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Résumé

L'objectif de cette these est I'étude de la valighide la température de la
couche de surface dans I'océan Atlantique équatmmiaéchelles de temps saisonnieres
a interannuelles. Pour cela, nous avons utilisirgifites simulations d’'un modele de

circulation océanique générale et des donnéesuressatellitaires.

Nous avons montré que l'apparition saisonniere aldahgue d’eau froide
équatoriale était principalement due a la dimirnutidu réchauffement des flux
atmosphériques et 'augmentation des processudulsugace. En surface, suite au
gradient méridien de température entre les eaudesoa I'équateur et les eaux plus
chaudes au nord, il se crée un front thermiqueeodéxlenchent des ondes tropicales
d’instabilité qui tendent a faire disparaitre landae d’eau froide. Les advections
horizontales par les courants basse fréquence j6x88) n'influencent que faiblement

la température a I'’échelle annuelle ou saisonniere.

La comparaison des années 1996, 1997 et 1998 desaptelles ont eu lieu de
forts événements interannuels, a révélé deux nme&oasi differents. Pour les années
1996 et 1997, ce sont les anomalies interannuadldension de vent zonal dans I'ouest
du bassin qui sont a l'origine d’anomalies de S&msd’Est du bassin. En revanche, en
1998, ce sont les effets conjugués des anomaliadel® et thermodynamiques du vent
et des différences de température air-mer qui sEsgonsables de 'anomalie de SST
observée. Contrairement a la moyenne ou au cycisorsaer, les advections
horizontales par les courants basse fréquencepsofttis du méme ordre de grandeur

gue les termes verticaux.






Abstract

The objective of this thesis is to study the swfd@yer temperature in the
equatorial Atlantic Ocean, at seasonal to interahmime scales. Various numerical
simulations of ocean general circulation model haeen used and also in-situ and

satellite data to check the realism of models anggsed physical processes.

The seasonal appearance of the cold tongue iregtera and central parts of the
basin, characteristic of equatorial basins, is ttu¢ghe combined effect of decreased
warming by atmospheric heat fluxes and increasetirap by subsurface terms which
provokes penetration of thermocline cold water he mixed layer. At the surface,
consequently to temperature meridional gradienvéen cold water on the equator and
warmer water in north of it, a thermal front is atied where tropical instability waves
develop. These waves tend to warm the equatorldl tomgue. Horizontal advections
by low frequency (>35 days) only have a minor ieflae on surface temperature at

seasonal time scale.

Comparisons of 1996, 1997 and 1998 years whengsirderannual events in
temperature occurred, have shown reveals two differmechanisms of vertical
processes. In 1996 and 1997, temperature anonnalies eastern part of the basin were
due to equatorial Kelvin waves propagation in résgoto zonal wind stress anomalies
in the western part of the basin. On the contrary, 998, temperature anomalies have
been explained by combined effects of local andnilbeynamical anomalies in wind
speed and air-sea temperature difference. At imber@l time scale, horizontal
advections by low frequency currents are sometimieshe same magnitude than

vertical processes.
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Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique tropical

Les océans tropicaux couvrent une surface repm@semius d'un tiers de
I'océan mondial et jouent un réle clé dans la tteithistion méridienne vers les poles de
la chaleur accumulée a I'équateur. Conditionnédgtempérature de surface de la mer
(SST), les transferts atmosphériques d’énergietiqime entre la zone tropicale et la
circulation aux latitudes supérieures, s’effectupat I'intermédiaire du jet-stream
subtropical dont la position parait dépendre dieent des anomalies de la circulation
atmosphérique tropicale. Les ondulations planéaileela circulation des vents d’Ouest
qui déterminent les mouvements de subsidence stefidance de l'air, tendent a
s’atténuer lorsque lintensité de cette circulatiatmosphériqgue augmente. Ces
mouvements, la fréquence des tempétes hivernakgs,aussi la quantité des pluies en
Europe, seraient en partie liés a la SST de |'Aitme tropical (Shaeffer, 1995).
L’étude de la SST tropicale et de ses variationsualle et interannuelle est donc
particulierement importante pour la connaissansepienomenes climatiques a grande
échelle (Bjerknes, 1969).

L'importance de ces différentes problématiquesadstrigine de I'émergence de
nombreux programmes internationaux dédiés a I'étdelela variabilité de l'océan
Atlantique tropical comme le futur programme TAC&u sein de CLIVAR Plus
précisément, cette thése s'inscrit complétemens danprogramme AMMA et en
particulier dans sa composante océanique E'GEE projet s'intéresse a la circulation
océanique et a sa variabilité ainsi qu’aux écha@géaterface océan-atmosphere dans
le Golfe de Guinée. Il s’integre principalement slate cadre du programme
international CLIVAR, et plus spécifiquement sur aamposante TAY Un de ses
volets consiste précisément a I'étude des procegsuségissent la température de

surface de l'océan et la couche de mélange dates @gion particuliére. De ce fait,

! TACE : Tropical Atlantic Climate Experiment

2 CLIVAR: CLImate VARiability and predictability

¥ AMMA: Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Againe

* EGEE : programme d’Etude de la circulation océamigt de sa variabilité dans le golfe de GuinEE
® TAV : Tropical Atlantic Variability

11



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

12



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).

16



Chapitre 1 : Caractérisation de I'Atlantique traic

FN
A3 NECC
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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

10°N

5°N

0°N

5°8

10°S

b

15°8
25°W  20°W  15°W 10°W 5°W 0°E e 10°E

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
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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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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
|
)
t
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).

SERBRRED

DD M MDA N D

a95°W 45°% d9°W Z0°W 13°W bl 5°E

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.
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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.1.15 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.

35



|.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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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

[1.1- Introduction

L’atmospheére et 'océan communiquent entre euxravets de leurs couches
limites, couches ou la turbulence est prédominaatedont les profondeurs sont
fortement conditionnées par les échanges air-man@\et al, 2004). Dans I'océan
superficiel, la turbulence se développe en répanseéchanges d’énergie, de masse ou
de quantité de mouvement a travers l'interfacemedr; et I'océan superficiel est la
plupart du temps verticalement homogéene en tempéraalinité et densité jusqu’a une
certaine profondeur: c’est la couche de mélangd.)(MCette couche mélangée
océanique est primordiale dans I'étude du systématue puisqu'elle est la véritable
responsable de l'effet tampon entre I'atmosphérbo@tan plus profond. Cet effet
tampon provient de la trés grande capacité themnidgl 'océan comparativement a
celle de I'atmosphere quatre fois plus faible. &'gsgeur ou profondeur de la couche
mélangée océanique (MLD) détermine le contenu tigerende la couche océanique qui
interagit directement avec I'atmosphere. La vatlucette profondeur varie fortement
dans le temps et I'espace, entre 10m dans les Zmpegoriales, et jusqu’a 400m dans
les régions de hautes latitudes en hiver (Fig.2rbjre plus dans les régions de
convection.

Dans les bassins équatoriaux Est, et en particudier Atlantique, les
caractéristiques de la ML sont tres spécifiques.Mla y est particulierement peu
profonde (Fig.2.2), entre 10 et 30m dans I'Estsiague la thermocline, environ 60m a
I'Est (Fig.2.2). La proximité de ces deux couchwduit une forte interaction entre elles.
La ML est le lieu de processus complexes, relewarnta fois de la dynamique
tridimensionnelle (via les échanges avec la thelimedes instabilités, les cisaillements
entre les courants, la convection penchée ou enesreellules de Langmuir), et de la

thermodynamique unidimensionnelle (via les échaages I'atmosphere).
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I1.1- Introduction
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Fig.2.1 : climatologie de profondeur de couche @amge (en m) dans l'océan Atlantique issue de la
climatologie de De Boyer Montégut et al, (2004)jawvier (a gauche) et en juillet (a droite).
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Fig.2.2 Etat moyen de la température TAOSTA (Vaudaadu Penhoat, 2001) le long I'équateur. Sont
superposées en noir les profondeurs de la themeo€TIAOSTA) et de la couche de mélange (De Boyer
Montégut et al, 2004).
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

[1.2- Définition de la couche de mélange

En réalité, la couche de mélange est rarement ifgamfent mélangée mais
contraste fortement avec la thermocline ou lesigrasl verticaux sont importants. La
caractérisation de la profondeur ne fait pas I'um&e, et méme si certains criteres sont
plus utilisés que d'autres, il n'y a pas de vélgatonsensus. De plus, I'amalgame est
souvent fait entre les couches de mélange défitigspoint de vue dynamique ou d’un
point de vue thermodynamique. En effet, on peusiciEmer la couche de mélange ou
bien comme la couche de maximum de mélange turbatesa profondeur coinciderait
avec la turbocline, ou bien comme une couche honmga température, salinité, et/ou
densité (Fig.2.3). La définition de cette profondest importante dans la mesure ou,
selon les critéres choaisis, les profondeurs déteres peuvent significativement différer
selon le critere choisi. Par exemple dans la pard@atrale du bassin Atlantique
équatorial (Fig.2.3), la profondeur de la ML estZ¥an avec un critéere dynamique ou
I'on considére la profondeur (turbocline) a laged# coefficient de diffusion verticale
atteint une certaine valeur minimum (5 cm/s2 dansbdele CLIPPER), mais de 22m
dans le cas d’'un critere thermodynamique ou lagméur (MLD) est déterminée par
un seuil en densité (0.05 kg/m3 dans le modele BER).

Le plus souvent, en raison de la difficulté de mesla turbulence et du manque
de données de salinité, le critere choisi poumitét profondeur de la ML est fondé sur
la température, avec une valeur seuil compriseeelfi€ et 0.2°C, c’est-a-dire que la
MLD est définie comme la profondeur a laquelle &anpérature est égale a la

température de surface moins cette valeur seuil.
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I1.2- Définition de la couche de mélange
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Fig.2.3 profils verticaux moyens de la températa@r), salinité (rouge), densité (vert) et coaffitt de

mélange turbulent (bleu) a 23°W-0°N (modéle CLIPPEFdNt représentés les profondeurs de la couche
de mélange (trait noir) et de la turbocline (tratr pointillé).

Dans le tableau 2.1, les différents criteres, aleas valeurs seuil, sont
répertoriés. On voit que cette valeur est tre®hbfite selon les études et varie entre 0.1
et 1°C pour les critéres en température et enfe 6t .125 kg.m pour les critéres en
densité. Sprintall and Roemmich (1999) ont examirg la main » des milliers de
profils pour choisir leur critere et Brainerd ande@g (1995) ont étudié la ML en
utilisant des profils de microstructure ; ils pentvainsi estimer la longueur d’échelle de
la turbulence et le taux de dissipation de I'éreexgnétique turbulente. Dans le travail
de Kara et al (2000), la valeur seuil optimale,°G,8a été déduite grace a des
comparaisons statistiques entre des observatiolss aimatologie de Levitus (1982).
Récemment, de Boyer Montégut et al (2004) ont néogtre la valeur 0.2°C était la
mieux adaptée a I'échelle globale pour suivre laebde la couche de mélange aux
échelles de temps saisonnieres a interannuelleasdriculier pour représenter les
périodes de restratification en fin d’hiver. Darstte these ou sont principalement
utilisées des sorties de modéle et ou I'on s’is@eeparticulierement a la température de
la ML, la MLD est définie grace a un critére en sigh
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

Author and Area Studied Profiles MLD Threshold Criterion 2o Criterion Choice

Sprintall and Roemmich [1999], ind AT=0.1"C 10 m direct observation of more than
Pacific Ocemn Amy = lT—,: AT with AT =0.1°C 1000 profiles
Kara et all [2000b], Global Ocean ave AT =08°C 10 m statistical comparison with
Amg = g (T+ AT, §) — oo (T, §) with AT = 0.8°C Ocean Weather Station data
Monterey and Levitus [1997], ave AT =05C 0 m Awg comesponds to water mass characteristics
Global Ocean Amg = 0,125 kg m i of subtropical mode water m North Atlantic

AT corresponds to Agy within 17 to 19°C
and § =35 PSU

Brainerd and Gregg [ 1995], ind  Amg =005 to 0.5 kgm 0 m direct observation of overtuming length
Pacific Ocean

Suga et al [2004], imd Aoy = 0125 kg m i 10 m  arbitrary
Naorth Pacific

Thomson and Fine [2003], ind  Asg =001 to 0.03 kg m ™ 2.5 m arbitrary
Naorth Pacific

Weller and Plueddeman [1996], ind Aoy =003 kgm * 10 m arbitrary
MNaorth Pacific

Schneider and Miiller [1990], ind  Agg =001 or 0.03 kg m * 2.5 m comesponds to subjective estimate of MLD
Tropical Pacific

Obata et al. [1996], Global Ocean ave AT =05°C 0 m arbitrary

Thompson [1976]. North Pacific ind AT=02°C 3 m arbitrary

Spall et al. [2000], North Atlantic ind AT=05"C 0m  arbitrary

Foliz ei al. [2003], Tropical Atlantic ind AT =05°C 0 m arbitrary

Rao et al [1989]. Indian Ocean ind AT'=1°C 10 m arbitrary

“The type of profiles mvestigated by the author is also mentioned, “ind” for mdividual and “ave™ for monthly averaged profiles, and the way they
choose their criterion.

Tabl.2.1 : exemples de critéres utilisés pour dénprofondeur de la couche de mélange a
partir de la méthode de seuil dans laquelle la Misbla profondeur a laquelle la température T ou la
densité potentielle, vaut une valeur seuil donn&€l ouA oy , relativement a une profondeuygZissu
de De Boyer Montégut et al, 2004).

Il est cependant des cas ou la température efitat&ane sont pas homogenes
jusqu’a la méme profondeur. Dans ces cas partisylie critere en température n’est
donc pas adapté. Le premier cas est celui de ccuaigre qui peut se produire dans
les zones de fortes précipitations (en particulsgrus I''TCZ), ou encore a
'embouchures de certains fleuves (par exempleembouchure de I’Amazone en
Atlantique tropical Nord-Ouest ou du Congo dansG@&), ou encore aux hautes
latitudes. La couche barriére est la couche siamde la base d’'une couche mélangée
en sel et la base de la couche mélangée en temm@ér&tans ce cas, un critere de
définition de la profondeur de la couche de mélaegieinadéquat et en général, un
critere en densité est utilisé. La présence d'unglte barriere modifie les échanges
entre la surface et les eaux thermoclinales. Pample, dans le GG, les récentes
campagnes EGEE ont montré I'existence de profilsaeche barriere (Fig.2.4) avec
des stratifications en sel dans la couche de méldbans le premier cas (10°W-10°S),
il s’agit de I'arrivée depuis la subsurface desxemodales subtropicales, caractérisées

par un maximum de sel. Dans le second cas, dabai¢adu Biafra (6°E-1.5°S), on
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I1.2- Définition de la couche de mélange

distingue clairement une lentille d’eau dessaléeserface, due probablement a la
combinaison de fortes précipitations et d’apportesni douce du fleuve Niger. La

distinction entre ces deux effets ne pourra se fguira I'aide de mesure de sels nutritifs.
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Fig.2.4 profils de fluorescence (vert), tempérafbteu), oxygéne (mauve) et salinité (rouge), iskes
données CTD obtenues lors de la campagne EGEEs@ptambre 2005, a 10°S-10°W (a gauche) et a
1.30°N-6°E (a droite) ; figure fournie par Bern&@odurles.

Le second cas est celui de couche compensée olladdfinie a partir d'un
gradient de densité est plus profonde que cellenidéf I'aide d'un gradient de
température. Cela se produit dans les gyres subélep et dans les zones de
convergence subtropicales en hiver ainsi que datlartique Nord en hiver boréal. La
MLD définie en température est alors plus adaptée cglle en densité (de Boyer
Montégut et al, 2004 ; Mignot et al, 2006).

Dans la suite de cette these, nous ne nous somasestRressés a ces cas de

figure particuliers.
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

Enfin, la ML subit de fortes variations a I'écheljeurnaliére (Fig.2.5): sa
profondeur peut varier de 20m et sa températur@. 5% pendant la durée d'un cycle
diurne, ou la turbulence est détruite le jour parflux solaire, et créée la nuit en
I'absence de ce flux solaire (Moum et al, 1989).c@€ele diurne est important pour la
modélisation de la SST moyenne en raison de laildision du flux de chaleur de
surface (Brainerd and Gregg, 1995), mais aussi danas de mouvements convectifs
dans l'atmosphere. Cependant, dans le cas desdduguantité de mouvement dans
lesquels il n'y a pas de rétroactions directes diamosphére, il est plus approprié

d’utiliser les moyennes journalieres (Brainerd &rdgg, 1995).

Night

-
Daily
Mixed Thermocline
Layer
Remnant
Layer
X l

T Seasonal
| Thermocline

Fig.2.5 diagramme illustrant les profondeurs typigjd’'un cycle diurne (Brainerd and Gregg, 1995).
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I1.3- Processus physiques a l'origine de la valighide la couche de mélange

I1.3- Processus physiques a l'origine de la variahié de la couche de
mélange

11.3.1- Profondeur de la couche de mélange

La stratification a la surface de I'océan proviessentiellement de I'énergie
solaire, modulée par I'action du vent, tandis geienélange turbulent a tendance a la
détruire. Ces deux processus gouvernent le dévethoppt ou la destruction de la ML.

Dans cette section, les processus physiques ajitieride la variabilité de
I'épaisseur de la ML sont exposés en utilisantigsations du modele intégral (Niiler,
1975). Comme structure de la couche de mélanges sapposons un modele en
couches dont la structure verticale est illustrigeiré 2.6. Le courant est supposeé
constant dans la ML. Ce modele est le plus simegendodeles intégraux. Les quantités

physiques considérées sont fonction du temps tsjEace.

F s
wind stress net heat fluzx
—
W\NVMW o Snrnng s
ol e A D e e R e e e
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shear production zone
Wiz) -
(transition zone)

abyas

Fig.2.6 Schéma de la structure verticale de laltede mélange (Hanwa and Toba, 1981).

La température et la profondeur de la couche damgélsont T et h. La vitesse

Vs est supposée constante dans la ML excepté darouche de transition de
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

profondeurd’ influencée par le vent. Sous la ML, nous suppssane couche de
transition d’épaisseur & ou la température et la vitesse horizontale dieriu
abruptement pour atteindre les valeurs de la counfégeure, respectivement, €t .
Cette couche de transition est considérée comronedehe d’entrainement ou le fluide
trés turbulent de la ML entraine du fluide moindbtlent de la couche inférieure.

