downstream of positive SSTA EqBt
3K high in Nov, but EqBt low in Jan

30 — 40m. Kt or3hPa. Kt
Kushnir and Held Central North Atlantic; All runs show weak baroclinic res-

(1996) 4K ponse with surface low and upper
level high downstream of positive
SSTA

Latif and Barnett| North Pacific basin; 1 K| Positive-negative composite has

(1995, 1996) strong EqBt high downstream of

positive SSTA 5hPa.K ! at SLP
Peng et al. (1997) Central North Pacific] Downstream of positive SSTA EgBt
25K high (10m.K 1) in Jan

TAB. 1.1 — Résumé des différentes réponses atmosphériqueriebtdans I'hémisphere
nord. EqBt signifie équivalente barotrope. Tiré de Kushhile(2002), pour plus de détails
s’y reporter.

forcage de I'atmosphére par une anomalie de SST devra segdist d’'une variabilité na-
turelle atmosphérique de grande amplitude, d’autant plede forcage ne pénétrera pas en
profondeur la colonne d’air. Toutefois, les revues desméps atmosphériques aux anoma-
lies de SST dans les moyennes latitudes (Kushnir et all 26@pgllent qu'’il est bien admis
que l'atmosphére extratropicale répond aux changemen&Sde méme si la réponse est
faible devant 'amplitude de la variabilité interne atmbépque.

Kushnir et al. (2002) passent également en revue la grandesdé des réponses atmo-
sphériques possibles dans les GCM (voir tablealu 1.1poutsimré). Celles-ci peuvent étre
équivalentes barotropes ou baroclines, parfois dépeeslalet la saison ou de la bande de
fréquence considérée (interannuelle ou interdécenrelé linéaires ou non.

Cette grande diversité pourrait s’expliquer par les déffiaes de climatologie des mo-
deles numériques et leur représentation des interactmméiméaires haute-basse fréquence
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(a) (b)
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Surface . .
baroclinicity tropospheric
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track waves track waves
Condensational \ Transient
(illlﬂl";;?}t'c eddy flux
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FIG. 1.10 — lllustration des interactions haute-basse frécegerevélées par une anomalie de
SST : (a) proposées pour 'hémisphere sud par Inatsu etGi)3j2t (b) pour 'hémisphere
nord de maniére classique (voir par exemple Peng and Whii889, Branstator 1995).

(Peng and Whitaker 1999). Malgré la pluralité des réponsesssort tout de méme deux
réponses types. La premiére est barocline, avec une hasgsiqgm sous le maximum de la
source de chaleur diabatique et une haute pression ausdé€3site réponse est cohérente
avec une dynamique quasi-géostrophique linéaire (HoskidKaroly 1981, Frankignoul
1985). Cependant, malgré leur faible amplitude (10 a 4B ™), les réponses atmosphé-
riques aux anomalies de SST extra-tropicale montrent igamite asymétrie avec le signe
du forcage l(Pitcher et £l. 1988, Kushhir 1992, Penglet alZ Z2003). On obtient alors la
deuxiéme réponse type qui fait intervenir la rétroactios ttansitoires baroclines sur la
réponse linéaire. Celle-ci augmente le cisaillement e@lrtle la colonne d’air qui par insta-
bilité barocline, transforme I'énergie potentielle irte par la source de chaleur en éner-
gie cinétique turbulente dont I'effet moyen est de barasemple flot en bouclant le cycle
nergétique. On observe alors une structure équivalentgrbpe avec des hautes pressions
au-dessus ou a I'est de I'anomalie de SST. La dépendancerépdase a la saison (chan-
gement du flot moyen et donc du cisaillement vertical) et @kitwn de la SST par rapport
a la stormtrack argumente en faveur du réle déterminantgauées transitoires baroclines.
Ferreira and Frankignoul (2005) ont d’ailleurs montré % étaient responsables de la
barotropisation de la réponse stationnaire apres la répoitsale barocline. La premiere
réponse type décrite ci-dessus surviendrait donc a cause €iible activité des transitoires
dans la zone du forgage, que ce soit a cause de sa localisgltitive a la stormtrack ou a la
sous-estimation de leur intensité (notamment dans les lemddasse résolution).

Toutes ces réponses ont été déterminées dans I'hémispbieteavec des anomalies
de SST localisées dans les océans Pacifique et AtlantiqumaD&re surprenante, aucune
étude n’a été realisée de la méme maniere dans I'hémisphdreds cet hémisphere est
caractérisé par une zone de tempétes relativement unifeaacoup moins confinée zona-
lement que dans I'hémisphére nord. Quid des réponses atdagpes dans ce cas ? Nous
n'avons trouvé qu’une seule étude du type réponse atmagpkér une anomalie de SST.
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Inatsu et al.|(2003) analysent la réponse d’un modele atnérsue en configuration aqua-
planete et hiver perpétuel. lIs s’'intéressent princip&liena la réponse des stormtracks (ST).
Quand I'anomalie de SST est centrée a 30S, 'anomalie detEbefnée zonalement tandis
gu’avec une SST plus au sud (40S et 50S), elle devient zoeakumiforme. Au sud de la
SSTa, une importante conversion d’énergie barocline péaxk de la ST (40S) est respon-
sable de la forte croissance des tempétes. D’autre pargrisfert méridien vers I'équateur
de I'énergie cinétique turbulente par le flot agéostropbjqaut comme la dissipation, sont
importants pour diminuer l'activité des transitoires dénsglirection zonale. La réponse en
hauteur géopotentielle dans la haute troposphére estitcgast’'une haute (resp. basse)
pression au sud-est de la SSTa chaude (resp. froide) léealiS0S. Cette réponse est for-
cée par le chauffage diabatique, zonalement confiné, awdsdim ST. La réponse excerce
une rétroaction positive sur la ST en maintenant le cisadlet vertical prés de la surface.
Dans I'hémisphére nord, les interactions entre la hauta lkasse fréquence (transitoires et
ondes quasi-stationnaires) se font par I'intermédiaieftiex turbulents et du cisaillement
vertical du flot moyen. Inatsu etlal. (2003) montrent que déésnisphére sud, ces interac-
tions se font préférentiellement par la baroclinicité ddaze (directement proportionnelle
au gradient méridien de SST) et le chauffage diabatiqueitipdw les précipitations. Les
interactions basse-haute fréquences sont donc différdates les deux hémispheres, posant
la question de la validité des réponses atmosphériquesudreu nord dans le sud.

Dans les modeles analytiques élaborés pour expliquer I'AQW and Jin 1997, Goodman and Marsha
1999/ Talley 1999) la réponse atmosphérique a une anomaSd a toujours été considé-
rée comme linéaire et barotrope (la température de surface groportionnelle a la pres-
sion). Seuls Coalin de Verdiére and Blanc (2001) n’ont pascitite hypothése dans un mo-
dele quasi-géostrophique a deux couches dans un canait HE®au jour un mode résonant
atmosphérique excité par un train d’onde de SST de mode Z Rajfamme de résonance,
I'atmosphere est barotrope avec des hautes pressions sa @hec les anomalies positives
de SST. Larésonance survient avec I'excitation par la S8iedonde de Rossby stationnaire
par rapport au flot moyen. Cependant la dynamique des toinesitbaroclines était absente
de leur modéle.

Il ne s’est donc jamais réellement posée dans I'hémisphgtéasquestion de la réponse
atmosphérique a une anomalie de SST avec une configuratisrrgaliste qu’un simple
canal et la prise en compte des transitoires.

1.2.2 De I'atmosphere vers I'océan et couplage

L'étude de I'impact de la variabilité atmosphérique sucéan a considérablement pro-
gressé avec le modeéle stochastique de climat de Frankignduiasselmahn (1977). En
forcant une couche de mélange par un bruit blanc modélisenit/ité atmosphérique (donc
sans “mémoire” relativement a I'océan) et avec un simplertissement linéaire (qui repré-
sente la dissipation océanique et les rétroactions atnéoispies) la SST se comporte comme
un processus auto-regressif d’ordre 1 (processus de Mpalk@awnt un temps caractéristique
fixé par I'amortissement. Ce modele simple permet de repredes spectres rouges de
'océan et le retard de phase systématiguement observapaont a I'atmosphere?). En
adaptant ce modele de bruit blanc atmosphérique a un molitedbe grande échelle for-
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cant une couche de mélange en présence d’'un courant moyeraan and McWilliams
(1998) ont développé le concept de résonance advectivequerle forcage stochastique
atmosphérique se fait par un mode de grande échelle, casagp@r une longueur L, alors
I'océan verra sa variabilité dominée par la fréquence spoadant au rapport U/L ou U est
la vitesse du courant océanique. Cette fréquence corrdspomode océanique pour lequel
le changement de phase du forgcage atmosphérique prend le teéps que I'advection par
le courant d’'une anomalie de SST d’une zone de forcage ad’duanomalie ainsi advectée
sera amplifiée une demi-période apres sa création. Ce dogstdput a fait adapté a I'océan
Austral a cause de la périodicité zonale du bassin et de s&pcé de I'ACC. Il a d'ailleurs
été appliqué avec succes par Weisse and Mikolajewicz (1999erdy et al. (2005).

Le forcage de I'océan Austral par les différents modes dalbiité atmosphérique basse
fréquence peut se faire par I'intermédiaire des courarigrdan, du pompage d’Ekman et
du flux de chaleur en surface. Limpact du mode annulaire a dt abordé, il a montré
I'importance des transports méridiens de chaleur induitggvents zonaux. Quels sont les
autres mécanismes possibles partant des modes PSA1 et PSA2 ?

L'approche analytique de Qiu and!Jin (1997) indique que WAGeut naitre d’'un mode
couplé dynamique océan-atmosphere et qu’elle ne nécessitde forcage par téléconnec-
tions avec ENSO. llIs utilisent un modéle océanique quassty@phique a 2 couches, forcé
dans un canal zonal par le vent et le flux de chaleur en sulfatmosphere est équivalente
barotrope supposée en équilibre instantané avec I'océamr@ Jinl(1997) montrent qu’une
instabilité couplée du systéme est capable de reprod@reaiactéristiqgues de I'ACW ob-
servée par WP96. Le mode le plus instable de leur modele esirdbre d’onde 2 avec une
propagation vers I'est a la vitessede 8 cm.s~! (4-6 ans de période). Le mécanisme de pro-
pagation de I'onde est le suivant (voir figlire~1.11) : une as@thaude de SST est présente
dans I'ACC, cela fournit une source de chaleur pour I'atnh@se qui s’ajuste alors sponta-
nément. Le flux zonal de chaleur dominant sur le flux méridizm$ les hautes latitudes de
I'némispheére sud), I'ajustement créé une haute pressi@stede 'anomalie chaude de SST
et une basse pression a I'ouest. Sous la haute pressiomvargence d’Ekman approfondie
la couche océanique de surface et comme le gradient méndoyen de température est
dirigé vers I'équateur, le flot géostrophique vers le poéEgrar la déformation de la couche
de surface, advecte de I'eau chaude et vient renforceratie de SST déja présente et
advectée vers I'est par I'ACC. Notons que Baines and Cai@P@@uvent un mécanisme
quasi identique a celui de Qiu and!Jin (1997) capable d’trtnrel’ ACW mais cependant
pas assez fort pour 'initier. Leur mode le plus instable amambre d’onde 2 et se propage
légérement moins vite que le flot moyen.

Le modéle simple d2_Qiu and UJin (1997) reproduit bien lesatérstiques de 'ACW
telle gu’observée par WP96, méme si I’hypothese selon legletmosphere réagit de ma-
niére barotrope et instantanée a une anomalie d’eau chatideseutable. Une autre étude
analytique qui reproduit assez bien 'ACW est celle_de Wheital. (1998). Pour WP96 les
anomalies de vent méridien de surface (MSW) dirigées vepdlie sont alignées avec les
anomalies chaudes de SST (voir figurd 1.9-gauche). D’aptéte\&ihd Chen (2002) c’est la
conséquence d’'un équilibre entre les anomalies d’adveatiéridienne de vorticité plané-
taire et les anomalies de vortex stretching dans la basgedpbére (induites par les ano-
malies de SST via le flux de chaleur diabatique & mi-niveaa)ohk que cet équilibre n’est
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FIG. 1.11 — Schéma du mode analytique couplé type ACW de Qiu ard997). L'interface
air-mer est localisée a z=0 et l'interface bleue représtntbermocline déformée par la
convergence d’Ekman.

valable qu’en hiver. Le résultat de White and Chen (2002}iest exploité pMI.

) pour créer un modeéle analytique. L'océan est cargstitune couche de mélange for-
cée par les flux de chaleur sensible-latente et par la tem&orent (courants et pompage
d’Ekman). L'atmosphére est relativement plus complexe cple de_ Qiu and Jin (1997),
puisqu’elle contient une composante dynamique zonaleéoxia les flux de chaleur par
I'océan. White et £1/(1998) déterminent la relation de disppn du modéle qui montre que
les anomalies de températures sont advectées par le caoraitmoyen (ACC) augmenté
d’'une composante fonction du gradient méridien moyen d@éeature. Cette composante
augmente 'ACC§ cm.s~ 1) de4 em.s~! pour donner une vitesse de propagatiof de.s
proche de celle observée par WP96. Les auteurs menentenseitanalyse numérique de
leur modele et montrent qu’en I'absence de couplage octaosphére les anomalies sont
advectées a la vitesse de I'ACC et que la dissipation les irsignifiantes au bout de 6-8
ans (sans quoi I'onde de mode 2 aurait une période de 12-)#aaakis qu’avec couplage les
anomalies ne se dissipent pas (feedback positif de la rémtnsosphérique aux anomalies
d’eau chaude) et ont une période de 6-8 ans correspondanbaervations. Notons que le
nombre d’onde 2 est imposé dans le modele et fixe les vitegspsogagation. Ainsi pour
White et al. (1998) 'ACW est un phénoméne couplé océan-spheére, la seule advection
des anomalies de SST par ’'ACC n’expliquant pas la vitesgehdse de I'onde. Cependant
ces conclusions ne doivent pas faire perdre de vue que Isseitge propagation des ano-
malies dans toutes les études de White est une vitesse nogantiensemble de I'océan
Austral, sujette a une forte variabilité zonale et surtoé incertitude dont 'amplitude est
du méme ordre de grandeur que la vitesse du mode couplé timuve

PourL'[aTLel/@Q) I’ACW est également issue d’une dynamicpuplée. Elle développe
plusieurs modeéles analytiques simples et met en évideretagqéponse thermique de I'at-
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mosphére aux flux de chaleur issus de I'océan déterminedaeldans I'espace des phases
des anomalies de SST et SLP. Pour elle, aux échelles de tatepainuelles et décennales,
I'atmosphere et 'océan sont en équilibre de Sverdrup. Bbtenir des hautes pressions a
I'est d’'une anomalie d’eau chaude, il faut une atmospherectiae ou il y a équilibre entre
advection verticale et flux de chaleur, mais cette structistedifférente des observations
ou I'atmosphere est plutét barotrope. Dans I'océan, levegences d’Ekman créent des
sources de chaleur qui propagent les anomalies vers I'ésjuilibre de Sverdrup, induit
par les convergences d’Ekman, agit sur le gradient méridigetempérature qui contribue a
son tour a la propagation vers I'est des anomalies. La dtdsesphase de I'onde est ainsi
déterminée par la dynamique océanique.

Colin de Verdiere and Blanc (2001), en plus de détermineéfemse atmosphérique a
un train d'onde de SST fixe, ont couplé leur atmosphére un faamganique une couche
contenant la dynamique planétaire géostrophique. Le mistmant trouvé dans la version
forcée du modele se maintient dans la version couplée. beddlahaleur jouent un réle d’'un
ordre de grandeur supérieur au forcage mécanique. Canmtrairt a I'étude de Qiu and Jin
(1997) I'onde tire ici son énergie du flot moyen atmosphéi@et stream) plutét que du flot
océaniqgue. Le mode 2 semble déterminé par le coefficienidmir a I'interface air-mer.

Ces mécanismes ne font intervenir que le mode 2 de 'ACW, osiawons vu qu'’il alter-
nait avec un mode 3. Dans ce cas le forcage atmosphériqueeegafis I'espace, impliquant
une absence de blocage de phases avec les anomalies oeéatgactées par I'ACC. Or
une relation de phase constante n’est pas nécessaire piemiralne interaction couplée
océan-atmosphére. \Venegas (2003) reprennent un mécamésoneiplage déja proposé par
Cai et al. (1999) et illustré sur la figure T112. Au stade ahigschéma a) se trouve une ano-
malie de haute pression dans le Pacifique entourée de demahes de basse pression dans
les zones ouest de I'Atlantique et du Pacifique (H et L sur leést@ pour high et low). La
géostrophie conduit a une anomalie de vent vers I'équateavant (a I'est) et vers le pole en
arriére (& I'ouest) de la haute pression (fleches noiresarédre le vent vers le pole charrie
de l'air chaud et humide des subtropiques vers la “ceintubpalaire”, d’'ou une anomalie
d’air chaud qui réduit le flux de chaleur de I'océan vers lI'agphere. S’ensuit une augmen-
tation de la SST (contours grisés). Le phénomene inversebsstrvé en avant de la haute
pression. La deuxiéme phase du mécanisme intervient apegpgagation vers I'est des ano-
malies chaudes et froides de I'océan par le Courant CirclairpdAntarctique tandis que les
centres d’actions de la pression atmosphérique restest(Bebéma b). L'anomalie chaude
se dissipe légerement au cours de son advection et au fur es@enqu’elle s’approche de
I'anomalie de haute pression, celle-ci voit son amplituitkeiguer jusqu’a changer de signe
et devenir une basse pression quand I'anomalie chaude dé6d dépasse et se situera
dans I'Atlantique ouest. A ce niveau (schéma c), la nouvalefiguration atmosphérique
permet un renforcement de 'anomalie chaude de SST qui p@st@ntinuer son parcours
dans I'océan Austral. Ce mécanisme de couplage air/mermjeue3 phénomeénes primor-
diaux : la réponse thermique de I'océan a une anomalie delairen atmosphérique (via
la tension de vent méridienne et les flux de chaleur), I'ativewers I'est des anomalies de
SST par I'ACC et la réponse en pression de I'atmosphere a nmmaie sous-jacente de
SST.
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FIG. 1.12 — Mécanisme de couplage océan-atmosphere mis ennégidians _Cai et al.

(1999) et Venegas (2003). 3 étapes d’'un demi-cycle de patjpeng Les anomalies d’eau
chaude sont en contours pleins grisés et d’eau froide emgmnpointillés. Les hautes pres-
sions sont représentées par un H (High) et les basses par luowl). (Les fleches noires

représentent les tensions de vent méridiennes. Fig 18 daret &1. (1999)
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1.3 Objectifs

L’hémisphere sud a longtemps souffert d’'un manque d’int&rénparativement aux tro-
pigues et a 'hémisphére nord. Nous venons de passer en levygincipaux modes de
variabilité basses fréquences de I'hémisphére sud teills gont connus aujourd’hui et par
la méme montré la diversité des processus mettant en jeéafoet 'atmosphére. Nous
avons montré que I'analyse d’'un méme jeu de données peut@paiament conduire a des
résultats trés différents suivant les techniques empkoyée méme diversité survient avec
les GCM. Or il est frappant de constater I'absence d’étudeséms avec des modéles de
compléxité intermédiaire alors gu’ils sont susceptiblésoter plus facilement des proces-
sus dissimulés dans la complexité des observations et désad@& physique exhaustive.

Il est clair qu’aucun consensus n’existe encore conceraaninteractions de I'océan
Austral avec I'atmosphére de I’'hémisphére sud. Le prid@pgectif de cette thése est donc
d’étudier le mode couplé dominant aux moyennes latitudd$hémisphere sud par le biais
d’'un modele de compléxité intermédiaire.

Ainsi, les deux questions essentielles auxquelles cetsethioudrait essayer de répondre
sont:

— guels sont les mécanismes privilégiés d’'interactionsiw@mosphere aux moyennes

latitudes Austral ?

— partant de la nature fondamentale de ces interactiorce@dayu couplée) peut-on éva-

luer 'impact de chacune des composantes climatiquesautré ?
Pour y répondre de la maniére la plus simple, nous avonsidammisous affranchir d’'une
composante importante de la variabilité basse fréquentbdtaisphére sud, celle liée aux
tropiques et a ENSO. Ce choix nous conduit a ne traiter qugriardique des moyennes et
hautes latitudes.

Nous allons donc tenter de simuler le systeme climatiqudérAludans un modele com-
portant les éléments clés mis en évidence dans cette itiodua savoir : pour I'atmosphere
une dynamique de grande échelle capable de reproduire @sspoincipaux de variabilité
mais également I'activité haute fréquence des transgdieroclines, et pour I'océan une
dynamique réduite a I'advection par '’ACC et une thermodyitpe contenant les flux de
surface et les transports horizontaux de chaleur.

Notre choix s’est donc porté sur un modele atmosphérigusi-gyéstrophique a trois
niveaux que nous avons couplé par les flux de chaleur en suiifaoe couche de mélange
océanique de profondeur constante.

La mise en place et la validation de ce modéle sont les objetshdpitrR. La theése
s’organise ensuite en deux parties. Le chapitre 3 expldaerariabilité basse fréquence du
systéme couplé. Nous mettrons en évidence comment I'ocasimahrépond principalement
au forcage atmosphérique du SAM. Le chapldre 4 s’attachergpborer la rétroaction de
cette variabilité océanique sur 'atmosphére en détemil@aréponse stationnaire de cette
derniére aux anomalies de SST. Enfin nous dresserons ledeitarésultats de la thése et les
perspectives possibles d’approfondissement.
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2 Un modele couplé de complexité
intermédiaire

Préambule

Le modele utilisé dans cette thése résoud I'équation deeceaison de vorticité poten-
tielle QG en présence d’une source de chatBumamiquelLe modéle numérique utilisé dans
cette thése est celui de Marshall and Malteni (1993) quierd tompte que de I'effet moyen
des flux de chaleur de surface. L'objet de cette these estdiéstles interactions entre les
deux composantes climatiques que sont I'atmosphere édiode I'hémisphére sud dans la
bande de fréquence interannuelle. Or a cette échelle destéhgst désormais bien admis
que la variabilité de I'océan peut avoir une influence suea# I'atmosphére (Kushnir etlal.
2002). Il est donc primordial d’introduire la variabilitéslflux de chaleur de surface induits
par I'océan Austral dans le modele atmosphérique. Pouri® feous avons ajouté au mo-
dele atmosphérique un terme source de vorticité potemtiaidélisant les flux de chaleur de
surface, eux-mémes forcés par la thermodynamique d’'umogastral simplement modé-
lisé.

La conservation du moment angulaire appliquée aux équapomitives de Navier-
Stokes méne a I'équation de conservation de la vorticitétefEDans le cadre de I'ap-
proximation quasi-géostrophique, ce principe devientia# la conservation de la vorticité
potentielle QG.

2.1 Latmosphere

2.1.1 Lapproximation QG et le modéle continu

Le modéle est basé sur I'approximation quasi-géostroghils équations dynamiques
et thermodynamiques de I'atmosphére. Cette approximaéprésente une simplification
notoire des équations régissant les mouvements de granbeleé extra-tropicaux. Son
succes est du au fait qu’elle permet de déterminer les \&aétutappréhender I'évolution de
I'ensemble des champs dynamiques et thermiquse (dansita ties hypotheses physiques
effectuées bien sar) a partir d’'une seule quantité : le gieopiel.

Le modéle utilisé dans cette these ne resoud pas I'équatidardiance du géopoten-
tiel mais sa forme conservative : I'équation de conservaii® la vorticité potentielle quasi-
géostrophique. Une dérivation rigoureuse des équatiarnsitee obtenue dans Holion (1992),
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on ne présente ici que les étapes importantes menant atiégda conservation.

Fondamentalement, la quasi-géostrophie se base d’'uneds fait que le vent hori-
zontal est quasi non-divergent et en équilibre avec le gradie pression (cad géostrophique)
et d’autre part sur la supériorité des vitesses horizontale les vitesses verticales. La pre-
miére assumption permet de séparer le vent horizontal enamposante majeure géostro-
phique d’'une anomalie agéostrophique :

U = U, +U,
1

U = —kAVo+TU, (2.1)
0

ou I'on a supposé que I'échelle horizontale des mouvemaeaitstées inférieure au rayon
terrestre pour pouvoir définir le vent géostrophique avepamameétre de Coriolis constant.
¢ est le géopotentiek un vecteur unité vertical et I'indice dénote la composante agéostro-
phique.

La seconde assumption permet de réduire les évolutions duemichorizontal et de la
température suivant le flot total & leurs évolutions suilafibt géostrophique. D’autre part
et malgré le paramétre de Coriolis constant dans I'expyas$i vent géostrophique, on ne
néglige pas les effets dynamiques de la variation en laitlef en faisant I'approximation
duplang: f = fo + By ou S représente le gradient méridien fi@ la moyenne latitude de
458S.

Les équations en coordonnées pression de moment horiairdal thermodynamique
deviennent.(Holtch 1992) en notant que = — fok A Uy :

3}

(§+Ug-v)Ug = —Byk AUz — fik AU, (2.2)

) op Q
— 4+ U.-VI|T-=w = = 2.3
(615 T Ve ) R” Cpa (2:3)

avec le paramétre de statiblité statique :
RTO d In 80
o= 70
p dp

ou 6, est la température potentielle de I'état de bag) & partir duquel on calcule I'ano-
malieT'(x,y, p,t). R est la constante des gaz parfaifsune source de chaleur (par unité de
masse) et,, = 1004J.kg~'.K ! la chaleur spécifique de I'air sec a pression constante.

