Caractérisation de I'Atlantique tropical

Les océans tropicaux couvrent une surface représentant plus dun tiers de
I'océan mondial et jouent un réle clé dans la redistribution méridienne vers les pbles de
la chaleur accumulée a I'’équateur. Conditionnés par la température de surface de la mer
(SST), les transferts atmosphériques d’énergie cinétique entre la zone tropicale et la
circulation aux latitudes supérieures, s’effectuent par l'intermédiaire du jet-stream
subtropical dont la position parait dépendre directement des anomalies de la circulation
atmosphérique tropicale. Les ondulations planétaires de la circulation des vents d’Ouest
qui déterminent les mouvements de subsidence et d’ascendance de l'air, tendent a
s’atténuer lorsque lintensité de cette circulation atmosphérique augmente. Ces
mouvements, la fréquence des tempétes hivernales, mais aussi la quantité des pluies en
Europe, seraient en partie liés a la SST de I'Atlantique tropical (Shaeffer, 1995).
L’étude de la SST tropicale et de ses variations annuelle et interannuelle est donc
particulierement importante pour la connaissance des phénomenes climatiques a grande
échelle (Bjerknes, 1969).

L'importance de ces différentes problématiques est a 'origine de I'’émergence de
nombreux programmes internationaux dédiés a I'étude de la variabilité de I'océan
Atlantique tropical comme le futur programme TAC&u sein de CLIVAR Plus
précisément, cette thése s'inscrit complétement dans le programme AMMeén
particulier dans sa composante océanique E'GEE projet s'intéresse a la circulation
océanique et a sa variabilité ainsi qu’aux échanges a l'interface océan-atmosphere dans
le Golfe de Guinée. Il s’integre principalement dans le cadre du programme
international CLIVAR, et plus spécifiguement sur sa composante®TAM de ses
volets consiste précisément a I'étude des processus qui régissent la température de

surface de l'océan et la couche de mélange dans cette région particuliere. De ce fait,

! TACE : Tropical Atlantic Climate Experiment

2 CLIVAR: CLImate VARiability and predictability

¥ AMMA: Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine

* EGEE : programme d’Etude de la circulation océanique et de sa variabilité¢ dans le golfe de GuinEE
® TAV : Tropical Atlantic Variability
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I.1- Circulation atmosphérique

EGEE constitue le volet océanographique du progmaMMA, dont la motivation
réside dans la compréhension de la Mousson en usfride I'Ouest via I'analyse
d’observations et de simulations numeériques suarge éventail des échelles d’espace

(du km a plusieurs milliers de kms) et de tempd'(di&a-saisonnier a l'inter-décennal).

Dans ce chapitre, les principales caractéristigigeBAtlantique tropical en lien
avec la variabilité de la couche de surface sagentées. La circulation atmosphérique
est d’abord présentés. Puis, la circulation océengpst examinée. Celle-ci influe sur la
température, par advection, et en favorisant leangé induit par les cisaillements de
courants. Ensuite, la structure thermique et pluscipément les mécanismes de
'upwelling équatorial sont exposés. Nous donnassgrincipales caractéristiques des
ondes tropicales d’instabilité, qui se développamtpart et d’autre de I'’équateur, un
facteur important du bilan de chaleur de I'océapesficiel. Enfin, nous décrirons les
flux a l'interface air-mer dont les effets dynamégau thermodynamique, sont directs

sur les couches superficielles de I'océan.

|.1- Circulation atmosphérique

Le rayonnement solaire est maximum dans les régiqustoriales ; il favorise
I'existence d’'une zone de basses pressions veugllagaffluent les masses d’air des
basses couches atmosphériques au niveau de l'éguatgéorologique; ces masses
d’air s’élevent vers le sommet de la troposphéereaireulent méridionalement vers le
Nord et vers le Sud, avant de redescendre au naesuanticyclones des Acores dans
I'némisphére Nord et de Saint Hélene dans le Scel sont les cellules de Hadley
(Fig.1.1). L’air chaud et humide dans son mouvenasnendant au niveau de I'équateur
météorologique libere de I'énergie et génere dee$omprécipitations par suite de
'importante activité convective atmosphérique. $ur plan horizontal (Fig.1.1), les
vents de sud-est dans I'hémisphéere Sud et de msbrdams I'hémisphére Nord (les
alizés) générés par les deux anticyclones des megelatitudes convergent dans une

zone appelée Zone de Convergence Tropicale ({fCEs vents y sont faibles et les

YITCZ : InterTropical Convergence Zone
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

grains violents : c’'est le fameux « pot au noiamttredouté des navigateurs. A la

surface de la mer, la température y est maximadel(R).

Cellules de Hadley:

BAlizés de NE

ITCZ

Alizés de BE

Fig.1.1 : carte moyenne de la température de sudada mer, contours de pression de surface
(turquoise), et tension de vent de surface (ndahnées climatologiques COAB % a zone de
convergence intertropicale est indiquée par I¢ p@intillé noir. La position des cellules atmosphées

de Hadley est schématisée en noir.

Cette circulation atmosphérique tropicale présente forte modulation
saisonniere. L’alternance des saisons s’y manifeste I'excursion méridienne de
'I'TCZ et donc par le déplacement des zones deigtations (Fig.1.2). Ainsi, dans les
parties centrale et occidentale du bassin équittem alizés de sud-est sont les plus
intenses en aolt-septembre quand I'I'TCZ est a siigoola plus septentrionale (5°N a
'ouest du bassin, 15°N a l'est), conjointement @gplacement vers le Nord des
anticyclones subtropicaux (Peterson and Stramm@l)19nversement, les alizés sont
les plus faibles a I'équateur en mars-avril quahdClZ est dans sa position la plus
proche de I'équateur (0°N a I'ouest et 5°N a I'est)

! COADS : Comprehensiv Ocean-Atmosphere Data Set
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I.1- Circulation atmosphérique
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Fig.1.2 : carte des précipitations moyennes deig¢aria gauche) et de juillet (a droite) et tensienvent
(données climatologiques COADS).