Le flux de chaleur vertical a la base de la ML pexe en fonction de la vitesse
d’entrainement w (mouvement en fonction du temps de la base deolekhe de
mélange) et de la vitesse verticale a la base #8&_lav.,. La position de la base de la
ML est alors spécifiée par :

d(=h) _
T—Wi_h +W, 1)

En appliguant cette formule en haut et en bas d®ml&he de transition, et en

utilisant 'équation de conservation de continuigérelation devient :

9N _ W, —hOv, -v,.0h )
pslD ps3D

Les différents processus mis en jeu dans ces égsasont schématisés dans la figure
2.7

Profond eur

dela couche demélange

Processus 1D Processus 3D
[ |
Entrainem ent . l !
Divergence { Mouvement de la
(H-1) Convergence thermocline
|
I < e (H-2) H-3)
Energie potentielle Energie mécanique
|
| [
Convection Convection
libre torcée
| |
Convection Turbulence Convection Turbulence Pompage Ondesf Marédes MNouwvement Mouwement
thermique parle vent organisée par le d'Elaman internes agéostrophirue tourbillonare
cizadllem ent
instable

Fig.2.7 classification des processus a l'origindaderofondeur de la couche de mélange (d’aprésaWan
and Toba, 1981). Les nombres entre parenthésesspondent aux termes de I'équation (2).
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I1.3- Processus physiques a l'origine de la valighile la couche de mélange

Dans I'équation (2) de I'épaisseur de la ML, lempier terme du membre de
droite est le terme d’entrainement dG au mouvertemnporel de la profondeur de la
couche de mélange, processus unidimensionnel. dl deux sources d’énergie qui
induisent les mouvements turbulents et I'entraimgnaela base de la ML. Le premier
est I'apport d’énergie potentielle, le second l'apil’énergie cinétique. Le premier est
a l'origine de la convection thermique dite libke. second peut se manifester sous deux
formes : la turbulence d’une part et le cisailleién courant moyen d’autre part. La
transformation de I'énergie cinétique en turbulempeit ensuite provenir de deux
sources : la turbulence directement associée ati &da surface ou celle due a la
circulation de Langmuir. Le flux d’énergie qui aeidans le flux moyen inclut le
courant d’Ekman et les oscillations inertielles groduisent de I'entrainement en raison
du cisaillement a la base de la ML.

Le second terme, tridimensionnel, représente Eeféela non-homogénéité de la
vitesse du courant (convergence/divergence). k&ssé par la divergence/convergence
d’Ekman résultant de l'irrégularité de la tensienwent et du déplacement vertical de la
thermocline di aux ondes internes et aux maréesed diurnes et semi-diurnes.

Le troisieme terme, lui aussi tridimensionnel, quat I'effet du mouvement de la
profondeur de la thermocline.

Au-dela de cette classification, il convient deenajue ces processus dépendent
des échelles de temps et d’espace considéréezodes océaniques et de la saison.
Dans le cas qui nous préoccupe, c’'est-a-dire lodgtantique équatorial, aux échelles
de quelques jours et de la dizaine de kilométriedaes le cadre d’'une étude numérique
a l'aide d'un modéle de circulation générale, dmegtaprocessus sont a ajouter, en
particulier la diffusion verticale, alors que d'eag sont négligeables, comme par
exemple le déferlement des vagues. De plus, laemion n'est pas explicitement
calculée mais paramétrée dans le coefficient dagiiin verticale.

La turbulence, paramétrée par le terme de diffusierticale de température,
primordial dans cette étude, présente des partitégdadans les régions équatoriales. En
effet, la turbulence est une composante essentdiell&quilibre dans I'océan équatorial
supérieur, car contrairement a I'équilibre géodtiqpe des hautes latitudes, 'EUC doit
étre équilibré par la friction (Wang and Muller, (). Une intense turbulence se produit

dans les zones de forts cisaillements au-dessusadu de 'EUC. Pres de la surface,
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

une couche de mélange convective nocturne coupleote profonde stratifiée de
'océan avec I'atmosphére. Ce couplage apparaénést a la dynamique équatoriale
(Peters et al, 1988a). Le caractere cisaillé etiB& de I'EUC a dimportantes
implications pour la ML au-dessus de ce courantMlaest une zone tres faiblement
stratifiée et turbulente au-dessus d’'une régiomulente hautement stratifiée. Cela
contraste avec les conditions typiques des hawtttides ou la thermocline est
nettement plus laminaire. Cette distinction enttguateur et les hautes latitudes n’est
pas absolue car il peut aussi se trouver une codeheansition stratifiée et turbulente
sous la ML aux plus hautes latitudes. Cependatte zene de transition est entierement
forcée par des processus de la ML, tandis qu'aiiézpr, la zone stratifiée, turbulente,
est liée au cisaillement moyen de grande échedlanklange turbulent dans cette zone
de cisaillement au-dessus du cceur de 'EUC peutym® un important flux de chaleur

diapycnal, comme I'ont mesuré par exemple Peteak(@989).

11.3.2- Température de la couche de mélange

Le principal objectif de ce travail est de compmendomment les processus
océaniques et les flux atmosphériques font vaaeS8$T. Le bilan de chaleur de la
couche de mélange permet cette étude. Cette agpeodija été utilisée, par exemple
pour étudier la SST dans le Pacifique tropical pabdes évenements El Nifio (Vialard
et al, 2001) ou encore les contributions de |laamlité intrasaisonniére de la SST dans
'océan Indien (Duvel et al, 2004). Ici, I'équatiate température de la couche de
mélange (sorties a 5 jours) est décomposée ainsi :

I (Ty=(-ud, T)+(-vd, T)-(u'd, T) —(va,T)+(D,)

KJT).
- % - % (0"t h+w,_ )((T) _ T(Z:—h))

d

+ Q* + Qs (1_ f(z:—h))
p,C,h

e

+{(T = (T))a,w)

res

avec
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I1.3- Processus physiques a l'origine de la valighile la couche de mélange

T est la température; u, v et w sont respectivenentcomposantes zonale,
méridienne et verticale du courant; Kst le coefficient de mélange vertical pour les
traceurs ; h est la profondeur de la couche dengélaet D la diffusion latérale. Le
dernier terme (e) correspond au forcage atmosple&riQQ et Q* sont respectivement
les composantes solaire et non-solaire du fluxl,tetaf (z = -h) est la fraction du
rayonnement solaire qui atteint la profondeur decdache de mélange h. Les <.>
représentent l'intégration verticale entre la stefat la profondeur de la couche de
mélange. Puisque ce sont des moyennes a 5 joutiegsdu modéle), les corrélations
croisées s’annulent.

Afin d’interpréter les termes d’advection horizdetanous avons séparé les
effets des hautes et basses fréquences. Cette pésition nous permet d’isoler I'effet
de I'advection des gradients moyens de températarées courants moyens (que l'ont
définit par une période supérieure a 35 jours)eféet des structures tourbillonnaires a
petites échelles temporelles et spatiales. Celagteen outre de traiter séparément les
advections zonale et méridienne pour les advectiasse fréquence. Pour séparer les
advections horizontales haute et basse fréquetadésmpérature et les courants sont
d’abord filtrés grace a un filtre de Hanning a 8birg (notés avec une barre) puis
intégrés sur la couche de mélange (termes (a)) etafis I'équation 1). La somme des
advections haute fréquence ( notées avec une apbsirles deux premiers termes de
(c) dans I'équation 1) est ensuite obtenue partsmion des advections totales et des
advections basse fréquence calculées précédemh@ons que le résultat ne dépend
que tres faiblement de la période choisie pouitlke f{dans l'intervalle 20-50 jours).

Cette décomposition permet ainsi de dissocier lesrfiributions a I'évolution
de la SST : les advections zonale (a) et méridi€bnpar les courants basse fréquence,
I'effet de la haute fréquence (« eddies ») auqstlagputé la diffusion latérale (c), les
effets de la subsurface (regroupant le mélangaulemb I'entrainement a la base de la
couche de mélange, et I'advection verticale) (d)fdrcage atmosphérique (e) et un
résidu (res) qui a été vérifié comme étant néghgeérois ordres de grandeur inférieur
aux autres termes) car la température dans la eodehmélange est trés proche de sa

moyenne dans la couche de mélange. Ce résidu aedeac plus considéré dans la
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Chapitre 2 : La couche de mélange océanique

suite. Dans [I'Atlantique tropical, sous le nom d'eddies », nous incluons les
fluctuations du courant du Brésil, les ondes tralgis d'instabilités et l'activité
ondulatoire équatoriale intrasaisonniere. Cependantont les TIWs qui contribuent
principalement au terme d'eddies dans la bande tégale, en accord avec de
précédentes études dans le Pacifique (Menkes,20415). Le terme dominant de la
subsurface est la diffusion verticale a la baséadsouche de mélange, avec un faible
réle de l'upwelling. Ceci est di au calcul de I'atjan de température intégrée sur une
couche de mélange qui varie a la fois dans le teghgdans I'espace, différemment a un
bilan de chaleur moyenné dans une couche de métimgeofondeur constante ou le
terme d’advection verticale est bien supérieurcamé de diffusion verticale.

De plus, il est absolument nécessaire d’intégrabald sur la verticale avant de
faire la moyenne sur le pas de temps car la pr@ionde la couche de mélange est
hautement variable dans le temps et peut donc drgredes erreurs de calcul dans le
cas ou on intégrerait sur une profondeur de coutdemélange moyenne. Une
comparaison entre les bilans de chaleur calculdmeret off-line est montrée dans le

chapitre 4.

Dans les sections suivantes, nous allons détaiéer différents forcages
importants pour la variabilité de la couche de mgéaen Atlantique tropical : le forcage
par les flux de chaleur atmosphériques, les éclradiEau douce et la quantité de

mouvement.

[1.3.3- Les flux air-mer

Comme exposé précédemment, la couche de mélangmigeé est le lieu
d’échanges des différents flux entre I'atmosphéréoeéan intérieur. Tous ces flux
agissent a la fois sur la température et sur ldopdeur de la couche de mélange et
doivent étre précisément décrits dans la régiomqus intéresse.

La combinaison des flux de chaleur et d'eau dowstdeeflux de flottabilite, flux
particulierement important pour la stratificatioesdcouches superficielles de 'océan et
donc pour la profondeur de la couche de mélangefllience directement la densité de

surface.
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Le flux de flottabilité, B, est la quantité de psigdar unité de volume (@Y et est
donné par :

B=Cy"'guQ+eB(E-P)$

ou Q est le flux net de chaleur, E le taux d’évagion, P celui de précipitation,
C, la chaleur specifique de I'eau de mer, S la dalinie surfaceq le coefficient
d’expansion thermique de I'eau de mer a la surfade,coefficient correspondant pour
la salinité etp la densité de I'eau de mer a la surface. Une sgpe alternative est
donnée par :

B= G, ga(Qs+Qs-Q)-gBSPr+9(Gy ™" a Ly +BS)Bp

Cette expression montre que I'évaporation dimira€idttabilité tant par le
refroidissement que par 'augmentation de la g&lien résultant. Des restratifications et
des approfondissements de la ML se produisent ggime de vents faibles quand
I'effet stabilisant du flux de flottabilité est grd comparé a I'énergie mécanique de
mélange. Un flux positif d’eau douce et un flux iibsle chaleur peuvent tous les deux
contribuer a un flux de flottabilité positif et dorstabiliser la ML. Quand le flux de
flottabilité est négatif a la surface, la ML eststibilisée et déclenche un mélange
convectif qui est limité en profondeur par la sficdtion de subsurface. Ces processus
physiques sont ceux associés aux bilan de chaleset bcaux et unidimensionnels.

Le transfert de la quantité de mouvement a I'ocgaffectue par le vent. Cet
échange de quantité de mouvement est a l'origisevdgues, de la houle (effet non pris
en compte dans notre étude). Ces derniers se mopdgns la couche de mélange par
I'intermédiaire de la diffusion verticale turbulenti_a variabilité spatio-temporelle de la
tension de vent en Atlantique tropical a été déatans le chapitre 1.

La température et I'épaisseur de la couche de mélaont donc affectées par
tous les flux locaux air-mer de chaleur, d’eau @oat de quantité de mouvement. Le
nombre de Richardson, ratio du degré de stratifinastabilisante et du degré de
turbulence et de mélange da au cisaillement deacsirpermet d’évaluer la stabilité de
la couche. La profondeur de la ML alors est déteémipar une condition de stabilité
sur le nombre de Richardson. Quand le cisaillemertical des courants a la base de la
couche de mélange est grand par rapport a lafstatitn, le mélange se produit, et la
couche de surface va s approfondir jusqu’a ce quait un équilibre entre I'énergie

mécanique de mélange et I'apport de flottabilitea &urface. Pendant ce mélange, le
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fluide des couches plus profondes est entrainéédngé a l'intérieur de la ML. Ce
mélange produit ainsi un processus qui peut inagerpde la chaleur et du sel du
dessous dans la ML. Quand la stratification a Ilsebde la ML est trop faible pour
soutenir le cisaillement, la ML s’approfondit paélange turbulent et ainsi relayer les
instabilités. La ML peut aussi s’approfondir si tenditions hydrostatiques ne sont pas
remplies. Dans ce cas, un refroidissement de sudaffisant ou de I'évaporation va
conduire a de la convection turbulente et a unappdissement de la ML. Quand le
flux de flottabilité de surface fournit un excésfttgtabilité a la ML, la stratification et

la stabilité a la base de la ML augmentent, inhilaémsi I'approfondissement de la ML.

[1.4- Conclusion

Il y a donc trois facons dont la MLD peut affeck@ISST pour le méme flux de
chaleur de surface :

1) changer la MLD change sa capacité de chaleung gour un méme flux de
chaleur de surface, une MLD mince va générer daagdments de température plus
rapidement qu’une MLD plus profonde ;

2) la radiation solaire est une fonction de la pnoleur et du flux radiatif qui
traverse le bas de la ML, donc le chauffage rddeatiréduit quand la ML s’amincit ;

3) une ML s’approfondissant va éventuellement émérade I'eau froide de la
thermocline en refroidissant donc la SST.

Ravindran et al (1999) ont proposé une approcheénigoe ou I'évolution de la
ML est due a la fois aux changements d’énergierpielée et cinétique. lls proposent
deux processus par lesquels les changements dadiémotentielle sont associés au
mélange :

- le changement de I'énergie potentielle associénglange interne a I'intérieur
de la ML. Il tient compte de I'énergie cinétiqueltulente nécessaire pour supprimer la
stratification développée en surface ;

- le changement de I'énergie potentielle associgmélange interne de la couche
d’entrainement, résultant en la suppression dé&asifecation associée a la distribution
linéaire de la densité et de la stratification &ddnelle causée par I'absorption de la

radiation solaire dans la ML.
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Ces conversions d’énergie peuvent aussi étre sc¢is&ms de la fagon suivante
(d’aprés Klein, 1980) :

vent flux de flottakilité
M &
Energie cinetique moyenne Energie potenti elle moyenne

cizaill ement\ / convection

Energie turbulente

¢ dizsipation

Les quantités turbulentes les plus intéressantes,le taux de dissipation
d’énergie cinétique turbulente et les flux verticaurbulents de chaleur et de masse, ne
peuvent étre mesurées directement mais peuvena@préhendées via les mesures de
gradient vertical de température et des composdnagzsontales du courant. De telles
mesures ont révelé que la dissipation turbulentebegsn plus importante pres de
I'équateur que dans les latitudes extra équatariatest forte méme sous le coeur de
'EUC (Gregg, 1976 ; Gregg and Stanford, 1980 ;getrand Osborn, 1981). Cela peut
s’expliquer par les forts cisaillements verticaux l®rizontaux entre les courants
équatoriaux. Ces résultats ont été utilisés pouarpétrer le mélange turbulent de
moment et de chaleur en terme de nombre de Riavai@#doum and Caldwell, 1985 ;
Peters et al, 1988Db).

Dans la suite, aprés avoir présenté les modeéldisésti(dont le schéma de
paramétrisation de la diffusion turbulente, cha&pi®), nous utiliserons I'équation de
température de la couche de mélange pour exan@rscle saisonnier (chapitre 4) de
la SST puis sa variabilité interannuelle (chapByedans I'océan Atlantique équatorial.
Quelques résultats préliminaires concernant learéggs de chaleur entre la thermocline

et la couche de mélange seront abordés dans I'arinex
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[11.1- Introduction

Dans ce travail, nous avons utilisé plusieurs gumfitions du modeéle de
circulation océanique OPA (Océan Parallélisé, Maeteal, 1998). Ces configurations
different au niveau de la résolution (horizontale \eerticale) et du forcage
atmosphérique. Dans cette thése, trois configuratidifférentes ont été utilisées:
CLIPPER, ORCAOQ5 et ORCA2. La premiere configuratiborcée par des flux de
chaleur prescrits, a été choisie pour sa hautdutéso horizontale (1/6°x1/6°) qui
permet d’évaluer plus précisément le role desgmetichelles spatiales dans I'évolution
de la SST (cf chapitre 4). Nous avons ensuite cleisonfiguration ORCAOQ5 dont les
flux de chaleur sont exprimés grace aux bulk foamupour traiter la variabilité
interannuelle sur la période 1992-2000, et étueeiforts liens entre la SST et les flux
atmosphériques, en particulier le flux de chalaterite (chapitre 5). Enfin, I'étude
précise des processus verticaux nécessitait urfgaoation a forte résolution verticale,
a colt raisonnable, ce qui a motivé notre choixrpauconfiguration ORCA2 a 300
niveaux verticaux. Cette derniére configuratiotestrésultats obtenus sont présentés en

annexe 1.

l11.2- Le modéle OPA et ses configurations

[11.2.1- Généralités

OPA est un modele aux équations primitives (éqoatae Navier-Stokes) de la
circulation océanique régionale et globale dévetopp LOCEAN (Madec et al, 1998).
Les équations qui décrivent I'océan sont obtenuas lps équations primitives
complétées par les équations d’état non linéaivésauplent température et salinité au
champ de vitesse du fluide, et des hypotheses sisdaeconsidérations d’échelles :
approximation de la terre sphérique, approximatiea eaux peu profondes, hypothese
de fermeture turbulente, hypothése hydrostatiquar de calcul de la pression,
hypothése d’incompressibilité pour I'équation dentgmuité et approximation de
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Boussinesq consistant a éliminer les fluctuatiom$addensité dans le terme de gravité.
Compte tenu de ces hypothéses et approximatiosystéme d’équations est composé
du bilan de quantité de mouvement, de I'équilibydrbstatique, de I'incompressibilité,
de la conservation de la température et de laisgliat d’'une équation d’état. Les
variables pronostiques sont le champ tridimensibdeevitesse et les caractéristiques
thermohaline de I'eau de mer. La distribution desiables se fait sur une grille C
d’Arakawa tridimensionnelle utilisant des niveaux Différents choix sont proposés
pour décrire la physique océanique, incluant notantnune fermeture turbulente
d’ordre 1.5 pour le mélange vertical. OPA est ifisteg avec un modéle de glace de mer,
un modéle de traceur passif et, via le coupleur [SASerray, 1994), a plusieurs

modeles de circulation générale atmosphérique.