Puis, a partir de la composante verticale du rotationnekdgiation [Z.2) et de la conti-
nuité on détermine I'’équation pronostic de vorticité rekat

0 Ow
— . = fo=— 2.4
(8t+Ug V)(Cg+f) fog, (2.4)
Le gradient vertical deo dans[[ZH) peut étre remplacé par son expression obtenaelda-
vée verticale de I'équatiofi(2.3). En exprimant la tempéedf’ en fonction du géopotentiel
¢ grace a I'équilibre hydrostatique :

09 _ _RT

= g (2.5)
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et la vorticité relative comme le laplacien du géopotentigl= f; ' V?¢, on obtient I'équa-
tion de conservation :

d B JoR Q
(015 + Ug V) = 0p ( o cpa) (2.6)

pour la quantitey denommeée vorticité potentielle (VP) quasi-géostrophiquieest entie-
rement déterminée par la seule variableCependant, le modéle de Marshall and Molteni
(1993) utilisé ici résoud I'équation de conservation de RRQG calculée a partir de la fonc-
tion de courant géostrophique = ¢/ f,. On a alors :

0
o = Vo fg (5) @7

2.1.2 Le modeéle discrétisé

Le modéle numérique résoud en spectrale troncature T2isdeétisation des équations
(Z.8) et [2.7) sur la sphére et les 3 niveaux de pression :P®B00hPa et 800hPa. L'équa-
tion de vorticité potentielle QG discrétisée est :

oq 1 @n

5 = —J (Y1, q1) — D1(Y1, 1) — RQKh - + 51 (2.8)
8qQ _ _ 1 @ _ 1 @

5 - J (a2, q2) — Do (b1, o, ¢3) + —R2Kh tn  TEE, o + 5 (2.9)
0 1

% = —J(¥3,q3) — D3(tha,¢3) + RQ—Kb@ + 53 (2.10)

en remplacant 'opérateur d’advectibry - V par un jacobien de et en faisant apparaitre les
termes sources; et de dissipatio; que I'on détaillera plus loin. Les vorticités potentielles
a chaque niveau sont déterminées par :

0w o= VA (= )+ f @11)
h
@ = Vi + 12 (1 — 1) — )i (¢2 — ) + f (2.12)
Rh b
g = Vs t (¢2 ¥3) + f <1 + Hﬁo) (2.13)

avecR;, = 700km et R, = 450km les rayons de déformation de Rossby des couches cen-
trées en h et b et définis paR;, , = 0,,,0p*/ f; avecdp = 300mb. La hauteurr représente
la topographie et/, = 9000m une hauteur d’échelle verticale. Les coefficieRjset K, :

J 0Ph,b
Rop

apparaissent lors de la discrétisation. Il s’agit en fastfdeteurs reliant la température d’'une
couche aux fonctions de courant des niveaux inférieur etrseyr via I'équilibre du vent
thermique.

K, =
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

2.1.2.1 Ladissipation

La dissipation est représentée a chaque niveau par lessérmiés incluent un terme de
relaxation newtonienne de la température, la diffusioidontale et un frottement a 800hPa:

—D, = N,—HD, (2.14)
Dy = —N,+N,— HD, (2.15)
Dy = —N,— HD; — EK (2.16)

Les échanges radiatifs entre les couches sont donc paisésdgiar une relaxation New-
tonienne de la température de chacune d’entre elles :

1 1

N, = T—TR—%L(%—%) (2.17)
11

Ny, = ;R—%(lpg—zﬂgg) (2.18)

our, = 25 jours représente I'échelle de temps de ces échanges.
La diffusion horizontale est paramétrisée par un lapladierdre 4 agissant sur la tem-
pérature et la vorticité relative :

HD; = cyVe(g (2.19)

ou ¢; est la vorticité potentielle réduite des composantes pdéned et orographiqug / Hy.
La constante; est telle que les plus petites échelles résolues soiempéessen 2 jours.

Le frottement sur le sol a 800hPa est paramétrisé comme wterird’Ekman, cad
comme une dissipation linéaire du vent, ce qui en coordansygieériques s’écrit :

1 (0 k’)\@,h V3 0 k’)\7¢7h COSs gb us

" acosd B ) (2.20)

EK3 = V2(k)\,¢,h ¢3) O\ a¢

car:
Loy 1 Ovs

adp ° acosd ON
Le coefficient de frictionk dépend de la longitude, la latitude), la topographie: et du
masque terre-océan comme :

us =

k(M é,h) = % 1+%LS(>\, ¢)+%FH(h) (2.21)

ourg = 3 jours et LS(\, ¢) représente la fraction de terre & un point de grill&'ét(h) =
1—e~ /1000 effet progressif des montagnesS et I/ H varient entre 0 et 1 donc le coefficient
de frictionk oscille entre3 jours—! sur les océang, jours™! sur la terre d'altitude nulle et
1.5 jours~! sur les montagnes.

La topographie estissue des données ECMWF (European Gemtéedium range Wea-
ther Forecast) interpolées sur la grille gaussienne du lmode
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2.1.2.2 La source de chaleur

La vitesse verticales est directement forcée par la source de chafgutans I'équa-
tion de thermodynamiqué(2.3). Cependant, c’est la déxeéticale dev qui apparait dans
I’équation de vorticité[{Z]4) et donc dans celle de vorfigbtentielle[[216). La discrétisation
induit donc des termes de sources de chaleur de signes spauseé deux niveaux de pres-
sion successifs. Ainsi, une source de chaleur agissanhsurauche atmosphérique aura des
effets opposés sur les deux niveaux de pression délimaazduche et ne pourra en aucun
cas forcer une réponse barotrope de ces niveaux ; pointcuellaous reviendrons dans le
chapitre#.

Dans le cadre de notre étude, nous sommes intéressés paplagm de I'atmosphere
avec lI'océan. Du cbté atmosphérique, ce couplage intdrpanle biais du flux de cha-
leur sensible et de I'évaporation. Ces deux processussadtuiun forcage complexe. Par
exemple, le flux de chaleur sensible a clairement une infeiéale tandis que la chaleur
latente se dégage lors des précipitations qui peuvent kewiloin de la zone d’évaporation.
Il est clair que le modélsecde basse résolution utilisé dans cette thése ne peut espérer
duire de tel phénomeéne. Il a donc été choisi de se limitertad& des interactions air-mer
pour la seule saison hivernale. En effet c’est au cours des deojuin, juillet et aolt que
I'océan Austral est le plus homogene et que son impact sumdsphere est le plus grand
aux moyennes latitudes. Dans ce cadre, des simplificatiemnsgmt étre faites.

Tout d’abord, nous pouvons fixer le flux de chaleur latent@ribonnel au flux de cha-
leur sensible via le rapport de Bowen. Pour cela, le manooiesérvations sur I'océan Aus-
tral nous contraint a considérer valable dans cette zonaitlgdie la corrélation entre les
deux flux est trés forte aux moyennes latitudes, comme il @lgsérvé dans I'hémisphére
Nord (Cayan 1992&,b). Nous nous sommes de plus limité aeutilin rapport de Bowen fixe
dans I'espace. Ainsi, le flux de chaleur en surface se litfiltau calcul du flux de chaleur
sensible :

1
F =F+F= <1+§)Fs
D’autre part, la profondeur verticale du forcage adiahsgige I'atmosphere est rela-
tivement faible puisq priori 90% de I'énergie est libérée entre la surface et 500hPa
(Peng and Whitaker 1999). Cela implique une source de chaldle dans la couche su-
périeure du modéle et prenant une répartition linéaire dud@uchaleur de surfacg sur la
colonne d’air entre le sol et le niveau 500hPa on obtient :

Qn = 0

_ 9
@ = xF

ou Ap = 450hPa fixe le niveau du sol par rapport au niveau atmosphériqueus Iphut
influencé parF’ et g/Ap transforme le flux de chaleur de surface en source de chadeur p
unité de masse a 650hPa.

Le flux de chaleur sensiblg, est paramétré classiqguement par :

Fs = )\oa(T - Ts) (222)
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

ou\,, est le coefficient d’échange thermodynamique de l'interfaméan-atmospherd (K —1.m2),
T la SST et la température atmosphérique de surfagg est parfois pris constant dans la
littérature mais il est ici fonction du vent de surface :

)‘OG = pananaUs (223)

avecy, la densité de I'air a la surfacé,, = 1.3 x 1073 le coefficient de transfert thermique
a l'interface, etl/, la norme du vent en surface.

2.1.2.3 Les termes sources;

La représentation des phénomeénes physiques dans le mddsiepas compléte. De
nombreux processus, tels que le forcage radiatif solaitesophénomenes liés a I'lhumiditée,
en sont absents et ces déficiences pourraient mener a unaisgmodélisation de la cli-
matologie observée. Or il est primordial que I'atmosphé&és@nte une climatologie réaliste
pour étudier sa variabilité basse-fréquence couplée @dimAustral [(Kushnir et al. 2002,
Peng and Whitaker 1999, Peng et al. 1997, 1995). Il est doresséire de pallier les erreurs
du modele.

Nous avons utilisé une méthode simple introduite par RAERA) et reprise par Marshall and Molieni
(1993). Partant du principe que les observations sont ualssaéon du modele, I'écart
moyen effectif entre les deux peut corriger la dérive inglpiar les erreurs systématiques.
Ainsi, la tendance moyenne de vorticité obtenue en intisahtiun grand nombre de don-
nées dans le modele(I1.8-2.10), nulle si celui-ci étaitgiadonne une estimation du terme
source correcteur.

En pratique, disposant d’'un jeu d’observations (telle gasednalyses bijournaliéres de
juin 1979 a aodt 1993 de 'ECMWEF, hivernales pour étre catéagec le calcul du flux de
chaleur) dénoté pap;_, v, et d'un modeéle :

ou M, représente les termes du membre de droite des équdilocHE 1P)Bsans les; et T’
la SST, on calcule le terme parfois appadgidu moyen

Rk

N
1
= _NZ M, (¢);, T (2.24)
7j=1

qui permet de vérifier :

i [

Pour déterminer le term§ dans[2.32, nous avons eu besoin d'un champ de SST et des
variables atmosphériques de surface. La maniére donseaslkont déterminées est décrite
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2.1 L'atmosphére

ci-apres. La SST quant a elle, est déterminée dans le modédnigue. Cependant, pour
calculer le meilleur terme source atmosphérique posgiloles avons choisi de prendre une
SST climatologique hivernale issue des observations (Rdgrmand Smiih 199@)

Le termesS ainsi obtenu est censé permettre de reproduire la clingitolubservée. I
modélise I'effet moyen de tous les processus absents dulenadssi bien de grande que
de petite échelle. Cette méthode peut étre encore amé(bidadrea and Vautard 2000)
méme si elle donne d’excellents résultats dans I'hémispherd (D’Andrea et al. 2005,
Ferreira and Frankignoul 2005). Pour I’hémisphére sud, isa en pratique n’a pas montré
d’aussi bons résultats. En I'état, le modéle produisaitlarge erreur sur le continent An-
tarctique. Plutét que de rendre la correction d’erreurateonnelle dans le temps (et donc de
potentiellement introduire une nouvelle source de valitépnous avons préféré la maintenir
constante en ajoutant une correction en température ag tedont la méthode de calcul est
décrite dans I'appendi¢e_3.¥.1 du chapifre 3. Avec la méthedtifiée le modéle a montré
une trés bonne climatologie (sectionl2.3).

2.1.2.4 Diagnostic des grandeurs de surface

Le modele atmosphérigue ne résoud que les équations pigpuresste vorticité poten-
tielle & 200, 500 et 800hPa. En vue de coupler cette atmoshén modele d’océan nous
avons vu gu'il était nécessaire de disposer de la températutu vent de surface pour cal-
culer le flux de chaleur a l'interface air-mer (équati@ns22223). Nous verrons dans la
section suivante que le modéle d’'océan a également besai@dae surface pour calculer
les courants d’Ekman.

Le calcul du vent de surface a été trés simplifié puisqu’il@ddtoisi de prendre une
relation linéaire a coefficient constant avec le vent a 8@0Kr coefficient a été déterminé
a partir des observations (réanalyses ERA15) comme le rapymyen des vents aux deux
niveaux. Pour les conditions d’hiver Austral, le coefficiest de : 0.659.

De méme, la température de surface ne peut étre diagnacstigle partir de la tempé-
rature de la couche basse atmosphérifu€elle-ci est calculée a partir de la discrétisation
de I'équilibre hydrostatiqué_(2.5) :

T, = —Rp—(;’p(qﬁg—@) (2.25)

Or le calcul des géopotentiels a partir des fonctions de courant se fait par I'inversion de :
V2¢; = V(f Vi) au cours de laquelle apparaissent des constantes d'ititigraéces-
saires pour obtenir une température absolue :

T, = —Kiy(s—1)2) — RicSp(HZ?’ — Hyo) (2.26)

aveck, un coefficient déja mentionné &t,; les constantes d’intégration correspondant aux
paramétres de I'atmosphére US stanﬁaﬁdmosphere 1976). Nous relions la température

Pour étre cohérent, nous avons choisi le jeu d'observatler8ST qui a servi & élaborer les analyses de
'TECMWF ERA15 que nous avons utilisé.
Pression (mbar]} 800 | 500 | 200

Hz (m) 1949 | 5574 | 11784

N
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

de surfacel; a la températur@;, par une relation linéaire :
TS = CLUT[) —+ bij

dont les coefficienta etb sont déterminés a partir des observations (réanalyses BREd
introduisant la série observée des fonctions de courarli®laFa et 800hPa, on calcule une
série de températuf® . Les coefficients etb sont alors déterminés en chaque point de grille
comme :

var(Ty)
var(T)

~

bij = Ts_aiij

CLU =

ou 7, est la série des températures de surface observées. Célttledméimple permet de
reproduire raisonnablement variance et moyenne observées

Finalement, les équations de vorticité potentielle auxv@aniix sont de la forme :

% = —J(W1,q1) — Di(¢1, 1) + S (2.27)

0

% = —J(¥Y2,q2) — Da(t1, 12, 93) — BK,c gApF(wQ,wg,T) + S, (2.28)
b pa

g 1

S = —J(s,a) — Daths, ) + %CPQQAPF(%, Un,T)+ S5 (2:29)

ou I'on a exprimé le vent et la température atmosphériquaudace a partir des fonctions
de courant aux niveaux 2 et 3.

2.2 L'océan

Sans étre exhaustif, le modeéle choisi contient certainpieessus clés pour étudier I'in-
teraction de I'océan avec I'atmosphére (Frankignoul 1988)si, nous avons limité I'évo-
lution de la température océanique de surfacelinfluence :

— de l'advection géostrophique par le Courant Circumpelaintarctique de surfadéd,,

— du vent via I'advection induite par les courants d’Eknmig et le flux de chaleuf’ a

l'interface,

— de la température atmosphérique via le flux de chaleur,

— de la dissipation (horizontale),

— d’un terme de forcagér (correction de flux).

L’'advection constante par I’ACC est une dynamique presquti induit une variabilité inter-

annuelle correspondant a une période de révolution autocoutinent Antarctique (entre 8
et 10 ans pour des vitesses d'advectiorB8iy an-44°/an a 45S-55S). L'autre composante
dynamique est celle forcée par le vent de surface, sur leqlzeSST peut indirectement
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2.2 L'océan

avoir une influence. Il N’y a donc pas de dynamique intern@icgie ce qui constitue une
forte limitation du modele car la dynamique de la thermazlpeut jouer un réle impor-
tant dans la variabilité interannuelle couplée des deuxpomantes climatiques (Qiu andiJin
1997 Goodman and Marshall 1999, Baines anc Cail2000). fiesiten utilisant un modéle
océaniqgue simple nous avons voulu placer notre étude egitess cles modeéles analytiques
idéalistes (canal) et celles des GCM réalistes ayant unégéptation exhaustive des méca-
nismes physiques.

Etant donné tous les processus listés ci-dessus, housmoéedre I'équation régissant
I’évolution de la SSTI(Frankignoul 1985) :

or _ U, - VT-U,-VT-— F +vVT + Sp (2.30)
ot Cpo

our = 2 x 107*m?s™! est le coefficient de diffusion latérale €}, = p,c,,H, la ca-
pacité calorifique de la colonne d’eau aygcla masse volumique de I'océan en surface,
o la chaleur speécifique de I'eau de merfét = 200m I'épaisseur uniforme et constante
de la couche de mélangél, a été déterminée comme la valeur moyenne des données
Levitus and Bover: (199E)e long du coeur de I'ACC pendant I'hiver Austral. Néanmdins
profondeur de couche de mélange est sujette a une grandeilig¥ispatiale et saisonniére
dans les moyennes latitudes (Kara et al. 2003) notammentuadt du passage de Drake
(voir figure[Z1). Méme si cela constitue une nouvelle litta du modéle, nous avons
voulu dans un premier temps restreindre le champ des praszux liés directement aux
flux de chaleur sensible-latent et d’Ekman, sans prendrempie les phénomeénes d’entrai-
nement. Choisir une profondeur de couche de mélange uréfetrfixe dans le temps était
donc cohérent avec la volonté de supprimer toute dynamigeella thermocline.

Une attention particuliere a été portée au calcul du cougénstrophique de surface
U,. Le détail de ce calcul est présenté en anliéxe A. La fl[gureeprésente la fonction de
courant géostrophique de surface issu@igeet la figureL3.P sa norme. La vitesse moyenne
de I'ACC est de6.7 cm.s~ ! entre 40S et 60S, et &3 cm.s~! le long de I'ACC.

Les courants d’Ekman sont calculés a partir de la tensioredeen surface qui a son
tour s’exprime a partir du vent de surfatk :

kAT

_fOpoHO
T = paCD‘Us‘Us

Up =

avecf, le paramétre de Coriolis & 45S@} = 2 x 1072 le coefficient de friction.

Le terme de forcag&r est un terme source calculé avec une méthode inspirée ée cell
utilisée pour I'atmosphére. En effet, les processus pligsigprésents dans le moddle (2.30)
ne sont la encore pas exhaustifs et nous devons tenir comptgi@turs modeles pour espérer
obtenir une bonne climatologie de la SST. Nous aurions perémglirectement des champs
d’observations dans les équations océaniques et atmagpéepour déterminer simultané-
ment les champs; et Sr. Cependant, cette méthode n’aurait pas tenu compte dedmpar
trisation explicite des échanges air-mer et de ses défiesemdous avons donc procédé de

3Voir ici pour la/climatologie mensue]le.
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FIG. 2.1 — Profondeur de la couche mélangée de I'océan Austral@renne pour juin-
juillet-aodt (contour$0m) et en trait rouge épais le coeur de '’ACC sur la grille du medé
Source Levitus and Boyer (1994).

la maniére suivante : insérant dans le modele d’atmospmgjeuude fonctions de courants
observées (ERA15) et une SST climatologiqu¢Reynolds and Smith 1994), nous avons
obtenu les termes sourcés par [Z.32). Puis nous avons intégré le modéle d’atmosphere
seul, forcé par les termes et et obtenu une série de fonction de courant atmosphérique
de surface)*. Enfin, en insérant cette série dans le modéle d’odéan (8cB@matisé comme
suit :

or

= = M T)+R (2.31)

nous avons déterminé le termig comme le résidu moyen :

> M, (3, T) (2.32)
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2.2 L'océan

S818069

180°W

FIG. 2.2 — Isocontours de la fonction de courant géostrophiqusutfacey, (m?.s™).
Intervalle des contours 2, 8.10*m?.s71.

Dans un souci de simplicité nous n’avons pas discrétisé teheal’océan en différences
finies mais nous I'avons adapté au modele spectral atmdgpkét’avantage était de pou-
voir utiliser toutes les routines de calculs déja existenta seule contrainte a été de définir
les champs sur I'ensemble du domaine. Le flux de chaleur deceust le transport d’Ekman
sont définis sur toute la sphére si le champ de SST l'est égaleire chamg” défini sur les
océans est ainsi complété de la climatologie de températonmasphérique de surface sur les
continents. Pour éviter les problémesabmtaminatiorde la SST avec celui de température
atmosphérique, nous avons du introduire une couche épQuaige se traduit par I'ajout du
terme :

exp(Tep = T)

dans le membre de droite de I'équatibn (2.30). La tempésatcéaniqué est alors rappelée
vers le champ9d’,, avec une constante de temps déterminée par le coeffigignCelui-ci

est déterminé pour induire un temps de rappel infini sur |ésuas et d’une journée sur les
continents. Le champ fixé&,, est construit avec la climatologie de SST sur I'océan et de
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

température atmosphérique de surface sur les contihavitsi, le champ de SST modélisé
est laissé libre d’évoluer selon la physique du modele }jxs80les océans alors que sur les
zones continentales il est fortement rappelé vers une tiogie atmosphérique de surface.

Les modeles atmosphérique et océanique sont intégrés’dapade des harmoniques
sphériques avec une troncature T21. Le schéma tempoiséddt un prédicteur-correcteur
et le pas de temps est de 1 heure.

2.3 Validation, climatologie

La climatologie du modéle n’est que trés brievement dédates la premiére partie 3.2.2
du papier JGR. Il nous apparait donc nécessaire d’en fag@escription un peu plus com-
plete afin d’une part de revenir sur la validation du modéele tgu’il a été utilisé dans
I'ensemble de la these et d’autre part de présenter ledasgli n’ont pu étre insérés dans
la publication. Nous nous focaliserons sur la climatolagiaérale du modele, sa variabilité
étant I'objet du chapitre suivant.

Une simulation couplée de 1000 ans (de 365 jours soit 36508 au total) est conduite
en sauvegardant tous les champs en moyenne mensuelle ehdtivris de courant atmo-
sphériques en journalier sur les 100 dernieres années ploular les statistiques de la va-
riabilité haute fréquence (zones de tempéte).

La figure[Z.B montre les champs moyens de hauteur géopdkeatix 3 niveaux atmo-
sphériques. Celles-ci sont calculées a partir des foretiercourant en inversant le laplacien
dans la relation :

V37 = éww (2.33)

La basse pression résidente sur le continent Antarctiquaiess résolue. L'erreur systéma-
tigue maximum est de 250m sur le p6le mais seulement 170m ay@mmes latitudes (figure
[Z.4). Dans les modéles complets de circulation généraleelir est de I'ordre de la centaine
de meétres/(D’Andrea and coauthors 1998) : nos valeurs somtt @lcceptables compte tenu
de la simplicité du modéle. Les profils méridiens de vent mar{figurelZ5) montrent un jet
globalement bien simulé malgré une extension méridienag @bnfinée et un léger déca-
lage vers le nord (environ 5 degrés) dans la couche basseotlelenrmontre ici sa tendance
a produire une dynamique plus zonale que dans la réalité €lconfirmé par I'ampli-
tude des ondes stationnaires représentées sur la figlhirea2diiférence d’amplitude entre
les ondes du modéle et celles des données ERA15 est maximO@h&& (une vingtaine
de metres) et se réduit en approchant de la surface. La figlimadntre que les défauts du
modele sont principalement localisés au niveau 200hPar(mtavait déja montrée la fi-
gure[Z.#) tandis que les niveaux inférieurs reproduiseritqodierement bien l'allure de la

41l s’agit en fait de la méme climatologie de SST que celle demées Reynolds and Smhith (1994) qui est
aussi définie sur les continents par la température atmagpledle surface.
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MODEL /% / 200mb m ERA15 / o/ 200mb m
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FiG. 2.3 — Climatologie des hauteurs géopotentielles pounalsition couplée (colonne de
gauche) et les observations (colonne de droite). Contousslés 150m, 100m et 50m.

climatologie observée. Les niveaux 500hPa et 800hPa nmirgfue les ondes stationnaires
de I'hémisphére sud ont une structure verticale principale barotrope et horizontale de
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FIG. 2.4 — Erreurs systématiques des hauteurs géopotenpellesa simulation couplée par
rapport aux données ERA15. Contours tous les 25m et contols€n gras.

STD LF max STD HF max
Niveaux 200hPa] 500hPal 800hPal| 200hPa] 500hPa] 800hPa
Modéle couplé 133 79 60 176 100 76
Données ERA15 158 108 79 148 128 83

TAB. 2.1 — Maxima (metres) des déviations standards de hauémpogentielle haute et
basse fréquence aux 3 niveaux de pression du modéle.

nombre d’onde 1. Elles sont formées de hautes pressiome(tgement basses pressions)
de part et d’autre du continent sud américain (resp. de tralis) qui se prolongent en spi-
rale vers le continent Antarctique et le secteur de la mera$s Resp. de la mer de Weddell),
Quintanar and Mechaosb (1995a). Cette structure a pouripaheffet d’accélérer le jet dans
le secteur Atlantique-Indien et de le ralentir dans le sedgacifique. Notons enfin que les
erreurs d’amplitude et de localisation des ondes staticesmaont tout a fait comparables a
celles produites par des GCM réalistes (Raphael|1998, énantand Mechoso 1995b).

Les zones de tempéte ont été localisées en séparant lesnsigaate (HF) et basse
fréquence (LF) des séries journaliéresdeA partir d’'une moyenne glissante de largeur
10 jours, nous séparons l'activité des transitoires baresldes ondes quasi-stationaires
(Blackmon et al. 1977, 1934). Les figufes|2.6el 2.7 représeta déviation standard (STD)
des signaux HF et LF (transformés en hauteurs géopotesiigibur la simulation couplée et
les observations. A tous les niveaux et pour les deux barelégquences, la variabilité du
modele est plus faible que celle observée (cf taldledu 2elfodire del00m pour le modéle
contre130m dans les données a 500hPa, ce qui est une caractéristiqueodetes quasi-
géostrophiques. Notons d'autre part, que la stormtracloeatisée en amont du maximum
de variabilité basse fréquence, dans I'océan Indien. Qetticularité (dans I'hémisphere
nord la stormtrack est en aval) vient du fait qu'au dessusodéan Austral, la cyclogénese
intervient préférentiellement dans les zones de fort gradinéridient de SST, notamment
celle située dans I'océan Indien ouest dans le sillage dudedponne Espérance (Sinclair
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FIG. 2.5 — Ondes stationnaires et profils méridiens de vent zomal la simulation couplée
et les données ERA15. Les ondes stationnaires ont té olst@mugupprimant la moyenne
zonale des champs moyens de hauteur géopotentielle dere[Agh

11995,/ Nakamura and Shimpo 2004, Nakamura et al.|2004). La dertempéte est malgré

tout située en aval de la zone d’accélération du jet (figtie Rlotons gu’elle est également
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

FIG. 2.6 — Déviation standard des hauteurs géopotentielleel{gauche) et haute (droite)
fréquence. Le signal basse fréquence est calculé en apptigmne moyenne glissante de
largeur 10 jours sur le signal brut journalier, le signal teafiéquence est calculé comme
I'écart entre la basse fréquence et le signal original. @msbm.

plus zonale dans le modele que dans les observations, aveaximum d’intensité dans la
bande de latitude 40S-50S. Notons enfin qu’a basse et haugjaeinces, le modele simule
mal la variabilité dans le secteur de I'océan Pacifique.eCa¢éficience est due principale-
ment a I'impact de la variabilité tropicale sur les moyeniagisudes qui est absente dans le
modele QG utilisé icil(Mo and White 1985, Karoly 1989, Sinck alll1997).
Le champ moyen de SST est trés correctement reproduit (I§8eLe gradient mé-

ridien notamment est bien simulé a I'est du Cap de Bonne Bapértandis que I'erreur
systématique n’excéde pasC' aux moyennes latitudes (elle est la plus forte le long du
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2.3 Validation, climatologie

FiG. 2.7 — Idem figur&216 pour les données ERA15.

continent Antarctique, la ou la glace de mer non modéliséeedarte influence dans la réa-
lité). L'étude de la variabilité de la SST est I'objet de lztsen[3.3, ce pourquoi elle n'est
pas présentée ici.