A basse altitude, en hiver boréal, la dépressiemiique au Sud du Sahara est
tres marquée, ce qui conjointement aux anticyclotes Acores et de St Hélene
engendrent un fort flux de Nord/Nord-Est sur letomant africain : le flux d’Harmattan.
Au printemps boréal, la dépression saharienne amsacremontée vers le Nord. Les
anticyclones se renforcent graduellement entrerietgmps et I'été ce qui a pour
conséquence la mise en place du régime de moussde gdéveloppement de flux de
Sud/Sud-Ouest sur le Golfe de Guinée (GG). Verddimne, la dépression saharienne
redescend assez brutalement et la mousson africaioke a sa fin. La circulation de la
mousson est modulée & la fois par la convectionidriche 'I'TCZ et par la convection
séche sur la zone saharienne. Dans le fond du @€,alizés changent donc
saisonnierement de direction en été boréal perldamousson (Fig.1.1 et 1.2). Cette
modification du flux est principalement liée auwntastes thermiques existant entre le
continent africain et les océans Atlantique eténdét aux basses pressions régnant sur
le continent africain. Elle est aussi conditionpée une humidité relative conséquente
qui renforce le gradient de pression terre-merdegragement de chaleur latente. Nous
allons voir dans la suite que ces régimes de @mtditionnent fortement la dynamique
et la thermodynamique de la couche de surfaceodédn.
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

|.2- Circulation océanique et la structure thermigue

1.2.1- La circulation océanique des couches de sade et subsurface

La circulation océanique de surface et de subsairfacsqu’a 200m) est a
I'origine de nombreux processus qui conditionnégdlution de la SST, comme les
advections de température, ou encore la générationdes par les cisaillements
horizontaux et verticaux entre les différents catga En région équatoriale, cette
influence est particulierement manifeste. En effannulation et le changement de
signe de la force de Coriolis au passage de I'égwainduisent une circulation
océanique fortement barocline, propre aux régioogidales. De plus, le régime des
alizés, principalement zonal, favorise une cirdalatessentiellement zonale et intense
dans les couches superficielles (Fig.1.3), endier le gradient zonal de pression créé
par les alizés de sud-est. Ces courants ont dedleélverticale et méridienne faibles
(Fig.1.4), caractéristiques souvent mal reprodypasles modeles numériques. Enfin, il
existe aussi dans l'océan Atlantique équatorial streicture trés particuliere en
profondeur (entre 800 et 2000m) marqué par l'attece de jets zonaux puissants.
Cependant, n’'agissant pas directement sur la couwshesurface, nous ne nous

intéresserons pas ici a ces courants profonds.
Surface currents ]

Subsurface currants <-sesemeeees 2

Latitude

70 60 50 40 30 20 10 0 -10
Longitude

Fig.1.3 : représentation schématique des princigauxants de surface et subsurface (Bourles et al,
1999). En surface : CC (Caraibean Current), NECGt{NBquatorial Current), NECC (North Equatorial
CounterCurrent), GC (Guinea Current), SEC (SouthafEayial Current), BC (Brazil Current); en
subsurface: WBUC (West Brazil UnderCurrent), NB@KtK Brazil Current), NEUC (North Equatorial
UnderCurrent), EUC (Equatorial UnderCurrent), SE($Guth Equatorial UnderCurrent).
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I.2- Circulation océanique et la structure therngiqu

La circulation moyenne de surface (Fig.1.3) en ittpue tropical se compose

des branches basses latitudes des deux gyresgaatm anticycloniques délimités par

un systeme de courants équatoriaux. Les principaurants de surface sont :

le Courant Nord Equatorial (NEC) au Nord de l'éguat qui constitue la
branche sud de la gyre subtropicale nord ; il siéEzwers I'Ouest dans une
bande de latitude comprise entre 12°N et 18°N a wuitesse de 10-15 cm/s
(Bourles et al, 1999).

le Contre Courant Nord Equatorial (NECC) se dirigevers I'Est contre les
vents dominants entre 5°N et 10°N ; sa positioniésta celle de I''TCZ.

le Courant Sud Equatorial (SEC) s’écoule vers '€t se compose de deux
parties. La premiere se situe au sud de 10°S stitw la partie nord de la gyre
subtropicale sud, sa vitesse est de 10 cm/s. Landecest localisée le long de
I'équateur, et comporte deux maxima distincts, Mans 2°N et l'autre vers 4°S
avec des vitesses de l'ordre de 30 cm/s (Bourlesd, €1999). Le minimum a
I'équateur est probablement dd au cisaillement d@exous courant équatorial
(Y. Gouriou, communication personnelle). La régienbifurcation du SEC et sa
variabilité, en particulier la position latitudiealde la zone de bifurcation,
joueraient un réle important pour le climat du Nestk brésilien en modifiant le
transfert d’eau chaude de I'Atlantique Sud vergud@teur (Campos et al, 1999).
le Courant du Brésil s’écoule vers le Sud le loag dotes de ’Amérique du Sud
au Sud de 10°S et est alimenté par la branches&EC.

le Courant Nord Brésilien (NBC) est la prolongati@rs le nord du SEC, pour
devenir ensuite plus au nord le Courant de Guydnenen le Courant des
Caraibes (CC) (Peterson and Stramma, 1990).

le Courant de Guinée (GC) est la prolongation Vé&st du NECC lorsque ce
dernier atteint le bord est, en été et en autonaméab (Richardson and Walsh,
1986 ; Arnault, 1987).
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic
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Fig.1.9 vision schématique tridimensionnelle deitaulation zonale en Atlantique équatorial (Sclebtt
al, 1999).