[11.2.2- Diffusion

La discrétisation spatio-temporelle utilisée pouwrsaudre ces eéquations
représente une limite forte interdisant la représden explicite de I'ensemble des
processus de taille inférieure a la maille. L'effi#s mouvements de plus petites
échelles (qui proviennent des termes non-linéalesséquations de Navier-Stokes) doit
étre représenté. En suivant I'hypothése de ferraeturbulente, il est possible
d’exprimer ces flux turbulents en fonction des a&bkes grandes échelles. On suppose
que les flux turbulents dépendent linéairementgtadients de grande échelle. Compte
tenu de la forte anisotropie des mouvements océasjda paramétrisation des flux

horizontaux et verticaux est traitée séparément.

Dans nos configurations, les termes de diffusiomizbatale sont exprimés
differemment pour les traceurs et pour la vite§smur les traceurs, la paramétrisation
proposée par Gent and McWilliams (1990) est uBlisEette paramétrisation a pour
effet de réduire I'énergie potentielle moyenne dmdan. Le terme de diffusion
s’exprime alors comme la somme d’'un terme diffysdus la forme d’un laplacien a
travers les isopycnes) et d'un terme advectif. Rawitesse, en revanche, le terme de
diffusion agit au travers des surfaces géopotdesiet sa formulation se fait en fonction

de la divergence du champ de vitesse horizontale & vorticité relative.
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Pour la diffusion verticale, c’est le schéma deapagtrisation TKE (Turbulent
Kinetic Energy) qui est utilisé (Blanke et Dele@ud993). Le principales sources de
turbulence verticale (déferlement d’ondes interneslange vertical, échange de
quantité de mouvement et de chaleur a l'interfacanar, etc.) ont des longueurs
caractéristiques bien inférieures a la résolutionnibdéle. Ces flux turbulents sont
particulierement vigoureux dans la couche de mé@agganique comme on I'a vu dans
le chapitre précédent. Ces processus non explieiiemésolus sont capitaux pour la
dynamique de la ML et nécessitent une paraméwisadaptée. Les flux paramétrés
dépendent linéairement des gradients verticauxulodas variables grande échelle, par
analogie avec la diffusion moléculaire. La paramétion des flux turbulents s’exprime
pour la vitesse, la température et la salinité arction des gradients verticaux de la
vitesse, de la température, de la salinité et aedficients de viscosité et diffusion
turbulente qui sont calculés en utilisant le moafddermeture turbulente TKE (Blanke
and Delecluse, 1993) d'ordre 1.5, fondé sur I'émgumatpronostique de I'énergie
cinétique turbulente. L’évolution temporelle denggie cinétique s’exprime a l'aide
des coefficients de diffusion de I'énergie, de leamtité de mouvement et des traceurs.
Les coefficients de viscosité et de diffusion tueimbes sont estimés comme le produit
d'une vitesse turbulente et d'une longueur caratigue. Afin d’éliminer les
instabilités numériques associées a une diffusantiocale trop faible, une valeur seull

est imposée pour ces coefficients.

Dans les écoulements océaniques, des instabiliidsostatiques (nombre de
Brint-Vaisala négatif) peuvent apparaitre. Ces abiités vont engendrer une
convection verticale qui rétablit I'équilibre hydtatique. Dans un modele
hydrostatique, ces instabilités ne peuvent pasisspédr. Bien que le schéma TKE
prenne en compte la stabilité de la stratificatiams le calcul de la viscosité et de la
diffusion turbulente par l'intermédiaire de la fuépce de Brint-Vaisala, le schéma
TKE se révele inefficace a fournir des coefficiesitéfisamment élevés pour dissiper ce
type d’instabilité et homogénéiser la colonne d:eour paramétrer la convection, les
coefficients de viscosité et de diffusion turbueesbnt spécifiés a une valeur tres grande
(1 nf.s* dans CLIPPER et dans ORCAO5) lorsque la fréquelec®riint-Vaisala est

négative, c’est-a-dire dans les régions ou laitaion est instable.
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[11.2.3- Conditions aux limites

Les conditions aux frontiéres verticales sont défirpar deux surfaces, z=-H(i,))
et zm(i,j,t), ou H est la profondeur de I'océanrgla hauteur de la surface de la mer. H
etn sont exprimés par rapport a une surface de ré&férerx0, choisie comme surface
moyenne. A travers ces deux surfaces, I'océan gehanger des flux de chaleur, d’eau
douce, de sel et de moment avec la terre solidesuegaces continentales, la glace de
mer et I'atmosphere. Le principal flux entre lesfaces continentales et I'océan est
I'’échange d’eau douce a travers le ruissellemeMHECO, 1996). De tels échanges
modifient localement la salinité de surface de & ($SS), en particulier a proximité de
'embouchure des grands fleuves, comme ’Amazoae\iber et le Congo autour de
I'’Atlantique tropical. Les échanges de tempéraetrael entre 'océan et la terre sont
tres faibles, et négligés dans le modele. En rengres frontieres solides imposent des
conditions sur la quantité de mouvement : la véessrmale aux fonds et aux cotes doit
étre nulle, et il faut paramétrer le frottementterme de flux turbulents. Les échanges
océan-atmosphere conduisent a une condition dacgudinématique ajoutée au bilan
d’eau douce (précipitation — bilan d’évaporatiof+R-E). A l'interface air-mer, ces
conditions aux frontiéres imposent donc les valelas flux de moment, de sel et de
température en z=0. De plus, a la surface, les dexchaleur et d’eau douce sont
prescrits comme conditions limites du flux vertitatbulent sur la température et la
salinité. Dans les configurations utilisées icifllex solaire pénétre dans les premiers
métres de I'océan selon le formalisme de PaulsdnSampson (1977). L'irradiance, |,

est alors formulée de maniére a inclure des coeffis d’extinction :
1(z) = Qs,[Re_%‘l +(1- R)e_%‘z } & = 035m,&, =23m, R= 058

ou Q est la partie pénétrante du flux de surfaéeet&, sont deux longueurs
d’extinction, et R détermine la relative contrilmtides deux termes. Ces longueurs sont
déterminées en fonction de la turbidité de I'eaupatametrent I'absorption des
radiations solaires a grandes longueurs d’ondesediart et la pénétration des lumiéres
verte et bleue d’autre part. La condition de swfde la diffusion verticale est alors
formulée de maniere a ne prendre en compte quartee mon pénétrante du flux de

surface.
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l11.2.4- Les différentes configurations

a) CLIPPER

La grille horizontale de la configuration CLIPPEBspede une maille de 1/6° de
type Mercator. La maille ainsi définie est minimalex plus hautes latitudes et s’élargit
en allant vers I'équateur. La grille horizontaleuee une région allant de 98.5°W a
30°E et de 75°S a 70°N. La résolution verticaledes3 niveaux. Les écarts entre deux
niveaux sont quasiment constants et égaux a uaedide métres pres de la surface, et
augmentent ensuite rapidement pour atteindre deargade I'ordre de 200m au fond.

Initialisée avec la climatologie de Reynaud etl18l98), la simulation débute en
1990, et se poursuit jusqu’en 2000 apres 3 anpideup.

Le critére de profondeur de couche de mélangeédsti @n gradient de densite,
avec une valeur seuil de 0.05 kg.m-3,

Pour la simulation CLIPPER, les flux de chaleur @dphériques qui servent a
forcer le modéle sont issus des ré-analyses jaareal ERA15 du Centre Européen de
Prévision Météorologigue a Moyen Terme (ECMWEF). Gémrnieres présentent
I'avantage de constituer un jeu de données homogfec@hérent, et couvrent les années
1979 a 1993. Pour les années 1994 & 2000, ce esoanhlyses journalieres ECMWF
qui ont servi (ERA40). La tension de vent est issdes données hebdomadaires du
satellite ERS. En mode forcé, un rappel est apglaux flux de chaleur de surfacg Q
(Madec et Delecluse, 1997) et d’eau douce EMP :

Q=Q, + 99/, (T-ss7)
EMP = EMP, + y.* (s- 55%

ou SST et SSS sont les champs de températurdretésabserveés (ici Reynolds
and Smith (1994) pour la température), T et S $emttempérature et salinité de la
couche de surface océanique du modele. dQ/dT estoefficient de rétroaction
négative, usuellement égal a —40W/m2/°K ; pour cogche de mélange profonde de
50m, cette valeur correspond a un temps de retaxale deux mois, ce terme assure
que T est parfaitement égal a la SST quand Q égdtPR, est un flux net de surface
d’eau douce egs est un coefficient de rétroaction négative, chdesimaniére a ce que
le temps associé soit identique pour T et S.
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Une paramétrisation originale a été rajoutée aeanivde la diffusion verticale
de moment pour améliorer la simulation de la stmgctet la vitesse de 'EUC, en
particulier dans la partie Est du bassin Atlanti@uMiéchel et Treguier, 2002). Ce terme
additionnel de mélange peut étre justifié par l&aze d’instabilités inertielles dans le

modéle qui ne peuvent étre résolues avec cetteuti@o(Arhan et al, 2006).

b) ORCAO5

ORCAOQ5 est une simulation globale au 0.5x0.5° que grille Mercator. La
résolution verticale varie de 10m dans les 120 presrmeétres jusqu’a 500m au fond,
avec 30 niveaux verticaux en z.

Le modéle est initialisé au repos avec les charip&iologiques de janvier de
Levitus (1998) en température et sel. Le spin-ue duans en utilisant les champs de
forcage calculés avec un run climatologique syeidode 1992-2000.

Dans ORCAO05, comme dans CLIPPER, la profondeuadmliche de mélange
est définie avec un critere en gradient de densigés avec une valeur seuil de 0.01
kg.m-3.

Les conditions de surface de quantité de mouvesattdonnées par la tension
de vent hebdomadaire ERS1-2 interpolée quotidieenemContrairement a la
simulation forcée CLIPPER, les flux de chaleur selainfra-rouge et turbulents, et le
flux turbulent d’évaporation sont calculés a padtirne formulation semi-empirique, ou
« bulk » (Timmermann et al, 2005) qui relie lexflula SST (calculées par le modéle)
et aux paramétres météorologiques (vitesse du &dim, température de surface de
I'air, humidité relative et couverture nuageused. flux net de surface (Q) s’exprime
comme la somme de la radiation solairg(}Q de la radiation infrarouge (@), et des
flux de chaleur latente (£ et sensible (Q,) (He et al, 1997) :

Q=Qsw-QLw-Qiat-Qsen

Qia=paCeLU(gs-0)

QsermpaCpChU(Ts Ta)

La vitesse du vent (U) quotidienne est donnée’paelpolation de la vitesse du
vent hebdomadaire d’ERS1-2. La température quatidiede I'air & 2m (J) est extraite
des ré-analyses NCERKalnay et al, 1996). Pour I'humidité spécifique) (et la

1 NCEP : National Center for Environmental Predictio
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couverture nuageuse, on utilise les climatologiesnsuelles de respectivement

Trenberth et al (1989) et Berliand et Strokina (98.es limitations inhérentes a

I'utilisation de climatologies mensuelles serordatitées dans le chapitre 5 (Peter et al,

2007). Les données de précipitation proviennerpréduit CMAP (Climate Prediction

Center Merged Analysis of Precipitation, Xie andiAr 1996). Un terme de rappel a

Levitus (1998) en SSS est appliqué au bilan d’eaucd, avec un temps de relaxation

de deux mois pour une couche de mélange épaiss@nie

Une troisieme configuration, ORCA2, a été utiliséec deux expériences

jumelles : la premiére avec 30 niveaux verticaulRKES) et la seconde avec 300 niveaux

verticaux (HRES). Cette derniere configurationestiésultats obtenus sont présentés en

annexe 1.

Le tableau 3.1 récapitule les résolutions et faegagour les différentes

configurations.

CLIPPER| ORCAO5| HRES SRES
résolution horizontale 1/6° 1/2° 2° 2°
résolution verticale [nbr niveaux 43 30 300 30

prof. du £ niveau 12 10 1 10

nbr niveaux sous 100m 8 10 100 10
forcage flux de chaleur ECMWE bulk ECMWF | ECMWF

tension de vent ERS ERS ECMWECMWEF
critere MLD (gradient de densité) 0,05 0,01 0,01 0,01

Tabl.3.1 récapitulatif des caractéristiques delubiem, forcage atmosphérique et critére de
couche de mélange pour quatre configurations @iffés du modéle OPA.
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[11.3- Validations et données

[11.3.1- Données utilisées

Pour valider les sorties de modeéles, plusieurs geudonnées ont été utilisés :
- Les courants de Bonjean et Lagerloef (2002)

Les courants de surface de Bonjean and Lagerl@&2(2—BL- sont calculés a
partir des données altimétriques des satellitee/Bmséidoh (Lagerloef et al, 1999)
et JASON, des vecteurs vents des satellites SS®pecial Sensor Microwave/lImager,
Atlas et al, 1996) et QuickSCATet de la SST Reynolds. Le modéle diagnostique est
dérivé de la physique linéaire de la circulationsd€face et permet I'estimation directe
du courant dans la couche 0-30m. La méthode gdtea et validée dans le Pacifique
tropical, puis étendue au bassin tropical Atlargigioctobre 1992 a décembre 2000. Le
cas particulier de la bande équatoriale est tegiffarément grace a des développements

en polynémes.

- Les campagnes en mer Equalant

Dans le contexte de CLIVAR, les campagnes a laBagralant font parties du
programme francais ECLAT (Etudes Climatiques dawWdlantique Tropical), et
consistent en la réalisation de cing sections nems de 6°S a 6°N a travers
I'Atlantique équatorial (Fig.3.2). L'un des prineipx objectifs de ce programme est
I'étude de la variabilité de la circulation océamq ainsi que celle des interactions
océan-atmosphere. Ces campagnes se sont déroulégsllet-aolt 1999 dans les
parties ouest et centrale du bassin (de 35°W a J,0&Wen juillet-aolt 2000 pour la
partie est (de 10°W a 6°E). Pendant ces campadr®s,profils hydrologiques et
LADCP ont été effectués entre la surface et le faiusi que des mesures de traceurs.
Des profils XBT et XCTD ont été obtenus toutes 285 zonalement, et toutes les 15’

méridionalement.

! Satellite Topex-Poséidorttp://www.jason.oceanobs.com/html/missions/tp/wede_fr.html
2 Satellite JASON http://www.jason.oceanobs.com/html/missions/jasatelte_fr.html

% Satellite SSM/I http://www.ssmi.com/ssmi/ssmi_description.html

* Satellite QuickSCAT http://www.ssmi.com/gscat/gscat_description.html
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Fig.3.2 Tracé des campagnes EQUALANT 1999 et 2000

- Les mouillages PIRATA

PIRATA (Pilot Research Moored Array in the Tropigslantic) est un projet
multinational (France, Brésil, USA) concu au senCLIVAR (Fig.3.3). L'objectif de
PIRATA est d’étudier les interactions océan-atmespldans I'Atlantique tropical, des
échelles de temps saisonniére a interannuelle.€8eau de mesures est constitué de
bouées équipées d’'une station météorologique dacgufmesure de vent, température,
humidité, précipitation et radiation solaire) etadpteurs de pression, température et de
salinité entre la surface et 500m de profondeum{&&aux pour la température, 4 pour

la salinité et 2 pour la pression). Les observatiocéaniques et météorologiques sont
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transmises par satellite, a travers le systeme ARGDsont disponibles en temps réel
sur internet

i i | 1 il
TO'W GOYW SO 40°W 30°W 200 1w o 10°E 20°E

Fig.3.3 Répartition du réseau PIRATA prévu pour200

- La base de données TAOSTA

Vauclair et du Penhoat (2001) ont construit uneebdse données grillées
interannuelles a partir de toutes les observatien®mpérature de la mer disponibles de
surface et subsurface de I'Atlantique tropical ert®79 et 1999 (TAOSTA : Tropical
Atlantic Ocean Subsurface Temperature Atlas). Gamées proviennent de sources
variées : XBT, mesures de campagnes en mer, mgeslleet flotteurs profilants. Les
données des mouillages PIRATA sont aussi incluges [es deux derniéres années.
Les profils ont été interpolés sur les niveaux déads de Levitus. Les anomalies
interannuelles ont été calculées en utilisant imatiblogie mensuelle de Mayer et al
(1998). Le domaine d'analyse s’étend de 70°W a 12tHle 30°S a 30°N, avec une
résolution de 2x2°. La résolution temporelle esdmois. Cette résolution spatiale ne
permet toutefois pas de visualiser précisémenttractsire particuliere des régions
équatoriales, particulierement dans le GG ou lesées sont peu nombreuses pendant
cette période.

1 www.pmel.noaa.gov/pirata/display.html
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- Les altimetres Topex/Poseidon et JASON

Les anomalies de hauteur de mer sont détermingemtét des données des
satellites altimétriques Topex/Poséidon et Jason€hrrigées des erreurs
d’instrumentation (ionospheére, troposphere séchrugtide, biais électromagnétiques)
et de géophysique (marées et barométre inversgécision de la SLA est estimée a 3
ou 4cm pour une base de données sur une grille® IPadr 'océan mondial, et les
mesures s’étendent de 1992 a 2000. Dans cette, étoige avons utilisé la moyenne sur

1993-1999 pour calculer les anomalies.

- Le produit de SST de Reynolds et Smith (1994)

Le produit NCEP d’interpolation optimale de SST siste en un champ de SST
hebdomadaire sur une grille de 1°x1°. Les analysiisent a la fois des mesures in-situ
et satellites (AVHRR). Ce produit est disponible de 1981 & aujourd’hui.

- La climatologie de profondeur de couche de mélaegde de Boyer de Montégut et
al (2004)

Cette climatologie globale de MLD —dBM- est caleuk partir de millions de
profils individuels obtenus a partir des bases olenédes du NODC et de WOCE. Ces
données sont toutes les données a haute résolatiticale disponibles de 1941 a 2002,
incluant des MBT, des XBT, des CTD et des bouéefilantes (PFL). La MLD est
estimée directement a partir des profils individuet est définie par un critére de
différence finie a partir d’'une valeur de référenleesurface. Une interpolation linéaire
entre les niveaux a été utilisée pour estimer ddopideur exacte a laquelle le critere de
différence est atteint. La profondeur de référeestefixée a 10m pour se soustraire du
cycle diurne important entre la surface et 10mctitere optimal pour représenter au
mieux la profondeur de la couche de mélange a d¢kehglobale est de 0.2°C en
température, et de 0.03kg/m3 en densité. Les dens@a grillées régulierement avec
une résolution de 2° et de 1 mois. Notons cepergiamtie manque de données dans le
GG ne permet pas de reproduire fidelement la stragiarticuliere de la ML dans cette
zone, en particulier la forte remontée le long tEUateur vers l'est, et que la
profondeur de référence a 10m empéche des profoghus faibles, ce qui peut arriver

dans cette région.