Les flux de chaleur de surface (SHF) et induit par les coudiitsman (EKF) sont pré-
sentés sur la figuie2.9. Les flux sont en accord avec les @igars, en terme d’amplitude,
de direction et de répartition géographique. Les flux sortbpanégatifs, dirigés de I'océan
vers I'atmosphére, mais cela pour des raisons différemiesonditions hivernales la SST
est globalement plus chaude que I'air de surface ce quirdé@tere signe du flux de chaleur
sensible. Son amplitude-(00W.m~2) est gouvernée par l'intensité du vent de surface qui
malgré une importante symétrie zonale marque un maximune EAtlantique et I'océan
Indien.
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2 Un modéle couplé de complexité intermédiaire

Le signe des flux d’Ekman est quant a lui déterminé par la pré@@nce des vents
d’ouest en surface. Les courants d’Ekman ainsi dirigés lensord advectent de I'eau
froide du pole vers les plus basses latitudes. Lamplituddluk (—60WW.m~2) est princi-
palement déterminée par I'intensité du gradient méridi2i$8T qui marque un maximum
dans lI'océan Indien ouest, en aval du Cap et du courant desllagy Lintensification des
vents d’ouest dans cette zone concoure a accentuer ce pbgaom

MEAN,SST (2)°c SYSTEMATJC ERROR (0.5)°C

FIG. 2.8 — Gauche : champ moyen de SST de la simulation couplétofas2°C et contours
10°C',20°C en gras). Droite : écart par rapport aux observations (coatb5°C', contours
nul en gras).

(20)W.m 2 (20)W.m 2

100 100

-50 -50

-100 —-100

FIG. 2.9 — Moyennes des flux de chaleur de surface (a gawdtié¢; = —F) et d’Ekman (a
droite, EKF' = —C,,U, - VT). Contours20W.m 2. Le flux est négatif quand il refroidit
I'océan.
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3 \Variabilité basse-frequence
ocean-atmosphere dans I'océan
Austral

Préambule

Dans cette partie nous explorons les principaux modes dabv@e du modéle couplé
qui vient d'étre présenté. Ces résultats ont fait I'objetrdarticle, désormais sous presse,
dans la revue “Journal of Geophysical Research, Ocean” anpstitue principalement ce
chapitre.

Aprés une bréve introductiof(3.1), la variabilité océamiagst analysé€ (3.3) puis les
mécanismes de création des anomalies de SST sont identifié&ee temps que le principal
mode de variabilité coupl€(3.4). Enfin le réle du couplagtameatmosphére et I'importance
de la rétroaction atmosphérique sur I'océan sont évalu8s. (Bour des raisons éditoriales
nous n’avons pas pu insérer dans Maze et al. (2006) la saximoplémentaire présentée ici
3.8) qui développent les résultats comparant les modesspinériques forcés et couplés.
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Abstract. Patterns of interannual variability of the ocean-atmosphere coupled system
in the Southern Hemisphere extratropics are studied with a simple dynamical model, in
order to determine the basic physical processes of interaction independently of tropical
forcing. The model used is an atmospheric quasi-geostrophic model coupled to a ”slab”
oceanic mixed layer, which includes mean geostrophic advection by the Antarctic Cir-
cumpolar Current (ACC). The ocean-atmosphere coupling occurs through surface heat
fluxes and Ekman current heat advection. In a fully coupled simulation, the atmospheric
part of the model, which includes high frequency transient eddies at midlatitudes, ex-
hibits a strong Southern Annular Mode (SAM) as the first mode of variability at inter-
annual time-scales. The SAM-related wind anomalies induce Ekman currents in the mixed
layer which produce sea surface temperature anomalies. These are then advected along
by the ACC. A forced mechanism where the ocean role is reduced to advect the SST
appears sufficient to reproduce the main features of the variability. Nevertheless, a pos-
itive feedback of the ocean was also found. It operates through anomalous Ekman cur-
rents heat advection and contributes to the maintenance of the SST anomaly.
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3.1 Introduction

3.1 Introduction

Climate variability of the Southern Ocean (SO) region haanbemparatively less stu-
died than the regions of the Northern Hemisphere. Sincetdb@mty years, however, avai-
lability of new in situ and satellites observations, anddbesequent improvement of reana-
lysis datasets, have triggered new interest. The SO hasudigmageography : bounded to the
South by the quasi-circular and pole-centered Antarctiogioent, it is not interrupted by
any meridional coast from mid to high latitudes. Consedyegitteasily redistributes local
climatic anomalies among all oceans. Identifying physprakesses that drive this redistri-
bution, as well as the origin of the anomalies is an imporgaat in the climate studies.

Using reanalysis data from the ECMWF and sea surface hemyhtTOPEX/POSEIDON
satellite | White and Peterson (1996, hereafter WP96) aoob3sand Mitchelll (1996) have
discovered oceanic and atmospheric anomalies propagatmgd Antarctica in 8-10 years.
This phenomenon, called Antarctic Circumpolar Wave (ACWs been initially described
as a wave phenomenon with a zonal-wavenumber two and a obtidtase relationship
between sea surface temperature (SST) and sea level mréS&). The phase relation is
similar to the one observed in the North Pacific at decadabgerNakamura et al. 1997)
and in some North Atlantic patterris (Kushnir and tHeld 199 Wwigh SLP located downs-
tream (eastward) of warm SST. In the circular geometry ofS6ke this gives SLP and SST
in quadrature.

The ACW has been studied with several analytical modelssiocuon planetary waves
dynamics coupled to simple ocean models (Qiu and Jin 199#teWhall 1998, Goodman and Marshall
1999, Talley 1999, Baines and Cai 2000, Colin de VerdiéreBiad¢i2001). All these mo-
dels reproduce some of the ACW'’s characteristics as desthbip WP96. They possess dif-
ferent instability mechanisms which often differ also ie talue of the growth rates. Ho-
wever, it was also found that an atmospheric stochastigrfgrof the Southern Ocean is
able to reproduce characteristics of ACW-like variabi(¥Weisse and Mikolajewicz 1999,
Haarsma et al. 2000, Verdy et al. 2005) emphasising the siégésinclude a more realistic
atmospheric turbulence.

The ACW has also been studied in oceanic and/or atmospHeblalgirculation models
(Christoph et gll 1998, Motoi etial. 1998, Weisse and Mikelagcz 1990, Cai et al. 1999,
Bonekamp et al. 1999). These models allow for a full repregem of the climate system
physics and long simulations can provide more significaatistics, which is not the case
for short observational datasets. Differences with oleems are significant. General Cir-
culation Models (GCMs) exhibit a zonal-wavenumber thraading wave in the atmosphere
and an eastward propagating wave (sometimes quasi-stgndih zonal-wavenumber two
or three in the ocean. These results produced a debate nomgéne ACW and its very
existence|(Christoph etlal. 1998, Cai etlal. 1999). Addalyn other studies have shown
that climatic anomalies in the ACW could be initiated thrbugleconnections from ENSO
(Peterson and White 1998, Cai and Baines 2001) and eveadnteith it (White and Cayan
2000, White et gl. 2002, White and Annis 2004). The difficdfynumerical models to re-
produce ENSO-induced variabilities in mid-to-high laties can be at the origin of the dif-
ferences from observatioris (Cai and Baines 2001).

The disagreement between observations and numericalaions have been moderated
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in studies using longer datasets, that have completed thW’&\@escription. It seems that
SLP, and other atmospheric variables, are not always patipagand can take the shape of
a zonal-wavenumber three standing wave patiern (Bonekaainl®99| Carril and Navarra
2001, Venegas 2003, Park etlal. 2004). The ACW could be théation of two signals
having different origins and mechanisms_(Venegas 12003g. firkt, eastward propagative
and of zonal-wavenumber two, may be the result of an expatabdynamical mechanism
but with ENSO as a tropical trigger. This is the dominant algor the time period 1985-
1994 analysed by WP96. The second, standing in the atmasphdrperhaps propagative
in the ocean, of zonal-wavenumber three, is restricted tbtovhigh latitudes and may have
dynamics related to the Southern Annular Mode (SAM, Thomgsal Wallace 2000).

The goal of this paper is to study the SO variability indeparily of remote forcing from
low-latitudes, focussing on intrinsic midlatitudes dynesn\We use a model of intermediate
complexity, in between full blown climate models and thegevave analytical models revie-
wed above. It is an atmospheric quasi-geostrophic tridgiogral model coupled to a "slab”
oceanic mixed layer of constant depth, which includes memstgophic advection by the
ACC. The atmospheric part has a good representation of atmeos transient dynamics,
including baroclinic eddies and their generation procgsse

This paper studies the interannual variability in the SetuthOcean, represented by the
sea surface temperature. Our goals are first to describestfigility, second to identify how
SST anomalies are created, and last to determine how inmpastine coupling between each
climatic components and how they interact with each othedd so, the model is integra-
ted in three different configurations. First, ocean and afrhere are fully coupled and can
interact with each other (CPL run). Second, the ocean isyeg$orced by the atmosphere
which in turn only feel climatological boundary conditioasthe ocean surface. This confi-
guration, called hereafter FR-OC, turns off ocean feedlmckhe atmosphere and simply
allows to find out if the atmospheric forcing is sufficient gproduce SO variability. Third,
the atmosphere is passively forced by the ocean, i.e. the feeilibrium” atmospheric
response to SST anomaly is studied. This configurationeadiereafter FR-AT, identifies
how the atmospheric feedback on the SO explains the diffeebetween CPL and FR-OC
simulations.

Numerical simulations CPL and FR-OC consist of 1100 yeanrg lgerpetual winter in-
tegrations. The first 100 years are used to spin-up the ocehtiha atmosphere to their equi-
librium regime. We recorded monthly means of each variabka® following 1000 years,
and then computed monthly anomalies from the long-term nséztie. We also used daily
atmospheric streamfunction fields from the last 100 yeaistefjrations in order to com-
pute stormtrack statistics of the atmosphere (a 11 dayseguadow was used). Numerical
simulation FR-AT consists of two 50 years long integratioRise first one is aontrol in-
tegration, performed with a climatological SST field and #eeond one is aanomalous
integration where a SST anomaly is added to the climatodd@ET. The stationary atmos-
pheric response to the SST anomaly is defined as the 50-ywayddrm mean difference
between theanomalousand thecontrolintegration.

Sectior 3. describes the model’s equations (subsdciom)and the climatology of the
CPL simulation (subsectidn 3.2.2). Sectlonl 3.3 descrihesriterannual variability of the
CPL simulation, first focusing on the SST and next extendnegiescription to atmospheric
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covariabilities. Section 3 4 identifies the mechanismoesgble for SST anomalies creation.
Then, oceanic and atmospheric feedbacks are determinedtiors 3.5 where simulations
FR-OC and FR-AT are successively analysed in subsediiBab &d3.512. Last, results are
summarised and discussed in secfiom 3.6.

3.2 Model description

3.2.1 Equations

The atmospheric part of the model is quasi-geostrophic (®@1®) global domain on
the sphere and pressure as a vertical coordinate ; it wasopexkeby Marshall and Molteni
(1993, hereafter MM93). A version of this model was used_byrdte and Frankignoul
(2001) and D’Andrea et al. (2005) for studies of the NorthaAtic climate variability, while
a more complex version was extended to the Southern Hemispii¢daarsma et al. (2000).
The quasi-geostrophic potential vorticity (PV) equatiathvdissipation and forcings :

9%
ot

is discretized at 3 vertical levels : 200, 500 and 800hPaf{igasel[31).y is the QG stream-
function. D, represents linear dissipation terms including Ekman pigggn (orography de-
pendent) and Newtonian thermal relaxation between theda@rographic effects are inclu-
ded in the PV definition at the lower leved, is a time independent source term added in
order to give the model a realistic wintertime climatolog¥inter was chosen as the season
where coupling is strongest between the atmosphere andéaa anixed layer. The forcing
is computed empirically starting from the mean residuahefeéquatiof 311 with respect to
observations (se¢_D’Andrea and Vautard 2000, and the appBndl for more details).
The third term on the R.H.S. of e[.(B.1) is the forcing présdrb00hPa and 800hPa (of
equal amplitude but of opposite sign) due to heat exchantfe twe oceanF represents
surface sensible and latent heat fluxes, given by the butidgaamic formula :

= —J(,q) = Dg(¥) + £ F(4,T) + 5 (3.1)

F(¢> T) - paCDClm(l + B_l)‘US‘(T - Ts) (32)

wherep, is the dry air density’, = 1.3 x 1072 a constant drag coefficient,, the specific
heat at constant volume for dry ai$,= 0.5 the Bowen factor (ratio between sensible and la-
tent heat fluxes)Us| the surface wind intensit{; the sea surface temperature dhdhe sur-
face atmospheric temperature. The expressionaain be found in Ferreira and Frankigrioul
(2001) and D’Andrea et al. (2005). Potential vorticity is thnly atmospheric prognostic va-
riable, surface variableg; andT, are consequently derived from it. PV invertion provides
streamfunctiong) at 500hPa and 800hPa. These in turn allow to diagnose thestatape

at 650hPa (through thermal wind balance) and the 800hPa. wirgimple linear regres-
sion (coefficients were estimated from ECMWF analysis) lnatovides surface variables
U,,T,. Hence the dependence Bfon ¢ in eqs [3E313. The ocean model is reduced to a
single temperature equation for a mixed layer of constapttdd, with passive advection
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by constant geostrophic currents :

or F(y,T)
a1 = ~JWe 1) = UpVT - —z=

— Dp(T) + Sr (3.3)

whereT is the SST,C,, = p.cpoH, the heat capacity of the water column (wjth the
water density and,, the specific heat of seawater), a linear diffusion term and, a
source term computed in a similar way to the tefpin the PV equation. For more de-
tails about how this source term can be computed see Feamir&rankignoul (2005) or
D’Andrea et al. ((2005)H,, can be very large in the SO and subject to a strong seasonal va-
riability (Kara et al. 2003). However, the average deptmglthe ACC'’s core, given 200m,
was chosen for winter time conditions sin£g is relatively uniform along this path, ex-
cept upstream of Drake passage. Note that talfiggvariable in space should only mo-
dify SST anomalies amplitude without altering the physicedchanisms we are interes-
ted in. The geostrophic advection by the ACC is introducedavconstant streamfunction
1,. It is obtained from the dynamic height relative to 1000ng Hydrology being that of
Reynolds and Smith (1994). A zonal transport of roughly 8@&¢ imposed at Drake pas-
sage (see http ://www.mth.uea.ac.uk/ocean/ALBATROSShiare details about this value).
The associated geostrophic currents are shown at the surféigure[3.2. The mean zonal
current between 40S and 60i§ cm.s~! and8.3 cm.s~! along the ACC's core.

The SST is dynamically forced by the atmosphere through énmg$. Surface heat flux
F given in eqI(3R) above, and advection by Ekman curreng,ahe also given by bulk
formulae :

_paCD|US|
pofOHo

where f, is the Coriolis factor at 45(is a vertical unit vector).

The atmospheric (Hg.3.1) and ocean [Eq.3.3) models, couplwugh (Eq.3]2) and
(Eq[3:3), are integrated in time with a predictor-correstheme (first order Adams-Bashforth-
Mouton with a time step of 1 hour) and in space on the spheieanitiangular truncation to
total wavenumber 21 (giving approximatelyp &° x 5.6° resolution for both the atmosphere
and the ocean).

Ug = k x U, (3.4)

3.2.2 Climatology of the CPL simulation

Despite its simplicity the model has a fairly realistic céitnlogy for both the atmos-
phere and the SO SST. As illustrated in Eig.3.3, mean 500trBansfunction is well re-
produced as are the jet maxima in the western part of therrukain. Systematic depar-
ture of the geopotential from ECMWF JJA climatology (not whd reaches a maximum
of 248m in the Pacific sector of the Antarctic continent but onf{3m at midlatitudes bet-
ween 20S and 64S. These values are comparable to those offolafigdged AGCM’s
(D’Andrea and coauthais 1998). Transient eddy activityingel as the standard deviation
(STD) of the 500hPa streamfunction high frequency signaharacterised by a maximum
of amplitude from eastern Atlantic to eastern Indian bagigsire[3.3). The STD of geopo-
tential reache$00m at 500hPa compared witt25m in the observations.
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FIG. 3.2 — Absolute geostrophic surface current of the modejht,imid and heavy gray
contours are for current’s speed higher than 6, 8 aneh1@~!.

A- Mean y 500hPa C- Mean SST

s
L

FiG. 3.3 — Climatological fields of the CPL simulation. Left : 50Ba streamfunction long-
term mean (contours evety’m.s~2). Middle : STD of 500 hPa streamfunction fluctuations
having period lower than 11 days (contours eved§im.s—2). Right : SST long-term mean
(contours every.5°K).
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The long-term mean SST difference with respect to JJA chiogical SST from Reynolds and Smith
(1994) is less thaie K all over the SO outside the limit of observed maximum seaxters
(not shown). Also the strength of meridional gradient inltidian ocean, downstream of the
Algulhas current is well represented (figlirel 3.3).

3.3 Southern Hemisphere Variability

The Southern Hemisphere interannual variability of théyfabupled integration CPL
can be first described by the monthly standard deviation (SFCSST (figure[34). The
variability is not uniform along a latitude circle with mawum value 0f0.3° K occurring
in the center of South Indian ocean at 40S/73E. This diffe@sifobservations where the
maximum is located in the Pacific ocean (Cai and Baines!Z0ark € al.l 2004, hereafter
YPO4).

We use a Fourier method to decompose time/longitude sigmaleéastward/westward
propagating and stationary components, see the apdedddf8r details/(Park 1990, YP04).
This decomposition method was preferred to others (suchoagpex EOF) for its simpli-
city and to allow a direct quantitative comparison with YP@gure[3.b shows the time
resynthesized eastward propagating and stationary sanabnthly SST averaged between
41.5S and 47S, for a 30-year long section of the integrafoffierent choices of latitude
bands in the range 40-60S have been tried, and no subsiamiade of results was found.
Three main features can be observed.

The stationary component is larger than the eastward patipagsignal and the west-
ward component (not shown) is negligible. The stationaxy twe eastward propagating si-
gnals account respectively for 51.2% and 37.7% of the tadtBl. Rualitatively, this is similar
to what was found by YPO04 in the Comprehensive Ocean-Atnergpbata Set (COADS,
Slutz et al. 1985). However, for the 25-year long time setieey analysed, the stationary
part accounts for 65% of the total while the eastward profag@art accounts 25%.

Note that while the amplitude of the eastward propagatimgpmment is zonally uniform,
the amplitude of the standing signal is not, being maximuthénindian basin. In YP04, the
SST anomaly amplitude was maximum in the Pacific basin anoceded to a stationary
wave train remotely forced by ENSO.

When looking at both standing and propagative signals, S®malies seem to appear
in the Indian ocean sector and then propagate eastward. & ggample is given by the
warm SST anomaly appearing around model-year 212 at 60Eeistdnding component
panel. This anomaly can also be followed in the eastward oo panel at the same
time/longitude location and then traced for 8-10 years teefodisappears. A 2D power
spectral density estimate (not shown) did not provide agwgicative frequency peaks for
either signals (compare with Hig.B.9 below). Propagatjmees of SST was obtained objec-
tively by using a method based on time-lagged crosscomwalaetween fixed and advected
anomalies. Computing longitudinal autocorrelation of $$a given time lag, the longitude
of maximum correlation gives the longitudinal displaceinga SST anomaly in that time
lag. Taking the mean over longitude and time, a displacesyed can be calculated. Error
bars were estimated by subsampling the time series in 5 slidose This yields a propaga-
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180°W

FIG. 3.4 — Standard deviation of monthly SST anomalies from Rk €imulation. Contours
step0.05K .
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FIG. 3.5 — Upper plots : Hovmoller diagram of total (left), stetary (center) and eastward
(right) components of SST anomalies from CPL simulationgd0 years section of the
integration. Anomalies have been averaged between 41S/&drt band-pass filtered with
a 2-20 years bandpass filter. Contours evedp K, zero contours thick, negative contours
dashed and positive contours shaded. Lower plots : STD &t leagitude for the entire
simulation (K).

tion speed oft0 & 5°. 1. Since the averaged surface speed of the ACC3igm.s™! (i.e.
35°.y~ ! at 45S andi4°.y~! at 55S) the propagation of SST anomalies occurs at about the
speed of the ACC.

Geopotential height anomalies at 800 hPa (hereafter Z880)ave a maximum in the
Indian sector. The same 2D Fourier decomposition was aldorpged on Z800 along a
midlatitude circle. Stationary wave components dominatengly over propagative ones as
eastward and westward propagative components accourzd ¥61of the total STD and the
stationary component for 58%.

In order to illustrate how atmospheric variables are reléeSST anomalies, we perfor-
med a composite analysis chained to SST anomalies. Eightspeere selected along the
ACC and composites chained to the SST time series at thosespeere obtained. Fields of
SST, Z500, Z800, Surface Heat Flux (SHF), Ekman Heat Flux{EahdU,, were averaged
each time the SST series at the chosen location was higheoti@ STD. Except for the

58



3.3 Southern Hemisphere Variability

SS5T(°C)

30°s 3P
e agts
4208_.'_.___._f..'_ el gl . W 4208

; : %
4808 Y LA T vy

. ; (2
g - f-

4808_.:... ...\.\j.. e -
sosh L2

acPs
36°3
42°3
4873

54°g

30°s
36°3
42°3
48°3

549

30°s 3Ps -

RO i e 3PS A e T
4208_ - 4208 .. ..,,é—:.‘-\
. X ., i ¢

A0S N 48’3
. . - ]
54%3 BTG [ T

FIG. 3.6 — Normalised zonal-mean composites associated to eD1I&El SST anomaly
centered at 47S. (A) SST, (B) geopotential height at 500 (PaSHF, (D) geopotential
height at 800 hPa, (E) EKF and (F) zonal surface wind. Heaefitawe positive into the
ocean. Negative contours dashed. Longitudes are relativetSST anomaly center.

amplitude, no fundamental differences of pattern were doltween the composites of a
given variable at the different locations. Consequently,skow the average composite on
the eight longitudinal locations, each map being recedtatéhe point selected for the SST
scalar series. All maps, normalised td°dC amplitude of the SST, are shown in Eig]3.6.

The composite SST anomaly is approximatedy°® wide in longitude and extends me-
ridionaly up to20°, forming a zonal wavenumber 1 pattern with an aspect ratig 6f The
atmosphere is equivalent barotropic with positive geaptitaeheight anomalies at the same
longitude as the SST anomaly but shifted southward by 10e@sgiThere is however a slight
westward vertical tilt of 10 degrees from bottom to top of aspheric levels. As in baro-
clinic instabilities, such a tilt is the signature of honital anomalous heat advection. It has
also been found in observations on monthly time scales (€d999). The meridional shift
of high pressure induces an easterly wind anomaliy{.s~1) over the warm SST anomaly.
Negative heat fluxes are found over warm SST anomatj¥.m2), indicating a tendency
to damp the SST. Easterlies blowing slightly northward obsifive SST anomaly normally
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induce poleward Ekman currents in the ocean mixed layertiwdrieate horizontal advection
of warm water and hence positive Ekman induced heat fluxds avinaximum amplitude
of 14W.m~2. In summary, the transient Ekman currents reinforce a S®tmaty while the
surface heat flux tends to damp it.

3.4 SST anomalies creation mechanism

In order to understand how SST anomalies are created byri@spheric forcing, it is
necessary to describe how the components of the couplezhsyse connected to each other
in space and time. The method used is the Maximum Covariamedysis (MCA) which
identifies orthogonal patterns maximising the covariaret@/ben two variables. It consists
in the Singular Value Decomposition (Bretherton et al. 1992D) of the cross-covariance
matrix of the two fields. The method was applied to monthlyraalies, the anomalies have
been area weighted but no time filtering has been applied.

The dominant mode of covariability between SST and Z800 Wwhicounts for 37.4%
of the total covariance is shown in figurel3.7. The atmosphmait has the signature of the
Southern Annular Mode (SAM, Thompson and Wallace 2000) Vit pressure centered
over the Antarctic continent and extending to 55S and patéopposite sign centered at
45S, extending zonally from the Atlantic to the Western fasector. The zero pressure
contour occurs near latitudi®S + 5°. This first mode is consistent with the observations in
the Indian sector but observations exhibit a stronger pressenter in the western Pacific
and western Atlantic.

The oceanic counterpart of the first MCA mode is a dipolar S&Inaalies with a mini-
mum centered at 55S/120E and a maximum at 40S/70E. The soubhe extends all the
way from the Indian to the Western Pacific sector whereasdh@ern lobe extends from the
Eastern Atlantic to the Indian sector. The northern lobgwaximately 1.3 times stronger
in amplitude than the southern one and is responsible fandeémum of SST variance des-
cribed in sectiof3]13. Both lobes are aroud’ wide, explaining the large extent of the SST
composite shown in figuie_3.6. Note also how the high atmasppeessure center appears
to be in quadrature along a meridian with the dipole of SSThaales.

Time lagged cross-correlations between principal comptn@C) of this first mode
(figure[3B) indicate that Z800 leads SST by one month with raetattion value of 0.45
(statistically significant to 95%). This very short timeakeis consistent with the hypothesis
of an ocean responding passively to the atmospheric foEErmnkignoul and Hasselmann
1977, Storch 2000). Moreover, as shown in figuré 3.9, speatraysis of PCs reveals no
significant peaks. The spectra of atmospheric variablesha@s a white noise shape with
a slight increase of power at low frequencies whereas thetrgme of SST has a red noise
shape. In agreement with Visbeck and Hall (2004), we fourntttie modelled Southern An-
nular Mode is the main mode of interannual variability in 8euthern Hemisphere, without
any preferred timescale.

In order to identify how these oceanic and atmospheric pattare linked, MCA analysis
was also applied to surface heat flux (SHF) and Ekman heatElkik).

Figure[3ID shows the first MCA mode of Z800 and EKF, accognfiin 23.3% of the
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SvD:1 SvD:1
(37.4%) (37.4%)

FIG. 3.7 — Leading MCA mode as regression of fields onto first paiccomponent time
series. Left for Z800 (m) and right for SSTK). Contours eachm for Z800 and0.05° K
for SST. Negative contours are dashed and zero contouremmithe variance fractions of
each modes are indicated on upper left plots. A Monte Cadbhave shown that they are
statiscally significant up to 99%.

total covariance. The positive pressure anomaly centard®% is covariant with positive
EKF at 40S and negative EKF at 50-55S in the Indian ocean (wakimum amplitude in
the western and center sector). The first MCA mode of Z800 aifg Sccounts for 21.8%
of the total covariance. The positive pressure anomalyvarnant with positive SHF at 35S
and negative at 55S over the whole Indian Ocean. These\mgiegative) heat fluxes are
due to easterlies (westerlies) generated at 40S/35S (G85itHM the Eastern Atlantic to the
Western Pacific by the high pressure center. Zonal windsiglyeenhance SHF amplitude
and then in conjunction with the positive (negative) atni@sp temperature induced by
the high pressure center (not shown), produce the positiggative) anomaly. Moreover
these easterlies (westerlies) are associated with palefgguatorward) Ekman currents at
40S (55S) which in turn have an influence in the Western toecdntlian ocean where the
meridional gradient of SST is high. As a result positive @teg) EKF develop.