En subsurface (Fig.1.3 et 1.4), a I'équateur, tautation est essentiellement
dominée par le Sous Courant Equatorial (EUC) ggcale vers I'Est a environ 100m
de profondeur et se situe dans le cceur de la thodimaa 'ouest du bassin, et dans le
haut de la thermocline a I'est. Ce courant est aité principalement par des eaux
originaires des régions subtropicales sud, chawsdéses et riches en oxygeéne, via une
recirculation du Sous-Courant Nord-Brésilien (NBUG/Aetcalf et Stalcup, 1967;
Peterson et Stramma, 1991), par ventilation deh&ntocline. D’'ouest en est, ce
courant s'atténue sensiblement ; il remonte vesuléace et développe des méandres.
Le vent injecte de la quantité de mouvement védsid'st dans la couche surfacique a
'équateur et créé ainsi un transport de massaudeers I'Ouest. Ces eaux
s’accumulent au bord ouest et créent une zone ke Ipaession qui entrainent un flot
barocline de subsurface, maintenu grace au mélagigieal et aux échanges entre les
couches océaniques.

Des observations hydrologiques ont permis de moqgtrd se prolonge au fond
du GG en se séparant en deux branches : I'uneige gers le nord en direction de la
Baie du Biafra, I'autre vers le sud le long dess@u Gabon (Hisard et Morliére, 1973;
Morliére et al., 1974; Hisard et al., 1975; Duirtgak, 1975; Wauthy, 1977; Voituriez,
1983; Peterson et Stramma, 1991; Wacongne et Pi@9R). Ces auteurs suggerent
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I.2- Circulation océanique et la structure therngiqu

gu’il existe un lien direct entre I'EUC et le socsdrant du Gabon-Congo (Fig.1.5), qui
alimente a son tour le courant d’Angola, a partr @S. Les mesures des récentes
campagnes EGEE n’ont cependant pas permis urtetitre 'EUC et ce sous-courant
mais suggerent que l'origine du sous-courant semsit le long des cotes africaines. De
plus, le comportement de 'EUC dans le fond du @@ilsde dépendre fortement de la
direction du vent, qui peut tendre a s’opposer aintien en sub-surface et a une
prolongation vers I'est de 'TEUC (Wacongne, 19893congne and Piton, 1992).
De part et d'autre de 'EUC se trouvent les Sous+@ots Equatoriaux Nord et

Sud, associés a la thermostad équatoriale (Tsych®gb). Contrairement a la branche
Nord qui semble rejoindre le GC en surface, la tharnSud s’écarte de I'équateur vers
'Est (Hisard et al., 1976; Arhan et al., 1998)nsurve vers les hautes latitudes et se
poursuit vers le dome d’Angola (Voituriez, 1981 a¥éngne and Piton, 1992 ; Bourles
et al, 2002). La terminaison a 'est de ce systdmeontre-courants est particulierement
complexe et variable, et le lien entre 'EUC eBleus-Courant Equatorial Sud avec les

courants orientés vers I'ouest est encore mal connu
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Fig.1.5 : Schéma de circulation superficielle ét-superficielle dans I'Atlantique équatorial esteet
Golfe de Guinée. Courants de surface (fleches @aés pleins) : Contre Courant Equatorial Nord
(CCEN) ; Courant de Guinée (CG) ; Contre Courantafoyial Sud (CCES) ; Courant Equatorial Sud
(CES) ; Courant du Benguela (CB). Courants de suface (fleches avec traits tiretés) : Sous Courant
Equatorial Nord (CSEN) ; Sous Courant Equatori@lEp; Sous Courant Equatorial Sud (SCES) ; Sous
Courant du Gabon-Congo (SCGC) ; Courant d’Angol&)(CBourles et Caniaux, 2084

! Bourlés et Caniaux: EGEE: programme d'Etude @ér¢alation océanique dans le Golfe de Guinée et
de sa variabilité, Composante océanique francaiggaramme AMMA, document scientifique, janvier
2004. Accessible sur la padg:/ftp.ifremer.fr/ifremer/ird/bourles/pageweb/[EG 2004.pdf
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

1.2.2- Structures de la salinité et de la températe

Cette structure verticale des courants équatoriesix reliée a celle de la
température et de la salinité. Dans le GG, la galicontribue au méme titre que la
température a stabiliser et a stratifier les cosdie surface. Elle dépend des apports
atmosphériques (précipitations), de I'évaporatidn, ruissellement des fleuves, mais
aussi des processus océaniques comme I'advectiola aliffusion. En Atlantique
tropical (Fig.1.6), la salinité de surface vari¢rer28 a 'embouchure des grands fleuves
(Amazone et Congo) et 38 au niveau des gyres fqibales. Elle présente une autre
zone de minimum au niveau de I''TCZ, a cause detedoprécipitations qu'elle
engendre. Généralement, elle est tres mal simwdée tbs modéles, en raison de la
difficulté de mesurer les champs atmosphériqueaudtouce d’'une part et le débit des

fleuves d’autre part.