! AVHRR : Advanced Very High Resolution Radiometer
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- Le satellite TRMM/TMI

Les mesures de SST a travers les nuages par édigesmradiometriqgues micro-
ondes n'ont pu étre obtenues avec une résolutitfisante pendant de longues années.
Depuis novembre 1997, le radiométre TMI, installé le satellite TRMM, fournit des

cartes hebdomadaires et mensuelles entre 40°SNt d@ne résolution de 0.25°.

- Les courants de Richardson et McKee (1984)

La base de données de courants de Richardson e2éM{dR84) —-RMK- est une
climatologie mensuelle de courants de surface,user grille de 1°x1° entre 60°S et
80°N, issues de données bateau. La précision esviddn 20cm/s pour la vitesse, +/-
2km pour la position et 1° pour la direction. Lemdées de vitesse des bateaux sont
obtenues de I'US Naval Oceanographic Office, et somstituées d’environ 438,000
profils individuels dans la région 20°S-20°N, 107&*W. La profondeur moyenne des

mesures varie entre 5 et 10m.

[11.3.2- Température et structure thermique

Dans cette these, on s’intéresse aux processus ceuthe de mélange. Il est
donc important de s’assurer du réalisme des difféee simulations en terme de
répartition de la température, des courants, def®pdeurs de la couche de mélange et
de la thermocline, tant pour I'état moyen, I'édhetaisonniere que la variabilité
interannuelle (cf chapitre 5). De plus, les diffées simulations peuvent présenter des
caractéristiques différentes dues a leur résolutiarforgage, ou a la paramétrisation de
la diffusion verticale. Des éléments de validateont aussi exposés dans les deux

articles exposés dans cette thése (chapitresy et 5
a) Etat moyen

Comme on le voit sur la figure 3.4, la structurebglle de la température est
correctement représentée par les différents modades une zone froide a I'Est et au
sud de I'équateur, et une zone chaude au nord, @venaximum au large de la cote
africaine (sous la position moyenne de I''TCZ). laitude du front thermique (~1°N),

caractérisé par un fort gradient méridien de SSTiait a fait bien représentée par les
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Chapitre 3 : Modéles utilisés et validation

modéles. Cependant, on note un biais froid damsdeéele CLIPPER (~1°C) dans tout
le bassin.

TMI  TAOSTA

0°w 40°W 20°W 0° 20°E

~
o

o
=

20°W 0°

CLIPPER

ORCAQ5

24 24.8 25.6 26.4 27.2 28 28.8

Fig.3.4 carte longitude-latitude en surface (a adet longitude-profondeur (a droite) a I'équatdeila
température moyenne en °C pour les données TAO$165 différents modéles CLIPPER et ORCAO5.

La structure verticale moyenne a I'équateur est allssi fidelement reproduite
(Fig.3.4) avec la remontée des isothermes d’ouestst et la position longitudinale du
«nceud», i.e. du renversement des isothermes, adeoW0°W. La thermocline est
néanmoins trop diffuse, en particulier dans la igumation ORCAOQ5, en raison de la
paramétrisation verticale qui, contrairement a (RER, n’a pas de paramétrisation
spécifiqguement adaptée a la zone équatoriale. & pbur la méme raison, a 200m par
exemple, la température dans ORCAOQ5 est de 18°z@awe 13°C dans TAOSTA et
dans CLIPPER.

La structure de la profondeur de la couche de mélaest elle aussi

correctement modélisée avec une profondeur impertdans la partie sud-ouest du
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bassin, une petite zone de grande profondeur dangaltie nord-ouest, un
approfondissement d’est en ouest, et une étroite aotour de I'équateur ou la couche
de mélange est trés mince, méme si elle est quelgudrop mince dans les modeles
(Fig.3.5). Cette bande équatoriale n’est pas trgible dans dBM a cause de la faible
résolution du produit, mais est clairement présedates les données de campagnes (par
exemple EQUALANT, non montré). La structure spatiaoyenne de la MLD est assez
similaire dans les différentes configurations.

Enfin, la structure de la profondeur de l'isother@2@°C est elle aussi bien
représentée par les modeles avec un approfondieseiest en ouest et une bande de

D20 moins profonde a I'équateur (Fig.3.5) et legloles cotes africaines.

MLD D20

10°N

60°W 40°W 20°W 0° R20°E 60°W 40°W 20°W 0° 20°E

CLIPPER
80°W 40°W 20°W 0° 20°E 60°W 40°W 20°W 0 R20°E
ORCA05
80°W 40°W 20°W 0° 20°E 60°W 40°W 20°W 0° R20°E
C P —— | (NN T [ [ [ [T T T
5 25 45 65 30 50 70 90 110 130 150

Fig.3.5 carte longitude-latitude des profondeuryenmes de la couche de mélange (a gauche) et de la
thermocline (a droite) en m pour les données d@ayer Montégut et al (2005), TAOSTA et les
différents modeles (CLIPPER et ORCAOQS5).
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b) Cycle saisonnier

Il est tout aussi nécessaire de vérifier le réaigtu cycle saisonnier modélisé,
par exemple le bon phasage temporel. Comme on ie suw la figure 3.6, le
déroulement des différents phases du cycle saisoesi bien relativement représenté
par les modeles : une premiére phase chaude derfévravril, une longue période
froide de mai a septembre puis un retour & uneepbhaude. Dans les observations
aussi bien que dans les quatre différentes cordiguns, le minimum de température est
atteint en aolt autour de 15°W a I'équateur. O noutefois que le modele CLIPPER
n'est pas assez chaud en période chaude (févriex}ret pas assez froid en saison
froide (juillet-aodt) et que la configuration ORCAQ@résente un biais chaud tout au
long de I'année (~1°C).

TAOSTA CLIPPER ORCAO0S

23.6

23.2

22.8

22.4

22

T T I I T T T T I T T I I
40°W 20°W 0° 40°W 20°W 0° 40°W 20°W 0°

Fig.3.6 carte longitude-temps de la SST climatajagia I'équateur en °C pour les données TAOSTA et
les modeles CLIPPER et ORCAOS.

La structure verticale de ce cycle est correctemeptoduite par les modéles
(Fig.3.7), aussi bien dans les parties centralésstjdu bassin, avec en particulier la

69



I11.3- Validations et données

remontée des isothermes en été boréal. La encareoib que la thermocline est
légérement trop diffuse, surtout dans la partigreédu bassin, et en particulier dans la
simulation ORCAOS.

0 ] 1 0
50 : : 50
100 TAOSTA - :100
150 — 150
200 : 200
250 : 250
300 : 300
0 0
50 / : 50
100 : 100
150 : 150
200 i 200
250 : 250
300 A B e I S T e I B LA m T T _ 300
oo o .
50 :
“’0: ORCA05 7|
150
200 :
250 :
300 :
lm 10 12,5 15 175 20 22.5 25 275 30

Fig.3.7 carte profondeur-temps a I'équateur, a 288Wauche) et 3°E (a droite) de la température
saisonniére en °C des données TAOSTA et des moGEIEPER et ORCAO0S.
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La variabilité saisonniere de la profondeur de dache de mélange (Fig.3.8)
modélisée est elle aussi conforme aux observatawves; une remontée de la couche

FEB MAR APR MAY JUN JUL AUG SEP oCT Nov DEC

JAN

d’ouest en est, et un approfondissement progressifars a octobre.

dBM CLIPPER ORCAO5S

40°W 20°wW 0° 40°W 20°W 0° 40°W 20°wW 0°
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Fig.3.8 carte longitude-temps de la profondeuradeouche de mélange saisonniére a I'équateur essm d
données de de Boyer Montégut et al (2005) et deieles CLIPPER et ORCAOS.

Enfin, la profondeur de la thermocline dans les éhesl est parfaitement en
phase avec les observations (Fig.3.9), i.e. uneomée de mars a juillet, ensuite un
approfondissement jusqu’en octobre, et une deuxiEm®ntée dans la partie est du
bassin jusqu’en décembre. Notons que la D20 espeun trop profonde dans la
simulation ORCAOQ5, comme stipulé précédemment.
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Fig.3.9 carte longitude-temps de la profondeuridetherme 20°C saisonniére a I'équateur en m des

données TAOSTA et des modéles CLIPPER et ORCAOS5.

Ainsi, la température de surface et sa distribu@ricale dans ces modéles sont

tout a fait réalistes et nous permettent donc desaivre notre étude.

111.3.3- Courants

Il est aussi indispensable de vérifier le réaligieela structure dynamique des
courants. En effet, outre les courants en eux-mgostte structure est importante pour
la température de la couche de surface via lesetediadvection et les cisaillements,
horizontaux et verticaux, que les courants engendren particulier au niveau de
I'équateur (cf chapitres 1 et 2).

La structure moyenne des courants proches de facsufFig.3.10 et Fig.3.11)
correspond a la structure des courants décrits Baochapitre 1, c’est-a-dire un fort

courant vers l'ouest et au sud de I'équateur (SECyn courant vers I'est au nord de
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I'équateur (NECC). Ces courants ainsi que leurstipas sont fidelement reproduits

dans les différents modeéles.
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Fig.3.10 carte longitude-latitude du courant zanalyen en surface en cm/s des données RMK, BL, et
des modéles CLIPPER et ORCAO05.
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Fig.3.11 carte longitude-latitude du courant mémdnoyen en surface en cm/s des données RMK, BL, et
des modéles CLIPPER et ORCAO05.

La structure verticale de la composante zonaleedesants le long de I'équateur
(Fig.3.12) présente de fortes disparités selonmedeles, en particulier, la profondeur
de I'EUC, largement surévaluée dans la configunat@RCAQ5. De plus sa vitesse
maximale est sous-évaluée dans la configuration ABGFig.3.12). Enfin, 'TEUC ne
s’étend pas assez vers I'Est dans la configur@BCAO05. Une validation compléte de
'EUC du modele CLIPPER est présentée dans Arhah(2006).
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Fig.3.12 : profil vertical moyen du courant zonalra/s le long de I'équateur des modéles CLIPPER, et
ORCAOS.

L’évolution saisonniere le long de I'équateur (Bid3) est elle aussi
correctement représentée dans les modeles avensification du SEC dans la partie
centrale du bassin de mai a ao(t, sa diminutiomid’a novembre, une nouvelle
intensification au mois de décembre, et enfin umevelle diminution de janvier & mars.
Notons cependant que la configuration ORCAOS5 sumesit le SEC et que toutes les
configurations sous-estiment sa diminution, voiog senversement. La composante
méridienne du courant est quant a elle tres faibletres bien représentée par les
modeles (non montrée).
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Fig.3.13 carte longitude-temps du cycle saisorhiecourant zonal de surface (cm/s) a I'équateur pou
les données BL et les modéles CLIPPER et ORCAOS.

Ainsi, ces deux modeles présentent un bon degrécalesme comparé aux
observations et nous donne confiance pour pouesuette étude. Gardons cependant
en mémoire que le modéle CLIPPER présente un t@ds en température de surface,
mais une tres bonne structure verticale, et quaddéle ORCAOQ5 est Iégérement trop
chaud tout au long de I'année et nettement tropictiean profondeur a 'équateur avec
une thermocline trop diffuse.
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Chapitre 4 : Etat moyen et cycle saisonnier de I'Aantique
équatorial

IV.1- Introduction

Comme nous l'avons vu dans le chapitre 1, de nomskerequestions concernant
I'état moyen et le cycle saisonnier de I'Atlantiquepical restent encore en suspend. En
particulier, les mécanismes, atmosphériques etnigpéas, qui déterminent I'apparition
saisonniere de la langue d’eau froide en Atlantiéggeatorial Est, doivent étre qualifiés
et quantifiés. C’est a cette fin que nous avorisétun bilan de chaleur intégré dans la
couche de mélange. Différentes études du cyclearde la structure verticale dans
I'Atlantique tropical, a partir d’observations (Hghton, 1991) ou de modeles
(Busalacchi and Picaut, 1983 ; du Penhoat and Teegu985 ; Philander and
Pacanowski, 1986) ont montré que le cycle annuéd tleermocline était contrdlé par le
forcage du vent a I'’échelle du bassin. L'intensifion des alizés favorise I'accélération
des courants et I'amincissement de la thermocliaesdla partie Est du bassin
(Houghton, 1989) ; il en résulte la formation d’'uaegue d’eau froide dans la région
d'upwelling équatorial, avec [I'apparition d'eau iffte en surface. L'évolution
saisonniere et le maintien de cette langue d’eaiddr dépendent de processus
dynamiques, tels que les advections verticales aizdntales, mais aussi de la
divergence associée aux TIWs. Les causes du cyuleeh de SST dans l'océan
Atlantique équatorial ont fait I'objet d’études (N 1980 ; Philander and Pacanowski,
1986 par exemple) qui ont montré le fort r6le dehediffement joué par les flux de
chaleur atmosphériques, a la fois pour I'équilim@yen et pour le cycle saisonnier. Les
processus verticaux (advection verticale, mélarigengainement) sont les principaux
termes refroidissant mais les advections horizestabnt elles aussi importantes. Foltz
et al (2003) — ensuite FGCM- ont utilisé des dosrsaellites et in-situ pour examiner
les causes du cycle saisonnier de la SST en répomxseariations de chauffage et vents
de surface, grace a une analyse du bilan de chdlsusnt caractérisé trois régions
équatoriales (correspondantes aux positions de tmouillages du réseau PIRATA) : (i)
la partie Ouest du bassin (35°W) ou les cyclesosaigrs de l'advection zonale de
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chaleur, I'advection par les eddies, I'entrainemente flux net de chaleur de surface
contribuent tous significativement a la variabildé la SST; (i) la partie centrale
(23°W) avec un eéquilibre similaire si ce n’est lanchution de l'amplitude des
variations saisonnieres du flux de chaleur latertede I'entrainement ; (iii) la région
Est ou le refroidissement par I'advection méridiem le réchauffement par les eddies
s’équilibrent de fagon a ce que les changemengmnsprincipalement dus a I'absorption
de la radiation solaire.

Cependant, ces études fondées sur des observat®npeuvent évaluer
explicitement tous les termes du bilan de chalemiparticulier les termes verticaux qui
sont trés difficiles a calculer directement. Casdés sont aussi sujettes a des erreurs
dues a linsuffisante résolution spatiale ou terepjerdes données, particulierement
conséquentes pour le transport de chaleur par & {Jochum et al, 2005). En
utilisant un modéle numérique, si tant est qu’iit séaliste, une image compléte et
consistante de la circulation océanique peut éoanée. Cela permet d’évaluer
précisément toutes les contributions d’'un bilanceleur. Dans cette étude, c’est le
modele CLIPPER, précédemment présenté (chapitgeii3st utilisé pour accéder aux
différents processus océaniques du bilan de chaleurAtlantique tropical et pour
déterminer les mécanismes responsables de I'équitiloyen et saisonnier de la SST.

IV.2- Article

IV.2.1- Résumé de l'article

Dans cette étude, les processus physiques quiotemtrle cycle de la
température de surface de la mer dans l'océan tiglam tropical sont étudiés. Un
modéle haute résolution de la circulation générdée I'océan est utilisé pour
diagnostiquer les différentes contributions au rbilde la couche de mélange. La
simulation reproduit correctement les principalasactéristiques de la circulation et de
la structure thermique de I'Atlantique tropical saubien pour I'état moyen que pour la
variabilité saisonniéere.

Un examen du bilan de chaleur de la couche de melant alors effectué. Ce

bilan de chaleur est calculé a chaque pas de telmpsiodele et permet donc une
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évaluation précise de chaque contribution et tambstrictement clos. Au premier ordre,
la température de la couche de mélange dans lal@ndtoriale résulte d’'un équilibre
entre le refroidissement par les processus océamigerticaux (essentiellement la
diffusion verticale a la base de la couche de ng&aet le réchauffement par les flux de
chaleur atmosphériques et par les processus advdwutes fréquences (eddies,
principalement les ondes tropicales d’instabilité/Vs-).

Le long de I'équateur, le refroidissement a la basda couche mélangée est
maximum de juin a aolt quand les alizés de sudsest forts, avec un second
maximum en décembre. La variabilité de ce termeemslien étroit avec I'upwelling
équatorial qui se développe en été boréal, et vemmontée de la thermocline a I'Est
du bassin en été boréal et en décembre. Le chaufftgosphérique est maximum en
février-mars et en septembre-octobre, tandis gsieedglies sont les plus actifs en été
boréal. En effet, les TIWs sont les plus activeg&nboréal quand le front thermique
qui sépare les eaux froides équatoriales des dasxcpaudes au Nord de I'équateur est
le plus marqué. A la différence des précédentedeétiiondées sur des observations,
I'advection horizontale par les courants basseuége ne joue qu’un faible réle dans
le bilan de chaleur.

Hors de I'équateur, la variabilité de la SST est@palement gouvernée par le
forcage atmosphérique tout au long de 'année,@godans la partie Nord-Est du basin
ou les forts eddies générés a proximité du froatntique contribuent significativement
au bilan de chaleur en été boréal.

Enfin, la comparaison avec de précédents bilanshddeur calculés a partir
d’observations montre un bon accord qualitatif anetre étude, excepté pour les
processus responsables du refroidissement qui dgmninés dans notre étude par la
subsurface au lieu de l'advection zonale. La comipan avec une autre simulation
numérique (ORCAO05) confirme ce résultat sur la&ldhce entre les bilans obtenus a
partir de modéles et d’observations.
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IV.2.2- Article

A model study of the seasonal mixed layer heat budgin the
equatorial Atlantic

Anne-Charlotte PetérMatthieu Le Hénaff Yves du PenhojtChristophe E. Menkés
Frédéric Marinl, Jérome Vialar) Guy Caniau% Alban Lazaf

Y EGOS (CNES, CNRS, IRD, UPS) — Toulouse — France
2L OCEAN (IRD, CNRS, UPMC, MNHN) — Paris — France
3CNRM - Toulouse — France

Abstract

In the present study, the physical processes thatral the seasonal cycle of sea
surface temperature in the tropical Atlantic Oceas investigated. A high-resolution
ocean general circulation model is used to diagribsevarious contributions to the
mixed layer heat budget. The simulation reprodulcesnain features of the circulation
and thermal structure of the tropical Atlantic. lsse examination of the mixed layer
heat budget is then undertaken. At a first order,rmixed layer temperature balance in
the equatorial band results from cooling by vettipaocesses, and heating by
atmospheric heat fluxes and eddies (mainly tropinatability waves). Cooling by
subsurface processes is the strongest in June-Awglisn easterlies are strong, with a
second maximum in December. Heating by the atmasplsemaximum in February-
March and September-October, whereas eddies ar¢ actise in boreal summer.
Unlike previous observational studies, horizont@dextion by low frequency currents
only plays here a minor role in the heat budget.eQtiator, the sea surface temperature
variability is mainly governed by atmospheric forgiall year long, except in the
northeastern part of the basin where strong edgésmrated at the location of the
thermal front significantly contribute to the hdaidget in boreal summer. Finally,
comparisons with previously published heat budgalsulated from observations show
good qualitative agreement, except that subsufeoeesses dominate the cooling over

zonal advection in the present study.
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1. Introduction

The tropical Atlantic Ocean is a place of strongsaa interactions, and much of the
upper ocean variability is associated with the dienal displacement of the
InterTropical Convergence Zone (ITCZ), which modesgathe trade windsxje and
Carton 2004]. Contrary to the Pacific Ocean where théNElo Southern Oscillation
signal dominates the variability, the annual cygfevails in the Atlantic Ocean. One
striking feature of the seasonal cycle is the appe® at the surface of cold water in
boreal spring in the vicinity of the equator. Thidd tongue appears from the coast of
Africa, extending to roughly 15°W when the ITCZ nesvnorthward in boreal spring,
and reaches its maximum in June at 10°W at theteq[@arton and Zhou1997]. Sea
Surface Temperature (SST) thus exhibits a markedosel signal, which amplitude
can reach up to 7°CHpughton and Colin1986] in the eastern part of the equatorial
basin. The resulting temperature gradient betwkercold water along the equator and
the warmer water north of it might influence theseinof the African monsoon through
the intensification of the southerly winds in thellfGof Guinea Dkumura and Xie
2004]. SST is thought to have a strong impact emtleridional gradient of moist static
energy in the atmospheric boundary layer between@ulf of Guinea (GG) and the
continent, and the GG provides 20% of the wateouapo the African Monsoon flux
[Fontaine et al2003].