Figure[3IL shows the first MCA mode of SST and EKF, accourfiing36% of the
total covariance. The Indian basin intensified SST is cavdnvith EKF (once again with
maximum in the western sector). The first MCA mode of SST anB &ttounts for 27% of
the total covariance. The SST is globally in opposition cAgdwith SHF. More precisely,
the maximum of SST is associated with a minima of SHF, wheltemgastern and western
sides of the SST pattern are in phase with SHF.

Although patterns of EKF, that are similar in figufes=3.10 Bdll, patterns of SHF are
different. This can be explained by looking at time laggeabsrcorrelations between PCs of
first SVDs mode (based upon Z800, Eigl3.8). Correlationswden SHF/EKF and Z800 are
in phase (maximum correlation occurs at time lag zero) asitige in the Z800-leading side

61



3 \Variabilité basse-fréquence océan-atmosphére daréafodustral

— 7800
0.9 . 1 : —e— SST

Crosscorrelation

Lags (month)

FIG. 3.8 — Time lagged cross-correlation between first PCs of S¥¥&tween Z800 and
SST, EKF and SHF. Z800 leads on the right side and lags on fthere. Only correlations
significative to 95% are plotted.
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FIG. 3.9 — Normalised power spectral density (PSD) of PCs ofMIGA mode for A : Z800

and B : SST (heavy lines) with a red noise fit (light lines) aB@®confidence interval (light

lines with vertical shift). In both plots, continuous linstsnd for the CPL experiments and
dashed ones for the FR-OC one.
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(positive lags), indicating that the atmosphere drives fl@ges in the way depicted in figure
B.10. However, we can see on the Z800-lagging side (nedatigg, that one month after the
apparition of the SST anomaly (maximum correlation betw@sm and Z800 at time lag -1
month), Z800 and SHF become anti-correlated whereas Z8OEKF are still positively
correlated. This means that Z800 is driving positive SHF BK& until a SST anomaly is
created, then next, Z800 is still driving positive EKF wheseSHF is now driven by the
SST and becomes negative as seen in the figuré 3.11 (Stor€h. ZiGally, positive SHF
and EKF create warm SST anomaly in the CPL simulation, but wikeading role of EKF
in sustaining the SST whereas SHF tends to damp it. Due to #ie atmospheric pattern
of variability (SAM) and it associated midlatitude high pserre center, the SST anomalies
creation mechanism is localised in the Indian ocean. In sugtocess, the SO mixed layer
variability seems to be passively forced by the atmosphHEne. main question is now to
determine the level of the ocean-atmosphere coupling role.

3.5 Ocean-Atmosphere coupling role

The objective of this section is to identify how active is ttwipling between the ocean
and the atmosphere in establishing interannual varigbilithe CPL simulation. We ana-
lyse two simulations FR-OC and FR-AT where the ocean and tin@sphere are forced
successively by the other.

3.5.1 Forced ocean

In the FR-OC simulation, the ocean is passively forced byath@osphere which in turn
only feel climatological boundary conditions at the oceariace. A similar analysis as pre-
viously integration was performed on the FR-OC simulatiesults are qualitatively similar
between the two simulations. However, some charactesiatiedifferent for SST and surface
heat flux (SHF). Monthly anomalies of SST and SHF are now ab0%i smaller in ampli-
tude than in the CPL experiment. Moreover SST anomalies loager lifetimes (e-folding
time) in the CPL integration. These are estimated from tmakmean time lagged autocor-
relation function to be.9 + 0.3 months for the CPL and.8 + 0.3 months for the FR-OC
integrations. These variations are small but significaettdithe very long time series.

In summary, SST anomalies are more persistent and of highglitade in the coupled
simulation than in the forced one. Several mechanisms céuypathesised to explain these
differences. First, diminished SHF damping due to low fesgry equilibration of ocean
and atmospheric temperatures, following Barsugli andigiafi998), could be a possibility
since SHF anomalies are indegdVm~2 weaker in the CPL integration than in the FR-
OC one. This can be seen on PSDs of principal components ¢fsh&CA mode shown
in figure[3.9, where the FR-OC experiment exhibits smallelanae at low-frequency (for
time-scale up to 2 years the cumulative variance is 7% hightgre CPL experiment). Se-
cond, there might be a positive dynamical feedback betweewndtean and the atmosphere,
this possibility is explored in the next section.
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SvD:1 SvD:1
(23.3%) (23.3%)

SvD:1 SvD:1
(21.8%) (21.8%)

FIG. 3.10 — Leading MCA mode of the CPL simulation as regressiofiettls onto first
principal component time series. Upper : between Z8a0léft) and EKF {V.m 2, right).

Lower : between Z800r%, left) and SHF {V.m~2, right). Contour stegim for Z800 and
2W.m~?2 for EKF and SHF, negative contour dashed and zero contoutexinThe variance
fractions of each modes are indicated on upper left plots. gntd Carlo test have shown

that they are statiscally significant up to 99%.
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FIG. 3.11 — Leading MCA mode of the CPL simulation as regressiofiettls onto first
principal component time series. Upper : between S9T, (eft) and EKF {V.m 2, right).
Lower : between SST{, left) and SHF (VV.m~2, right). Contour step.05°K for SST and
2W.m~2 for EKF and SHF, negative contour dashed and zero contoutexilhe variance

fractions of each modes are indicated on upper left plots. gatd Carlo test have shown
that they are statiscally significant up to 99%.
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3.5.2 Forced atmosphere

In the FR-AT simulation the equilibrium atmospheric resp®to a prescribed SST ano-
maly is calculated and then the induced heat fluxes (thatesadbfick on the SST) are diagno-
sed. The SST anomaly pattern we choose to prescribe is thetised composite computed
in subsection_3]3 from the CPL simulation and shown in figuek (8pper left plot). The
equilibrium atmospheric response to this SST anomaly iginbtl as the 50-year long-term
mean difference between thaomalousndcontrol simulation performed with and without
the added SST anomaly.

Eight atmospheric responses to the SST anomaly compositered at eight longitude
along 47S latitude have been computed. There is a small mtolulof the response ampli-
tude due to the position of the SST anomaly relatively to thenstrack but detailed analysis
of these responses will be the subject of future work. Heeeg@ncentrate on the “average”
response fields (defined as the average map on the eightudimgit locations, each map
being recentered at the point of SST anomaly maximum anag)tu

The atmospheric response is summarised i Fig.3.12. It eabberved that the atmos-
pheric pattern is meridionaly roughly in quadrature with 85T anomaly, i.e. high pressure
southward and low pressure northward of the warm SST. Regpatrhigher levels (500 and
200hPa) show the same latitudinal position with an addaishift of abouB0° downstream
(not shown). The response to negative SST anomalies argadiwaly similar but of opposite
signs.

In order to understand how this atmospheric pattern feddban the ocean, EKF and
SHF are diagnosed (Fig.23112). The pressure dipole over$he@luce anomalous easterly
winds, which in turn produce poleward Ekman current and wadwection (positive EKF).
EKF being globally positive with a maximum amplitude #fi¥.m =2 provides a positive
feedback on the SST. On the other hand SHF is negative alltbge3ST anomaly but with
a much smaller amplitude than EKF, onhp.6 W.m 2.

In summary there is evidence of a positive feedback throwegt flux due to Ekman
advection, and a much smaller negative one due to surfa¢ditnean conjunction with the
heat flux damping reduction mentioned above, these two nmésna tend to reinforce SST
anomalies in the coupled CPL integration.

3.6 Discussion and Conclusion

Interannual variability of ocean-atmosphere coupledesysivas investigated in the Sou-
thern Ocean using an intermediate complexity model, thahpe to isolate the purely ex-
tratropical part of the dynamics. The model includes tramsatmospheric eddies and an
oceanic mixed layer with the mean geostrophic advectioh@fCC ; coupling occurs via
heat fluxes (due to sensible and latent surface heat excéleauge Ekman current advection
of heat.

The model has a realistic low frequency variability. SSTraabtes are produced by Ek-
man advection forced by the Southern Annular Mode varigbdnd are then advected along
by the ACC. A forced mechanism where the sole role of the oe®madvect the SST is
sufficient to reproduce the main features of the variabiligvertheless a positive feedback
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FIG. 3.12 — Atmospheric response to SST anomaly. (A) compo$S{E &omaly pattern
prescribed (contour step2K). (B) geopotential height response at 800 hPa (contour step
1m). (C-D) diagnosed SHF and EKF (contour steplW.m 2 for SHF and0.5WW.m =2 for
EKF). Fluxes are positive in the ocean. Negative contousted and zero contour omitted.
Longitudes are relative to the SST anomaly center, markdtbbyontal and vertical black
lines.

of the ocean on the atmosphere was identified which cong#totthe maintenance of a SST
anomaly through anomalous Ekman currents advection.

Our model being purely extratropical, the principal megtianof SST anomaly gene-
ration that we identified is the forcing by the SAM. This is deratrated by the maximum
covariance patterns of HIg.B[7-311. Like its northernntetpart, the SAM (also known as
Antarctic Oscillation or AAO) is the principal mode of valbidity of the extratropical Sou-
thern Hemisphere at least up to interannual periods (Kid8®9). At lower frequencies it is
still under debate whether the SAM still is the principal read variability or whether this
role would be taken over by propagative modes of zonal wawden 2 or 3 that form part of
what is commonly called the ACW _(Hall and Visb&ck 2002, WI#@94 | Visbeck and Hall
2004). In our work, the SAM dominates the dynamics at all diestries.

That atmospheric forcing plus mean oceanic advection byAME is sufficient to ex-
plain the interannual Southern Ocean variability pattasng1 agreement with previous
modelling studies like that af Weisse and Mikolajewicz ($9@nd Haarsma et al. (2000),
where advection by anomalous ocean current was shown tonglagle in SST anoma-
lies propagation. These studies proposed an advectivearse process similar that of
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Saravanan and McWilliarns (1998) as the leading space/tatestsve mechanism explai-
ning observed SST variability.

This process was also found in the observational study bgweral. (2005), a work
of particular interest due to their use of an oceanic mixgddanodel similar to ours. They
forced it by NCEP reanalysis data and found both the SAM ambte forcing by ENSO to
be the main sources, and of equivalent importance, of SSabitiy along the ACC'’s core,
and being in agreement with the advective resonance hygisttizecause they separated the
atmospheric forcing into the SAM and ENSO induced companehEKF and SHF, it is
attractive to compare Verdy etlal. (2005) results to oursfoMad a similar SST anomalies
amplitude for the Austral winter0(3K), a similar propagation speedc(r.s~') and also
a predominant zonal wave number 1 pattern. However, thayd®KF and SHF playing a
equivalent role in sustaining and creating SST anomalibgtwdiffers from our study where
a predominance of the former upon the later was found. Thiepancy may be principaly
due to the fact that their ocean model cannot feedback ontih@sahere, which leads to an
overestimated surface heat flux (Barsugli and Balttisti ) 998te also that their definition of
the ACC's core localises the 1D ocean mixed layer model rabeth compared to the high
meridional SST gradient in the Indian Ocean, (see theiBighis leads to underestimation
of both EKF and SHF, but the underestimation is smaller foFSFhese two points are
thought to be responsible for our slightly different corsituns about EKF versus SHF roles
in the SO variability.

Given the bias induced by limitations of the model physicfsas the absence of ENSO
forcing and sea-ice influence that both move maximum of SSialiity in the Pacific
sector, | Yuan and Martinsan 2000, 2001), our model repraalnwaech of the interannual
variability features that are found in observations. Whenamnposing the variability in a
stationary and a propagative component, a dominance obtingef against the latter was
found as in YPO4, even if the ratio stationary versus profragaomponents is smaller in
our study. This may be due to the basic modelised ocean dgnamch does not alter the
ACC geostrophic advection as much as in the reality.

An important difference however is that the region of maxim8ST variability found
in our model is the Indian ocean, linked to the SAM forcing,jlelobservations (e.g. YP04
or lYuan and Martinson_2001) place it in the Pacific sector, @uthe forcing by ENSO.
This is a critical point of our results ; it emphasises the qolyed by remote forcing from
low-latitudes in localising a realistic SO interannualigarlity, as it was already noticed by
Verdy et al. (2005). Note that ENSO teleconnections may ecénghe two-way coupling in
the Southern Hemisphere midlatitudes ocean-atmosphstensyand then make our study
underestimate it compared to the reality. An investigaticlearly separating low from mid-
to-high atmospheric forcing of the SO variability needs éodonducted. Note also that in
our study the SST creation location is simply driven by bdth SAM geometry and the
meridional SST gradient. A different SAM geometry, or otphysical mechanisms such as
a complete inner ocean dynamic or interactions with seanmag, localize SST anomalies
creation on the Pacific rather than in the Indian Ocean ; selthresolution GCM study of
Hall and Visbeck!(2002).

The time phase relations between oceanic and atmospheniczdies (see Fig.3.8) are
similar to those found by WP96 in the context of the Antar@iccumpolar Wave studies.
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Some difference were nevertheless found. First, diffdesd-lag times between oceanic and
atmospheric variables were found; this is probably due ¢osévere time filter (3-7 years
admittance) that they used while no time filter was appligortmuce Figl-318.

Second, our model exhibits somewhat different spatial ghaslations between ocea-
nic and atmospheric variables (see [Eig.3.6) with respe®R®6 (and revised by Venegas
2003). They observed high pressure downstream, i.e. e@ktefavarm SST. Here, we find
high pressure southward of warm SST. This is again due tarpremce of the Southern
Annular Mode in the model’s variability, which favorisesopesses driven by zonal winds.
Since temperature gradients (both in the ocean and in thesatmere) are mainly meridional,
two simple mechanisms are present. First, a high pressateréaduce meridional winds to
advect warm/cold air and create a SST anomaly via SHF. Toisegs leads to warm SST
anomaly westward of high pressure. Second, a high pressateranduces zonal winds and
produce meridional Ekman currents which in turn advect weohd water and then create
a SST anomaly via EKF. This process leads to warm SST anoroalyward of high pres-
sure. White et al. (1998) revisited WP96 data analysis anddalownstream high pressure
to be also shifted southward to SST anomalies, forming alspattern. This suggests that
both processes described above occur in reality, produisgral pattern with high pres-
sure east-southward of warm SST. Moreover, White let al. {1880k a f? dependence of
the atmospheric response to SST anomalies which allowexd thenodel analytically the
spiral pattern. They found SST anomalies to be created astdisad by the ridge-induced
poleward Ekman transport, as in our study. The importan&kofan current heat advection
in the coupled experiment CPL have been tested by perfortmmngong coupled sensiti-
vity integrations with a doubled constant drag coefficiénst only in the surface heat flux
expression, and second only in the Ekman heat flux expreds$itre SHF amplitude is in-
creased, SST anomalies are smaller and shorter lived, vebitfrms the damping role of
the turbulent surface heat flux. If on the other hand Ekman fileaamplitude is increased,
the opposite effect is observed.

Spatial phase relations given by figlirel 3.6 are very usefattampt to compare our re-
sults to those from analytical models of ACW-like variatyiliStudies of Qiu and Jin (1997),
Talley (1999), Goodman and Marshall (1999) and Baines and2D80) are based on a po-
sitive feedback due to ocean dynamics in response to th&mgeequilibrated atmosphere.
Since the thermocline is mainly forced by the surface wimdsst curl, a positive feedback
needs a downstream or inphase high pressure at the samddatian the SST anomaly. Gi-
ven the absence of internal ocean dynamics in our couple@iytbé mechanism for growth
of the perturbations cannot have such an oceanic originh®ather hand, the vertical phase
lags of pressure patterns that we observe are consistéramdatmospheric energy source as
found by Colin de Verdiere and Blarc (2001, CB). Both Goodrmas Marshalli(1999, GM)
and CB models produce equivalent barotropic response iatthesphere at the scales for
which Rossby waves are stationary (near resonance comg)itamd we observe this equiva-
lent barotropic response here but it is more difficult to gh&our dominant mode number
one lies in the range of scales of stationary Rossby wavéds redlistic winds. The zonal
phase shift between SST and SLP is absent by constructioMiwtle CB produces high
SLP downstream of SST. The latter is consistent with the M€gults (fig[(3]7) but none
of the two idealised models however , predict the meridiché#t observed here. The main
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surface coupling flux in GM is EKF by construction (since theypothesis of atmosphere
equilibration requires SHF to be exactly zero) and EKF alaggthe leading role here. On
the other hand, SHF is the leading term (with a weaker cantidh of EKF) which allows
large growth rates in CB. Extending analytical coupled ltsans to more complex models
seems to be difficult. This may be due to the presence of simeqsle high frequency acti-
vity which make harder to realise in a more complex geométeyptarameters set allowing
strong resonant conditions.

The relevance of the positive feedback mechanism of maantof the SST anomalies
through EKF for real climate is difficult to estimate becaiise critically dependent on the
atmospheric response to SST anomaly, itself a highly stiyatiecess but still not completely
understood in the extratropids (Kushnir etial. 2002). A retdevelopment to this work is
consequently a more detailed study of atmospheric resgor&8T anomalies which will be
the object of a forthcoming paper.

3.7 Appendix

3.7.1 PV equation source terms

In the PV equatiorL(3]1) we introduced a time-independeamtcsoterms, that represents
all adiabatic and subgrid processes (D’Andrea and Vaut@@®R This forcing is computed
empirically as the mean residual of the equation with resfmeobservations following the
method introduced by Marshall and Molteni (1993), to whioh added a temperature cor-
rection. The PV equatiodi{3.1) is satisfied by any choice cfeoked fields of), ¢ and T’
(the hats indicate observations). Injecting a long obsEmwalataset into the PV equation
and taking a long-term mean, the tendency on the left haredgods to zero, and we obtain
an equation forS, :

Sy = W)+ D)~ [x F($, 1)) (3.5)

The data used were twice daily ECMWF analysis dataset rgrfgim June 1979 to August
1993 for June-July-August, JJA. Brackets stand for the-k@ngn mean.
Using S, a lalMarshall and Moltenil(1993) in the case of the Southern Hphese gave
a considerable high pressure error over the Antarctic menti Consequently, we added a
zonal mean temperature correction to tefynThis term was computed in the following way.
ThelMarshall and Molten| (1993) forcing(B.5) can be intetpd as a relaxation tempe-
rature in the sense of Held and Suarez (1994)[Eq.(3.1) ctacirbe obtained eliminating
the vertical velocityw in the QG vorticity and temperature equations (comparedtiot979
p.164) :

dV?y ow
= g, (36)
foili) = —ow+ F(,T)+ EE(T* -T) (3.7)
t pT
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Which gives
Dq _ Jo O
B10[Ry] B10 [y .
oTdp | p oTdp | p

Here,q is the potential vorticity;) the geostrophic streamfunctiofy, the Coriolis factor at
45°S, o the static stability/ the gas constant anda relaxation time scale. The first term
on the R.H.S. ofi(318) corresponds to the heat flux terri’id) (2rid gives the expression of
k. The second term on the R.H.S. bf{3.8) corresponds to thegpdison term of[(3]1) with
the dissipative relaxation time = 25 days. Finally, the third term represents the Held and
Suarez relaxation temperature.

ThelMarshall and Molten| (1993) forcing method, in othentsy can be seen as an em-
pirical way to compute a relaxation temperatiire

In order to correct the forcing teris,, we added a zonally uniform temperatdré and
recomputed a new teris,

g - fl9 {E
p

T oTdp (T +T )}

T is pretty much arad hocterm, it was computed as a fraction of the difference in meri-
dional profile betweeff™ and the observed meridional temperature profile.

3.7.2 2D Fourier decomposition

We can decompose a signgl:, t) as a sum of harmonics defined by the numbers n and
m:

77(557 t) - Zrhm Agm COS(kn.Z' + wmt - Spgm)
+AS . cos(knr — wnt — @5 ) (3.9)
whereAY andA¢, are the westward and eastward waves amplitigendw,, the spatial
and temporal wavenumbers, apfl . and ¢ = the westward and eastward phase lags. All
coefficients can be computed from Fourier transform. Thdeess invited to see details in
Park (1990) and Park etlal. (2004).
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3.8 Compléments : Maze et al. (2006)
Différences entre les modes couplé et forcé atmosphé-
rique

Dans le paragraptie—3.5.1 nous faisons état des différentesles simulations CPL et
FR-OC sur I'amplitude et la persistance des anomalies deeB@Tflux de chaleur de surface
SHF. Rappelons que la simulation CPL consiste en une intégrdes modeéles océanique
et atmosphérique en configuration totalement couplée aeractions possibles entre les
deux composantes climatiques. La simulation FR-OC camsistune intégration du modéle
atmosphérique avec forgcage par une SST fixe climatologifjng/;a donc plus d’influence
de la variabilité océanique sur celle de 'atmosphere. L& &8 diagnostiquée a posteriori
via le vent et la SAT de la simulation FR-OC. On dispose donmé’intégration ou le
couplage ne se fait que de I'atmosphére vers I'océan sammcéibn possible de celui-ci.
Les différences entre les simulations CPL et FR-OC permigdiesi :

— de voir I'importance, sur I'océan, du feedback de la répatsosphérique aux ano-
malies de SST, c’est I'aspect abordé dans Mazel et al.|(2006),

— de voir I'influence des fluctuations lentes océaniques'aumbsphére, notamment les
modes principaux de variabilité.

Z800: CPY, - FROC (L)m

FIG. 3.13 — Différence des champs moyens de hauteur géopdierEti800mb entre les
simulations couplée CPL et forcée FR-OC. Contaurs nul en gras. N'ont été tracées que
les zones confidentes a 95%.
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FiG. 3.14 — Différence des champs de déviation standard haatelig) et basse (droite)
fréquence de Z a 800mb entre les simulations couplée CPlka&dd-R-OC. Contoukssm,
nul en gras.

Les champs moyens, de variabilité basse et haute frequérdtereeur systématique
de la simulation FR-OC sont trés similaires a ceux de la sitrat CPL (voir figure$213
et[Z.6). Les différences entre les deux simulations soribles sur la figurd_3.13 ou est
représentée I'écart des champs moyens de hauteur géapliéenta 800hPa entre les deux
simulations. L'extremum est positif (11m) sur le pdle tandue I'amplitude est négative,
de I'ordre de quelques métres, sur I'océan Austral. Cesitudpk sont faibles par rapport
aux champs moyens mais significatives a plus de 95%. On abslenc que le couplage
induit un affaiblissement du jet, notamment dans les sesteuien est et Pacifique ouest,
via une diminution du gradient méridien de Z. La comparasemfigure§3.13 E3.7 montre
la similarité de I'effet du couplage sur le champ moyen aeggremier mode de variabilité
atmosphérique : le SAM. En effet, la figure 3.13 est une phagative du SAM, dont nous
verrons que I'amplitude est du méme ordre de grandeur quépesmses atmosphériques a
une anomalie de SST (voir chapitre suivant).

Pour les variabilités haute et basse fréquences, I'andiysete par carte des différences
entre le mode forcé (FR-OC) et le mode couplé (CPL) est déficicause des structures de
petites échelles qui apparaissent. Notons cependant digeita[3. T4 montre globalement
gu’a haute fréquence le mode CPL perd un peu de variabilitidaju’a basse fréquence la
situation est plus complexe. L'analyse des modes de vétéalle grandes échelles permet
de mieux apprécier I'éventuel impact du couplage sur I'afphere.

On détermine les deux premiéres EOFs de hauteur géopdieat@00hPa pour les si-
mulations CPL et FR-OC et les spectres de leurs composaritespales. Il s’agit de la
méthode utilisée dans la section-315.1 pour le premier medsodariance Z800-SST. Les
résultats sont présentés sur les figuresl3.15"¢et 3.16. Ethesremt que les modes de va-
riabilités sont identiques entre les deux configuratiomsrétations spatiales de 0.9995 et
0.9958) et que le couplage agit plutét sur la variance dessedns pour autant modifier
'importance relative de chacun. La variance augmente /eouplage dans la bande de
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FIG. 3.15 — Haut : premier mode de variabilité de Z800 pour lesikitions couplée et for-
cée. Bas : spectres et autocorrélations des composantegpplés. En traits fins a gauche,
les spectres de bruit rouges (et niveau de significativit@de) ayant les mémes autocorré-
lations et variances que les PCs.

fréquence interannuelle (2-20 ans) de 7% pour le SAM et de dd6 le second mode (re-
lativement similaire au PSA). Les spectres obtenus pouelxi@me mode sont d'ailleurs
blanc tandis que ceux du premier sont rouges, signe d’'ureegrande influence lente de
I'océan. A titre de comparaison, dans un modéle trés proefleldi utilisé ici mais adapté a
I'Atlantique Nord [Ferreiral (2002) trouve une augmentatie 14% et 10% des variances de
la NAO et de 'EAP avec le couplage air-mer. Si ces valeurggapres aux notres refletent
les différences de nature entre les deux zones d'études,ied@mblerait que I’hémisphére
sud présente une dynamique atmosphérique beaucoup moipigea I'océan Austral que
I’'hémisphére nord ne I'est avec I'océan Atlantique.

Comme évoqué dans la sectlon3.5.1, les différences deneagdasses fréquences de Z
et SST sont a mettre en paralléle avec celles obtenues pfhux e chaleur de surface. En
effet, les spectres des composantes principales des damigos modes de SHF (figure 3.17)
ont une allure bleutée (Czaja etlal. 2003), montrant uneuéoeol inverse, a savoir une baisse
de la variance a basse fréquence (-18% pour les deux modmsj.ritrouvons ici le phéno-
meéne d’ajustement mis en vidence par Barsugli and Balfi888). Dans un modeéle unidi-
mensionnel couplé, ils montrent que I'ajustement de la S&Tevflux de chaleur sensible
(réduction de la différence de température air-mer) indog augmentation des variances
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3.8 Compléments : Maze et al. (2006)
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FIG. 3.16 — Idem figur€-3.15 pour le second mode de variabilité.
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FIG. 3.17 — Spectres des composantes principales des dewepsenodes de variabilité du
flux de chaleur de surface. En rouge la simulation coupléapérpointillés la forcée.

océanique et atmosphérique a basse fréquence. D'auty&easira and Frankignoul (2001)
ont montré que cette augmentation était d’autant plus fpreeles échelles spatiales consi-
dérées étaient grandes. C’est ce qui explique I'impact dplege plus fort sur le SAM que
sur le second mode de variabilité atmosphérique.
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4 Réponse stationnaire atmosphérigue
aux anomalies de SST dans
I'hnémisphere sud

Préambule

L'analyse du couplage a basse fréquence entre I'océantmidsphére a montré que s'il
n'était pas indispensable pour modéliser les principasaatéristiques de la SST, il - le
couplage a “double-sens” - induisait une augmentation geetaistance et de I'amplitude
des anomalies de SST. Cet effet positif du couplage nait ddrizaction sur 'océan Austral
de I'atmosphere répondant a une anomalie initiale de SSTep@nse atmosphérique a une
anomalie sous-jacente de température océanique a ététltsbpombreuses études depuis le
milieu des années 50 et le travail précurseur de Smagor{ti963). Une revue des différents
résultats a été faite en introduction de cette these.