60°W 40°W 20°W 0° 20°E

IR
33 34 35 36 37 38

28 29 30 31 32

Fig.1.6 carte moyenne de la salinité de surfacaldasées Levitus, contours des précipitations (desn
COADS) et tension de vent (EBS

Le régime des alizés favorise I'existence d'un gmadde pression le long de
I'équateur qui force une pente est-ouest de laghawte la mer qui remonte vers I'Ouest
et de la thermocline qui remonte vers I'Est (Fig)lContrairement aux plus hautes
latitudes, il N’y a pas de refroidissement hivergiall n’existe donc pas de thermocline

saisonniere, mais uniquement une thermocline pegntanproche de la surface dont la

! ERS : Earth Remote Sensing
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I.2- Circulation océanique et la structure therngiqu

profondeur est généralement représentée par lamtefir de I'isotherme 20°C dans les
régions tropicales (Houghton, 1983).

Les changements de cette structure thermique sopteanier ordre une réponse
linéaire au forcage du vent. Katz (1987) a montré lg gradient zonal de pression dans
les parties ouest et centrale de I'Atlantique éopigt variait en phase avec les
variations de la tension de vent local (Fig.1.7):é&helle saisonniére (Fig.1.8), la pente
zonale de la thermocline est maximale (profondeuladhermocline de 120 m a I'est et
de 40 m a l'ouest) quand les vents d'est dans raldaquatoriale sont maxima en
juillet-ao(t-septembre et inversement, la pente nastimale en janvier-février-mars
(profondeur de la thermocline de 100 m a l'ouedi@®tn a I'est) quand les vents sont
les plus faibles sur le bassin. Dans le GG, ledsvede sud modifient le gradient de
pression et on observe un réapprofondissement teetenocline vers I'est a partir de
10°W (Fig.1.7). La modification du champs de tensite vent a I'ouest du bassin se
propage ensuite vers l'est par lintermédiaire dewles de Kelvin équatoriales
(Houghton, 1983 ; Katz, 1987 ; McCreary et al., 49&’est-a-dire que la topographie
dynamique répond linéairement a I'échelle saisaené forcage du vent (du Penhoat
and Treguier, 1985). C’est une réponse globale kvbauteur dynamique ajustée a la
tension du vent a I'échelle du bassin (Cane andchds, 1981 ; Busalacchi and Picaut,
1983). Notons cependant que cette propagation d®ondest pas évidente et est
difficile a illustrer. Cette théorie linéaire écleoan particulier a expliquer les structures
méridienne et verticale des courants de surfacesubsurface dans les régions

équatoriales, ainsi que leurs cycles saisonnier®@hhoat and Treguier, 1985).
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique tragic

20°N 220

P 210
200
190
180
170
160
150
140
130
120
110
100
90

10°N

0°

80
70
60
50
40
30
20

10°S

20°8 |7
60°W 50°W 40°W 30°W 20°W 10°W 0° 10°E
0.0

e e e o e . 1

[T ———

40 — 40

80 — 80
120 — 120

160 — 160

200
35°W 25°W 15°W 5°W 5°E 6.0°S  4.0°S  2.0°S 0.0° 2.0°N 4.0°N 6.0°N

Fig.1.7 : carte moyenne (1992-1998) de la profonded’isotherme 20°C (en m) et tension de vent (en
N/m?) de surface (en haut) et structure verticale derfaérature le long de I'équateur (en bas, & gguch
et le long de 10°W (en bas, a droite). La tempéeattila D20 sont issues de la base de données
TAOSTA! et les tensions de vent du satellite ERS.

Dans le plan méridien, dans le GG, on observe uminmim de la profondeur de
la thermocline au sud de I'équateur et le long dées africaines (Fig.1.7). Cette
structure s’explique principalement par la prédanoe de la composante méridienne
des vents dans ces régions (Fig.1.7). L'équilibrestrophique (balance entre la force
de Coriolis et les gradients de pression) du NE@@ligue une pente nord-sud de la
thermocline qui est moins profonde vers 10°N qus @&N. La pente nord-sud diminue
guand les vents d’Est diminuent vers la fin ded’@a

! TAOSTA: Tropical Atlantic Ocean Subsurface Tempema Atlas (Vauclair et du Penhoat, 2001)
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|.2- Circulation océanigue et la structure therngiqu
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Fig.1.8 : cycle saisonnier le long de I equatel)rt(ala tension de vent zonale en N/m2 (ERS), ¢dpd
tension de vent méridienne en N/m2 (ERS) ; (c)idetherme 20°C en m (TAOSTA), et (d) de la SST
en °C (Reynolds).

|.3- L'upwelling équatorial

Les régions équatoriales sont le siege de résueg#raux profondes, froides et
riches en sels nutritifs (upwelling) dans les gartEst des bassins. La zone d’eau froide
en surface, la « cold tongue » apparait dans leepast du bassin équatorial en avril et
dure en moyenne 5 mois. Les variations saisonnggda SST qui en résultent peuvent
atteindre 5°C (Fig.1.8). Elle est due d’'une pad aroximité de la thermocline et de la
surface dans la partie Est du bassin et d’autré gda divergence équatoriale des
courants de surface en réponse au forcage dynanoqgatde surface (Fig.1.9). La
remontée vers la surface de la thermocline esspedisable pour pouvoir observer
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

'upwelling en surface dans le GG ; en effet, pegraple en 1984, le refroidissement de
la SST en surface a été exceptionnellement fadndacthermocline était anormalement
profonde (Houghton et Colin, 1986).

200 1 THERMOSTAD

|
I
|
)
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1

300

Fig.1.9 : section schématique latitude-profondeuladtempérature de subsurface et de la structure
dynamique dans le centre de I'Atlantique (Hastdnaatd Merle, 1987). Le trait gras pointillé représe
les bases de la couche de mélange et de la thenmodds pointillés situent les zones de maximem d
gradient vertical de température ; le trait pleshlésotherme 14°C ; les pointillés fins positiamt la
thermostat. Les ellipses indiquent le cceur de I'E8Y/@es contre courants de subsurface. Les diveegen
et convergence horizontales sont indiquées parddI®ONV, les flux méridiens et verticaux par des
fleches.