Many studies of the annual cycle of the ocean eartstructure in the tropical
Atlantic, with observationsHoughton 1991] and with modelB{salacchi and Picaut
1983; Du Penhoat and Treguief1985]; Philander and Pacanowsk{1986]) have
shown that the annual cycle of the thermocline ¢galfy represented by the variability
of the 20°C isotherm depth, referred to hereafseD20) is controlled by wind forcing
on the basin scale. Following the intensificatidnh@ trade winds, the currents increase
and the thermocline shoals in the eastern parhefbiasin HHoughton 1989], which
results in the formation of a cold tongue in theiaqrial upwelling region with colder
water closer to the surface.

The seasonal evolution and maintenance of thetooigue also depend on dynamic

processes, such as vertical and horizontal advectiertical mixing, and heat flux
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divergence associated with Tropical Instability Wa\JTIWs), which are common to
the Pacific and Atlantic oceans.

In the equatorial Atlantic Ocean, a number of obsonal studies [for instance
Merle, 1980] and modelling studiePilander and Pacanowski986] have addressed
the causes of the annual cycle of SST. They fontehse warming by atmospheric heat
fluxes, for both the mean balance and the seasoy@é. The vertical processes
(vertical advection, mixing, and entrainment) dre main cooling terms balancing the
warming by atmospheric fluxes, but horizontal adwec is also a significant
contributor. Foltz et al[2003] — referred to hereafter as FGCM - used aetsarof
satellite andn situ data sources (data from PIRATA -Pilot Research tdddArray in
the Tropical Atlantic- moorings) to examine the @&l of the seasonal cycle of SST in
response to seasonally varying surface heating vands, in the tropical Atlantic
Ocean, through a heat budget analysis. They clesised three different equatorial
regions (corresponding to the location of threeagopal moorings): (i) the western part
of the basin near 35°W in which the seasonal cyofegonal heat advection, eddy
advection, entrainment and net surface heat fllixcahtribute significantly to the
seasonal SST variability, (i) the central equatoregion (23°W), with a similar heat
balance except that seasonal variations of lateat land entrainment cooling are
significantly smaller, and (iii) the eastern equtioregion (10°W) where cooling from
mean meridional advection and warming from eddyeation tend to balance so that
SST seasonal changes are mainly driven by absshmtivave radiation.

However, the observational studies can not evalaeapdicitly every term of heat
budget, in particular the vertical terms that aegeywdifficult to compute directly. These
studies are also subject to sampling error becafishe insufficient temporal and
spatial resolution. This is especially true for theat transported by TIWs that requires
high resolution datasets to be resolved satisfigtpfochum et gl2005]. By using a
model, a complete and consistent picture of thamao@culation is given. This allows a
precise evaluation of all contributions to a closedt budget. In this study, the OPA-
CLIPPER [Treguier et al, 2001] Ocean Global Circulation Model (OGCM) &sed to
assess the role of the different oceanic procasdée tropical Atlantic heat budget and
to determine the mechanisms responsible for the r8&3an balance and seasonal cycle.

The model characteristics, the mixed layer heagbudquation, and the data sets used
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for the validation are introduced in section 2.skctions 3 and 4, the ocean state is
described and validated, and the heat budget igsath respectively for the mean state
and the seasonal cycle. Results are then discumsedction 5 and summarised in

section 6.

2. Model and methodology

2. 1 The modelling approach

The ocean model used in this study is the primiggpation OGCM OPA 8.1
[Madec et al. 1998] in the CLIPPER configuratioiffeguier et al.2001;Arhan et al,
2006]. This configuration uses z-coordinates on uedical (42 geopotential vertical
levels with 12 levels in the first 200 meters).ctivers the Atlantic Ocean from the
Drake Passage to 30°E and from Antarctica (75°S)0fN, with a Mercator isotropic
grid at 1/6° resolution at the equator. There ate bpen boundaries, at Drake Passage,
at 30°E between Africa and Antarctica, in the GaflCadiza and at 70°N in the Nordic
seas Treguier et al.2001].

A horizontal biharmonic operator is used for lateraxing of momentum with a
coefficient of 5.5 18 m*s* at the equator, varying with the third power oé thrid
spacing. Mixing of temperature and salinity is daheng isopycnals using a laplacian
operator, with a coefficient of 150%a® at the equator, also varying in latitude with the
grid spacing. The vertical mixing of momentum amdceérs is calculated using a
second-order closure mod&gdec et gl 1998]. In case of static instability, the vertica
mixing coefficients are set to the large value afdls’. An enhanced laplacian mixing
of momentum is added in the upper equatorial banéssto prevent the Equatorial
Under Current (EUC) from being too intendéi¢hel and Treguier2002]. The added
laplacian diffusion of momentum has a constantfatent 10m”s* between 1°N and
1°S and above 60m, decaying to zero at 3° of @ditand 120m depth. This additional
mixing term accounts for inertial instability pr@ses that are not present in the model,
at this spatial resolutiorRjchards and Edward2003].

All surface forcing fields apart from the wind stseare derived from the European
Centre for Medium-range Weather Forecasts (ECMWe&)ARalysis ERA-15 for the
period covering 1990 to 199&(bson et al 1997], and from the ECMWF analysis for
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the years 1994 to 2000. The non solar heat fluxesf@mulated as suggested in
Barnier et al.[1995], using a relaxation to the observed SE&E€yholds and Smith
1994], with a feedback coefficient taken equal4® W.m? K™, which corresponds to a
relaxation time scale of two months for a 50m mixager depth. A relaxation to a
climatological sea surface salinity with a simitamescale is added to the evaporation
minus precipitation fluxes which are formulated aapseudo salt flux, and include a
river runoff [Treguier et al, 2001]. The wind stress forcing is derived from Earth
Remote Sensing (ERS)1-2 wind scatterométépi//www.ifremer.fr/cersat/Grima et
al., 1999]. ERS winds were chosen instead of ECMWe¢absge of the higher quality
wind forcing, especially in the eastern part of thasin {Treguier personal

communication).

A three year spin-up procedure is used as follag model is run from 1990-1992
using heat and salt fluxes from ECMWF, and the atotogy of ERS wind stress
obtained by averaging years 1993 to 2000. Thenmbeel is forced by weekly ERS
wind stress data between 1993 and 2000, and by BE&IMWF fluxes. More attention
was paid to the heat budget in the equatorial Hasithe years 1997 to 2000 away from
the coastal regions (the model is not able to wiyre these particular dynamics, which
are beyond the scope of the present study).

2.2 Mixed layer heat budget

This approach has already been used, e.g. to igatstthe SST balance in the
tropical Pacific Ocean on seasonal to inter-antivgascales Yialard et al, 2001] and
the contributions to intra-seasonal SST variabiiitythe Indian OceanDuvel et al,
2004]. In the present study, the mixed layer temmoee equation is decomposed as
described irMenkes et al[2005]:

3(T)=(-ud, T) +(-vd,T)—(ua, T) -(v'a,T)+(D,)
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10
(o) == Iodz
h_h

Here, T is the temperaturey, v andw are respectively the zonal, meridional and
vertical currentsK; the vertical mixing coefficient for tracettsthe Mixed Layer Depth
(MLD), and D, e lateral diffusion. The last tern@)(on the right hand side corresponds
to the atmospheric forcing)* and Qs are the non-solar and solar components of the
total heat flux, andi (z = -h)is the fraction of the solar shortwave that readhe mixed
layer depthh. A formulation including extinction coefficient®.85 m and 23 m) is
assumed for the downward irradian&afilson and Simpspii977]. Note that the flux
term contains a damping term, proportional to thier@nce between the modeled and
the observed SST froReynolds and Smifli994]. The MLD is defined as the depth at
which the density is equal to surface density @5 kg.n®. The <.> represent a
quantity integrated over the mixed layer.

To separate low- and high-frequency horizontal atlees, the 35-day Hanning-
filtered low-frequency component of currents andperature (denoted by overbars) are
first computed offline, and are then integratedrahe ML (termsa andb in Equation
1). Higher-frequency advection (first two terms(ofin Equation 1) is then deduced by
subtracting the previously computed low-frequendyestion from the total horizontal
advection. It was checked that the result depeondédslightly on the chosen period for
the filter.

This decomposition allows the five terms contribgtito SST evolution to be
isolated. The temperature evolution, defined as stemage, is governed by the sum of
the zonal advection by low-frequency currents (agridional advection by low-
frequency currents (b), effect of eddies for pesiad less than 35 days (the usually
small lateral diffusion is also included in thigng (c), subsurface effects (grouping
turbulent mixing, entrainment - computed as a redidn the routine which vertically
averages the different terms in the ML -, and weaftiadvection) (d), atmospheric
forcing (e), and a residue (res) which was checkdok negligible (three order smaller
than the others terms) because the temperaturerysclose to its mean in the mixed
layer. This residue will not be considered hereafie the tropical Atlantic, the so-
called 'eddies' include Brazil Current eddies, TI#sal intraseasonal equatorial wave

activity. However, TIWs are the main contributoosthis eddy term, in agreement with
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a previous study in the PacifiMenkes et al.2005]. The dominant contributor to the
subsurface term proves to be the vertical diffusibthe base of the mixed layer, with a
minor role for upwelling. This is due to our comgiihn of the heat budget over a time
and space varying mixed layer. This contrasts wwitheat budget calculated over a
constant depth mixed layer in which vertical adi@ctominates vertical diffusion.
2.3 Validation

In order to validate the MLD, thermocline depthmpeerature vertical structure, Sea
Level Anomalies (SLA) and currents in the modeffedent observation data sets were
used. TOPEX/Poseidon-ERS (T/P-ERS) SLA are used @M°x1/4° grid every 10
days. The SLA were built after removing the meaa s@face over seven years (1993-
1999) LLe Traon et al.1998]. The accuracy of this product is about@BRMS in the
Tropics. The PIRATA moored buoy arragdrvain et al 1998] consist of ten moorings
which measure subsurface temperatures at 11 dbptheen 1 and 500 m with 20 m
spacing in the upper 140 m. TAOSTA (Tropical AtlantOcean Subsurface
Temperature Atlas) is an inter-annual database esfical temperatures (0-500 m)
between 1979 and 1999, over a domain extending ffofwW to 12°E and 30°S to
30°N, with a 2x2° latitude-longitude grid/@uclair and Du Penhoat2001]. Modeled
MLD are validated using the global mixed layer deptimatology fromde Boyer
Montégut et al[2004] - referred to hereafter as dBM - availatahea 2°x2° spatial grid
at a monthly resolution, and computed from the sderesity criterion as in CLIPPER.

SST weekly mean maps from the TMI (TRMM Microwavealger,www.remss.com

radiometer between 1998 and 2000, at a resolutiof.25° are also used. Finally,
Richardson and McKe§l984] - hereafter RMK- provide a monthly climaigly of
ship-drift derived surface currents on a 1°x1° gwthin the region 20°S-20°N, 10°E-
70°W.
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Fig.1Longitude-Latitude plots of CLIPPER and T/P-ERS& kel anomalies : (a) CLIPPER standard

deviation, (b) T/P standard deviation, (c) corielatand (d) rms difference; (contours every 1 ergept
for correlation whose contours are every 1). Far ¢bmparison we have linearly interpolated the ehod
on the T/P-ERS grid.

The SLA spatial variability from the model is comglale to T/P-ERS (Fig.1). Both
low and high variability regions are well locatedttwcomparable amplitude. However,
there is a lack of variability in the CLIPPER exp®nt in the northwestern part of the
basin, especially in the retroflection region (1@ €or T/P and 8 cm for the model,
Figs.1la and 1b). This also corresponds to the lbwegelation and highest RMS-
differences (Figs.1c and 1d).

The vertical structure (temperature and D20) innttoelel is in reasonable agreement
with PIRATA temperature measurements (Figs.2) despn underestimation of high
frequency variability in the thermocline in the nebdMoreover, the model is too cold
near the surface, especially at 23°W where diffegenbetween the model and
observations reach up to 1°C. Moreover, the thelimods too diffuse compared to

observations, a common flaw of numerical modekhé&equatorial regions.
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3. Mean State

3.1  Description and validation

The Tropical Atlantic is subject to a trade windjirme whose seasonal variations
partly govern the ocean. The south east and naghteade winds converge in the ITCZ
whose position in the northern hemisphere is ontfavhich explains the presence of
cold water just south to the equator, and warmeemaorth of it [see for instance
Mitchell and Wallace1992]. The net heat flux is maximum above th& ¢cohgue (160
W.m?), and minimum over the subtropical gyres (Fig.38he ECMWF global
structure is in good agreement with other atmosphweat flux data set. However, the
zonally-averaged net flux along the equator from MECF (37 W.n?) is
underestimated when compared to other data setshwdre anyway not consistent
together (for instance, 47 Winfor NCEP/NCAR Reanalysis; 60 Wmfor
UWM/COADS, and 89 W.M for SOC; for more details, see http://www-
meom.hmg.inpg.fr/Web/Atlas/Flux/main.html). This nsainly due to too weak solar
and latent heat fluxe¥ 1 et aJ 2004].

The modeled mean circulation in the upper oceaeatstic (Fig.3b), with the two
branches of the westward-flowing South Equatoriatrént (SEC) off the equator,
separating into the southward-flowing Brazil Cutrand the northward-flowing North
Brazil Current. The latter feeds the Guyana Currantl the eastward North Equatorial
CounterCurrent (NECC) which extends into the Guir@arent in the GG. The
subsurface circulation is validated and discussed ispecific study about the EUC
[Arhan et a) 2006].

(b) X and

60°W 40°W 20°W 0°E 60°W 40°W 20°W 0°E
R Ty > 10.0 — — > 300

Fig.3 Longitude-Latitude plots of the 1997-2(—).667ime-mge of (a) ECMWF total heat flux
(contours every 20W/m?2) and ERS wind stress (102\/amd (b) CLIPPER mixed layer temperature
(contours every 0.5°C) and CLIPPER currents (cm/s).
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The modeled spatial D20 distribution is in agreeimeith TAOSTA observations
(Vauclair and Du PenhoaR001, Figs.4a and b). The zonal and meridiormgdes of the
thermocline are similar in the model and the datang the equator, the thermocline
deepens from 50 m in the east to 120 m in the indsdth data and model.

Figures 4c and 4d depict the mixed layer mean d@ptomparison with the dBM’s
mixed layer depth climatology. The MLD is shallowerthe eastern part of the basin:
10 m (both model and data), and deepens towardwidst reaching 60 m in the
observations but only 40 m in the model. This uad@&mation of the MLD is due to the
combined effects of the absence of the very hightfency weakly wind stress forcing
and of the insufficient vertical resolution whichepents the transmission of the wind
stress energy to the current shear and thus peteatMLD from deepenindganke
and Delecluse1993]. Note that the high spatial resolution loé tmodel allows the
narrowness of the shallow mixed layer in the equatband to be reproduced. This is
not visible with a weaker resolution such as in dBbait it is confirmed by close
examination of vertical profiles from hydrographocuises such as EQUALANT
[Bourles et al2002]. Despite a slight underestimation of thedeled MLD in the west,
the model demonstrates a good ability to reprodbeemixed layer depth structure, a
key feature for mixed layer heat budgets.
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Fig.4 Longitude-Latitude plots of the 1997 2000 timerage of the 20°C isotherm depth for : (a)
CLIPPER, (b) TAOSTA (contours every 20m); and & thixed layer depth (for (c) CLIPPER and (d)
de Boyer Montégut et .gl2004], (contours every 10m). The criterion foe tMLD is the depth at which
the density equals to the surface density plus Kgd®3.
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Figure 5 shows the mean 1997-2000 budget stateeodlifferent tendency terms of

equation 1. Over that time period, heat storadgelfend side of equation 1) is observed

to be close to zero.

The overall balance is mainly a result of coolingvertical processes at the base of

the ML (vertical advection, entrainment, verticaking), warming by atmospheric heat

fluxes, and eddies, a picture very similar\@lard et al [2001] andMenkes et al

[2005]'s results in the Pacific Ocean. The subswfacooling is greater than
2.5°C.montH south of the equator (0°S-2°S), from 0°W to 20WVer the same area,
warming by the atmospheric fluxes is about 1.5 %6.thonth. Warming by eddies

contribute to a rate of 1 to 1.5°C.monthetween 5°W and 30°W slightly north of the

equator. The mean low-frequency meridional advagbiays a minor role in the overall
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balance and has mainly a cooling effect north efefjuator (0°N-2°N) between 0° and

25°W, with values locally reaching 1°C.motth Finally, low-frequency zonal
advection is a minor term only contributing to arming patch of 0.5°C.monthnorth
of the equator (0°N-2°N) in the western part of @@ (0° and 10°W).

50°W 40°W 30°W 20°W 10°W 0°E 10°E
8°N |

4°N

8°s
8°N

8°s
8°N

4°N

8°s
8°N

1.6

1.2

0.8

0.4

8°N

4°N

4°5

8°s
50°W 40°W 30°W 20°W 10°W 0°E 10°E

Fig.5 Longitude-Latitude plots of the 1997-2000 time+agge of various contributors to the mixed

layer temperature : (a) atmospheric forcing, (bpiemcies due to vertical exchanges with the subserf
ocean (sum of vertical advection, vertical diffusgt the base of the mixed layer, and entrainmg})

eddies (high frequency horizontal advection + ktdiffusion), (d) zonal advection by low frequency

currents, (e) meridional advection by low frequenagrents (contours every 0.5°C/month between -

2°C/month and 2°C/month, every 1°C/month after ttiek line is zero).
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The atmospheric forcing term largely reflects theiture of the atmospheric net
heat fluxes (Fig.5a and Fig.3a). Its pattern iselto the total net heat flux, but depends
also on the spatial structure of the mean MLD @&&)y. A shallow MLD indeed
concentrates the net heat flux and increases th@iwg tendency close to the equator.
The strongest heating thus also corresponds taethien of the strongest upwelling,
enhancing the moderating effect of the atmospHkerxes on the equatorial upwelling.