Nous allons ici déterminer la réponse stationnaire (la moge long terme) atmosphé-
rique a une anomalie idéalisée de SST. Ces résultats fdipet'd’un article en passe d’étre
soumis au Journal of Atmospheric Science.

4.1 Modele et expériences

Le modéle atmosphérique est le méme que celui utilisé dastsalgitre précédent. Dans
cette partie cependant, I'atmosphére a pour conditiortdimé surface un champ prescrit
de SST plutdt qu’une couche de mélange interactive. La spstationnaire atmosphérique
a une anomalie de SST (SSTa) est définie comme I'écart & undasiom de contréle des
champs moyens d’une simulation ou la SST climatologiquenestifieée par la SSTa. Nous
avons décidé de nous focaliser sur la dépendance de la eépdasposition en longitude
d’'une SSTa centrée sur les moyennes latitudes. En effet,nsotiéle utilisé ici produit des
anomalies de SST principalement dans I'océan Indien, |83 S8 propagent ensuite sur
de grandes distances via I'advection par 'ACC. Cette sitnaunique pose la question de
I’évolution de la réponse atmosphérique aux SSTa au coutsutevoyage. Nous avons
choisi de présenter les résultats obtenus avec une SSTaéddalutdt qu'avec des anoma-
lies de SST issues de la simulation couplée ou méme des arsrobkervées. L'anomalie
idéalisée n’est cependant pas choisie arbitrairements Rgrartid_3.3 nous avons déterminé
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

Moyenne des SSTa composites de la simulation CPL

-80 -60 -40 -20 0 20 40 60

FIG. 4.1 — Anomalie moyenne composite de SST dans la simulatioplée (haut) et ano-
malie idéalisée (bas) utilisée pour forcer 'atmosphégditude et longitude sont relatives au
centre de 'anomalie. Contou@sl°C'.

la forme d’'une anomalie “moyenne” de SST dans la simulatlempment couplée CPL via
une analyse composite (voir figufes]3.6 et 4.1). Cette anerast une représentation “type”
des SSTa de I'océan Austral. Pour 'anomalie idéalisées awans choisi un profil gaussien
en 2 dimensions ayant les mémes caractéristiques zonate8rigiennes que I'anomalie
composite moyenne. De fait, la SSTa idéalisée me3ftex 10° en longitude/latitude, soit
6000km x1200km a 47S et un rapport d’'aspect 3. Les deux anomalies sont représentées
sur la figurd4Il. Notons que dans les observations liéesidd’aircumpolaire Antarctique,

le rapport d’aspect des anomalies de SST est plutdt/@eCette différence vient de I'ex-
tension zonale des anomalies qui adoptent un nombre d’'donde&jevé que dans le modéle
tandis que I'extension méridien reste identique.

Les objectifs de ce chapitre sont de déterminer la répoasieshaire atmosphérigue a
une anomalie de SST, les mécanismes qui y conduisent, tiéelandépendance de la ré-
ponse a la position de 'anomalie dans I'océan Austral e¢tieoaction de cette réponse sur
I'océan. Pour ce faire, nous avons conduit 14 expériencésioomalie de SST idéalisée a
été centrée en 14 longitudes réparties uniformément ledonggrallele 47S (celui-ci étant
choisi pour correspondre a un point de grille du modéle). garé[4.2 synthétise ces loca-
lisations. L'amplitude de 'anomalie est deK et elle est ajoutée au champ climatologique
de la simulation couplée de SST (voir figurel2.8), qui sertcdich de référence pour la
simulation de controle.

Pour obtenir une réponse stationnaire atmosphérique ayamiveau de confiance suf-
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4.2 Description de la réponse stationnaire

0 u/d p (650hPa)

0° (5e-05)m.s t.pat

180°W

FIG. 4.2 — Récapitulatif des 14 différentes localisations diaalies de SST. Les contours
colorés représentent le gradient verticale de vitessele@@50hPa. Les cercles noirs in-
diquent une réponse barotrope qui se projete sur une phag@au SAM et les rouges
sur une phase négative, les bleus sont des réponses iniainesd

fisant, il faut I'isoler de la variabilité interne en prenamte moyenne temporelle sur une
période d’intégration suffisament longue. Généralemestgtudes du méme type sont me-
nées avec des anomalies relativement grandes, de 'ordgrkisieurs degrm al.
M) , Ce qui accentue la réponse atmosphérique et a layade réduire les colts de cal-
cul et les périodes d’intégrations. Cependant ces valeunisigin de celles observées aux
moyennes latitudes de I'hémisphere sud, qui n’excedent ga€’, et font implicitement
I’hypothese forte de la linéarité de la réponse. Or le fadolét numérique du modele utilisé
ici nous autorise a choisir une amplitude réalisteltl& pour 'anomalie de SST et a as-
sumer de longues intégrations. Nous avons déterminé qilomgeeur d’intégration de 200
ans était satisfaisante pour obtenir des réponses sidivifisaur de grandes échelles (voir
I'annexelB pour plus de détails). Pour ne pas alourdir lesésgmtations graphiques nous
avons choisi de ne pas tracer les contours des zones sigmdgaais nous garderons a
I'esprit que pour toutes les cartes, les zones de grandektaaes ont été vérifiées comme
statistiqguement significatives a plus de 95%.
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud
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FIG. 4.3 — Profil des modes verticaux avec des rayons de Rossbyalanuche basse atmo-
sphérique de 450km et la couche haute de 700km.

4.2 Description de la réponse stationnaire

L'analyse des réponses stationnaires obtenues pour ahammlocalisations de SSTa
a montrée que, suivant la distance considérée au centreSfeT, la réponse pouvait étre
séparée en deux parties. La premiére concerne I'enviroamemmeédiat de la SSTa, une
zonelocale qui s’étend du centre de I'anomalie jusqu’a une soixantdadegrées en lon-
gitude. Dans cette zone, la réponse atmosphérigue esigdemjuelque soit la position de
la SSTa. La seconde partie concerne I'environnement éaigrla SSTa, une zomkstante
qui s’étend au dela de la zolaeale La réponse atmosphérique y prend deux états différents
suivant la position de la SSTa.

Pour les 14 simulations, les réponses obtenues en hautepotgétielle a 500hPa ont
pour amplitude moyenne 11m avec un écart type de 2m. Cetb@sépest globalement plus
faible que celles obtenues dans I'Atlantique et le Pacifidard. En effet, méme si les diffé-
rentes études (voir_Frankignoul 1935, Kushnir et al. 2008peervations (Rodwell and Folland
2002,/ Czaja and Frankignoul 2002) montrent un large speéraplitudes (jusqu’a 40m),

il semble que nos réponses soient dans les plus faibles.

L'analyse des réponses pour tous les niveaux de pressi@uarelpart montré que cha-
cune des zondscaleet distanteétaient mieux caractérisées en adoptant une décomposition
de la réponse en modes verticaux. Le modele atmosphérigdesesetisé sur 3 niveaux de
pression : 200, 500 et 800hPa, il contient donc 1 mode bgretb2 modes baroclines. Ces
3 modes verticaux sont définis comme les 3 vecteurs propriesrdatrice de transfert entre
la fonction de couranp et la vorticité potentiellg induite par les termes de vortex stretching
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4.2 Description de la réponse stationnaire

(cf eq ZTAEZIR) :
qBt d200
4Bc1 = M | g00 (4.1)
4Bc2 4800
1 1
® = 0
avecM = cig| w ~w-w W (4.2)
1 1
0 " m

ou R, = 700km et R, = 450km sont les rayons de Rossby des couches supérieure et infé-
rieure du modele. Les 3 modes sont représentés sur la figlireedpremier mode barocline
correspond a un changement de signe sur la colonne et ledsacdeux changements de
signe.

Dans les faits, nous avons constaté que le niveau 200hPaysmatiquement trés si-
milaire au niveau 500hPa, quelques soient les champs @asidCette observation permet
une simplification remarquable dans l'interprétation daatin des modes verticaux. En ef-
fet, la proportionalité de,y, avecqsy, réduit les informations dynamiques du modéle aux
2 couches les plus basses. Le deuxieme mode barocline teepposé du premier qui se
simplifie en :qp. ~ %(qmo — gso0), traduisant la température dans la couche basse atmo-
sphérique centrée a 650hPa. Le mode barotrope devientiepcimyenné verticalement :
qBt ~ %(qg,oo + gso0)- On retrouve les définitions des modes verticaux dans un imad#eux
couches et c’est selon ces définitions que nous avons traEsties cartes.

La figure[4% montre les composantes barocline et barotrepeépbonses en hauteur
géopotentielle pour 2 simulations représentatives deé&prble des expériences (pour celles-
ci, voir les figure§ 417 dt4.8). La simulation 1, ou I'anoreale SST est centrée en OE, est
caractéristique des réponses obtenues quand la SSTa @sdecentre I'ouest de I'océan
Atlantique et I'est de I'océan Indien (cercles noires sufidgare[4.2). La simulation 8, ou
'anomalie de SST est centrée en 180E, est caractéristigseébonses obtenues quand
la SSTa est localisée entre le bassin Australo-Antarct&jue centre de I'océan Pacifique
(cercles rouges sur la figuke ¥.2). Ces deux expérienceésanmtent les cas extrémes des
deux types de réponses barotropes obtenues, les simslatiofa SSTa est centrée a la
limite des zones définies ci-dessus étant des cas intermeid{aercles bleus sur la figure
i.2).

D’emblée, il est flagrant que les réponses baroclines sesstmilaires d’une expérience
a l'autre. Les cartelsS 4.4-a et ¥.4-c montrent une hauteipred®chelle semblable a celle
de 'anomalie de SST, d’amplitude moyenne 4m et décaléel'estsde45°. Cette réponse
barocline en hauteur géopotentielle est directement ptiopoelle a la réponse atmosphé-
rique en température a 650hPa (via la relation du vent thrred?.26), donc la SSTa induit
une anomalie d’air chaud décalée a I'est par I'advectionanag suivant la méme allure.

Les réponses barotropes en revanche, sont différentesnutation 1 montre des hautes
pressions aux moyennes latitudes avec un maximum de 8nsiéeat I'est de la SSTa et
des basses pressions (-6m) sur le péle. La simulation 8 gueli¢, montre une réponse
positive (8m) principalement localisée sur le péle.
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

FIG. 4.4 — Réponses stationnaires atmosphériques de hautspwotgétielle a 'anomalie
de SST localisée en OE (a-b) et 180E (c-d). En (a-c) sontseptées les composantes ba-
roclines et en (b-d) les composantes barotropes. Contousslésm.s~!. En rouge sont
tracés les contours indiquant la position et la latitudead8$Ta. Notons que pour faciliter
les comparaisons, les champs ont été recentrés sur l'ammot@abST pour les composantes
baroclines.

Une observation plus précise des figures en prenant compadatmlisation absolue des
réponses plutbt que relativement a la SSTa, montre que lesrdponses barotropes sont en
partie I'expression d’un méme schéma mais dans des phapeséss. A la haute pression
downstream localisée a 90E dans la simulation 1, corresjaobpasse pression upstream de
la simulation 8. Cette remarque prend tout son sens en @rasid’allure du premier mode
de variabilité atmosphérique du modéle. Dans le chapigedatent, nous avons calculé le
premier mode de covariance entre I'atmosphére et I'océasirAlu(calculé par SVD dans
la sectiorf-314), il s’agissait du mode annulaire comptant gowviron 40% de la covariance
Z800/SST. Dans la simulation forcée de contrdle utiliséees premiers modes de varia-
bilité des hauteurs géopotentielles sont calculés par thadé des EOFs. lIs adoptent une
structure barotrope et ont une allure identique a celleutédcpar SVD dans la simulation
couplée. La figurE4l5 représente les composantes zonaleymeétrique (a) et asymétrique
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4.2 Description de la réponse stationnaire

m
®)

FIG. 4.5 — Composantes zonalement symétrique et asymétriqumeode annulaire de la
simulation de controle.

(c)Simu:8/ Z ;t ra)
o

FIG. 4.6 — Composantes zonalement symétrique et asymétrigugépienses barotropes des
simulations 1 et 8.

83



4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

(b) du SAM barotrope, qui compte pour 28% de la variance dansddele forcé. Le SAM
représente les oscillations méridienne du jet, il est donmé d’'un dipble de haute et basse
pressions réparties entre le continent Antarctique et l®gemnmes latitudes. Les asymétries
zonales du SAM sont partiellement représentées dans lelenodées hautes pressions aux
moyennes latitudes sont maximums dans I'océan Indien qler$a réalité montre également
des maximums de pression au-dessus des océans Pacifiqguangigfie. Les raisons pour
lesquelles le modéle ne représente qu’une partie du SAMtérdannées dans le chapitre
B.8.
La figure[4®6 représente la moyenne zonale et I'écart a ceteenme (composantes
zonalement symétrique et asymétrique) des réponses dyestdes deux simulations. Les
composantes symétriques [figl4.6-a effig.4.6-c sont lesephmssitive et négative du SAM
(figl4.3-b), qui est largement dominé par cette composantieasus du péle Sud. La simu-
lation 1 reproduit la phase positive avec une basse pregsiaire resserrée tandis que la
simulation 8 reproduit une phase négative avec une hawsiprepolaire dilatée.
Concernant les composantes tourbillonaires (partie zomaht asymétrique) il est diffi-
cile avec ces deux seules simulations de déterminer sisslgsun train d’onde généré par
la SST ou bien simplement la composante tourbillonnaireAM $S AN E,) excité dans des
phases différentes par la SST. En effet, pour les simulatloffig[4.6-b) et 8 (fig.416-d), la
réponse barotrope tourbillonnairgy,) ressemble particulierement &AM, (figl4.3-a).
Celui-ci prend I'allure d’un train d’'onde de mode zonal 1 @tydes signes opposeés entre les
moyennes et les hautes latitudes et des maximums localisésssnéridiens 90E et 120W.
Les résultats des autres simulations semblent montrerageenhposant&’y, est le fruit
de l'interaction entre une haute pression induite a I'esetipar, la SSTa, avec leAME,.
Les réponses et leur décomposition pour une grande pagiexgeriences que nous avons
menées sont représentées sur la figure 4.7. La derniéreneolandroite) représente les
réponses barotropes tourbillonnaires. On observe syfitgmeent une haute pression a
I'est de la SSTa qui vient interagir plus ou moins aves kM ,. C'est encore plus flagrant
sur la figurd 4B ou leg'%, sont représentées centrées sur les anomalies de SST nespect
La réponse barotrope, composée d’une partie intrinseqaeS&Ta et d’'une autre a la
dynamique de I'hémisphére sud el M ;) peut donc s’écrire :

ZBt ~ R55T+QSAMBt (43)

Une estimation du coefficient peut étre la corrélation spatiale entre la réponse bamtrop
et le SAM. Cet estimateur est tracé a droite en rouge sur laefid® en fonction des lon-
gitudes des SSTa. Les forts coefficients de corrélationsnoistindiquent que les réponses
stationnaires atmosphériques aux anomalies de SST sgaé&3W-60E et 120E-120W se
projetent parfaitement sur le SAM.

Le nombre important d’expériences que nous avons menéagepégalement d’'esti-
mer la composant®sqr liée a la SSTa. |l suffit de moyenner I'ensemble des difféeenc
Zp —a SAMp; ou les champs ont été normalisés et recentrées sur les S&if&liminer
la composante fixe dans I'espace liée au SAM et préservertia paduite par la SSTa. La fi-
gurel4® a gauche en donne une représentation. Une haw®prest localisé60° a I'est de
la SSTa (tandis qu’une haute pression de plus faible andgljtonoitié moindre, est présente
70° a l'ouest de la SSTa). Cette haute pression est responsabéxcitation des différentes
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4.2 Description de la réponse stationnaire

Simu:lOJth s Simu:lO!th a

180°W 180°W.
Simu:3/SSTa Simu:3 /Zbt

0° 0°

180

W
Simu:13 /Zbt

°

FIG. 4.7 — Réponses baroclines et composantes zonalementgyraéit asymétrique des
réponses barotropes des simulations 1, 3, 5, 7, 9, 11 et I3o@s tous les metres.
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Mean respdnse

),
‘L}) /)
S

FIG. 4.8 — Réponses barotropes tourbillonnaires pour I'engziids 14 simulations. Les
cartes ont été recentrées sur 'anomalie de SST. La dercagte est la moyenne de I'en-
semble.

phases dw AMpg,. Nous pouvons estimer I'écart de chaque réponse a celledattepar la
corrélation des réponses barotropes recomposées aves daltigine (courbe noire tracée
a droite sur la figurE419). Les corrélations sont toutes rseyp@s a 0.8 et pour la plupart a
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4.2 Description de la réponse stationnaire

[RSST]simu

l[ 1
(] 1l

0 60 120 180 240 300 360
Longitude of SSTa

FIG. 4.9 — Gauche : estimation de la réponse barotrope puremdunite par la SSTa et res-
ponsable de I'excitation du SAM. Les coordonnées sontivelsbu centre de 'anomalie de
SST. Contours tous les 0.1. Droite : en rouge la corrélapatialex entre les réponses baro-
tropes et le SAM ; en noir la corrélation entre les réponsestimpes et celles approximées
par la décomposition{4.3) via I'estimation @& st : Zp: (i) ~ [Rsst]simu + (i) SAMp;.
Toutes les corrélations sont significatives a plus de 90%.

0.9, indiquant une bonne efficadide la décompositiori{4.3).

ICette corrélation est en fait une estimation de I'écart anghmoyen de chacune dBs .
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m.dt m.d™!
(8)Simu:1/ - K[F] (0.25) (d)Simu:SDvé - K[F] (0.25)

m.dt m.d?
(0)Simu:1/- kF(SST) (0.29) (e)Simu:8 / - KF(SST) (0.25)
0° 180

-1 -1

m.d m.d
©Simu:1 /- k[FA™  (0.25) (HSimu:8 / - K[FA™ (025
0° 180°

180°W

FIG. 4.10 — Anomalies de vorticité potentielle induites pardarte de flux de chaleur pour
les simulations 1 et 8 (a-d). Décomposition de I'anomalie fixduite par la SSTa (b-e) et
I'anomalie induite par la réponse atmosphérique (c-f). leeslances de vorticité potentielle
ont été transformées en tendances de hauteur géopotentiell
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4.3 Bilan de vorticité potentielle

4.3 Bilan de vorticité potentielle

Afin de déterminer quel est I'équilibre régnant entre lefdénts termes de vorticité po-
tentielle qui méne aux états moyens observés dans la sgcéo@dente, nous avons calculé
chague terme moyen des équations de conservation de téopmientielle QG (ed-Z.R7-
[2.29). D’'autre part, afin de séparer les contributions desbttbons transitoires de la dyna-
mique quasi-stationnaire de grande échelle, nous avdésatitié les composantes hautes et
basses fréquences dans le terme d’advection, la fréquernmigure étant fixéew@jours—!.
Enintroduisant la décompositﬂ)nqi = ¢’ +q, ety; = ¥} 4+ avec l'astérix (resp. le prime)
dénotant la basse (resp. haute) fréquence et en prenanyémnmetemporelle des équations
(ZZ1E2.29) on obtient :

0 —[J@1, q1)] = (1, @)l = [Di] + S (4.4)
0 = —[J(¥3 q3)] = [J(¥h g3)] = [Da] = K [F] + 55 (4.5)
0 = —[J(35,¢5)] = [J(W5,45)] = [Ds] + k[F] + 53 (4.6)

ou les crochets désignent la moyenne temporelle et ou naurs dait apparaitre le coeffi-
cient :

1 g
= —— 4.7
& RgKb Cpa AP (4.7)

Notons qu’ici la décomposition haute/basse fréquencest afgliquée qu’aux termes d’ad-
vection. D’autre part, nous ne nous sommes intéressésxquéponses stationnaires, et mal-
gré I'importance momentanée des termes d’interactions émbasse et la haute fréquence,
leur effet moyen devient négligeable sur le long terme ;tgxairquoi ils ne figurent pas
dans le bilan[{4M4-416). Cette derniére approximation aétiéi€éea posteriori

Il nous est apparu important de séparer les tendances mey@ssociées au flux de
quantité de mouvement (TR, Tourbillon Relatif) et de chal®$8, Vortex Stretching) pour
chacune des composantes haute (HF, High Frequency) et th&$deow Frequency) fré-

quence :

8¢TR_ 2 20 ;0 - * 2,k

{ELF _ (v +limo a—p) 0, V%)) (4.8)
adjvs_ 2 20—6_1 *26—0*

%), - (Peages) Plagege)] e
alp T . 2 28 — 0 - / 2,1,/

5 = (Fesgey) b (410
awvs _ 2 20 40 ! )20 40

7 P G o) I A (7 2 i | RECES!

2La décomposition réellement calculée est présentée emdiogil.
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

Par souci de lisibilité nous avons par ailleurs tracé leddanes de hauteur géopotentielle
plutdt que celles de fonction de courant. Pour cela il sufipgliquer la relation (cf ed=2.33) :

07

= = V2 Gv v W) (4.12)

ot

Ces décompositions entrainent la multiplication des ter@remnalyser a chaque niveau de
pression mais simplifient I'analyse dés que I'on projetserémonses sur les différents modes
verticaux (cela est suggéré par le caractére purementliverae la source de chaleur). En
effet, la projection des réponses sur le mode barotope erteline a montré que le premier
dominait dans les tendances associées aux flux de quantitéueement et le second dans
celles associées aux flux de chaleur. Les équilitireH (#)ysé.simplifient donc :

af2 0 df2 0o
0 = Vb 520 ) = s 520 i)~ (D] — n[F) (423
VS5, VS,
0 =~ T0h)] — [ (W V0] — (D] (4.14)
v o

ou par la suite VS désigne le terme de vortex stretching ef((Tdelui de vorticité relative.

4.3.1 Reéponse barocline

Le terme purement barocline et non linéaire de flux de chalentient a la fois le for-
cage fixe due a la SSTa et la rétroaction de la réponse atmagptéPour obtenir le bilan
réellement induit par 'anomalie de SST, on décompose dmsolirce de chaleur en :

K[F] = kF(SST) + k[FATM] (4.15)

ou le flux de chaleuf'(SST) est le flux fixe calculé & partir de la SSTa et des champs clima-
tologiques de vitesse et de température de surface (figul8sb4et e). Le terme[FATM]
désigne la réponse atmosphérique stationnaire (fiur@scdel f). Enfin I'anomalie de flux

de chaleur totale est représentée sur les figure$ 4.10-a4@wsdurce de vorticité potentielle
(VP) induite par la SSTa adopte bien sir la méme allure paudéaix simulations 1 et 8.
Seul I'amplitude varie puisquB(SST') dépend des champs moyens de SAT et Us. La source
de VP induite par la réponse atmosphérique est négativat,a&@ire que la couche basse at-
mosphérique a tendance a se contracter et créer une anaadifoid qui vient atténuer

la réponse totale barocline présentée sur la figude 4.4 en Raur comprendre comment
s’équilibre la réponse, il convient d’analyser les ternestant de I'équation de VP barocline
@.13). Le terme de dissipation assurant I'état staticenain obtient I'équilibre induisant la
réponse barocline :

Le premier terme du membre de droite est représenté surleedig. Il -a et d pour les deux
simulations; le second sur les figutes4.11-b et e et la sonemé&ois surleE411-c etf. Le
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4.3 Bilan de vorticité potentielle

m.d
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FIG. 4.11 — Anomalies baroclines d’advection de vortex stiagghasse et haute fréquence
et bilan de I'équilibre barocline.

terme basse fréquence traduit clairement une advecticard@halie de VS par le flot quasi-
stationnaire. Le terme haute fréquence a par contre undiffeipatifen atténuant la haute
pression induite aux moyennes latitudes par(¢5,, VS5, )| —k F(SST). En sommant les
trois termes on obtient une tendance barocline similaieerédponse’ s, (figured4.1-a et c).
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud
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FIG. 4.12 — Anomalies barotropes de flux de quantité de mouvebasse et haute fréquence
et bilan sous forme de tendance de hauteur géopotentielle.

4.3.2 Réponse barotrope

L'équilibre barotrope de I'équatiof (4114) est plus simglee le barocline puisqu'’il ne
fait pas intervenir de forgage direct par la S$Thae bilan des tendances moyennes menant

3La circulation agéostrophique induite par le flux de chaledroduit lors de la transformation c% en %—f
une tendance de hauteur géopotentielle a 200hPa, de mémeagsig 500hPa. Cependant, la source de chaleur
intégrée sur les 3 niveaux reste nulle et la composanterbamtcalculée suivant la projectibni.1, également.
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4.4 Linéarité et non-linéarité de la réponse

a la réponse barotropes; est donc simplement :

Zpr = —[J(Wh, Coe)] — [T (W, (o)l (4.17)

Le premier terme du membre de droite est représenté sur leedl@.IR-a et d pour les
deux simulations; le second terme sur les figliresl 4.12-b etezilesomme sur les figures
H.12-c et f. Lanomalie d’advection de vorticité relativadse fréquence (fig_=4112-a-d) se
sépare en une composante zonalement symétrique centié@8le (de phase opposée entre
les deux simulations) et une composante tourbillonnainérée sur les moyennes latitudes.
Cette derniére associe une tendance négative au-dessuS8&d et une tendance positive
distante del80° en longitude. L'allure de la composante tourbillonnaiiégla la SSTa,
est indépendante de la position de celle-ci tandis que ansEpzonalement symétrique est
déterminée par la seule position de la SSTa.