La langue d’eau froide (Fig.1.10) est donc a Ia ime réponse au vent local —
déterminant le taux de mélange et la profondeuladaeelle proviennent les eaux de
subsurface- et une composante de la circulatio®chdlle des gyres subtropicales—
régissant la stratification et les propriétés dmall upwellée- (Lu et al, 1998). Afin
d’expliquer la structure horizontale de la langtead froide, il faut donc faire appel a
la fois aux processus a I'échelle du bassin etmoressus locaux. La tension de vent
est majoritairement méridienne, vers le Nord, dan&G, et devient progressivement
zonale vers I'Ouest, ou elle est maximale. Tandie ¢p réponse de la structure

océanique au vent zonal est symétrique par ragpbéiquateur (propagation d’ondes
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I.3- L'upwelling équatorial

dans le guide d’onde équatorial au niveau de lamtbeline), la réponse au vent
méridien dans le GG ne l'est pas (réponse localla deuche de surface qui se traduit
en un décalage vers le Sud de la langue d’eauefréigd.1.10). Cette différence et celle
entre les phase et amplitude des différentes coampes du vent entre 'est et I'ouest
permettent de distinguer les effets locaux et distalu vent sur la variabilité de la
structure thermique dans le GG (Houghton, 1989).
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Fig.1.10 : carte moyenne profondeur-latitude (emet latitude-longitude (en bas) de la tempéeatur
°C enjuillet (TAOSTA).

Face a limportance des conséquences de lupwellsg les régions
continentales avoisinantes (en particulier pouraetivités halieutiques), de nombreux
efforts ont été mis en ceuvre pour quantifier cagallphgs et déterminer le transport de
masse et de chaleur dont ils sont responsablegn@apt, la faible vitesse du courant

vertical (de I'ordre de I®m/s) rend trés difficile les mesures directes. iesivements
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

verticaux ont donc été quantifiés par des méthautdisectes. Historiquement, ce sont

les équilibres moyens de sel, de chaleur ou dearpssont été utilisés (Wyrtki, 1981 ;
Hansen and Paul, 1984 ; Bryden and Brady, 198%nfRach, 1983 ; Wunsch, 1983),

ainsi que les distributions de traceurs (Broeckeal,e1978 ; Quay, 1983 ; Fine et al,

1983 ; Wunsch, 1984), ou encore les déplacemestssdethermes (Wyrtki and Eldin,

1982). Gouriou et Reverdin (1992) ont intégré I'éipn de continuité pour calculer la

vitesse verticale & partir des courants mesurésligmeres campagnes SEQUAEt

FOCAL®. Les valeurs obtenues (Tabl.1.1) varient entre 0.3 10° m/s selon les

méthodes utilisées et la région concernée.

valeurs (1(55 m/s)

méthode auteurs, année zone
bilan de sel, chaleur et mass Wyrtki, 1981 1,15 cifigae équatorial
Hansen and Paul, 1984 3 Pacifique équatorial
Bryden and Brady, 1985 2,9 Pacifique équatqrial
Wunsch, 1983 1 Pacifique sud
distribution de traceurs Quay, 1983 0,35 Pacifiggeatorial
Fine et al, 1983 0,8 Pacifique équatorial
Wunsch, 1984 2 Atlantique équatorial
déplacement isothermes Wyrtki and Eldin, 1982 3 ifij@e équatorial
données mouillages Halpern, 1980 3 Pacifique égahto
Burkov, 1980 3 Pacifique équatorial
Halpern et al, 1989 2,2 Pacifique équatorial
Weingartner and Weisberg, 1991a 0,6 Atlantiqusaégrial
Gouriou and Reverdin, 1992 2 Atlantique équatgria
Weisberg and Qiao, 2000 2,3 Pacifique équatorial
Johnson et al, 2001 2 Pacifiqgue équatarial
Meinen et al, 2001 0,25 Pacifique équatorial

Tabl.1.1 différentes valeurs historiques de lasgteverticale

Si de telles estimations sont utiles, elles s’aveiradaptées pour décrire la

variabilité saisonniere du champ de vitesse vdeticafin de quantifier la dépendance

temporelle de la vitesse verticale, Halpern andt&geg1987), Halpern et al (1989), et

Bubnov (1987) ont utilisé les données des mouilagurantométriques dans I'océan

Pacifique pour calculer la vitesse verticale eegnant I'équation de continuité. Dans

I'Atlantique équatorial, Weingartner et Weisber@%1a) se sont servi des données de

courants horizontaux de I'expérience SEQUApour estimer la vitesse verticale entre

! SEQUAL : Seasonal Response of the Equatorial Addfxperiment

2 FOCAL : Programme Francais Océan et Climat daktiaitique Equatorial
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I.3- L'upwelling équatorial

la surface et la thermocline au centre du bassiW2. lls ont montré que le cycle
saisonnier de la vitesse verticale consistait ee imense et bréve (~1 mois)
augmentation de la vitesse verticale au printengp8a au moment de I'intensification

des alizés avec un maximum d’upwelling situé asdesiu cceur de 'EUC (Fig.1.11).
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Fig.1.11 Séries temporelles de la vitesse vertiesienée par Weingartner and Weisberg (1991a) 3 10m
75m et 150m ; filtrées a 5 jours (trait plein) Gjours (traits pointillés).