The mean subsurface tendency term (Fig.5b) is Bngpterm all over the equatorial
band. Like the atmospheric warming, the subsurtawding is also the strongest in the
equatorial cold tongue: firstly, this is a regidridkkman divergence and upwelling, with
a thin thermocline and a strong vertical tempegatgradient; secondly, the strong
vertical shear between the surface SEC and thet&tglaUnderCurrent results in
strong vertical mixing.

The warming by the eddy term is located in theaegf most active TIWsGhelton
et al, 2001], and is similar in magnitude to the seat@mospheric heat flux. The
TIWSs are tightly trapped within a narrow band nodhthe equator, and reach their
maximum at 15°W, in agreement with satellite obaBons [egeckis and Reverdin
1987; Caltabiano et al. 2005]. In agreement witdochum et al[2004], the lateral
diffusion is observed to be negligible when comgaceTIWs.

The low-frequency zonal advection heating patterthe equator between 10°W and
0° is due to the westward current that brings warwegters from the east of the cold
tongue (Fig.3b). Like the zonal advection, the mealvection by low-frequency
meridional currents (Fig.4e) does not play a mape in the total balance. North and
south of the cold tongue the meridional currentvfiopoleward, in response to the
equatorial divergence and thus brings colder walés:is a cooling term. This cooling
is less effective in the south as the meridionapterature gradient is weaker than in the

north.

4. Seasonal Cycle

4.1 Description and validation
Figure 6 shows the seasonal cycle of zonal wiresstmet heat flux and thermocline
depth. In March, the net flux (Fig.6a) reachediits maximum in the central part of the
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basin (110 W.i), when wind stresses are low (0.04 N)mFrom March to May the
net heat flux decreases along the equator whil@alzemd stress and latent heat flux
increase, driving the net heat flux close to itsimum in May (~20 W.rif). The wind

in the eastern part of the GG blows eastward ifaBe(monsoon flux), and strengthens
between August and October. The net heat flux tbashes its second maximum in late
September (120 W.1). From September to December, the net heat floredses to a
second minimum (60 W.R). These features are in agreement W@ittang et a[2000].
Figure 6¢ shows the seasonal cycle of the moddledniocline depth which tightly
responds to wind forcing variability (Fig.6b). Inath the east-west thermocline slope
Is slightly tilted and reverses east of 5°W; tHgps starts to increase in May and June
during the intensification of the easterlies. As #msterlies relax in the center of the
basin between June and October, the thermoclingppedseat 0°E. The second

intensification of the trade winds in November makige thermocline shallow again in

the whole basin. These features are in good agrgemi¢h Hastenrath and Merle
[1987].

40°W 20°W 0°E 40°W 20°W 0°F 40°W 20°W 0°E
[ [ T NN [ [ [ ] [ [ [ T
0 30 60 90 120 -12 -10 -8 -6 -4 -2 0 40 60 80 100 120 140

Fig.6 Longitude-Time plots along the equator (2°N-2°8rage) for the mean 1997-2000 seasonal
cycle of (a) ECMWF net heat flux (contours every\Bfm?), (b) ERS zonal wind stress (contours every
102 N/m2), and (c) model 20°C isotherm depth (cont@wesry 20m).

94



Chapitre 4 : Etat moyen et cycle saisonnier ddd@ique équatorial

Figures 7a and 7b represent the SST seasonal dymbe,the model and TMI. In
March-April, the SST reaches its maximum (28.5°Ghia model, 29.5°C for TMI) in
the eastern part of the basin. Then the SST drapAugust (23.5°C in the model and
23°C in observations) when the trade winds areng#st. Then, SST slowly rises from
August to March, except in boreal winter in the @@h a short cold season in the
model. This secondary cooling is generally not gegat well in most widely-used
climatological data because of their low resolutioispace and time. However, the six-
year PIRATA buoy observations support the existentehis secondary seasonal
cooling (not shown). Notice that the seasonal wagnand cooling are highly
asymmetric at 10°W, with the latter taking onlyag@rmonths and the former taking
seven months. From the oceanic point of view, igesd cooling can be attributed to the
sudden and rapid intensification of the southeryds in May-June in the GG, in link
with the West African monsooriiand Philandey 1997;Xie and Carton 2004]). The
main features of the SST seasonal cycle are wptlioad by the model, despite a lack
of amplitude compared to TMI, in particular the c&¢dbngue is not cold enough in
boreal summer.

Figure 7c depicts the seasonal variations of thelah®LD in comparison with
dBM’s climatology (Fig.7d). As the winds are mongense in the west, the mixed layer
is deeper there than in the east. In March-Aphig wind stress is very weak and the
ocean remains highly stratified: the mixed layeshallow (12 m from the African coast
to 30°W in the model but deeper in the observajiddaring May and June, the sudden
increase of the easterly wind stresses very rapidigpens the mixed layer in both
model and observations. When wind stress relaxes l[dbvember, the mixing reduces,
the top of the ocean stratifies and the ML thinse MLD variations are around 30 m in
the west and 10 m in the east, representing atwariaf 100% over the course of the
season. Notice that, even though the seasonal ofdlee thermocline and the mixed
layer depths are similar in the central and wedt@npical Atlantic, the cycles are not in
phase in the east: when the MLD rapidly varies, thermocline depth is at an
extremum, and vice versa (i&@MLD maximum whenoD20=0, andD20 maximum
whenoMLD=0).

The seasonal cycles of the zonal current alongduator, for the simulation and the

RMK product, are shown in figures 7e and [ff April, the westward-flowing SEC
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strengthens with the intensification of the tradends (Fig.6b), and reaches its
maximum in June (0.5 m'y with the right timing and location compared to RM
although with a weaker than observed intensity.imduthe relaxation of the easterlies
and the strengthening of the westerlies (Fig.a6ig, $EC drops and reverses from the
GG to 15°W in September and October in agreemetit RMK and other studies
[Weisberg and Weingartnefl988]. The second intensification of the tradedsi in
November (Fig.6b) is associated with a second gtheming of the SEC that reaches a

maximum (0.4 m:$) in both model and data.

4.2 Seasonal Heat budget
4.2.1 Along the equator

This section first describes the heat balance eénetfpuatorial band (2°N-2°S mean).
The various tendency terms of the heat budget sahsycle (1997-2000 mean) are

presented in figure 8.

Heat storage along the equator is driven by thdéirapaction of the subsurface term
(Fig.8c), and the warming by both atmospheric fayc{Fig.8b) and eddies (Fig.8d).
Zonal and meridional advections by low-frequencyrents are relatively weak except
in boreal summer (Figs.8e), and compensate eadr.dfor more legibility, they are
regrouped. There are four distinct periods in teatlstorage seasonal cycle (Fig.8a): 1)
from January to the end of March, the mixed layerms slowly, 2) in April, the
cooling starts, and goes on until August, with alicy maximum in May of around
5°W, 3) the mixed layer is then heated again Wwwitember, 4) in December, a second
and weaker boreal winter cooling can be identifiedhe eastern part of the basin
(Fig.7a).
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Fig.7 Same as Fig.6 but for SST from (a) CLIPPER and @) (contours every 1°C); MLD from (c)
CLIPPER and (d)le Boyer Montégut et gR004] (contours every 10m); zonal current from (e
CLIPPER and (f) Richardson and McKee (1984) (corg@very 0.1cm/s). The RMK data are smoothed

(1° longitude Hanning filter).
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I
40°W 20°W 0°E 40°W 20°W 0°E

: i |
40°W 20°W 0°E 40°W 20°W 0°E
Fig.8 Longitude-Time plots along the equator (2°1%-2verage) of 1997-2000 mean seasonal cycles

of : (a) heat storage, (b) atmospheric forcingtéapencies due to vertical exchanges with theustdrse

ocean (sum of vertical advection, vertical diffusgt the base of the mixed layer, and entrainme(t)

eddies (high frequency horizontal advection + Htdiffusion), () zonal and meridional advectidnys
low frequency currents, (contours every 0.5°C/mdrgtween -2°C/month and 2°C/month, every
1°C/month after, the thick line is zero). All therids are smoothed with a 25-days Hanning filter.
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Between January and March, as the ITCZ comes d¢tndke equator, winds and
currents are weak (Figs 6a. and 7e.); the contabsitof the subsurface cooling term
and the TIWs are thus weak, and the surface hemtitige dominant term (Fig.8b) that
drives the positive heat storage and the resufi@g warming with a maximum SST at
the end of March (Fig.7a).

The strong cooling between April and August is ddko both a clear decrease in the
warming by atmospheric forcing and an increasehm $ubsurface cooling, but is
moderated by warming by TIWs. In April and May, thasterlies suddenly strengthen
at the equator, forcing a strong SEC (Figs.6a a)d Atmospheric heat forcing drops
(Fig.6a) because of the decrease in solar heatfidxhe increase in latent heat loss via
evaporative cooling. Vertical diffusion cooling,duced by strong mixing processes, is
enhanced. At that time, the currents are swift amedprone to instability; they generate
tropical instability waves in the center of the inashat act to warm the equatorial band
from 5°W to 30°W (Fig.8d). This warming by TIWsnst strong enough to counteract
the two previous effects, which result in a netthess and a progressive SST decrease,
reaching its minimum at the beginning of Augusg(F¥a). In the far western part of the
basin, the increase in latent heat loss is enhahgeduigher wind stress (Fig.6b), the
subsurface cooling is less efficient as the thefimecemains deep, and the warming by
the TIWs remains weak because the waves genenaiedda5°W have not yet reached
the western part of the basin; almost every teraysh role in the SST drop there. East
of 15°W, TIWs play almost no role and vertical d#fon cooling induced by strong
mixing processes dominates over all terms.

From August to November, atmospheric forcing sigaifitly increases again
(Fig.8b), due to higher solar heat flux, and weadasterlies in the center of the basin
(Fig.6b). In association with the wind decrease, dlop in westward currents (Fig.7e),
stratification (Fig.6¢) and shears (horizontal amdltical) in September and October
reduce the effects of both subsurface cooling aatming by TIWs. The situation is
quite different in the far western part of the bagsihere the easterlies (and the SEC)
increase in July and August (Fig.6b, 7e). This ¢$etadan increase in subsurface cooling
compared to the previous period, due to strongesngiiat the base of the ML. The
TIWs also remain intense theréhe warming by eddies and the subsurface cooling

partly compensate each other and the increase riacsunet heat flux drives the
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observed rise of the SST. In the GG, the TIWs &msost nonexistent, so the heat
storage is dominated by the surface warming and dhlesurface cooling. The

atmospheric forcing is weak from August to Novembas the westward current
decreases and even reverses in the GG. The deanestsatification and in subsurface
cooling, together with the increase of surface agpheric forcing, leads to a warming
of the sea surface (Fig.8a). Though partly balanbgdthe subsurface term and
modulated by TIWS in the western part of the basia,increase in solar radiation is the
dominant factor that explains the warming from Asigio November (Fig.7a).

In boreal fall and winter, the atmospheric warmdegreases in the GG during the
winter monsoon because of the associated high ctowerage Qkumura and Xie
2005]. Only in the GG the decrease in solar flugsogiated with the increase in
subsurface cooling, allows the SST to cool.

The overall analysis explains why the SST seasoyeé is annual in the central and
western parts of the basin, with a short intens#ing period between April and July
and a longer period of slight warming, and semitehiin the GG with a short second

cooling period in December.

4.2.2 Latitudinal structure

To characterise latitudinal structure of the heatdet, two longitudes were selected:
23°W (representative of western and central pdrteebasin and location of PIRATA
moorings) and 3°E (eastern part of the basin awdtion of repeated hydrographic

sections).
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Fig.9 Time plots of 1997-2000 mean seasonal cyme¥;/month, at 23°W on the left side : (a) 4°N-
8°N average, (b) 4°S-8°S average, and at 3°E4°(d}8°N average, (d) 4°S-8°S average; the redisine
the heat storage, the atmospheric forcing in blabk, subsurface in green, the horizontal advedtion
eddies in purple, the zonal and meridional adeestby low frequency current in blue.

At a first glance, figure 9 shows that the heatagie evolution south of the equator
and north of it is mainly governed by atmospheoicing in the central part of the basin
(Figs.9a, 9b and 9d). North (4°N-8°N) and southS(&°S) of the equator, the
subsurface term tends to cool the mixed layer teatpee except during the cold season
when it tends to warm it at 23°W, due to the presesf a barrier layer. Except in the
northeastern part of the basin where the eddigsgfagnificant role in the temperature
evolution (Fig.9c), this term is very small, liken-frequency advections.

As for the equatorial band, the seasonal cyclegifator reveals four periods. In the
central part of the basin (23°W, Fig.9a and 9b}hat beginning of the year, from
February to April, the SST is maximum north of thguator (29.5°C, not shown).

During this period, the vertical effects are closeero, with a strong stratification, and
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the mixed layer temperature cycle is entirely coligd by the net surface forcing. With

the increase of the winds in April, the atmosphdarcing decrease and the MLD

deepens, in May, and therefore SST also decrelseth of the equator, the increasing
heat flux provokes a second warming in boreal &alkl a second cooling in December.
South of the equator, the overall trend cycle isuah and is driven essentially by the
atmospheric processes with a brief cold period twieixtends from April to August and

a warming tendency over the rest of the year.

East of 10°W, the situation is different. In thethern part of the GG, the seasonal
cycle of the wind is more pronounced because ofAfiean monsoon which causes the
trade winds to reverse in boreal summer, with ai-semual component corresponding
to the two rainy seasons on the African coast. fiise takes place in boreal summer,
the second occurs in boreal winter. This semi-ahsigmal is very pronounced as an
overall trend, in atmospheric forcing, and in sufmte (Fig.9c). The temperature in the
ML is entirely driven by the semi-annual atmospbeneat flux cycle, although its
amplitude is moderated by the cooling action ofghlesurface processes, and to a lesser
extent by the nearly constant horizontal low-fregpye advections. Contrary to what
happens in the other locations, the eddies makienportant contribution to the heat
budget, especially from April to October. In theaudeern part of the GG (Fig.9d), the
mixed layer temperature cycle is dominated by &t lux cycle.

5. Discussion

We calculated a mixed layer heat budget in the tegiah Atlantic with a similar
method asVialard et al [2001]. Our results in term of dominant processes
comparable.

In the present study, the different contributorshéat budget are found to be very
similar to Jochum et a[2005]. For instance, the explicit lateral diffosiis negligible
when compared to TIWs, confirming that models résgl TIWs scales are needed to
accurately estimate heat budgets in the tropicahos. However, the mechanisms of
equatorial zone warming by TIWSs in the Pacific &ithntic oceans, and their effect on
the mixed layer budget are the subject of contiiesr On one hand/ialard et al
[2001] with a model in the Pacific, and/eisberg and Weingartnef1988] with
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observations in the Atlantic, show that TIWs warhe tcold tongue through the
transport of heat from the north to the cold tongoeregulate the heat stored in the
NECC. On the other handpchum et a[2005] claim that TIWs do not heat from the
equatorial cold tongue with heat advected fromwhem pool, but draw their heat from
the atmosphere. Firsipchum et a[2004] suggest, from a numerical experiment, that
eddy-induced horizontal and vertical fluxes almosmpensate over a mixed layer of
constant depth (20m), thus preventing TIWs frommiag the equatorial cold tongue.
On the contrary, there is almost no compensatioarwhWS-induced horizontal and
vertical advections are computed (instead of fliwexyences approach which does not
allow separating the influence of mass convergeoee)y a time- and space-varying
mixed layer (sedlenkes et a2005] for a thorough discussion). Second, in oodst,

a particle starting at the surface in the equdtanmavelling is advected away to the
north where it encounters the SST front and dowiswalscaping from the direct
atmospheric forcing while recirculating back to thguator and up in the equatorial
waters. Furthermore, while a typical particles &imid in a TIW recirculates, a number
of particle from the NECC are entrained into pagsiortices associated to the TIWSs.
These warm patrticle waters actually do transpoat frem the NECC warm waters to
the cold tonguel§utrieux personal communication). Thus, in our model auntation,
there is a direct oceanic heat transport from tBECQ to the cold tongue. Yet, it has
been demonstrated in observations that the atmosghstructured at the TIW scales. It
is thus likely that the atmosphere indeed retroactthe ocean heat transport at the TIW
scale. However, how this actually occurs is yebeoresolved and would need, from a
modelling point of view, the construction of a fultoupled ocean-atmosphere high
resolution model.

Comparisons with studies of the SST heat budgetspated from observations
[Merle, 1980; Weingartner and Weisbergl991] in the equatorial Atlantic give
qualitatively similar results despite different mmedologies. In particulaiVeingartner
and Weisberd1991] explained the seasonal variations in SSTsbéyeral different
mechanisms, each operating at a different phasigechnnual cycle: the rapid decrease
in SST in boreal spring and the appearance of ¢hettongue was attributed primarily
to upwelling-induced cooling by vertical advectiotley found an increase in the

horizontal advection with the onset of the insipivave season wherein a meridional
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Reynolds’ heat flux convergence resulted in indrepa$ST, which was then driven by
surface heat flux. These results are qualitati¢i¢lyot quantitatively) comparable to the
present results.