Comme pour la réponse barocline, la réponse des transiteioppose a I'effet de la
basse fréquence (figures—4.12-b et e). L'effet moyen desitoares est de créer des hautes
pressions sur une bande de latitude d’extension identigoell@ de la SSTa au-dessus
et a I'est de celle-ci. On retrouve ici la réponse nonlirale I'atmosphére caractéris-
tique de l'activité des transitoires : la barotropisatianld réponse initialement barocline
(Kushnir et al! 2002). En effet, les composantes baroclineaeotrope des transitoires (fi-
gured 41N -b-e et figur€s4]112-b-e) qui sont du méme ordreathelgur mais de signes oppo-
sés (positif pour le barotrope), induisent une tendancg gdesitive a 800hPa. Or la réponse
barocline deZ est négative a ce niveau, les transitoires ont donc pouradfs’y opposer.
Cette tendance n’est pas assez forte pour barotropisgpdasé dans I'environnement im-
médiat de la SSTa ou la réponse barocline domine (voir figdils et d) mais le devient
suffisament a I'est de la SSTa avec I'effet cumulé du terméipd&dvection de vorticité
relative basse fréquence.

Pour les deux simulations, la somme des deux termes estibidaie a I'allure de la
réponseZp; (voir figured4.#-b et d).

4.4 Linéarité et non-linéarité de la réponse

Nous venons de voir que la réponse stationnaire atmospiecaigine anomalie de SST
d’amplitudel° K était dominée localement par sa composante barocline etnalg®echelle
par sa composante barotrope qui se projette sur le SAM. Lans&pbarocline évoque une
réponse linéaire du modele tandis que la seconde semi#eafgpel a la dynamique non li-
néairel(Hall et al. 2001). Afin d’éprouver ces observatianssavons déterminé les réponses
stationnaires atmosphériques a des anomalies d’ammiplde grandes mais également de
signes opposés. Les résultats sont présentés sur les fgliBee4.TU ol sont tracées les
réponses de hauteur géopotentielle barotrope et barqmiinedes anomalies positives et
négatives de SST localisées a OE et d’amplitudés, 2°K, 4°K et10°K. Les contours et
les échelles de couleurs ont été choisies directement propoelles a ceux de la réponse
SSTa{-1°K) pour permettre une comparaison directe. La figurel4.1%semte sur le gra-
phique de gauche I'amplitude maximale des réponses enidord¢ celle de la SSTa, ainsi
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud
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FIG. 4.13 — Réponses barocline (haut) et barotrope (bas) deuraggopotentielle pour des
anomalies positives de SST localisées en OE et d'amplitudé’, +2°K, +4°K et+10°K.

qgue I'amplitude de la réponse sur le pbdle. En appendice D é&galiement présentées les
mémes figures mais pour 'anomalie de SST localisée en 180E.

Les réponses baroclines gardent une allure identique ggslojt le signe et I'amplitude
de la SSTa. La courbe bleue sur le graphique de gauche de lafigib montre que I'am-
plitude de la réponse varie parfaitement linéairement aedle de la SSTa. Partant d’'une
réponse dém pour une SSTa d& K, nous obtenons une réponseiden pour une SSTa
dix fois plus grande. Les réponses aux SSTa localisées dn (80 figure[D.B) ont le méme
caractere linéaire. Comme nous nousy attendions, la campmbarocline de la réponse sta-
tionnaire atmosphérique a un comportement linéaire, atsguja des anomalies de grande
amplitude.

La situation est Iégérement différente pour la composaatetibpe des réponses sta-
tionnaires. Pour la SSTa del° K, celle-ci se compose d’'une haute pression (8m) centrée

aux moyennes latitude¥)® a I'est de la SSTa et d’'une basse pression (-6m) centrée sur le

pble Sud. Nous avons vu gue cette réponse de grande échgliejste positivement sur
le mode annulaire de ’hémisphére sud, ce pourquoi houg@eamns la méme importance
aux deux centres d’action. La figure-4.14 montre une répos&8Ta de-1°K identique

downstream, quoique d’amplitude Iégérement plus graridar(} mais différente upstream.
En effet, nous ne retrouvons pas dans la réponse a la SSTivedgaentre de pression (po-
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4.4 Linéarité et non-linéarité de la réponse
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FIG. 4.14 — Réponses barotrope (haut) et barocline (bas) deuraggopotentielle pour des
anomalies négatives de SST localisées en OE et d’'amplitutlg’, —2° K, —4°K et—10°K.

sitif avec la SSTa de-1°K) centré sur le passage de Drake. Cette haute pressionyégule
absente dans les réponses aux SSTa positives de plus fqlituale, est probablement due
a une faible interaction entre la réponse induite par la %Tﬁatopographﬂa

Pour des SSTa d’amplitudeis2° K, I'allure générale des réponses est bien antisymé-
trique mais les amplitudes divergent. Alors que le centrprdesion des moyennes latitudes
double approximativement son amplitude (18 et -20m), Iagom centrée sur le pble est
multipliée par plus de 3 (-20m) avec la SSTa positive tandiglte n'augmente que d’un
facteur 1.5 (10m) avec la SSTa négative. La dynamique maaiie moyenne induit donc
une asymeétrie dans la réponse barotrope. La tendance distremnquand on double a nou-
veau I'amplitude des SSTa#a4° K puis en la portant &10°K. La pression polaire semble
bénificier d’'une rétroaction non-linéaire positive quaa&E5Ta est également positive, alors
gu’'avec une SSTa négative, la rétroaction non-linéairatuiétruire le centre de pression
du podle. La dynamique non-linéaire moyenne n'a donc paded’ahtisymétrique sur les
réponses barotropes centrées sur le pdle. Lamplitudedpesses aux moyennes latitudes
semble bénéficier de la méme dissymétrie mais dans une reaimesure. En effet, sur le

4Cette haute pression apparait dans la composante bardeliagéponse mais n’est présente initialement
gue dans celle a 800hPa.
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

= Baroclinic response — Zg MIDL
= Barotropic response - ZBC POLE
_ Zg MiDL
7, POLE
Amplitude (m) Gain
: : : 10
150
vd)
100 5
4
50 . g
e 07& Srag gﬁ :
N ® Sr==p -1
-50 b=k 3 i
AN —4
-100 ‘N -5
-150 s [
-10 -5 0 5 10 0 54321012345 10
SSTa amplitude (K) SSTa amplitude CK)
Réponse barocline (m)Réponse barotrope (m)
SSTa| Moyennes| Pdle Moyennes| Pole
(°K) | latitudes Sud latitudes Sud
10 52 -20 83 -150
4 21 -7 39 -49
2 11 -2 18 -20
1 5 -1 8 -6
-1 -5 2 -10 5
-2 -11 3 -20 10
-4 -21 6 -32 14
-10 -53 16 -75 31

FIG. 4.15 —Synthése des réponse&raphique de gauche : amplitudes maximales des ré-
ponses barocline (en bleu) et barotrope (en rouge) de hagdepotentielle aux moyennes
latitudes (traits pleins) et sur le péle (traits pointi)léa fonction de I'amplitude de 'anoma-

lie de SST localisée en OE. Graphique de droite : gain dess&gsobarotropes, respective-
ment baroclines, aux moyenne latitudes (rouge, resp. b&tsair le pole (cyan, resp. verte).
Le gain est défini comme le rapport de 'amplitude maximunné'véponse sur I'amplitude
maximum de la réponse obtenue avec une SSTald& . Le tableau est un récapitulatif des
amplitudes.

graphique de droite de la figure 4115, nous avons tracé lebesdeayain des réponses, cal-
culés comme le rapport de 'amplitude maximum de la répomee Bamplitude maximum
de la réponse obtenue pour une SSTatdéK. Il apparait que les réponses sont quasi-
linéaires aux moyennes latitudes (courbes bleue et rouges)ctairement non-linéaires sur
le pble (courbes verte et cyan).

Qu’en est-il lorsque la SSTa est localisée a 180E ? Les fifiuetfD.2 montrent égale-
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4.5 Rétroactions sur I'océan

ment que les non-linéarités sont importantes pour détemhas réponses barotropes. Alors
que les réponses aux SSTa positives se projettent sur le #&Meponses aux SSTa néga-
tives restent localisées sur le pble, sans exhiber de cdatpgession dans I'océan Indien.
D’autre part, les réponses aux SSTa chaudes montrent uoaaébdn négative de la dy-
namique non-linéaire moyenne, qui vient éroder la hautespra polaire. On observe la
situation inverse pour les réponses aux SSTa froides, ¢elfoés les non-linéarités ont une
rétroaction positive sur la basse pression polaire. liregétéssant de constater que les effets
non-linéaires moyens sur le pble sont inversés par rapparasiou la SSTa est localisée en
OE.

4.5 Reétroactions sur l'océan

L'étude de la variabilité couplée du modele (chadiire 3) antréoque les anomalies de
SST créees par le forcage du SAM nécessitaient une rétwagmisitive atmosphérique pour
crucialement maintenir leur amplitude et persistance Nlons déterminer par quel méca-
nisme s’effectue cette rétroaction positive.

Localement, laréponse atmosphérique a une anomalie des58& lordre dd 1m.°K !

a 500hPa. Cette réponse représente environ 12% de la liggiabiurelle basse fréquence
de I'atmospheére (de I'ordre de 80m, voir tabldad 2.1), elestndonc pas négligeable et
peut engendrer une rétroaction sur I'océan via les flux deeahae surface et les courants
d’Ekman.

La rétroaction de la réponse atmosphérique sur I'océanétstrdinée par l'allure de la
réponse localisée sur 'anomalie de SST. Or nous avons vsl léarsections précédentes
que cette réponse était dominée par la composante baroelieenéme linéaire et indé-
pendante de la position de la SSTa dans I'océan Australt dax Iégitime de déterminer
une rétroaction moyenne plutdt que d’étudier chaque casoddisation de SST. Nous avons
diagnostiqué les flux d’Ekman et de chaleur pour toutes Ipgmances menées ici (voir
figure[42) et calculé la rétroaction moyenne en les recehtiaacune sur I'anomalie de
SST.

La différence des flux d’Ekman entre les simulations avecaS&Tla simulation de
contrdle peut se décomposer de la maniére suivante :

EKF = —C, [U,-VI*+ U - VI + U, - VT¥] (4.18)

ou les primes représentent les anomalies induites par la,&8& méme noté€*, et les ex-
posantsk les champs climatologiques de la simulation de control@cGh des trois termes
advectifs est dominé par sa composante méridienne. Elds®des les trois tracées sur les
figured4.Ib-a, b et c.

Le premier terme (figC4.16-a) est I'advection de 'anomalee SST par les courants
d’Ekman induits par la réponse atmosphérique. Celle-csgstématiquement constituée
d’'une basse pression au nord-est de la SSTa qui engendreamelée de vent d’est et donc
des courants d’Ekman vers le sud, d’ou un flux positif au sud &Ta. Malgré une grande
variation en amplitude suivant la position de la SSITa 4 1.4 x 1073W.m~2), ce flux reste
largement le plus faible des trois. Le second terme [(fig Hb)lGprésente I'advection de
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud
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FIG. 4.16 — Diagnostique moyen des flux d’Ekman induits par lamép atmosphérique sur
la SSTa. Les longitudes sont relatives au centre de I'anersgmbolisé par les contours
rouges.

'anomalie de SST par les courants d’Ekman moyens. Les wBatgest dominant forcent
des courants d’Ekman dirigés vers I'équateur qui advecsrsi 'anomalie vers le nord.
Avec une amplitude de3(2 + 0.75W.m~2) cette composante domine les trois autres. Le
dernier terme (figz4.16-c) représente quant a lui I'adeectiu champ moyen de SST par les
courants d’Ekman induits par la réponse atmosphérique.ddeeaau ce flux est trés faible
devant le second3(£ 1.5 x 10~2W.m~2). En situation couplée, I'évolution de 'anomalie
de SST sous l'influence des flux d’Ekman est donc principatgméterminée par le champ
climatologique des courants d’Ekman (voir le bilan sur lafe&4.16-d).

De la méme maniere, 'anomalie de flux de chaleur de surfaite s simulations avec
SSTa et la simulation de contréle peut se décomposer de lgraauivante :

SHF = —MNUXT* + NURT, = NU(T* = T) = NULN(TE —TF) (4.19)

ou de nouveau les primes représentent les anomalies inghdtda SSTa, notég*, et les
exposantsk les champs climatologiques de la simulation de controleprieenier terme est
celui du forgage directe de I'atmosphere qui a pour effetiggiger 'anomalie de SST. Les
rétroactions de la réponse atmosphérique intervienneimaeers des trois autres termes re-
présentés sur la figure4117. Le premier (fig=#.17-a) reptéde flux de chaleur directement
induit par 'anomalie d’air chaud centrée a I'est de la SSfdyite par la réponse linéaire
barocline). Le décalage en longitude de cette réponse vaatér un flux de chaleur positif
sur le flanc est de la SSTa.§ + 2.5W.m~?). Le second terme (fig=Zl17-b) représente le
flux de chaleur directement induit par la réponse atmosghérsur I'anomalie de SST. La
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@A URT) (B) -A U] (T=T )

180°W.

w.m 2(0.5) W.m2(0.05)

-2 0 2 -0.2 0 0.2

© AU (TR-TR) (d) Bilan: SHF-(- X [US| %)

180°W % N 180°W <%

FIG. 4.17 — Diagnostique moyen des flux de chaleur induits pagépanse atmosphérique
sur la SSTa. Les longitudes sont relatives au centre derfiatie symbolisé par les contours
rouges.

réponse de la température atmosphérique de surface etatéel&ers I'est et de moindre
amplitude que la SSTa, le flux est faible et négatif & 0.5 x 10~ 'W.m~2). Enfin le dernier
terme (fig [4.1l7-c) représente I'anomalie de flux climatajog induite par la réponse du
vent de surface. Globalement négative (4 + 0.9W.m~2) elle n’est pas localisée dans I'es-
pace et a pour seul effet de réduire I'amplitude du premrengéesans modifier son allure. Le
bilan net (fig [4.1l7-d) de la rétroaction atmosphérique 'sumdmalie via les flux de chaleur
est donc gouverné par le flux induit par la réponse en tempeérde surface.

Ce gu'il adviendrait de I'anomalie de SST dans un modéle goept donc bien sdr
dominé par lI'impact de la climatologie sur la SSTa, c'esli@-le terme de dissipation par
le flux de chaleur £ \|UZ|T™) et le terme d’advection vers le nord par le flux d’Ekman
(—C,o U - VT™). Il faudrait également prendre en compte I'advection Vess par 'ACC.
Toutefois, ne considérant que les termes impliquants lagpatmosphérique a 'anomalie
de SST, le feedback est positif. En effet d'une part les fliskdian associés a 'anomalie
de vent d’est sont positifs et d’autre part, le flux de chakenmsible induit a I'est de la
SSTa par I'anomalie chaude de température atmosphériqumaiement positif. Notons
que la rétroaction via les flux d’Ekman est tres faible tamglis celle du flux de chaleur
est del.3W.m~2? en moyenne, soit environ 10% du flux de chaleur induit pardaidation.
C’est ce feedback positif qui expliqgue 'augmentation dpéasitance et de I'amplitude des
anomalies de SST avec le couplage, mise en évidence aurehagitédent.
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4 Réponse stationnaire atmosphérique aux anomalies de@STkémisphére sud

4.6 Résumeé

La réponse stationnaire atmosphérique a une anomalie dp&SEde une composante
barocline et une autre barotrope indépendantes de lagroditi la SSTa et qui lui sont liees
(fig. [49). Cependant, le mode dominant la variabiigdurelde I'hémisphére sud (le mode
annulaire SAM) est principalement barotrope. Ainsi la g barocline est parfaitement
identifiable tandis que la réponse barotrope vient intemagic le SAM. L'anomalie de SST
induit une haute pressidgi® downstream qui vient exciter des phases différentes du SAM
suivant la position du centre de la SSTa. La réponse statimnbarotrope atmosphérique
est donc principalement constitué du SAM dans une phasgwiéte par la longitude de la
SSTa.

La réponse barocline est identique quelque soit la posioia SSTa. Le flux de chaleur
produit par la SSTa dilate la couche basse atmosphériqug&etune anomalie de vortex
stretching. Celle-ci est advectée par le flot quasi-statrerqui décale le VS jusqu'&® a
I'est de la SSTa. L'instabilité induite par la dilation iwaite de la colonne d’air engendre une
activité transitoire barocline moyenne qui a pour effetidsiger 'anomalie advectée de VS.

La réponse barotrope est déterminée par l'interactioredatréponse tourbillonnaire
due aux flux de quantité de mouvement basses fréquencesd¢ stationnaire du modéele.
En effet, 'onde stationnaire de I'hémisphére sud (voir fidl.%) adopte une structure glo-
bale en spirale. Dans le secteur Atlantico-Indien, cellglace un anticyclone au nord des
moyennes latitudes et un cyclone au sud tandis que la situast inversée dans le Paci-
figue ouest. Cette structure conduit a une accélérationtdiajes le premier secteur et a un
ralentissement dans le second. La tendance de hauteurtggtelte induite par la réponse
tourbillonnaire du flux de quantité de mouvement vient peeu cette situation. Quand la
SSTa est centrée dans I'Atlantique, la basse pressiontenduk moyennes latitudes aug-
mente I'extension du cyclone positionné au sud et tend deléleazone d’'accélération du
jet vers le nord. AL80° de longitude, avec des anomalies de pression de signeséppas
zone de ralentissement du jet est également décalée versdelinrésulte donc de la mo-
dification de I'onde stationnaire un déplacement du cenireaitex polaire vers le secteur
Atlantique. D’autre part, la sensibilité de la réponse bape sur le pdle sud au signe, a
I'amplitude et a la position de la SSTa, a montré que lessffen-linéaires moyens engen-
draient des rétroactions différentes sur le p6le alors ggiedponses aux moyennes latitudes
étaient quasi-linéaires pour des SSTa d’amplitude inféei4° K. La réponse barotrope
du modéle est donc déterminée par I'interaction entre fessafionlinéaires moyens, induits
par les flux de quantité de mouvement quasi-stationnairamsitoire (role prépondérant du
premier) entre les moyennes latitudes et le pdle, et lessostdéonnaires.

Par ailleurs, les différences observées entre les sironkaforcée et couplée du chapitre
précédent ont montré une augmentation de la persistana l&tnaplitude des anomalies
de SST avec le couplage air-mer. Les rétroactions domisamggiquent I'effet des champs
moyens sur la SSTa (flux d’Ekman) d’'une part et sur I'anonddieempérature de surface
(flux de chaleur) d’autre part. Ces deux processus induisentétroaction positive qui vient
contrebalancer la simple dissipation des SSTa par le flukhdear.
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La variabilité basse fréquence aux moyennes et hautagdaside 'hémisphere sud a été
analysée dans un modéle climatique de complexité inteairédNous avons couplé un mo-
dele atmosphérique non-linéaire quasi-géostrophiquemeeaux a une couche mélangée
océanique de profondeur constante comportant I'adveatimyenne par I'ACC. Le modéle
reproduit correctement les climatologies atmosphérigieséaniques. |l génére également
une variabilité atmosphérique haute fréquence compasatdie des observations, quoique
de plus faible amplitude.

Notre travail de thése a consisté a déterminer le mode dictien basse fréquence do-
minant entre I'océan et 'atmosphere. Le terme de varigdibasse fréquence” recouvre un
vaste champ d’étude que nous avons choisi de limiter auwufitions mensuelles et interan-
nuelles.

Dans une premiere partie, 'étude du modele couplé a monkeéa variabilité océa-
nigue est principalement localisée dans I'océan Indierdédwaation standard des anomalies
de SST (SSTa) est de I'ordre de3°K et les composantes stationnaire et propagative vers
I'est comptent respectivement pour 51% et 38% du signal éetimipa vitesse de propaga-
tion des anomalies est dé + 5°.4 ! ce qui est compatible avec une advection passive par
I’ACC. Lamplitude, le mode zonal et la partition propadéiationnaire sont en accord avec
les observations; seule la localisation du maximum de bdité differe. En effet, toutes
les études de variabilité océanique basées sur les olises/atoir par exemple_Park etlal.
2004,/ Verdy et gl. 2005) ont montré qu’un pic de variancet &aglisé dans I'océan Paci-
fique, mais également lié au forcage d’ENSO. Nous pensonsgloncette différence vient
de I'absence de dynamique type ENSO aux basses latitudexréenmodéle.

Par ailleurs, nous avons mené une analyse composite quiérgue les anomalies
de SST sont, en moyenne autour de I’Antarctique, flanquéesuduwd’'une haute pression
générant des vents d’est qui a leur tour induisent un trahsfidkman vers le pole sur la
SSTa. Les flux de chaleur sensible ont quant a eux un role gumtesiissipatif.

A partir des vecteurs propres des matrices de covariance ken8ST et les autres va-
riables du modéle, nous avons déterminé que le mécanismenéeagion des SSTa est tota-
lement lié au forcage du mode annulaire Austral. Le SAM regmée la variabilité des oscil-
lations méridiennes du jet. Il est constitué de deux cenlegeressions, I'un sur le continent
Antarctique et l'autre a I'ouest de I'Australie aux moyeanatitudes (45S), s’étendant de
I'Atlantique est au Pacifique ouest. Quand le SAM, qui conyaiar 40% de la variance
interannuelle, est dans une phase positive, il induit dessw#est a 40S et donc un trans-
port d’Ekman dirigé vers le sud dans I'océan Indien. En cocijion avec I'intense gradient
méridient de SST localisé dans cette zone, le SAM induit noarsion vers le sud d’eaux
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chaudes subtropicales, créant ainsi une anomalie pogigv@ST. Dans une moindre me-
sure, ce mécanisme intervient également a 50S ou cetteefoigehts d’ouest induisent des
anomalies d’eau froide. Nous pensons que ce mécanismeidbilig océanique contribue
a expliquer la différence de localisation du pic de variagietee notre étude et les observa-
tions. En effet, dans le modele, la composante zonalemgméisque du SAM sous-estime
fortement la variance atmosphérique dans les océans Racdicitlantique et par la méme
celle de I'océan.

Le SAM précede le premier mode de variabilité océanique diors, signe du caractére
purement passif de I'océan. Les flux de chaleur de surfactilboent également a la créa-
tion des SSTa mais deviennent purement dissipatifs unejémelles-ci sont formées. Ce
mécanisme de création d’anomalies de SST n’est pas nouvaawiest I'une des premiéres
fois gu'il est établi comme dominant a basses fréquenceaslévevue des modes de varia-
bilité en introduction). En effet, il n’est pas encore clgire le SAM soit le premier mode de
variabilité interannuelle dans I'hémisphere sud. Notuglétargumente dans cette direction.

Le SAM comme mode de variabilité dominant a toute les fréqaset créant des anoma-
lies de SST par transport méridien d’Ekman est un résulmemavant par Hall and Visbeck
(2002). L’étude récente d&montrent les mémes résultats. Nous avons trouvé cette ttésde
encourageante parce que d’'une part leur mode annulairesfiglien haut) est trés similaire
au notre (figur€&317), son impact sur I'océan Austral égateiffigure[5.1 a gauche deuxiéme
ligne) et d’autre part parce qu'ils obtiennent ces réssiltaec un modeéle global de circu-
lation générale trées complexe par rapport a celui utilisébnfin, ces résultats expliquent
une bonne part de ce que I'on peut voir dans les observatiignsg[5.1 a droite deuxiéme
ligne mais aussi la figure 9 dans_\Verdy etial. 2005). Notre heodénosphérique quasi-
géostrophique couplé contient donc les processus edsgmiigr reproduire et analyser la
variabilité basse fréquence de I'hémisphére sud. Lingatibn des processus climatiques
des moyennes-hautes latitudes avec des modeéles de compegimédiaire est une mé-
thode complémentaire qui s’'insére parfaitement entre [@dates analytiques et les GCM a
la physique exhaustive.

Nous n’avons pas pu mettre en évidence de mécanismes msmiarésonants, type
ACW, responsables d’'une variabilité particuliere dans mdéle. Le mécanisme de réso-
nance advective de_Saravanan and McWilllams (1998) souaenen avant dans I'océan
Austral ne peut pas étre efficace dans notre modeéle. Le mouesphérique de forcage est
localisé dans I'océan Indien, donc un changement de phasentretiendrait les anoma-
lies de SST advectées par I'’'ACC, nécessite que celles-sigbent une révolution compléte
autour de I'’Antarctique. Ce qui est rarement le cas. Toigglimrésonance advective est limi-
tée dans notre modele par 'asymétrie zonalement localis&AM. Or sile SAM présente
une structure en tripdle, tel gu’il semble étre le cas das®hservations (voir figule~1.2),
la persistance requise des anomalies est alors réduitdidigret le mécanisme peut jouer
(Weisse and Mikolajewioz 1999). Une meilleure représématu SAM est donc nécessaire.
Nous ne pouvons bien sir pas conclure a la totale absenaglidtbans particulieres dans la
réalité, notre modele étant trop limité dans sa représentde la dynamique océanique. En
effet, des modes résonants faisant intervenir la dynanadgu& thermocline sont capables de
reproduire les caractéristiques des observations (Qiuiant99¥, Goodman and Marshall
1999). Introduire cette dynamique dans notre modéle doestertainement le point de dé-
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FIG. 5.1 — En haut : régression du vent de surface et de la predsiomodele CCSM dé
sur I'index du SAM. En bas : Idem pour la SST a gauche et la SSTénalyses NOAA a
droite.

veloppement le plus intéressant puisqu’il ajouterait umavelle source de variabilité dans le
systéme couplé et permettrait d’éprouver les mécanismgem&ration d'anomalies de SST
identifiés ici.