Ainsi, la langue d’eau froide apparait en surfacswd de I'équateur dans le GG
a la fois quand les vents zonaux a l'ouest s’infeemé en avril et déclenchent la
propagation d’ondes de Kelvin d'upwelling dans lédg d’onde équatorial qui font
remonter la thermocline dans I'Est du bassin en, mais aussi quand les vents
méridiens du GG s’intensifient en juin. Le fronetimique qui sépare les eaux froides
de la langue d’eau froide et les eaux plus chadde®rd du GG se situe autour de 1°N.
Cependant, les processus qui permettent d’expliguangue d’eau froide et la position
du front thermique sont encore mal compris et nuangjfiés, aussi bien au niveau de
leur formation saisonniére ainsi qu’au niveau der lmodulation interannuelle. Les

chapitres 4 et 5 de cette thése apporteront dewélé de réponses a ces questions.
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

|.4- Les ondes tropicales d'instabilité

Le front thermique précédemment évoqué présentardes ondulations en été
boréal (Fig.1.12). Ces structures de méso-échelé scommunément appelées ondes
tropicales d’instabilité (TIWS) et ont été détestgmour la premiere fois a partir de
mesures de courants dans I'océan Atlantique (Déingl., 1975) et a l'aide d'images
satellites infrarouges (Legeckis and Reverdin, 19&eés structures, typiquement de
I'ordre de 500km, sont essentiellement présentenivweau des fronts thermiques au
nord, et dans une moindre mesure au sud, de I'égudtlles se propagent vers I'ouest
du bassin avec une période de 20-40 jours et umsse de phase de 30-60 cm/s
(Weidman et al.,, 1999). Ces structures sont tridstennelles et principalement
confinées dans la couche de mélange et dans la papérieure de la thermocline.

40°W 20°W O°E
Fig.1.12 : cartes des anomalies de la températuseidace de la mer (TMlcontours tous les 1°C) le 10
juillet 1998.

Récemment, les TIWs ont été étudiées dans le Baeifiors de la campagne
TIWE (Tropical Instability Wave Experiment, 199Q)ic révelé que les ondulations de
température et de courant observées étaient dugasaage de tourbillons équatoriaux,
ou tourbillons tropicaux d’instabilité (Kennan dafment, 2000 ; Flament et al, 1996 ;
Menkes et al., 2002). Ces tourbillons provoquesta@ulations méridiennes des fronts
de température de surface (Fig.1.18) qui sont aussbles sur les champs de
chlorophylle de surface ou de niveau de la mer,maerte montrent les résultats de la
campagne PICOLO dans l'Atlantique (Menkes et &002). Il semble donc que les

TIWs redistribuent de facon complexe et tridimensigle masse, chaleur et énergie.

! satellite TMI : TRMM (Tropical Rainfall Measurinlgission ) Microwave Imager
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I.5- Les flux a l'interface air-mer

L'origine, le role (Weidman et al., 1999) et le actere barotrope (Cox, 1980)
ou barocline (Luther et Johnson, 1990 ; Qiao etskg, 1998 ;McCreary et Yu, 1992)
de ces ondes sont sujets a controverse, mémensisdapconne que le systeme de
courants est probablement a [lorigine du dévelompegmde ces ondes, via
principalement les forts cisaillements, a la fasirontaux (entre le SEC et le NECC) et
verticaux entre le SEC et 'EUC. Enfin, I'effet des TIWs sur la SST est encore tres
largement discuté et nous apporterons dans le tchapides éléments de réponse a ce

probleme.

|.5- Les flux a lI'interface air-mer

On s’intéresse ici aux flux a linterface air-mear la couche de mélange
océanique est le lieu des échanges entre lesatt&@iflux (flux de chaleur et d'eau
douce) entre I'atmosphére et I'océan. Tous cesdlyigsent a la fois sur la température
et la profondeur de la couche de mélange, et doétem précisément décrits.

[.5.1- Les flux de chaleur

L'océan se réchauffe sous l'effet des radiationkises absorbées dans les
premiers metres de la surface de la mer et restiétie chaleur a I'atmosphere par
différents flux. Le flux de chaleur total Q arrivamla surface de 'océan peut étre décrit
par I'équation :

Q=Q +Qs+Qet+Qs

Ou @ est le flux net de chaleur d0 a la radiation desdes longueurs d’onde
(LW) ; Qe est le flux de chaleur latente, i.e. la perte lo@eur due a I'évaporation ;sQ

est le flux de chaleur sensible gt&3t le flux solaire a courte longueur d’onde (SW).

Flux de chaleur total SW LW latent sensible
W/m? 41 204,9 -53,4 -101,7 -8,8

Tabl.1.2 Valeurs (en W/thdes différents flux de chaleur (données des adyans NCEB
moyennés entre 1992 et 2000, entre 5°S et 5°Ntet 46°W et 10°E.

1 NCEP : Natioonal Center for Environmental Predicti
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

En Atlantique tropical (Tabl.1.2), les valeurs d&$erents composantes du flux
net de chaleur montrent que I'océan gagne de leewhpar le flux solaire SW et en
restitue a I'atmosphere par le flux de chaleumisest dans une moindre mesure par le
flux radiatif a grande longueur d’onde réfléchpat le flux de chaleur sensible.

En Atlantique tropical, le flux solaire SW est éefentre 150 et 250 Whnet
présente un cycle saisonnier semi-annuel marq@el(EB) avec deux minima pendant
le déclenchement de la saison froide (avril-mai)j@t pendant la petite saison froide de
décembre. Le minimum relatif autour de 10°N esbeigsa I'I'TCZ. Il est maximum au-
dessus des régions d’'upwellings cotiers (Guindengbla) et équatorial.