In a recent study, FGCM uséd situ temperatures from PIRATA moorings, near-
surface drifting buoys, and a blended sateihtesitu SST product to calculate mixed
layer temperature evolution in the tropical Atlan@cean. Minimum, maximum and
mean of the different terms of both heat budgetspsesented in figure 10 (left). The
seasonal evolution of the modeled trends (Fig.igbt) can be compared to figure 5 in
FGCM. Except for the contributions of the verticabling terms and the low frequency
advections, one can see on figures 10a-b-c theomebke agreement between the
present study and the data in terms of signs, &amieli mean values, and latitudinal
evolution. The major difference between the twotHaadgets concerns the process
responsible of the cooling: subsurface term (emtn&int + vertical advection + vertical
diffusion) in the present study and zonal advechgow frequency currents in FGCM.
This difference may originate from the strong rasidhat is found in FGCM budget,
especially at 10°W, that may be due to an undenesion of the vertical processes
estimated from observations. Besides, the impoetaicthe mean zonal advection in
observations compared to our model may result filoenscarcity of the observations,
essentially based on drifters data that rapidleje from the equator.
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Fig.10 left: heat budget annual tendencies (W/mé) raixed layer depth (m, in yellow) for CLIPPER
(left bars), ORCAO05 (middle bars) and PIRATA (ridtars) at 35°W-0°N (a), 23°W-0°N (b), and 10°W-
0°N (c). The PIRATA heat budget values are front£et al.[2003]. The bars represent minimum,
maximum (vertical bars) and mean (horizontal bars).
right : seasonal cycle of CLIPPER tendencies ar@5%V-0°N (d), 23°W-0°N (e), and 10°W-0°N
(), in W/mz.
(g) represents the relative contributions (%) ef tarious terms for the total budget, in CLIPPE## (]
bars), ORCAO05 (middle bars) and PIRATA (right bars)
Colours represent the various term : heat stomraged, forcing in black (dash line is the damping
contribution), subsurface in green, horizontal atie® by eddies in purple, zonal advection by low
frequency current in blue, and meridional advechgrow frequency current in light blue.
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However, the model also has limitations, firstlye thelaxation term added to the
ECMWEF atmospheric heat fluxes. Figures 10d, 10d, Hif show the seasonal cycles
of the relaxation term (in black dashed lines) #mel total net heat flux (ECMWF +
relaxation, in black continuous lines). The relaatterm is always positive, whatever
the location, in agreement with the previously dssed cold bias in the equatorial
modeled SST. This term is necessary everywheréhtoomean state, but important for
the seasonal cycle only in the eastern part ofbdmn. It might account either for
uncertainties in the ECMWF atmospheric heat flueesunresolved dynamics and
thermodynamics in the present oceanic model. Casgres with satellite or in situ data
show that ECMWF net heat flux is too weak near eqeator. Comparison between
PIRATA flux and ECMWEF flux also reveals that thempary role of the relaxation term
is to bring the ECMWEF flux nearer the observed fllike relaxation term may account
in particular for a possible bad representation tleé cloudiness over the GG.
Furthermore, to illustrate uncertainties due tocspheric forcing, we have computed
the same mixed layer heat budget with another gordtion of OPA, ORCAOQS5 (see
details of this configuration ide Boyer Montégut et gl2005]), which is forced in bulk
formulae for heat and salt fluxes. The results @mesented on figure 10 (left). We
observed that even though seasonal amplitudes iffieeedt (Fig.10a, b, and c), the
relative importances of the terms are the sameXB4q), which means that the overall
heat balance is unchanged. This suggests thafiie sf the differences in spatial
resolution and in the parameterisation of latereiision between the two simulations,
our results are largely independent of the choica specific heat flux data set. This
important conclusion holds also for the wind strassdemonstrated in the equatorial
Pacific byCravatte et al[2005]. Secondly, as shown in validation sectidhs, vertical
structure is not exactly simulated by CLIPPER vathunderestimation of the MLD in
the western part of the basin, and a slightly tdfuske thermocline compared to in situ
data. Even if the stratification underestimatioadg to an augmentation of the vertical
diffusion coefficient (the current shear seemsiséa), the too diffusive thermocline
tends to underestimate the vertical diffusion ane éntrainment, by decreasing the
temperature vertical gradient (Eq.1). This undaregtion of the cooling should induce
warmer SST than observed, which is not the caggesting that there is not enough

warming, from either surface heat fluxes or TIW#ieTtoo shallow MLD can not
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explain this surestimation: indeed, if the atmosjghkeat fluxes were integrated on a
deeper layer, it would decrease their contributethe mixed layer temperature budget.
Finally, another source of uncertainties in our etoal approach is parameterisation of
the vertical and lateral diffusion, which has bes@own to be crucial for the variability
in the Tropical OcearBlanke and Deleclusd.993].

6. Summary

In this study, the seasonal cycle of the equatamated-layer heat budget is
investigated using a numerical simulation of thepical Atlantic. A high-resolution
ocean general circulation model is used to diagtlvserarious contributions to a local
and closed mixed layer heat budget. The simulateproduces reasonably well the
main features of the circulation and thermal streeebf the tropical Atlantic. The model
closed mixed layer heat budget is decomposed ixti@sns: the temperature evolution,
the atmospheric flux forcing, the vertical procaségum of vertical diffusion, vertical
advection and entrainment), the eddies (regrougiiadnorizontal high-frequency - < 35
days - advection and the lateral diffusion), ané two components (zonal and
meridional) of the horizontal advection by low-ftemcy currents - > 35 days. Unlike
several other studies, the SST equation is intedravver a time- and space-varying
mixed layer.

At a first order, the SST balance at the equatfwusd to be a result of both cooling
by subsurface processes (through vertical mixinthpebase of the mixed layer, vertical
advection and entrainment), and heating by atmogpmet heat fluxes and eddies
(mainly TIWs). The cooling by subsurface processestrongest in June-August and
December when the easterlies are strong. Heatinthdytmosphere is maximum in
February-March and September-October, whereasdties are most active in boreal
summer. On the other hand, horizontal advectioloWwyfrequency currents only plays a
minor role in the heat budget. Off equator, the sedace temperature variability is
mainly governed by atmospheric forcing all yeargoexcept in the northeastern part of
the basin where strong eddies generated at thédoaa the thermal front significantly
contribute to the heat budget in boreal summer.

Comparisons with previously published observatistaties show relatively close
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conformity. However, this study reveals the mage played by the vertical exchanges
at the base of the mixed-layer that might be partisresponding to the residue in heat
budgets computed from observations. Experiment kiggher vertical resolution will be
necessary to study the processes between the Mlthendnderlying thermocline. In
particular, the fact that the MLD and the thermoelvariations are not in phase in the
eastern part of the basin will be the subject diier research. Moreover, the relaxation
term, essential in this oceanic model to simulagenhean state and the seasonal cycle in
the cold tongue region, highlights the importandeimproving the quality of the
atmospheric heat fluxes in the equatorial AtlanBicuises dedicated to study of ocean-
atmosphere interactions in the GG, as part of threca Multidisciplinary Analyses
(AMMA) program could be useful in this respect. Bies, more in situ observations are
needed to identify and quantify the vertical preessin the upper layer of equatorial

oceans.
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IV.3- Compléments sur le calcul du bilan de chaleur

Pour étre précis et pour pouvoir attribuer exactgma processus physique a un

terme, le bilan de chaleur et l'intégration dansctaiche de mélange doivent étre

calculés a chaque pas de temps du modele, c’@st-&dn-line ». « off-line » signifie

que le calcul des termes de ce bilan et ensuitggration dans la ML sont effectués a

partir des sorties moyennes a 5 jours du modéleaison de 'existence de termes non

linéaires (par exemple les advections), du mouvérdenla MLD a des échelles de

temps inférieures a 5 jours et des termes diffulaf®ilan obtenu off-line comporte un

résidu important. De plus, on ne peut attribuernd@niére slre une signification

physique a ce résidu, contrairement au calcul ma-6u le résidu représente le seul

terme non calculé explicitement, le terme d’entgiant d0 au mouvement de la base

de la ML.

Dans la comparaison présentée ici, on utilise edpurs calculées par le

modeéle CLIPPER pour estimer les différents termebithn de chaleur off-line.

on-line

off-line

J 4 A S O N D
2000

Fig.4.1 termes du bilan de chaleur en °C/mois &&0°N en 2000 calculés on-line (a gauche) et of-li

(a droite) a partir du modele CLIPPER, total err rftuix air-mer en rouge, advection zonale en bleu,
méridienne en turquoise, verticale en magental&fistace en vert, i.e. somme de diffusion vertiedle
entrailnement dans le calcul on-line et (-1x) résidns le calcul off-line.

Le résidu du calcul off-line est calculé comme kriation temporelle de la

température de la couche de mélange a laquell®ustrait les termes d’advections de

la température (zonale, méridienne et verticald® &drcage atmosphérique. Il provient

donc essentiellement des termes verticaux. En, difetcalcul off-line des termes

d’advection horizontale, d’accumulation locale dleur et de forcage atmosphérique

n'engendre que peu d’erreur (Fig.4.1), car les Inwgarités et les variations de la MLD
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a une fréquence inférieure a 5 jours ont moinsfld&émce sur ces termes. En revanche,
ces processus sont primordiaux pour les termedcaex, en particulier pour la

diffusion verticale (Fig.4.2).
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Fig.4.2 profils verticaux du logarithme du coeféiot de diffusion verticale (a gauche), du gradient
vertical de température (au milieu) et du logarighdu produit (a droite) a 0°N-10°W, modele CLIPPER.

De plus, le modele est écrit de maniere a ce queoddficient de diffusion
vertical prenne une valeur seuil (1 dans le caSIdPPER) dans le cas ou la convection
se déclenche, ce qui rend ce terme inexploitable pecalculer la diffusion verticale
off-line. Une solution alternative est de considé® terme comme résidu du calcul du
bilan off-line. Or, la figure 4.1 indique que ceest pas exact.

Notons ensuite que le résidu provient essentielénder calcul off-line des
termes du bilan et non pas de I'intégration ofelolans la couche de mélange. En effet,
si on intégre off-line dans la couche de mélangetéemes calculés on-line a chaque
niveau vertical du modéle, le résidu est faible,rasonnablement attribuable aux
processus d’entrainement.

Enfin, malgré la faiblesse du terme d’entrainemirst absolument nécessaire
de calculer le bilan de la couche de mélange eygianht sur une profondeur variable
dans le temps et dans I'espace pour représentexctament ce bilan.
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IV.4- Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons présenté I'exameniétie moyen et le cycle
saisonnier du bilan de chaleur de I'Atlantique icap Le bilan de chaleur intégré sur la
couche de mélange, de profondeur variable, nousrmipde montrer que la SST a
I'équateur était au premier ordre équilibrée pardé&oidissement des processus de
subsurface (principalement par le mélange vertidal base de la couche de mélange),
et par le réchauffement conjoint des flux de chadtmer et de I'effet des TIWs. Le
refroidissement par les processus de subsurfacenasimum de juin a aodt et en
décembre quand les alizés sont les plus fortsétkauffement par les flux de chaleur
atmosphériques est quant a lui maximum en févriarsmet septembre—octobre, tandis
que les eddies sont les plus actifs en été bok@al.advections horizontales par les
courants basse fréquence ne jouent qu'un réle miseule bilan de chaleur. Cette
présente étude s’est limitée a I'état moyen etyalecsaisonnier de la SST. On peut
cependant se demander si cet équilibre se mainiedés échelles de temps plus
grandes, en particulier pour étudier la variabilit&rannuelle de la langue d’eau froide
dont les conséquences sont importantes pour lathi®s continents voisins. Ce point
sera traité dans le chapitre 5.

En dehors de I'équateur, nous avons montré quedabilité de la SST était
principalement gouvernée par le forcage des flughddeur atmosphérique tout au long
de I'année, excepté dans la partie Nord-Est durassles eddies générés au niveau du
front thermique contribuent significativement alabide chaleur en été boréal.

La comparaison avec de précédentes études merpsetirad’ observations, en
particulier celle de Foltz et al (2003), montre bhon accord en terme de signe,
d’amplitude, de valeur moyenne et de structureuldithale pour les termes du bilan de
chaleur. La principale différence entre les dedarts réside dans le terme responsable
du refroidissement : le terme de subsurface datre ®tude et I'advection zonale par
les courants basse fréquence dans I'étude de Ebkr (2003). Cette différence peut
provenir du fait que le bilan de Foltz et al (20p8sente un fort résidu, en particulier a
10°W, qui peut étre di a une sous-estimation desegsus verticaux estimés a partir
des observations et au fait qu’ils calculent ledarbde chaleur off-line. De plus,

I'importance de I'advection zonale dans les obg@ma comparée a celle obtenue dans
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le modéle résulte de la rareté des données denteuai sont essentiellement obtenues
par des drifters divergeant a I'’équateur. De pleissalcul du bilan de chaleur off line
introduit des erreurs dues aux mouvements de lxzheowle mélange et aux non
linéarités. Insistons enfin sur le fait que le bitke chaleur de la couche de mélange doit
étre intégré sur une couche de profondeur varidaies le temps et dans I'espace pour
représenter correctement le terme d’entrainemdeséichanges entre la thermocline et
la couche de mélange. Ces échanges, primordiauxl@@ST, nécessitent un examen
plus approfondi et seront abordés, mais avec useluton verticale accrue, dans
I'annexe 1. En effet, la MLD est trés peu profoddas les zones équatoriales et oscille
alors entre les deux premiers niveaux du modéleuceend les conclusions quelque
peu incertaines.

Enfin, I'importance du terme de rappel (de l'ordies autres termes dans I'Est
du bassin équatorial), nécessaire aux modeéles ioc&snpour simuler correctement la
SST, met en lumiére I'effort a fournir pour amééiota qualité des flux atmosphériques
dans I'Atlantique tropical et constitue une limitgis de cette étude. Une configuration
alternative, avec une formulation bulk pour les<fide chaleur, sera utilisée dans le

chapitre 5 pour discuter les interactions entf®33 et ces flux de chaleur.
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équatorial Est

Bien que le cycle saisonnier soit le signal domirtenl’Atlantique équatorial, la
variabilité interannuelle est significative et peaMoir un impact important sur la
variabilité climatique des continents avoisinahss principale signature de la variabilité
saisonniere est comme on I'a vu I'apparition enb&éal d’'une langue d’eau froide en
surface a I'équateur. La variabilité interannuelie manifeste principalement par des
évenements chauds ou froids d’'une durée de quelopoés a plusieurs années qui
limitent ou amplifient I'apparition de cette languteau froide. Il en résulte une
modification du gradient méridien de la SST queefé les conditions climatiques, par
exemple sur le déclenchement et l'intensité de taudsdon Africaine (Fontaine et al,
1999 ; Okumura and Xie, 2005).

On a vu dans le chapitre précédent qu’il était sgaee de connaitre le terme de
rappel a la SST dans le modéle CLIPPER pour cordpeela variabilité simulée de la
SST, en patrticulier dans I'Est du bassin. Pourfreiathir de ce terme, nous utilisons ici
la configuration ORCAO05 (1992-2000) qui n'est pascée par des flux de chaleur
prescrits, mais permet une interaction entre la 8SIEs flux de chaleur grace a des
paramétrisations bulk. Le rappel aux observatisiscependant présent a travers ces
formulations, et sera discuté dans ce chapitreodogue, comme constaté dans le
chapitre 4, les deux modeles présentent un égeitdart a fait similaire entre les termes
régissant I'évolution de la température a I'échs#esonniére.

Les principaux résultats de cette étude sont ptésedans un article soumis a
Geophysical Research Lettermais en raison de la concision exigée par cedgrih

nous a paru important de détailler certains pamet de présenter I'article.
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V.1- Description et caractérisation de la variabili€ interannuelle en
Atlantique tropical

La variabilité interannuelle de la SST en Atlangqgtropical simulée par le
modéle ORCAO5 est maximale dans trois régionsraiss : au large des cétes du
Sénégal et de 'Angola (upwellings cotiers) eté&qliateur, dans les parties centrales et
est du bassin (Fig.5.1). Il s’agit de trois régiaffectées par des upwellings.
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Fig.5.1 déviation standard des anomalies de S&btiermes 25.5°C pour les différentes années entre
1992 et 2000 et la climatologie (en gras) de la 88ulée sur ces 9 années, modeéles ORCAOQ5.

Afin de caractériser les différents aspects de daiabilité interannuelle,
plusieurs criteres ont été choisis (tableau 5dardir des données du modele ORCAOS.
La validation des sorties du modele a été présatdas le chapitre 3 pour les échelles
annuelle et saisonniére. La validation a I'échiglterannuelle est montrée dans l'article
de la section 3 de ce chapitre, mais les vale@septées dans le tableau 5.1 sont tout a
fait comparables a celles obtenus a partir de [& B&ynolds (par exemple le long de
I'équateur, Fig.5.2).
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Fig.5.2 hovmdiller le long de I'équateur des signtiaux de SST du modéle ORCAO5 (a gauche) et de
la SST Reynolds (a droite) entre 1993 et 2000 ¢daesours sont tracés tous les 2°C.

Le premier critere consiste a mesurer la surfade wlume de la langue d’eau
froide. Pour cela, on délimite la surface par urms®therme choisie comme
caractéristique de la zone d’eau froide, ici 25.9°€ deuxiéme permet de mesurer les
températures maximales et minimales du cycle saispainsi que la durée de la saison
froide. Ces valeurs sont déterminées aux moment$aoderivée temporelle de la
température s’annule. Ensuite, la température muyeate la langue d’eau froide est
caractérisée en moyennant la température a l'euerde la surface précédemment
définie. Enfin, plus classiquement, les anomalsrannuelles de la température de
surface sont calculées dans une boite choisie rgpuésenter la zone de maximum de
variabilité ainsi que la variabilité interannuellie la langue d’eau froide, i.e. 0°N-
2°S/15°W-5°W (Fig.5.1). Cette boite differe de ealléfinie par Zebiak (1993), ATLS,
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qui représente la moyenne de la SST sur 3°S-3°W20°W, choisie sur la base de
'amplitude de la variance et sur les corrélati@mre les anomalies de SST et de
pseudo tension de vent, mais aussi pour sa sideliavec I'index NINO3 du Pacifique.
Cela permet a Zebiak (1993) d’insister sur le dai¢ le mode équatorial de I'Atlantique
est proche du mode ENSO du Pacifigue. Cependamtédh Atlantique présente des
caractéristiques géométriques différentes de ceallesPacifique, en particulier une
asymétrie autour de I'équateur avec la présencka déte africaine a 5°N. Dans la
mesure oU nous nous intéressons ici plus partremient a la variabilité de la langue
d’eau froide, il nous parait plus judicieux d'wusdir la nouvelle boite 0°N-2°S/15°W-
5°W. De plus, le choix de la latitude nord (0°NJ)mpet de nous affranchir des effets dus

a la migration interannuelle de la position mémdie du front thermique au nord de

I'équateur.

Climato | 1992 | 1993| 1994 1995 1996 | 1997 1998| 1999 | 2000

06-

date déclenchement|  Ol-apr 22-mar| 22-mar| 0Ol-ap 22-apy 2l-apr | Ol-apr | 23-mar | 12-apr | apr

29-

date fin 30-jul 30-jul 30-jul 254ul 05-aug| 13-sep | 04-aug 10-aug| 31-jul aug

durée 26 26 26 23 21 29 25 28 31 29
surf CT (189 8.02 12.5 8.27 9.51 6.85| 7.15 8.48 4.81 5.96 8.79
vol CT (ml) (135 1.89 3.44 1.7 2.15 159 | 154 2.03 1.19 1.38 2.04
vol CT (tc) (189 45 7.41 4.41 5.08 3.91| 3.99 4.76 2.79 331 | 4.96
température CT 24.01 23.8 23.79 23.79 24.08| 24.06 23.8 24.16 24.13 23.99

10-

date apparition 25,5°C  11-may | 21-may| 16-may| 11-may| 11-juin| 05-juin | 16-may | O01-juil | 21-juin | juin

date disparition 25,5°C 12-mars | 31-janv| 25-feb | 12-dec| O07-jany 31-janv | 12-nov 18-dec | 22-janv ?