Apres avoir utilisé le modele dans sa version couplée, Haugris modifié pour suppri-
mer I'impact de I'océan sur 'atmosphere. Dans cette conditijon, I'atmosphére ne percoit
en surface qu’un champ fixe de SST, tandis que I'évolutionadeolche de mélange est
diagnostiquée posterioriavec le forcage de la simulation atmosphérique. Les ménees an
lyses de variabilités ont été menées dans cette confignrateomécanisme de génération
des anomalies de SST est le méme, localisant de nouveau lenomaxde variance océa-
nique dans I'océan Indien. Contrairement a ce que les moaglalytigues montrent dans
le cadre de I'étude de I'ACW (voir par exemple_White i al. 89%ucune diminution de
la vitesse de propagation des SSTa n’est constatée, eliie @gtuveau cohérente avec une
simple advection par 'ACC. Les variabilités basses frégas des configurations forcé et
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couplé ont donc des caractéristiques qualitatives ideeigCependant, elles sont quantitati-
vement différentes. Dans la configuration forcée, les S&Tarme amplitude 10% plus faible
et elles sont également moins persistantes (-1 mois) queldaionfiguration couplée. Ce
point nous semble étre un des résultats majeurs de notre. &ulk mécanisme de création
des anomalies de SST n’est pas dépendant du couplage dogaspheére, celui-ci engendre
une importante rétroaction positive sur les anomalies de SS

La version forcée du modéle montre également que la vati&ili systéme est mo-
difiée différrement pour chacune des composantes climegtion effet, 'atmosphére est
moins affectée par le changement de condition limite deasarfjue I'océan. Les spectres
des composantes principales du SAM (qui comptent pour laerfésation, 28%, de la va-
riance totale) sont tres similaires dans les deux configuratnais la version couplée montre
tout de méme une augmentation de 7% de la variance cumutFannuelle. Celle du flux
de chaleur de surface est quant a elle réduite de 18%. Leigeidel Barsugli and Battisti
(1998), selon lequel la réduction des flux de chaleur a baégednce par la convergence
des températures océanique et atmosphérique de surfamedeagine augmentation de leur
variance avec le couplage, est donc présent dans notre en®glailleurs, les résultats de
la comparaison modes forcé/couplé montrent que notre ra@is-estime I'influence de
I'océan sur I'atmosphere. Malgré une climatologie des flexhdaleur de surface acceptable
et des variances comparables a celles des observatioss)@asons que I'atmosphére pour-
rait souffrir d’'un manque deouplageavec I'océan. C’est pourquoi étudier la sensibilité de
I'atmosphere a différents profils et intensités de forcatjelmtique nous semble important.

Dans la deuxieme partie de la thése nous avons étudié contatembsphéere pouvait
réagir a une anomalie sous-jacente de SST. Il nous est appaticulierement intéres-
sant d’analyser cette réponse a cause du manque d’infamsagur le sujet aux moyennes
latitudes de I'hémisphére sud. En effet, la réponse des G@Mbsphériques a une ano-
malie de SST est quasi-systématiquement étudiée pour desatias localisées dans les
océans Atlantique ou Pacifique nord, voir par exemple lese®gwde Frankignaul (1985) et
Kushnir et al. [(2002). D’autre part, les interactions efdrgariabilité atmosphérique basse
et haute fréquence (les ondes quasi-stationnaires etlesitoires baroclines) et l'intensité
de cette derniere sont des processus clés dans la mise erdpléa réponse stationnaire a
une anomalie de SST. Or les indices montrant que ces int@aracgont sensiblement dif-
férentes dans les deux hémisphéres sont de plus en plus eipmimatsu et al. 2003). La
quasi-inexistence de forcage orographique et la distabutonale des fronts océaniques de
température modifient les processus de formation a la feigalees de tempétes et des ondes
guasi-stationnaires (Nakamura et al. Z004).

La réponse stationnaire a une SSTa est définie comme laetiférdes champs moyens
de deux simulations, I'une avec la SSTa et l'autre sans.ti@mé le caractére propagatif
des anomalies de SST dans I'océan Austral, mis en évidem= ldachapitrd]3, il nous
est apparu intéressant de se concentrer sur la dépendateceégense atmosphérique a la
position en longitude de la SSTa. Par souci de simplifications avons choisi pour cette
derniere une allure moyenne idéalisée issue de la simnlataplée. L'anomalie de SST,
d’amplitudel® K, a ensuite été centrée successivement en 14 longitudésedifés réparties
uniformément a 47S. Les réponses a chacune de ces exp8r@riaaontré une amplitude
moyenne en hauteur géopotentielle de 11m a 500hPa, ce qitusalans la partie basse
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de la gamme de réponses classiquement trouvées dans [i@resnord (de 10 a 40m). La
réponse a 800hPa est dominée par une basse pression awshdedle SSTa tandis qu'a
500hPa et 200hPa elle est dominée par une haute pressiéa situmoyenné0° a I'est
de la SSTa. La projection de ces réponses sur les modesaveriiit modele a permis de
mieux les comprendre. La premiere, barocline, est codstitliune haute pressiofy° a
I'est de la SSTa, ayant les mémes dimensions que cette teerh@éseconde, barotrope, est
de grande échelle, formée d’'une haute presSira I'est de la SSTa, et se projette sur le
mode annulaire SAM dans différentes phases en fonction plesiéion de la SSTa.

Nous avons déterminé chacune des réponses stationnaimesSsiia a partir de longues
intégrations plutdt qu’avec des simulations d’ensembbdntage est de pouvoir mener un
grand nombres d’expériences mais cette méthode nous grigecdmposante transitoire de
la réponse. C’est un aspect limitant de notre étude.

En séparant les variabilités basse et haute fréquenceeésus et en-dessous de 7 jours)
ainsi que les termes de vortex stretching et de flux quargitdouvement dans I'advection
de vorticité potentielle, nous avons calculé le bilan dgudtion de conservation de PV pour
déterminer quels termes régissent la réponse stationnaire

D’une part, la réponse barocline est issue de I'équilibteecia source de vorticité po-
tentielle induite par la SSTa a 650hPa, et I'advection déexostretching par le flot quasi-
stationnaire. Nous avons trouvé que pour cette composarterdponse I'effet de la haute
fréquence est dissipatif, atténuant la dilation de la celnasse atmosphérique aux moyennes
latitudes. Nous avons également déterminé les réponseslinas a des anomalies de SST
de plus grandes amplitudes et parallélement de signes éppBHles ont toutes montrées
exactement la méme allure et la linéarité de I'amplitudeimarn de la réponse barocline
(jusqu’a des SSTa d’amplitude10°K). La composante barocline de la réponse atmopsheé-
rique est donc parfaitement cohérente avec la dynamigéaite quasi-géostrophique.

D’autre part, la réponse barotrope est gouvernée par I@ddvede vorticité relative
basse fréquence par le flot également basse fréquence. Wmssteouvé gue les transitoires
tendent a barotropiser la réponse dans I'environnemengutimhde la SSTa. La source de
chaleur induit un cisaillement de la colonne d’air, la dBBise et provoque une instabilité
barocline dont I'effet moyen est de barotropiser la réparsdétruisant le cisaillement ini-
tial. Ce mécanisme est efficace dans I'Atlantique nord fterand Frankignoul 2005) mais
a aucun endroit de I'océan Austral. Lhypothése selon |hguiatensité de la variabilité
haute fréquence n’est pas assez forte dans le modéle esageable pour expliquer cette
différence. La troncature T21 du modéle spectral sousaedtactivité des transitoires dont
une meilleure représentation pourrait mener a une augtimntie leur impact et éventuel-
lement a des réponses différentes.

Nous avons isolé le terme dont dépend crucialement la rédmarstrope. L'advection de
vorticité relative basse fréquence peut se décomposerepantie directement induite par
la SSTa aux moyennes latitudes et une partie zonalementgugécentrée sur le pole. Il
semble que ce soit cette derniere composante qui gouvathed’ de la réponse. Nous fai-
sons I'hypothése que les interactions non-linéaires datr@ponse aux moyennes latitudes
et les ondes stationnaires du modele sélectionne le siglaeréigonse sur le pole. L'analyse
de la linéarité de la réponse barotrope a montré que le ptéeijes a des effets non-linéaires
importants tandis que la réponse aux moyennes latitudegiasi-linéaire pour les réponses
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se projetant sur une phase positive du SAM. Une investigatios approfondie des inter-
actions entre les haute/basse fréquences et les ondesistates du modele permettrait de
mieux comprendre le mécanisme de sélection de la réponstdjze:.

Finalement nous avons tenté de diagnostiquer quelle $rairoaction de cette réponse
stationnaire sur 'anomalie de SST. L'anomalie de tempéeaaitmosphérique de surface in-
duit un flux de chaleur positif qui aura une rétroaction pesia I'est de la SSTa. L'anomalie
de vent d’est induite par la basse pression centrée au sbidkeda SSTa (a 800hPa) aura
également une rétroaction positive sur le SSTa en advedtdigau chaude des plus basses
latitudes. Ces deux rétroactions positives sont resptesale I'augmentation de I'ampli-
tude et de la persistance des anomalies de SST dans la simwlatiplée par rapport a celle
forcée.

Tout au long de cette thése nous avons donc étudié le modeidbilg basse fjuence
dominant aux moyennes et hautes latitudes de I'hémisphgtess 'aide de différentes
configurations du modeéle spécialement mis en place, nousauoséparer les mécanismes
couplés et forcés d'interactions entre I'océan et I'atnh@sp, faisant la part de I'impact
de chacune des composantes l'une sur l'autre. Cependamreedpoint doit étre mis a
I'épreuve dans des modeles plus complexes. Nous avonseedsaygnaler tout au long de
cette conclusion quels seraient les axes de recherchablpegsour continuer et approfon-
dir ce travail de thése. Ces perspectives soulignent paéhaaries points critiques de nos
travaux.

En résumé, il nous semble que 5 points sont a privilégier :

— le SAM est dominant a toutes les fréquences mais il exisiettes modes de variabilité
dont les contributions ne sont pas négligeables. Pour av@rvision plus complete
du systéme climatique Austral, il faudrait également |ed\ser.

— la dynamique océanique est trop limitée dans notre moilléeidrait au minimum y
inclure la dynamique de la thermocline.

— les différences entre les simulations couplée et forcaierdtfaibles concernant 'at-
mosphére. Déterminer la sensibilité du modele au profil degafye adiabatique nous
parait un travail complémentaire indispensable.

— la réponse stationnaire atmosphérique a une anomalie Hel&8ande une analyse
approfondie des flux d’énergie entre les différentes compes spatiales et tempo-
relles du systeme. Une étude de la réponse transitoire gibuertainement aider a
comprendre les différentes réponses obtenues.

— enfin ces réponses devraient étre éprouver dans un mémedypedéle mais ayant
une dynamique turbulente haute fréquence de plus grangesité (modéle en tron-
cature T31 par exemple).
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A Calcul du courant géostrophique de
surface

Une attention particuliére a été portée au calcul du cowgé@nstrophigue de surface car
il était soupconné d’étre le principal vecteur des anoraalie SST, fixant leur vitesse et
trajectoire. Cette hypothese a été vérifiee aprés I'analgsesimulations tant couplée que
forcée (voir chapitrgl3).

Nous avons décidé de calculer la fonction de courant géusitjoe de surface par in-
tégration de la hauteur dynamique en imposant un transpostiope au passage de Drake
issue des observations.

A.1 Méthode

L'intégration verticale de I'équilibre hydrostatique pest de déterminer le géopotentiel
¢ au niveaup relativement a un niveau de pressjgrau fond :

4 a¢ 4
/pb o ™ /pb cadp
o(p) = o) +¢'(p) (A1)

avec I'anomalie de géopotentiel par rapport au niygau

P(p) = / " _adp (A.2)

oU« est le volume spécifique. Le géopotentiel au niveaiest déterminé qu’a une constante
o(py) pres, se pose donc alors le probleme classique de la dé&tiomme cette constante
pour obtenir complétememt(p) puisUs.

Nous allons déterminer cette constantg,) pour que le transport barotrope résultant au
Passage de Drake corresponde au transport réel observé.

En intégrant dans le plan méridien I'équilibre géostropkiq

fkAUg = -V, (A.3)

pour déterminer les composantes du transpart

T = / / U,.dS (A.4)
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On obtient :

//k/\Ug.dS — —//%thb.ds
knt = - ff Z91(6(p) S - /] ST (p)AS  (AS5)

D’ou la composante zonale du transport r&gl:

e [ s

On obtient ainsi une équation ou la seule inconnue est Ieogemnel de référence, les va-
riables), et¢’ étantissues des observations. Le premier terme du membreitepeut se

calculer :
// 1(%1/ N %/W(pb,yz)—ﬂpb’yl)] dp

= 2 5 12) — Hom )]

fo
avec(yi;y2 > 1) les latitudes entre lesquelles le transport est caleMé= p, — p et f; le
parameétre de Coriolis%0°S. L'équationlA® devient :

O(Pos y2) — d(po,y1) = < // 1 a(b/y ) (A.7)

On peut donc choisir le profil méridien de la constap(g, ), la seule contrainte est imposée
sur son gradient intégré.

On choisit de prendre un profil tygangentd hyperboliglieentré sur la latitude,, de
I’ACC (voir figure [A]). Cette méthode a I'avantage de ne psselr le profil méridien de
vitesse et de préserver la structurgetrde I’ACC. La latitudey,, est déterminée comme le
maximum du gradient méridien du géopotentielD’autre part le paramétr& susceptible
de modifier I'extension méridienne de I'’ACC est pris dépeandiz la longitude. On le repré-
sente par une fonction affine dont les coefficients sont &dquour que le transport zonal
ajouté sur chacune des sections méridiennes soit le mémeetpieajouté au Passage de
Drake.

Aux latitudesy € [y1, y2], le géopotentiel de référence sera donc de la forme :

Y—ym ()

o2, p) = —fo{ //mcz»’ :cyyp p dp] t“”h<a<7>+ ! A8)

)
2

A.2 Application

Les calculs se font sur la bande de latituda® § ;30°S]. Ainsi, la fonction de courant
géostrophique finale sera constante le long du trait de ofte ees latitudes mais également
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A.2 Application
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FIG. A.1 — Profil méridien du géopotentiel de référenge,).

le long des paralléles 70S et 30S sur les océans. L'utiisatiune couche éponge sur une
zone plus restreinte en latitude permet de s’affranchircdesidérations de bord que cette
méthode induit. D’autre part, pour faciliter les calculs,re prend pas en compte les iles de
Géorgie, Kerguelen, Crozet et la Nouvelle-Zélande. Lesngdsane sont définis que suivant
les contours de la bathymétrie a 1000m. Une modificationast décessaire pour les obte-
nir le long du trait de cote en surface. Le champ de vitessd gécessairement paralléle a la
c6te, une valeur constante du chamie long de celle-ci est appliquée. On décide de fixer la
valeur des champs le long du continent Antarctique égalevaléar a la c6te au Passage de
Drake. De la méme maniére, on fixe la valeur des champs le lemgates Sud-Américaine,
Africaine et Australienne égale a la valeur a la c6te Sud-Acate au Passage de Drake.
Un lissage linéaire entre la valeur a la cote et celle a layimaitrie de 1000m est également
appligué pour obtenir un champ correct.

L'anomalie de géopotentiel (p) est déterminée par intégration du volume spécifique, ui
méme calculé des données climatologiques mensuelles d8Agérature/salinité (Levitus and Bover 1db
a partir d'un algorithme de référence (Millard and Foforit83). L'intégration se fait du
fond (a z=1000myp, = 1,0109.10° hPa) a la surface){ = 0 hPa). ¢'(p) est présenté sur la
figure [A2).

Pour ensuite déterminer le géopotentiel complet, on doftd@bord calculer le transport
zonal relatif (deuxieme terme du membre de droite de I'éqoE. 1) au passage de Drake, le
long du méridier295°F, a partir de I'anomalie de géopotentig(p) : on obtient une valeur
de 15Sv. Puis on détermine a partir des données de la campagne ALB Antarctic
Large Scale Box Analysis and The Role Of the Scotia Sea) tesprart réel entre la surface
etz = 1000m : on obtient une valeuvl, = 80Sv. En appliquant enfin le profil en tangente
hyperbolique, on obtient le géopotentiel de référepge) que I'on présente sur la figure
(A3). En sommant I'anomalie de géopotentiel et le géopatkde référence, on obtient le
géopotentiel complet, qui transformé en fonction de caueahreprésenté sur la figurel2.2.

! Ces derniéres sont disponibles sur une grilld ten longitude (de 0.5E & 0.5W) et en latitude (de 89.5S
a 89.5N) et sur 19 niveaux de profondeur (en métres) : [0.2A2030. 50. 75. 100. 125. 150. 200. 250. 300.
400. 500. 600. 700. 800. 900. 1000.].

2http ://www.mth.uea.ac.uk/ocean/ALBATROSS/

109


http://iridl.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.LEVITUS94/.MONTHLY/
http://www.mth.uea.ac.uk/ocean/ALBATROSS/

A Calcul du courant géostrophique de surface

La figure[A4 montre le champ de vitesse géostrophique dacurf

9826

9824

o -19820

9822

m3.kg_1.Pa
= -9818

9816

9814

9812

9810

180°W

FiG. A.2 — Anomalie de géopotentiel en surface par rapport au fona{.kg=1.Pa). Inter-
valle des contours 1m?.kg~!.Pa.
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A.2 Application

m3.kg_1.Pa

0

180°W

Fic. A3 - Géopotentiel de référencep(p,) (m3.kg=t.Pa). Intervalle des
contours :2m?3.kg~!. Pa.
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A Calcul du courant géostrophique de surface

FIG. A.4 — Champ global de vitesse géostrophique. La longuetahelle des vecteurs vi-
tesses est indiquée sur la carte. Sont représentées égalemeleux lignes de courants
(iso — 1) limitant le passage de Drake et donnant une indication eddisation de I'ACC.
Résolution du champ de vecteur® :en longitude,l.5° en latitude.
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B Longueurs d’intégrations

Dans le chapitrEl4 nous déterminons la réponse statioratai@sphérique a une anoma-
lie de SST. Celle-ci est définie comme I'écart du champ moyemedsimulation forcée avec
une anomalie de SST au champ moyen de contrdle d’'une sioniffaticée sans anomalie.
Le probléme est de déterminer une longueur d’intégratidiisamnment longue pour que le
rapport signal de la réponse sur bruit de la variabilitérimgeatmosphérique soit détectable et
significatif. Une premiere méthode consiste a forcer I'api@re avec une anomalie de SST
d’amplitude trés grande, de I'ordre de plusieurs degrés étiedes vont jusqu'8)°C') pour
obtenir une réponse forte de I'atmosphere. Cette méthofplessie avec des modeéles pour
lesquels la longueur d’intégration est colteuse en tempsidal. Son inconvénient réside
dans la normalisation nécessaire des amplitudes des expposir les rendre consistantes
avec I'amplitude réelle des anomalies de SST, ce qui fajpldthése forte de la linéarité de
la réponse. Une seconde méthode consiste donc a forceofptrare avec des anomalies de
SST d’amplitude raisonnable mais sur une période relagvehongue.

Pour déterminer cette longueur nous avons comparé les sépabtenues a partir de
deux conditions initiales différentes et pour des longselintégration croissantes. Les deux
conditions initiales sont prises au hasard dans la séripdegtie de la simulation couplée
avec suffisamment d’écart pour ne pas étre corrélées. Lgsidoms d’intégrations sont de
50, 100, 150 et 200 ans. L'anomalie de SST a pour amplit@@eet est centré a 47S/100E.
A titre de comparaison, nous avons également déterminéemses avec une intégration
de 50 ans forcée avec une anomalie d’amplitdtlé. Les résultats sont présentés sur la
figure[B ou n'ont été tracées que les zones significativesad#®0%. Chaque ligne de fi-
gures correspond a une condition initiale et deux lignesesgives correspondent a une pé-
riode d’intégration, enfin chaque colonne correspond a anable. Pour faciliter I'analyse
de ces cartes nous avons calculé plusieurs corrélatiotislsgaentre simulations, celles-ci
sont rassemblées dans le tablgdu B. Pour l'intégration denSQes réponses de hauteurs
géopotentielles se ressemblent, particulierement a Z0@hR00hPa mais les corrélations
des réponses entre conditions initiales (C.1.) differersent trés faibles, pas plus de 0.14
a 500hPa. La figurElB et la premiére colonne du tabldau B muniuee plus la longueur
d’intégration augmente, plus les réponses sont corrél@asdes C.l. différentes, avec des
niveaux acceptables des 100 ans d’intégration. Les ctimésaatteignent 0.76 a 800hPa et
plus de 0.8 a 500hPa et 200hPa pour une intégration de 200'anste part, pour chaque
C.l. on observe également une augmentation avec la longliatégration des corrélations
entre réponses a une SST de 1K et réponses a une SST de 4K pantégmnation de 50 ans
(colonnes 2 et 3 du tableal B).

Ces expériences montrent qu’une longueur d’intégratidtOeans minimum est requise
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B Longueurs d’intégrations

pour obtenir une réponse stationnaire statistiquemenefiab colt numérique d’une année
modele d’intégration étant relativement faible, nous avomoisi d'utiliser des intégrations
longue de 200 ans.

Corrélations entre C.l. 1: Corrélations entre C.l. 2: Corrélations entre

C.l.letC.l.2 SST1K/P; et SSTAK /50ans | SST1K/P; et SSTAK /50ans

Périodes SST| Z800| Z500| Z200 || SST| Z800| Z500| Z200 || SST| Z800 | Z500| Z200
P, =50 ans 1 |-0.06| 0.14 | 0.09 1 0.81| 0.83| 0.88 1 0.65 | 0.77 0.64
P, =100 ans 1 059 | 0.66 | 0.74 1 0.89| 091 | 0.93 1 059 | 0.8 0.82
P; =150 ans 1 0.57 | 0.66 | 0.77 1 0.91| 093 | 0.95 1 0.69 | 0.85 0.85
P, =200 ans 1 0.76 | 0.81 | 0.88 1 0.89 | 093 | 0.95 1 0.63 | 0.85 0.88

4K/P =50ans| 1 0.61| 0.8 | 0.86 1 1 1 1 1 1 1 1

Ci-contre : réponses stationnaires atmosphériques deuragéopotentielle aux trois
niveaux de pressions, obtenues a partir d’intégrations0del@0, 150 et 200 ans et pour
deux conditions initiales différentes. Ne sont tracéeslgaeones significatives a plus de
90%. Toutes les réponses sont relatives a une anomalie del&3K exceptées les deux
derniéres lignes obtenues a partir d'une SST de 4K mais malz€es ici afin de faciliter
les comparaisons.
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B Longueurs d’'intégrations

SST(0.2°C)/ 50y /ClI1

7800(1m)/ 50y / CI1

Vi

R

)

SST(0.2°C)/ 50y / CI2

7800(1m)/ 50y / CI2

Y f el
h_s=hfr n“/—? . L AT
SST(0.2°C)/ 100y / CI1 Z800(1m)/ 100y / Cl1

RN

SST(0.2°C)/ 100y / CI2

RN

J

A a1

Z800(1m)/ 100y / CI2

[ R

A1
Lo ]

SST(0.2°C)/ 150y / Cl1

RN

Z800(1m)/ 150y / CI1

SST(0.2°C)/ 150y / CI2

Z800(1m)/ 150y / CI2

W el

VA

e

gompe

SST(0.2°C)/ 200y / CI1

Z800(1m)/ 200y / CI1

Vi

7

SST(0.2°C)/ 200y / CI2

Vi

Z800(1m)/ 200y / CI2

X

SST(0.2°C)/ 50y /Cl1/4°K Z800(1m)/ 50y /Cl1/4°K

Vi

S

WA o™
N

SST(0.2°C)/ 50y /ClI2/4°K Z800(1m)/ 50y / ClI2 / 4°K
&' =VE o
o %4’
h_=fe ;

[ oe—
-1 0 1 -10 0 10

7500(2m)/ 50y / CI2

PR @
¥y |
] s i .

Z500(2m)/ 100y / CI1

A

Z500(2m)/ 100y / CI2

o

Z500(2m)/ 150y / CI1

[TV ald
2B

Z500(2m)/ 150y / CI2

P

-10 0 10

Al 32V

e r‘

Z200(2m)/ 150y / CI1
o Vs b

Z200(2m)/ 150y / CI2

. LA,

—7

20

Z200(2m)/ 50y / CI2 / 4°K

Y, 2

-20 0 20

115






C Decomposition du bilan de VP

Dans le chapitr€l4 nous introduisons une décompositioreftzagse fréquences du flot
géostrophique et de la VP. La décomposition exacte effeastla suivante.

De la série journaliére brute de la variablgon extrait la moyenne temporelle L'écart
du signal brut a cette moyenne constitue 'anomale

A=A+ A" (C.1)

La série d’anomalie (a moyenne temporelle nulle) contiestsignaux hautes et basses fré-
guences. On appliqgue une moyenne glissante de largeurs’gout® pour obtenir le signal
basse fréquencé* puis la difféerenced* — A* permet d’obtenir le signal haute fréquente

La décomposition del devient donc :

A=A+ A+ A (C.2)

En appliquant cette décompositionjéet ¢, le terme d’advection de VP par le flot géo-
strophique devient :

J(W,q) =J

Les anomalies basse et haute fréquences étant a moyenraaédienpulle, I'advection
moyenne se décompose en 5 termes :

JW,q) = J@, 9+ W q") +JW ) + I, q%) + T (W, q) (C.3)

Nous avons calculé ces 5 termes dans les bilans de VP durmidpMous avons trouvé que
I'effet moyen des interactions entre la haute et la basspiénéce/(v*, ¢') + J(¢’, ¢*) est
systématiquement d’un ou deux ordre inférieurs aux 3 atgreses. De plus, par souci de
lisibilité nous avons choisi d’'incorporer le terme statiaire dans celui de basse fréquence
et de ne présenter que la décomposition :

J(W,q) = JW*q)+JW, q) (C.4)

ou cette fois le premier terme représente les tourbillomsigstationnaires. Notons que nous
aurions obtenu cette décomposition en appliquant le fiineporele sur le signal brut
plutét que sur le signal a moyenne nulié.
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D Linearité de la reponse
atmospheérique a 180E

En complément des résultats déterminés pour la SSTa camtr@g (sectiof4l4), nous
présentons ici les réponses stationnaires atmosphérigques anomalie de SST centrée a
180E et d'amplitudes-1°K, +2°K, +4°K et+10°K.

SST +1°K/z

AR

SST +2°K/z
-

SST +4°K/z
-

SST +10°K / Z

[9)

Bt Bt

FIG. D.1 — Réponses barocline (haut) et barotrope (bas) de uragémpotentielle pour
des anomalies positives de SST localisées en 180E et dlamgh-1°K, +2°K, +4°K
et+10°K.
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D Linéarité de la réponse atmosphérique a 180E

SST -1%K/z SST -2°%K/z SST -4°K/z SST -10%K / Z
. o o v

-40 -20 O 20 40

FiGc. D.2 — Réponses barotrope (haut) et barocline (bas) de uragémpotentielle pour
des anomalies négatives de SST localisées en 180E et dadeph 1°K, —2°K, —4°K
et—10°K.
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D Linéarité de la réponse atmosphérique a 180E

= Baroclinic response — Zy MIDL
— Barotropic response __ 7, POLE
- ZB POLE
o ZB‘ MIDL
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Z (m)
o

-100 -5
-150 E
-10 -5 0 5 10 9% 54321012345 10
SSTa amplitude (K) SSTa amplitude (K)
Réponse barocline (m) Réponse barotrope (m)
SSTa| Moyennes Podle Pdle Moyennes
(°K) | latitudes (max), Sud (min)| Sud (max)| latitudes (min)
10 42 -9 45 -17
4 16 -4 29 -8
2 7 -2 17 -7
1 4 -1 8 -2
-1 -4 1 -5 2
-2 -8 1 -15 4
-4 -16 4 -30 8
-10 -40 8 -75 19

FIG. D.3 — Graphigue de gauche : amplitudes maximales des répbasocline (en bleu) et
barotrope (en rouge) de hauteur géopotentielle aux mogdatitides (traits pleins) et sur
le pble (traits pointillés) en fonction de 'amplitude dafomalie de SST localisée en OE.
Graphique de droite : gain des réponses barotropes, resgeent baroclines, aux moyenne
latitudes (rouge, resp. bleue) et sur le pble (cyan, regpelve_e gain est défini comme
le rapport de I'amplitude maximum d’une réponse sur I'atopke maximum de la réponse
obtenue avec une SSTa @¢° K. Le tableau est un récapitulatif des amplitudes.