La radiation nette de grande longueur d'onde deébm dépend de la
température de peau de I'océan et de la tempérdéurfair T, Elle est aussi influencée
par le contenu en vapeur d’eau de I'atmosphéraietapcouverture nuageuse. Le flux
net infra-rouge s’exprime comme les différenceseehénergie émise par I'atmosphere
et celle émise par I'océan et est généralementhprae. Un exemple est fournie par la
formulation de Berliand and Berliand (1952) :

Q, =0.985 oT,*(0.39-0.05,/e,/100)(1- Xc2 ) + 4* 0.985* 0T,*(SST-T,)

avec g la pression de vapeur de I'airg est la fraction de couverture nuageuse
et X un coefficient qui croit linéairement entréduateur et les pdles pour tenir compte
des propriétés des nuages (Budyko, 1974). Le pramime correspond au flux dd a
I'atmosphére et le second, généralement préponiérdacéan.

Le flux LW est relativement constant (entre —76-4@W/nf) et est maximum en
été boréal le long de I'équateur quand la SST dstrmle en Atlantique tropical
(Fig.1.14). Comme le flux solaire, il est maximumdessus des régions d’'upwellings
ou la température est froide. La forte humidité dégions tropicales rend ce flux

relativement faible.

29



I.5- Les flux a I'interface air-mer
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Fig.1.13 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad¢ saisonnier 1992-2000 le long de I'équateur
(& droite) du flux de chaleur solaire (en Vfjnsources : ré-analyses du NCEP.
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Fig.1.14 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad saisonnier 1992-2000 le long de I'équateur
(& droite) du flux de chaleur & grande longueund&®(en W/rf), ré-analyses NCEP.
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique tragic
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Fig.1.15 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad¢ saisonnier 1992-2000 le long de I'équateur
(& droite) du flux de chaleur latente (en \f)mé-analyses NCEP.
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Fig.1.16 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad¢ saisonnier 1992-2000 le long de I'équateur
(& droite) du flux de chaleur sensible (en Wj/mé-analyses NCEP.
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I.5- Les flux a l'interface air-mer

Le flux de chaleur latente dépend du vent et ddigra d’humidité entre les
basses couches atmosphériques et la surface dell'paut étre écrit comme/E ou E
désigne le taux d’évaporation ef%2.5x106 J.kg la chaleur latente de vaporisation de
I'eau. E est habituellement calculé a partir d’éorenulation du type :

E/pa=CeU(0s-0)

pa avec la densité de l'air, u la vitesse du vegt,lpmidité spécifique (masse
de la vapeur d’eau par unité de masse d’air sedjhgmidité spécifique a la surface
océanique et £un coefficient sans dimension.

Le flux de chaleur latente joue un role partic@i@ent important en I’Atlantique
tropical (Fig.1.15), en particulier dans ses intBoms avec la SST. Cette question sera
étudiée en détail dans le chapitre 5. Il est nedatient faible dans la bande équatoriale
comparé a ses valeurs dans le reste du bassinOW/t contre -200W/rh au niveau
des gyres subtropicales). Il est globalement fdidbleng des cotes africaines lors de la
remontée des eaux froides depuis la subsurfac&gidteur, son cycle saisonnier est
marqué dans la partie Est du bassin par une augtimmprogressive entre janvier et
ao(t o il atteint -140W/fm Dans la partie centrale, il est relativement tamtsau cours
de 'année. Dans la partie Ouest, il atteint umh fieaximum en septembre.

Enfin, le flux de chaleur sensible dépend de |&dthce de température entre
les deux couches de mélange et de la vitesse duSiemlairement au flux de chaleur
latente, @ peut étre approché par :

Qs / paCpr=Cru(TsTa)

ou p.Cp est la capacité de chaleur de I'air par unité @lame, G, un coefficient
sans dimension,glest la SST et Jla température de I'air.

En Atlantique tropical, la valeur et les variatigasonnieres du flux de chaleur
sensible sont faibles (Fig.1.16), entre -20 et ¥Vtar les températures de I'eau et de
I'air ne différent que trés peu. Sa structure spaimporelle est trés proche de celle du

flux de chaleur latente.
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Fig.1.17 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad saisonnier 1992-2000 le long de I'équateur
(& droite) du flux de chaleur total (en Wipdonnées des ré-analyses NCEP.

Ainsi, le cycle saisonnier du flux de chaleur neig(1.17) varie en Atlantique
tropical entre —20W/fau niveau des gyres subtropicales et 100%\4x alentours de
I'équateur. Dans la partie Est du bassin, en ratwrdéveloppement de la mousson
africaine au printemps boréal, le flux solaire Sykivant a la surface de l'océan est
fortement diminué, diminuant alors fortement lexftotal. Les composantes principales
du flux total sont le flux solaire SW incident atperte de chaleur de I'océan par le flux
de chaleur latente.

Les flux de surface actuellement disponibles sdriégalement issus depuis
guelques années de modeles de prévisions météigudsgcomme ceux montrés dans
cette section. Ces analyses ou ré-analyses prdpasenestimation globale sur de
longues périodes de ces flux de surface mais smifiles imperfections liées aux
paramétrisations et aux incertitudes des modelésést Notons que I'échantillonnage
des observations des flux de chaleur est parfaldefaet induit des incertitudes

importantes pour ces flux, en particulier dansZeses ou il y a peu d’observations
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I.5- Les flux a I'interface air-mer

comme dans le GG. Nous verrons dans les chapitets54comment ces erreurs se

répercutent sur nos simulations océaniques.

|.5.2- Les flux d’eau douce

La salinité est aussi une composante importante lpovariabilité de la couche de
mélange car le flux d’eau douce induit des varigidans le champs de masse et donc
dans le champ de vitesse de l'océan, méme si s&ilrdion est assez faible
comparativement a celle du flux de densité liélax fle chaleur. L'océan échange de
I'eau douce avec I'atmosphere et la surface contale. Dans les régions tropicales, les
échanges s'effectuent par l'intermédiaire des appfiuviaux, les précipitations et
I'évaporation. Le flux d’évaporation est directerhi@ au flux de chaleur latente.
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Fig.1.18 moyenne temporelle 1992-2000 (a gaucheyad¢ saisonnier 1992-2000 (a droite) du bilan
d’eau douce océan-atmosphére (efikydn’/s), les données de précipitations et d'évaporation
proviennent du produit CMAPet le débit des fleuves des données de 'UNESCO

L CMAP : Climate Prediction Center Merged Analysi®cecipitation
2 UNESCO: United Nations Educational, Scientific aultural Organization
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

Dans l'Atlantique tropical (Fig.1.18), I'océan réicdes précipitations importantes
sous I'ITCZ (bilan évaporation —E- moins précipitat —P- + débit de rivieres —R-
négatif) et a un bilan (E-P-R) positif au niveas dgres subtropicales, en lien avec la
subsidence atmosphériques des anticyclones deses#\cet de St Hélene. Une
caractéristique importante de I'Atlantique équatbest le fort apport d’eau douce par
les fleuves Amazone dans la partie Ouest et Corngbliger dans la partie Est
(Fig.1.18). Le cycle saisonnier est assez faidléquateur (Fig.1.18) avec un bilan (E-
P-R) globalement négatif le long de I'équateur,egxé dans la bande 15°W-5°W ou le
bilan (E-P-R) est positif et faible, en lien a tasfavec la variabilité de la SST et avec
celle des vents.

|.6- Conclusion

Ainsi, on a vu dans ce chapitre qu’au sein du ba&#gantique tropical, le signal
de température de surface se caractérise par titippasaisonniere d’'une langue d’eau
froide dans la partie Est en été boréal. Le r6ldad8ST est fondamental dans cette
région du globe en raison de son influence surlilmat mais son évolution est
complexe : les modifications de la SST résultemt seulement des for¢cages radiatifs a
I'interface et de la tension de vent, mais auss deurants (processus d’advection
horizontale et verticale), du mélange, des ondéariques et des échanges a travers la
thermocline (upwelling équatorial). Elles dépendedonc de processus océaniques
locaux qui, du fait de la dynamique particuliere dégions équatoriales, peuvent agir a
distance. De plus, les régions équatoriales sgattisées par une tres faible épaisseur
de la couche de mélange et de la thermocline dgas Les échanges (dynamiques et
thermodynamiques) entre ces deux couches s’enenbwonc fortement favorisés. Les
mécanismes verticaux (advection verticale, diffasieerticale et entrainement) qui
provoguent l'intrusion des eaux de subsurface &u de la couche de mélange sont
alors a priori de la premiere importance. Commepledondeurs de couche mélangée
peuvent varier de 100% au cours de I'année, latpion des flux atmosphériques et le

contenu thermique de la couche au-dessus la thémaseront profondément modifiés.
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|.6- Conclusion

C’est dans le GG que I'amplitude de variations @&8ET est maximale. Elles
s’échelonnent pour le signal diurne, saisonnielinggrannuel entre respectivement
0.5°C, 5°C et 2°C. L'influence des différentes élgseet des processus en ceuvre dans
la couche mélangée est tres difficile a estimes :@tudes sur I'océan superficiel a partir
d'observations in-situ montrent que les bilans d@leur sont incertains et leur
fermeture problématique en Il'absence de donnéesopgies (Weingartner et
Weisberg, 1991b ; Foltz et al., 2003). Ceci peexgliquer par la rareté des données in-
situ dans cette région et par le fait que les desrgatellitaires ne fournissent pas
d’'informations suffisantes, notamment sur la vatic Seule une expérience de mesures

dédiée a ce probleme précis permettrait de legpalli

Pour contourner cette difficulté, une approche mioné est privilégiée dans ce
travail : on utilisera des simulations numériquealistes issues du modele OPA (Madec
et al, 1998) pour comprendre les mécanismes oadesmigui régissent I'évolution de la
température de surface de la mer et de la couclmeétiEnge ainsi que leur variabilite,
aux échelles saisonnieres a interannuelles, encylat en ce qui concerne les
processus physiques liés a l'apparition de la lendieau froide dans le GG. Plus

précisément, on s’attachera a répondre aux question

- Quel est le role exact des échanges océan-atmesgherl’évolution de la
couche de mélange ?

- Quels sont les échanges entre I'océan plus pragotalcouche mélangée ?

- Quels sont les processus responsables de l'upgeléguatorial et de
I'établissement de la langue d’eau froide ?

- Sont-ce les mémes mécanismes a I'échelle interdartue

Le manuscrit est divisé en six parties. Il a débatéec I'exposé des
caractéristiques principales de I'Atlantique tr@pid_a couche de mélange ou ont lieu
les échanges entre I'océan et I'atmosphére, etlifé&rents processus en oeuvre sont
présentés dans le chapitre 2. Dans le chapites3imulations utilisées dans cette thése
sont détaillées. Dans le chapitre 4, une configumad haute résolution horizontale nous

permet d’étudier précisément I'état moyen et ldegaisonnier de la SST en Atlantique
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

tropical. Grace a la haute résolution horizontéddfet des petites échelles spatiales, en
particulier les ondes tropicales d’instabilité, &ibilan de chaleur est précisé. Dans le
chapitre 5, nous étudions I'équilibre des termd®ehelle interannuelle. L'utilisation

d’'une autre configuration avec une formulation @téinte des flux de chaleur nous

permet de préciser les rétroactions entre la S$&stiux.
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