121






Bibliographie

Ambaum, M. H., Hoskins, B. J., Stephenson, D. B., 2001, Arscillation or north atlantic
oscillation ?, Journal of Climate, 14, 3495-3507

Atmosphere, U. S., 1976, U.S. Government Printing OfficesMfagton, D.C.

Baines, P. G., Cai, W., 2000, Analysis of an interactiveahsity mechanism for the antarctic
circumpolar wave, Journal of Climate, 13, 1831-1844

Barsugli, J. J., Battisti, D. S., 1998, The basic effectstofasphere-ocean thermal coupling
on midlatitude variability, Journal of the Atmospheric &utes, 55, 477-493

Blackmon, M. L., Wallace, J. M., Lau, N.-C., Mullen, S. L.,728 An observational study of
the northern hemisphere wintertime circulation, Jourf#he Atmospheric Sciences, pp.
1040-1053

Blackmon, M. L., Lee, Y.-H., Wallace, J. M., Hsu, H.-H., 1984me variation of 500 mb
height fluctuations with long, intermediate and short timalss as deduced from lag-
correlation statistic, Journal of the Atmospheric Scien@p. 981-991

Bonekamp, H., Sterl, A., Komen, G. J., 1999, Interannualkslity in the southern ocean
from an ocean model forced by european center for mediugerarather forecasts rea-
nalysis fluxes, Journal of Geophysical Research, 104, 333,331

Branstator, G., 1995, Organization of storm track anorsddierecurring low-frequency cir-
culation anomalies, Journal of the Atmospheric Scienc2s261-226

Bretherton, C. S., Smith, C., Wallace, J. M., 1992, An imenparison of methods for finding
coupled patterns in climate data, Journal of Climate, 5;-560

Cai, W.,, Baines, P. G., 2001, Forcing of the antarctic cirpalar wave by enso teleconnec-
tions, Journal of Geophysical Research, 106, 9019-9038

Cai, W., Baines, P. G., Gordon, H. B., 1999, Southern midigb+tatitude variability, a zonal
wavenumber-3 pattern, and the antarctic circumpolar wawhe csiro coupled model,
Journal of Climate, 12, 3087-3104

Carril, A. F., Navarra, A., 2001, Low-frequency variahjldf the antarctic circumpolar wave,
Geophysical Research Letters, 28, 4623-4626

123



Bibliographie

Cash, B. A., Kushner, P. J., Vallis, G. K., 2002, The struetamd composition of the annular
modes in an aquaplanet general circulation model, JoufrtakcAtmospheric Sciences,
59, 3399-3414

Cayan, D. R., 1992a, Latent and sensible heat flux anomalesstbe northern oceans :
Driving the sea surface temperature, Journal of Physicab@agraphy, 22, 859-881

Cayan, D. R., 1992b, Latent and sensible heat flux anomalersioe northern oceans : The
connection to monthly atmospheric circulation, JournaChate, 5, 354—-369

Christoph, M., Barnet, T., Roeckner, E., 1998, The antaitcumpolar wave in a coupled
ocean-atmosphere gcm, Journal of Climate, 11, 1659-1672

Colin de Verdiére, A., Blanc, M., 2001, Thermal resonancthefatmosphere to sst anoma-
lies. implications for the antarctic circumpolar wave,ltis| 53A, 403424

Czaja, A., Frankignoul, C., 1999, Influence of the northrdttasst on the atmospheric cir-
culation, Geophysical Research Letters, 26, 2969—-2972

Czaja, A., Frankignoul, C., 2002, Observed impact of aitasst anomalies on the north
atlantic oscillation, Journal of Climate, 15, 606—623

Czaja, A., Robintson, A., Huck, T., 2003, The role of Atlan@cean-atmopshere coupling
in affecting North Atlantic Oscillation variability, volLl47-172, AGU Geophysical Mono-
graph Series, Washington DC

D’Andrea, F., coauthors, 1998, Northern hemisphere athxrspblocking as simulated by
15 general circulation models in the period 1979-1988, @larDynamics, 14, 385-407

D’Andrea, F., Vautard, R., 2000, Reducing systematic eriogrempirically correcting model
errors, Tellus, 52A, 21-41

D’Andrea, F., Czaja, A., Marshall, J., 2005, Impact of antoua ocean heat transport on the
north atlantic oscillation, Journal Of Climate, 18, 495969

Ferreira, D., 2002, Couplage océan-atmopshére dans lesmmey latitudes, Ph.D. thesis,
Université Paris VI

Ferreira, D., Frankignoul, C., 2001, Coupled ocean-atiespdynamics in a simple midla-
titude climate model, Journal of Climate, 14, 3704-3723

Ferreira, D., Frankignoul, C., 2005, The transient atmesphresponse to midlatitude sst
anomalies, Journal of Climate, 18, 1049-1067

Fischer, H., Traufetter, F., Oerter, H., Weller, R., MiJlElr, 2004, Prevalence of the antarctic
circumpolar wave over the last two millenia recorded in diog maud land ice, Geophy-
sical Research Letters, 31, L08 202

124



Bibliographie

Frankignoul, C., 1985, Sea surface temperature anomplastary waves, and air-sea feed-
back in the middle latitudes, Review of Geophysic, 23, 3%9D-3

Frankignoul, C., Hasselmann, K., 1977, Stochastic climatelel. part ii : Applications to
sea-surface temperature anomalies and thermocline iayiakellus, 29, 289-305

Fyfe, J., Boer, G. J., Flato, G. M., 1999, The arctic and atitapscillations and their pro-
jected changes under global warming, Geophysical Res¢attérs, 26, 1601-1604

Gong, D., Wang, S., 1999, Definition of antarctic oscillatindex., Geophysical Research
Letters, 26, 459-462

Goodman, J. C., 2001, Interannual Middle-Latitude Atm@&spkOcean Interactions, Ph.D.
thesis, Massachusetts Institute of Technology

Goodman, J. C., Marshall, J., 1999, A model of decadal mitidlieide atmosphere-ocean
coupled modes, Journal of Climate, 12, 621-641

Haarsma, R., Selten, F., Opsteegh, J., 2000, On the meohahife antarctic circumpolar
wave, Journal of Climate, 13, 1461-1480

Hall, A., Visbeck, M., 2002, Synchronous variability in tbeuthern hemisphere atmosphere,
sea ice, and ocean resulting from the annular mode., Joof@imate, 15, 3043-3057,
see also note in white-2004b

Hall, N. M. J., Derome, J., Lin, H., 2001, The extratropidghal generated by a midlatitude
sst anomaly. part i : Sensitivity at equilibrium, JournalGdimate, 14, 2035-2053

Hartmann, D. L., Lo, F., 1998, Wave-driven zonal flow vatiba in the southern hemis-
phere, Journal of the Atmospheric Sciences, 55, 1303-1315

Held, I., Suarez, M., 1994, A proposal for the intercomparisf the dynamical cores of
atmospheric general circuation models, Bulletin of the Apss Meteorological Society,
75, 1825-1830

Holton, J. R., 1992, An Introduction to dynamic Meteorolpggademic Press

Hoskins, B., Karoly, D., 1981, The steady linear response sfherical atmosphere to ther-
mal and orographic forcing, Journal of the Atmospheric s, 38, 1179-1196

Hurrell, J. W., 1995, Decadal trends in the north atlantwlzion region temperatures and
precipitation, Science, 269, 676—679

Hurrell, J. W., Loon, H. V., 1997, Decadal variations in dlita associated with the north
atlantic oscillation, Climate Change, 36, 310-326

Inatsu, M., Mukougawa, H., Xie, S.-P., 2003, Atmosphergpanse to zonal variations in
midlatitude sst : Transient and stationary eddies and feenlback, Journal of Climate,
16, 3314-3329

125



Bibliographie

Jacobs, G., Mitchell, J., 1996, Ocean circulation varr&iassociated with the antarctic cir-
cumpolar wave, Geophysical Research Letters, 23, 2941-295

Kalnay, E., Coauthors, 1996, The ncep-ncar 40-year resisgdyoject, Bulletin of the Ame-
rican Meteorological Society, 77, 437-471

Kara, A., Rochford, P., Hurlburt, H., 2003, Mixed layer depfariability over the global
ocean, Journal of Geophysical Research, 108, 24-1

Karoly, D., 1990, The role of transients eddies in low-freqcy zonal variations of the sou-
thern hemisphere circulation, Tellus, 42A, 41-50

Karoly, D. J., 1989, Southern hemisphere circulation festuassociated with el nifio-
southern oscillation events, Journal of Climate, 2, 122821

Kidson, J., 1988, Interannual variations in the southemikghere circulation, Journal of
Climate, 1,1177-1198

Kidson, J. W., 1999, Principal modes of southern hemisplwsverequency variability ob-
tained from ncep-ncar reanalyses, Journal of Climate, 82322830

Kushner, P. J., Held, I. M., Delworth, T. L., 2001, Southeemtisphere atmospheric circula-
tion response to global warming, Journal of Climate, 14822249

Kushnir, Y., 1992, The general circulation model respomsa horth pacific sst anomaly :
Dependence on timescale and pattern polarity, Journaliofa@?, 5, 271-283

Kushnir, Y., Held, I. M., 1996, Equilibrium atmospheric pesise to north atlantic sst ano-
malies, Journal of Climate, 9, 1208-1220

Kushnir, Y., Robinson, W. A., Bladé, I., Hall, N. M. J., Perf), Sutton, R., 2002, Atmos-
pheric gcm response to extratropical sst anomalies : Sgistla@d evaluation, Journal of
Climate, 15, 2233-2256

Lau, N., 1981, A diagnostic study of recurrent meteorolaganomalies appearing in 15-
year simulation with a gfdl general circulation model, Malgt\Weather Review, 109,
2287-2311

Lefebvre, W., Goose, H., Timmermann, R., Fichefet, T., 208fluence of the southern
annular mode on the sea ice-ocean system, Journal of Geoghigesearch, 109

Levitus, S., Boyer, T., 1994, World ocean atlas 1994 volumeldmperature, Tech. Rep.
117pp, NOAA Atlas NESDIS 4, U.S. Department of Commerce, Wagon, D.C.

Limpasuvan, V., Hartmann, D., 1999, Eddies and the annutate® of climate variability,
Geophysical Research Letters, 26, 3133-3136

Limpasuvan, V., Hartmann, D. L., 2000, Wave-maintened &rmuaodes of climatic varia-
bility, Journal of Climate, 13, 4414-4429

126



Bibliographie

Marshall, G. J., 2003, Trends in the southern annular maae fibservations and reanalyses,
Journal of Climate, 16, 4134-4143

Marshall, J., Molteni, F., 1993, Toward a dynamical undading of planetary-scale flow
regimes, Journal of the Atmospheric Sciences, 50, 17928-181

Maze, G., D’Andrea, F., Colin de Verdiére, A., 2006, Lowefuency variability in the sou-
thern ocean region in a simplified coupled model, Journaledihysical Research, 111

Millard, R. J., Fofonoff, P., 1983, Algorithms for computat of fundamental properties of
seawater., Unesco technical papers in marine science, GRES

Mo, K. C., 2000, Relationships between low-frequency \aliiy in the southern hemis-
phere and sea surface temperature, Journal of Climate599,-3610

Mo, K. C., White, G. H., 1985, Teleconnections in the southemisphere, Monthly Wea-
ther Review, 113, 22-37

Motoi, T., Kitoh, A., Koide, H., 1998, Antarctic circumpalavave in a coupled ocean-
atmosphere model, Annal of Glaciology, 27, 483-487

Nakamura, H., Shimpo, A., 2004, Seasonal variations in theh&rn hemisphere storm
tracks and jet streams as revealed in a reanalysis datasetal of Climate, 17, 1828—
1844

Nakamura, H., Lin, G., Yamagata, T., 1997, Decadal climargability in the north pacific
during the recent decades, Bulletin of the American Metegioal Society, 78, 2215—
2225

Nakamura, H., Sampe, T., Tanimoto, Y., Shimpo, A., 2004,eDled Associations Among
Storm Tracks, Jet Streams, and Midlatitude Oceanic Fr&atgh’s Climate : The Ocean-
Atmosphere Interaction., 147, Geophysical Monograph, A@eophys. Union

Park, Y.-H., 1990, Mise en évidence d’ondes planétaires-aamuelles baroclines au sud de
'océan indien par altimétrie satellitaire, Comptes Rendea I’Academie des Sciences de
Paris, 310, 919-926

Park, Y.-H., Roquet, F., Vivier, F., 2004, Quasi-statighanso wave signals versus the an-
tarctic circumpolar wave scenario, Geophysical Reseaettets, 31

Peng, S., Whitaker, J. S., 1999, Mechanisms determiningtthespheric response to mid-
latitude sst anomalies, Journal of Climate, 12, 1393-1408

Peng, S., Mysak, L., Ritchie, H., Derome, J., Dugas, B., 199t differences between
early and midwinter atmospheric responses to sea surfagaetature anomalies in the
northwest atlantic, Journal of Climate, 8, 137-157

127



Bibliographie

Peng, S., Robinson, W. A., Hoerling, M. P., 1997, The modeleadospheric response to
midlatitude sst anomalies and its dependence on backgtndation states, Journal of
Climate, 10, 971-987

Peng, S., Robinson, W., Li, S., 2002, North atlantic sstifgyof the nao and relationships
with intrinsic hemispheric variability, Geophysical Raseh Letters, 29

Peng, S., Robinson, W., Li, S., 2003, Mechanisms for the agpanses to the north atlantic
sst tripole, Journal of Climate, 16, 1987-2004

Peterson, R. G., White, W. B., 1998, Slow oceanic telecamneslinking the antarctic cir-
cumpolar wave with the tropical el niflo-southern oscidiatiJournal of Geophysical Re-
search, 103, 24,573-24,583

Pitcher, E. J., Blackmon, M. L., Bates, G. T., Munoz, S., 198& effect of north pacific
sea surface temperature anomalies on the january climagemneral circulation model,
Journal of the Atmospheric Sciences, 45, 172—-188

Qiu, B., Jin, F.-F., 1997, Antarctic circumpolar waves : Adlication of ocean-atmosphere
coupling in the extratropics, Geophysical Research Let&t, 2585-2588

Quintanar, A. I., Mechoso, C. R., 1995a, Quasi-stationayes in the southern hemisphere.
part i : Observational data, Journal of Climate, pp. 2659226

Quintanar, A. I., Mechoso, C. R., 1995b, Quasi-stationaayesg in the southern hemisphere.
part ii : Generation mechanisms, Journal of Climate, pp32@690

Rapahel, M., 2003, Recent, large-scale changes in thetrexiieal southern hemisphere
atmospheric circulation, Journal of Climate, pp. 2915492

Raphael, M. N., 1998, Quasi-stationary waves in the sonthemisphere : An examination
of their simulation by the ncar climate system model, witll avithout an interactive
ocean, Journal of Climate, 11, 1405-1418

Reynolds, R., Smith, T., 1994, Improved global sea surfaggtrature analyses using opti-
mum interpolation, Journal of Climate, 7, 929-948

Roads, J. O., 1982, Predictability in the extended rangendbof the Atmospheric Sciences,
44, 3495-3527

Rodwell, M., Folland, C., 2002, Atlantic air-sea interactand seasonal predictability, Quar-
terly Journal of the Royal Meteorological Society, 31, 141843

Rogers, J., Loon, H. V., 1982, Spatial variability of seaelepressure and 500-mb height
anomalies over the southern hemisphere, Monthly Weathae®Rgel10, 1375-1392

Saravanan, R., McWilliams, J. C., 1998, Advective oceameaphere interaction : an ana-
lytical stochastic model with implications for decadaliahility, Journal of Climate, 11,
165-188

128



Bibliographie

Sinclair, M. R., 1995, A climatology of cyclogenesis for theuthern hemisphere, Monthly
Weather Review, pp. 1601-1619

Sinclair, M. R., Renwick, J. A., Kidson, J. W., 1997, Low4eency variability of southern
hemisphere sea level pressure and weather system adiaitthly Weather Review, pp.
2531-2543

Slutz, R., Lubker, S., Hiscox, J., Woodruff, S., Jenne, Reu&er, P., EIms, J., 1985, Com-
prehensive Ocean-Atmosphere Data Set; Release 1, NOAAdanRes. Lab., Boulder,
Colorado, USA.

Smagorinsky, J., 1953, The dynamical influence of largéeduoaat sources and sinks on the
guasi-stationary mean motions of the atmosphere, Quattetdrnal of the Royal Meteo-
rological Society, 79, 342—-366

Storch, J.-S. V., 2000, Signatures of air-sea interaciioasoupled atmosphere-ocean gcm,
Journal of Climate, 13, 3361-3379

Talley, L. D., 1999, Simple coupled midlatitude climate ratsj Journal of Physical Ocea-
nography, 29, 2016—2037

Thompson, D. W., Wallace, J., 1998, The arctic oscillatigmature in the wintertime geo-
potential height and temperature fields, Geophysical Rekeatters, 25, 1297-1300

Thompson, D. W., Wallace, J. M., 2000, Annular modes in tieagvopical circulation. part
i : Month-to-month variability., Journal of Climate, 13,d®-1016

Trenberth, K. E., Paolino, D. A., 1981, Characteristic gaits of variability of sea level
pressure in the northern hemisphere, Monthly Weather Reti@9, 1169-1189

Venegas, S. A., 2003, The antarctic circumpolar wave : a aoatibn of two signals ?, Jour-
nal of Climate, pp. 2509-2525

Verdy, A., Marshall, J., Czaja, A., 2005, Sea surface teuapee variablity along the path of
the antartic circumpolar current, Journal of Climate, frsiited

Visbeck, M., Hall, A., 2004, Reply to : Comments on 'synchoaa variability in the southern
hemisphere atmosphere, sea ice, and ocean resulting feantiual mode’, Journal of
Climate, 17, 2255-2258

Weisse, R., Mikolajewicz, U., 1999, Stochastically foreadiability in the antarctic circum-
polar current, Journal of Geophysical Research, 104, 93,04,064

White, W. B., 2000, Influence of the antarctic circumpolave/an australian precipitation
from 1958 to 1997, Journal of Climate, 13, 2125-2141

White, W. B., 2004, Comments on 'synchronous variabilitgfhie southern hemisphere at-
mosphere, sea ice, and ocean resulting from the annual rdodeal of Climate, 17,
2249-2254

129



Bibliographie

White, W. B., Submitted 2001, The antarctic circumpolar &gand the antarctic oscillation
in year-to-year climate variability over the southern agebournal of Climate

White, W. B., Annis, J., 2004, Influence of the antarctic agimpolar wave on el nifio and its
multidecadal changes from 1950 to 2001, Journal of GeopllRBiesearch, 109

White, W. B., Cayan, D. R., 2000, A global enso wave in surfaceperature and pressure
and its interdecadal modulation from 1900 to 1997, Jourh@emphysical Research, 105,
11223-11242

White, W. B., Chen, S.-C., 2002, Thermodynamic mechanisapansible for the tropos-
pheric response to sst anomalies in the antarctic circusmpave, Journal of Climate, 15,
2577-2596

White, W. B., Cherry, N. J., 1999, Influence of the antarcticuanpolar wave upon new
zealand temperature and precipitation during autumnesidournal of Climate, 12, 960—
976

White, W. B., Peterson, R. G., 1996, An antarctic circump®&ave in surface pressure,
wind, temperature and sea-ice extent, Nature, 380, 699—-702

White, W. B., Chen, S.-C., Peterson, R. G., 1998, The amtactctumpolar wave : A beta
effect in ocean- atmopshere coupling over the southernngdeairnal of Physical Ocea-
nography, 28, 2345-2361

White, W. B., Chen, S.-C., Allan, R. J., Stone, R. C., 200%ifR@ feedbacks between the
antarctic circumpolar wave and the global el nifio-souttestillation wave, Journal of
Geophysical Research, 107, 3165-3182

Yoden, S., Shiotani, M., Hirota, I., 1987, Multiple plangtdlow regimes in the southern
hemisphere, Journal of the Meteorological Society of Japan571-586

Yuan, X., Martinson, D. G., 2000, Antarctic sea ice extentalality and its global connec-
tivity, Journal of Climate, 13, 1697-1717

Yuan, X., Martinson, D. G., 2001, The antarctic dipole arsdptedictability, Geophysical
Research Letters, 28, 3609—3612

130






THESE DE DOCTORAT DE LUNIVERSITE PARIS VI

Titre : Title :
Interactions basses fréquences Ocean-atmosphere low-frequency interactions in
océan-atmosphére dans I'océan Austral the Southen Ocean
Auteur : Author :
Guillaume MAZE Guillaume MAZE

Résumé : Les modes de variabilités interannuelles du sgstem Abstract : Patterns of interannual variability of the ocean
couplé océan-atmosphére aux moyennes latitudes de I'hémi-atmosphere coupled system in the Southern Hemisphere ex-
sphére sud sont étudiés avec un modéle de compléxité intermétratropics are studied with a simple dynamical model, in or-
diaire. L'objectif est de déterminer les mécanismes diaxte der to determine the basic physical processes of interactio
tions océan-atmosphére indépendamment du forgcage thepica independently of tropical forcing. The model used is an at-
Le modele est un modéle atmosphérique quasi-géostrophiquenospheric quasi-geostrophic model coupled to a "slab"micea

a 3 niveaux, couplé a une couche de mélange océanique demixed layer, which includes mean geostrophic advectiomby t
profondeur constante incluant I'advection géostrophjaarde Antarctic Circumpolar Current (ACC). The ocean-atmospher
courant circumpolaire Antarctique (ACC). Le couplage @eéa  coupling occurs through surface heat fluxes and Ekman cur-
atmosphere se fait par les flux de chaleur de surface etfes tra rent heat advection. In a fully coupled simulation, the a&mo
ports d’Ekman forcés par la tension de vent de surface. Danspheric part of the model, which includes high frequencytran
une simulation totalement couplée, 'atmosphére, quiieth sient eddies at midlatitudes, exhibits a strong SouthemuAn
dynamique des transitoires baroclines, exhibe un mode-annu lar Mode (SAM) as the first mode of variability at interannual
laire (SAM) comme premier mode de variabilité interannelell  time-scales. The SAM-related wind anomalies induce Ekman
Les anomalies de vent induites par le SAM créent des courantscurrents in the mixed layer which produce sea surface tempe-
méridiens d’Ekman dans la couche de mélange qui induisentrature anomalies. These are then advected along by the ACC.
a leur tour des anomalies de température océanique de esurfacA forced mechanism where the ocean role is reduced to advect
qui sont ensuite avectées par 'ACC. Un mécanisme purementthe SST appears sufficient to reproduce the main features of
forcé ou le role de I'océan est réduit a I'advection des ano- the variability. Nevertheless, a positive feedback of theam
malies de SST est suffisant pour reproduire les caractfresti was also found. It operates through anomalous Ekman csrrent
principales de la variabilité. Néanmoins, une rétroacfiosi- heat advection and contributes to the maintenance of the SST
tive de I'océan est mise en évidence par I'analyse de la gpon anomaly.

stationnaire atmosphérique a une anomalie de SST (SSTa). The stationary atmospheric response to an idealised SST ano
Celle-ci est déterminée pour un ensemble d’expériencea@u u maly (SSTa) is next studied in the same simple model of the
SSTa idéalisée est localisée en 14 longitudes différentes, Southern Hemisphere. Sensitivity of the stationary atrhesp
formément réparties le long d’'un cercle de moyenne latitude ric response to the SSTa location is determined. Diffeating

En projetant les réponses obtenues sur les modes vertitaux a the barotropic from the baroclinic responses, it was folmad t
mosphériques, il est mis en évidence la partition de la répon for extratropical SSTa, the baroclinic atmospheric respan

en une composante barocline identique quelque soit la posi-independent of the SSTa longitude whereas the barotrogic re
tion de la SSTa et une composante barotrope se projetam sur | ponse can take two different patterns.

mode dominant de variabil[té atmosphériue du modéle. The SSTa induces a warm air anomaly through the thermal
La SSTa induit une anomalie d’air chaud dans la couche bassewind balance, which gives a baroclinic response that csemte
atmosphérique qui engendre une réponse barotlina I'est. trough 45 degrees eastward. This response is simply due to th
Cette réponse est due a I'advection du vortex stretchingiind  advection of the SSTa induced anomalous vortex stretching b
par la SSTa, par les vents d’ouest quasi-stationnaires. guasi-stationary westerlies. Baroclinic transients esldiere

La réponse barotrope consiste en une haute pression auXound to have a dissipative role.

moyennes latitudes et une basse pression sur le p6le guand leThe barotropic response consists of midlatitudes ridge and
SSTa sont localisées de I'océan Atlantique ouest au cestre d South Pole trough for SSTa localised from the western Atlan-
I'océan Indien; et d’'une haute pression sur le pble quared ell tic to the Indian center ocean; and of South Pole ridge for
est localisée du bassin Autralo-Antarctique au centreab&hn SSTa localised from the Australo-Antarctic basin to the-cen
Pacifique. Les réponses barotropes ont une composante tourter of the Pacific ocean.The barotropic responses have &simi
billonnaire identique. La différence entre les réponsedéter- eddy component. The difference in the response pattern is se
minée par la composante zonalement symétrique qui sefgrojet lected by the zonally symmetric component, which is sintitar
sur le SAM. La réponse barotrope est formée par le terme d’ad- opposite phases of the Southern Annular Mode (SAM). These
vection de vorticité relative basse fréquence qui est léra SAM-like responses are driven by the anomalous advection of
déterminé par I'impact sur le péle des interactions de Faao relative vorticity which in turn depends on the position loét

lie de vorticité relative aux moyennes latitudes avec ledesn  SSTa relatively to the geopotential quasi-stationary waean
stationnaires du modele. field of the model.

Mots clés : climat, océan Austral, mode annulaire, Keywords : climat, Southern Ocean, annular mode,
basse fréquence, interactions océan-atmosphere, vdew frequency, ocean-atmosphere interactions, va-
riabilité riability
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