Tabl.5.1 caractéristiques de la langue d’eau fraidelélisée par le modéle ORCAO5 entre .Ies
années 1992 et 2000.

Ces différents critéres nous permettent donc dacténiser les échelles spatio-
temporelles et I'amplitude de la variabilité intenaelle de la langue d'eau froide
(Tabl.5.1). Cette derniere apparait en surface danSG, avec une amplitude des
anomalies de SST les plus fortes qui peut attei@tite entre le 22 mars et le 22 avril.
La saison froide se termine entre le 25 juilleleet6 septembre, et dure donc entre 105
et 155 jours. De plus, les anomalies de volumesutgss sur la profondeur de la
thermocline ou de la couche de mélange et les diesmde surface sont toujours de
méme signe, excepté en 1993 : plus la langue dteale s'étend en surface, plus elle
est profonde, et inversement. Ensuite, les anomal&® température et surface (ou

volumes) sont de signes opposés, i.e. une anoofaigde occupe moins de surface (ou
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de volume) gu’'une anomalie froide. Enfin, a partiptes années 1995 et 2000 (trés
faibles anomalies), la température de la languawfoide et la durée de la saison
froide ont des anomalies de signes opposeés, ¢esedu’'un évenement chaud est plus

court qu’un évenement froid.

(.

||M|||J||§|\D|£{H\JlHsl||D||L';\|J|\|S|\|DHM|||J\||S\HDH}V;HJ\HSH;)HMH|J||§HD|£{||\J||\S|||D||LI;\|J|||S|\|D\M|\J|HSH|D
1992 1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000

Fig.5.3 Anomalies interannuelles des différentsies du bilan de chaleur moyennés dans la boite
[15°W-5°W]x[2°S-0°N] : (a) variabilité temporelleeda température (noir), somme des processus
verticaux (subsurface + flux de chaleur air-meuge), advections horizontales par les courantebass
fréquence (bleu) et effets des eddies (violet) p(bcessus verticaux : subsurface (vert), fluxidaeur
air-mer (rouge) et somme des deux (noir) ; en °@niRour plus de lisibilité, les courbes ont éltieées
avec un filtre de Hanning a 35 jours.

Les anomalies interannuelles peuvent étre consdéodmme significatives
quand leurs valeurs absolues sont supérieures aBX€eptées celles de décembre
1997- janvier 1998, ces fortes anomalies se preduigux printemps et étés boréaux et
durent en moyenne 75 jours pour notre période @@t(1992-2000). Les évenements
interannuels les plus importants ont lieu en 19986, 1997 et 1998.

De plus, les mécanismes responsables des évenederi896 a 1998 sont
identiques a tous les processus possibles suritzdpél 992-2000 (Fig.5.3). Nous allons
donc nous concentrer sur cette période 1996-1988s th boite 0°N-2°S/15°W-5°W

pour étudier les différents processus de cetteabdité de la SST, via le bilan de
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chaleur dans la couche de mélange. Ces résultattd'dbjet d’un article soumis dans
Geophysical Research Letters présentée dans lars&ct

V.2- Etat des connaissances sur la variabilité intannuelle en
Atlantique tropical

Plusieurs mécanismes ont été proposés pour expligwariabilité observée en
Atlantique tropical. Le premier est similaire au deocouplé équatorial responsable de
'ENSO dans le Pacifique (Carton and Huang, 19B4pmpose la partie équatoriale de
la variabilité a I'échelle du bassin tropical et edié aux changements interannuels de
la pente de la thermocline, résultants des anomdkevent zonal dans la partie Ouest
du bassin (Zebiak, 1993). Cependant, I'amplitude leetdurée des évenements
correspondants sont plus faibles que dans le Baeiff\wwang et al, 2004). Le deuxiéme
mécanisme est un mode tropical couplé, qui meeehes flux de chaleur air-mer, et est
associé aux variations interannuelles du gradiamséquatorial de SST a I'échelle du
bassin, et aux variations de la migration mérideeda I''TCZ (Xie and Carton, 2004).
Enfin, la variabilité interannuelle dans I'océariaitique tropical peut aussi trouver son
origine dans l'océan Pacifique ou dans I'Atlantigerd via des téléconnexions
atmosphériques (Wang et al, 2004).

Le premier systeme de variabilité climatique évogui® mode équatorial- se
manifeste tous les deux a quatre ans en moyense .cthractérise par un épisode chaud
ou froid (lllig et al, 2006). Pendant un épisodeawth on observe une relaxation des
alizés dans la partie Ouest du bassin équator@ifad@mément a la théorie linéaire de
propagation des ondes équatoriales (Cane and #ard®v6, 1977, 1979, 1981 ;
Philander, 1978), une telle perturbation des veats&ux peut provoquer la propagation
vers 'Est, le long de I'équateur, d’un train d’@sdde Kelvin, situées entre la surface et
100 metres de profondeur environ (lllig et al, 200des ondes de downwelling vont
approfondir la thermocline au cours de leur profiagaet donc stopper les remontées
d’eaux froides. De ce fait, des anomalies de teaipér des eaux de surface dans le GG
peuvent apparaitre, comme ce fut le cas durarit bétéal de 1996 (lllig et al, 2006).
Lors d'un évenement froid, le phénoméne s’invels.signature de ce mode de
variabilité en SST est principalement visible ddiiEst du bassin équatorial et les

anomalies sont maximales dans la région de la &rdjeau froide. Ce mode de
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variabilité entraine des variations de la tempdéeatle subsurface dans I'Est du bassin
de l'ordre de 1°C en moyenne mensuelle, atteigparfbis 3-4°C dans le fond du GG,
comme ce fut par exemple le cas en 1984 (Hisaat| @986).

Le deuxieme mode de variabilité de l'Atlantiquepical est le mode inter-
hémisphérique. L’analyse des structures spatisesadomalies interannuelles de SST a
montré que les sécheresses étaient associéesd@plasements inhabituels en latitude
de I''TCZ (Ruiz-Barradas et al, 2000). Lorsque [0Z se déplace anormalement vers le
Nord, la température des eaux de surface augmergderNord, tandis qu’elle diminue
au Sud créant une anomalie de gradient trans-é&iplade SST. Ce gradient en phase
positive déclenche une période de sécheresse daderteste et de fortes pluies au
Sahel. Une situation contraire apparait quand A8 déplace anormalement au-dela
de sa position extréme Sud : la température des @agurface diminue alors au Nord
et augmente au Sud, favorisant souvent d’'imporsaptécipitations sur le Nordeste et
la sécheresse au Sahel. Ce mode de variabilitceggindant mal compris et trés
controversé, en particulier sur la nature dipoldieesa structure spatiale (Houghton and
Tourre, 1992 ; Mehta, 1998 ; Rajagopalan et al8%9%nfield et al, 1999 ; Servain et
al, 1999 ; Dommenget and Latif, 2000).

La variabilité des vents et de la température dtase de la mer en Atlantique
tropical est également affectée par d'autres syeténlimatiques, comme ceux du
Pacifique tropical (Enfield and Mayer, 1997 ; Sot&t al, 2000 ; Nobre et al, 2003) ou
des latitudes moyennes (Hasternrath et al, 1986brdN and Shukla, 1996). La
circulation atmosphérique se compose de cellulesidelation zonales (cellule de
Walker) et méridiennes (cellules de Hadley), cemidees mettant en relation la
variabilité¢ de [I'Atlantique tropical avec celle ddsatitudes plus élevées. Les
perturbations atmosphériques rapides se propagéf@rentiellement d’Ouest en Est et
favorisent les téléconnexions entre les bassindidee et Atlantique. Par ailleurs, on
observe une influence de la variabilité I’ENSO &g précipitations de certaines
régions d’Ameérique du sud (Diaz et al, 1998) etl'aativité cyclonique de I'Atlantique
nord (Gray and Landsea, 1992). Cette influence pmpérer selon ce schéma: les
anomalies de SST du Pacifique tropical entraineet modification de la cellule de
Walker. Un événement El Nifio crée un décalage K@rgest de la zone de convection

habituellement centrée sur ’Amazonie, et de laveogence des vents d’Est et d’Ouest
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du continent (Wyrtki, 1982). Les alizés Atlantigeent alors renforcés et activent la
cellule atmosphérique de I'Atlantiue. Dans l'anrg@é suit un événement El Nifio
important, I'Atlantique tropical Nord est généralmh caractérisé par une SST
anormalement élevée, tandis que I'Atlantique tralpsud est parfois dans une situation
opposée (Enfield and Mayer, 1997).

La réponse de I'Atlantique tropical a la variakgldu Pacifique tropical associée
a 'ENSO a été mise en évidence par le calcul deélations entre les anomalies de
SST des deux bassins (Lanzante, 1996 ; Enfieldveagr, 1997). Les interactions air-
mer jouent un rdle important dans la réponse dgdiique a la variabilité du Pacifique
associé a 'ENSO. Contrairement a l'influence intpote qu’exerce 'ENSO sur le
gradient méridien de SST, la corrélation entreeke@nements interannuels Atlantique et
'ENSO n’est généralement pas significative (Zebis®93 ; Enfield and Mayer, 1997).
En outre, Nobre et al (2003) montrent que les peations en Atlantique tropical,
générées par la variabilité du Pacifique, sont losa d’entretenir la variabilité
équatoriale, avec une amplitude en accord aveghssrvations. Cependant, d’apres la
théorie linéaire des ondes longues équatorialieselisification des alizés de Sud-est de
mars a juin le long de I'équateur, consécutive &wgmement El Nifio, aurait tendance a
augmenter 'upwelling équatorial, induisant unevatéon de la thermocline équatoriale
dans I'Est du bassin et provoquant un évenemeiat & Atlantique équatorial.

Les influences des régions extratropicales et eticpher de I'Oscillation Nord
Atlantiqgue (NAO) sont plus complexes car elles pu\s’établir aussi bien par le biais
d’'un pont atmosphérique qu’a travers des connexdg@saniques. Par exemple, Xie and
Tanimoto (1998) proposent que le gradient transigi@mérigue de SST pourrait étre
excité par la NAO. Une analyse statistigue fondée s index caractéristique du
gradient (difféerence de la SST moyenne entre 1426C entre 5-15°S) révele une
structure spatiale qui s’étend du Sud de l'Atlamigusqu’au Groenland, suggérant
donc une interaction entre la NAO et le gradieahsrhémisphérique de SST. En effet,
le centre d’action subtropical (~40°N) entraine dexdifications de I'amplitude des
alizés de Nord-Est et affecte ainsi la tempéraieel'Atlantique Nord (Xie and
Tanimoto, 1998 ; Chang et al, 2000 ; Czaja et@0)22. Or, on a vu que ces anomalies
modifiaient la position de I''TCZ, et donc du gradt trans-hémisphérique de SST. Les

latitudes moyennes influencent aussi la variabdgd Atlantique équatorial a travers la
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circulation océanique (Schott et al, 2004), viadeBules de circulation subtropicales.
Cette circulation méridienne transporte I'eau swibélel au niveau des gyres dans les
zones d’'upwelling équatorial pendant I'hiver. Laighilité de ces cellules tropicales est
elle-méme influencée par le taux de subductionlatésides subtropicales (Lazar et al,
2001, 2002). Des modifications dans la formaticgadx profondes aux hautes latitudes
de [l'Atlantique Nord peuvent en outre créer des ngements du transport
transéquatorial de SST, engendrant la formatiom diipble de SST (Yang, 1999).
Réciproguement, certaines études récentes suggguenta variabilité en Atlantique
tropical peut aussi perturber la variabilité detldhtique Nord (Rajagopalan et al,
1998 ; Roberston et al, 2000 ; Tourre et al, 19@kumura et al, 2001), a travers le
dipble de SST tropical qui force une téléconnectianotrope atmosphérique jusque
dans les extratropiques.

Dans le GG, le premier événement interannuel en8&Tdocumenté fut celui
de 1963 car il a coincidé avec le programme d’'olagiems EQUALANT (Merle et al,
1979). Durant I'été boréal 1963, les anomalies §& 8nt excédé 1.5°C dans le GG. En
raison de la synchronisation d’anomalies thermiguegides dans I'est du bassin, de la
relaxation des alizés et du déplacement vers ledgulh zone de convection, Hisard
(1980) a baptisé de phénomene de Nifio Atlantigas.dnalyses de Servain et al (1982)
ont permis de mettre en évidence les connexiong émtforcage atmosphérique dans
I'Ouest du bassin et le réchauffement observé ¢ai3G. L’évenement de 1984 s’est
produit lors d'un autre programme d’observatiorSEQUAL/FOCAL (Weisberg,
1984), juste aprés l'intense événement El Nifio €8211983. Les observations de
subsurface ont révélé un approfondissement destanticline équatoriale dans I'Est du
bassin (Philander, 1986) qui résultait d’'un déptaeet vers I'Est d’anomalies chaudes
le long du guide d’ondes équatorial (Carton andngud 994). Delecluse et al (1994)
ont ensuite montré qu'’il pouvait exister un lientrencet événement interannuel en
Atlantiqgue équatorial et I'évenement El Nifio damesRacifigue. Handoh and Bigg
(2000) ont analysé I'évenement de 1996 a partir dimnées océaniques et
atmosphériques issues d’observations satellitesitesuggéré un scénario reposant sur
les propagations/réflexions d’ondes équatorialeénario ensuite évalué a I'aide d’'un
modeéle numérique par lllig et al (2006). Enfin, \¢&ir et du Penhoat (2001) ont

construit une base de données pour étudier trasetments ou suite d’évenements
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équatoriaux particulierement importants dans I'Afilque : en 1983 et 1984, en 1994 et
1995 et en 1997 et 1998. lls mettent en évidendaitl@ue ces événements sont tous
différents et ne répondent pas tous a la théodssjue de propagation d’ondes qui
explique le mode équatorial de variabilité intenaglte.

Ainsi, la variabilité interannuelle de surface ddinséan Atlantique équatorial
résulte d’interactions complexes entre la dynamigéanique équatoriale et les flux de
chaleur air-mer (Carton et al, 1996). Puisque |1& ®St un paramétre clé pour les
interactions océan-atmosphere, il est crucial deprendre les processus de couche de
mélange qui contrdlent la SST a I'échelle interaailey en particulier dans la zone de la
langue d’eau froide. En outre, on peut se demasidéquilibre du bilan de chaleur

déterminé pour le cycle saisonnier est le mémédchélle interannuelle.

V.3- Article

V.3.1- Résumé de l'article

Une simulation numérique réaliste est utilisée pewaminer les différents
processus qui contrlent la SST a I'échelle inteu@fie dans l'océan Atlantique
équatorial Est. Les anomalies interannuelles salsties a partir d’'un bilan de chaleur
dans la couche de mélange. Le modéle simule leSseant®92 a 2000, mais nous nous
sommes focalisés sur les années 1996 a 1998 camcesnnées présentent de fortes
anomalies interannuelles de SST et les processuiemjeu sont représentatifs de ceux
qui agissent sur toute la période 1992-2000. Ds, plous avons adopté une approche
par boite : nous avons considéré les anomaliesamtaelles moyennes entre 15°W et
5°W et entre 2°S et O°N.

Il est démontré a travers I'étude du bilan de dlvatke la couche de mélange que
les processus verticaux unidimensionnels, c’estélds flux de chaleur air-mer et les
processus océaniques de subsurface, prédominent p@er les évenements
interannuels chaud et froid pendant la période 198B. Néanmoins, deux
mécanismes différents sont identifiés : le premiet en jeu la réponse des termes de
subsurface a la propagation vers I'est des ondeat@agales, forcées dynamiquement a
distance par les anomalies de tension de venteatzals la partie Ouest du bassin. Ce

mode de variabilité interannuel correspond au mégigatorial identifié dans d’autres
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études, par exemple celle de lllig et al (2006)edt similaire au mode ENSO du
Pacifique équatorial. Le second mécanisme est mmethermodynamique et résulte
des anomalies interannuelles des flux de chaleumar locaux, dominées par celles de
flux de chaleur latente. Malgré la difficulté d’leo un processus purement local, la
comparaison avec un flux de chaleur latente obsssué permet de conclure sur le réle
actif des anomalies de vent local sur le flux delelr latente et donc sur la SST en
1998.

Enfin, contrairement a ce qui se passe a I'échédletemps saisonniére, les
advections horizontales de température par lesaotaibasse fréquence jouent un réle
important pour la variabilité interannuelle de I8TS Ce rble est totalement différent
selon la composante zonale ou méridienne considéarelis que lI'advection zonale
exerce une rétroaction négative sur les anomaBeSSil, I'advection méridienne peut
étre a l'origine d’anomalies interannuelles de S&T lien avec les anomalies de vent

local.
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V.3.2- Article

Processes of Interannual Variability in SST in the
Eastern Equatorial Atlantic during 1996-1998

Peter, A.CY, F. Marin®. Y. du Penhodt’

(1) Laboratoire d’Etude en Géophysique et OcéampiigaSpatiales, UMR 55-66 (CNRS, UPS, CNES,
IRD), 14 avenue Edouard Belin, 31400 Toulouse, ¢&an
(2) Laboratoire d’Etude en Géophysique et OcéamptigaSpatiales, UMR 55-66 (CNRS, UPS, CNES,
IRD), Centre IRD de Bretagne, Technopole Point®dble, B.P. 70, 29280 PLOUZANE, France

Abstract

A realistic numerical simulation is used to invgate the different processes
controlling Sea Surface Temperature (SST) on intaral time scales in the eastern
equatorial Atlantic. Interannual anomalies are coteg from a closed heat budget of
the surface mixed-layer. It is shown that one-disn@mal vertical processes, namely air-
sea heat fluxes and subsurface processes, predentmacreate warm and cool
interannual events during the 1996-1998 period. Vertical different mechanisms are
identified: the first one involves the subsurfaeermodynamic response to the eastward
propagation of equatorial waves dynamically andatety forced by zonal wind stress
anomalies in the western part of the basin. Therskone is purely thermodynamic and
results from interannual anomalies in local air-sBeat fluxes, dominated by anomalies
in the latent heat flux. Moreover, horizontal temgtere advection is shown to play an

important role in SST interannual variability.

1-Introduction

The most striking signature of seasonal variabgitythe surface of the equatorial
Atlantic Ocean is the appearance in boreal sumrher tongue of cold water in the

eastern part of the basin. The time-average andosah cycle of Sea Surface

Temperature (SST) are found to result from a coatiomn of warming by atmospheric
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fluxes and oceanic eddies, and cooling throughwstdise processes, with a minor role
played by horizontal advection by Low Frequencyréaéter LF) currentsHeter et al
2006]. Superimposed on this strong annual signatyrwand cold interannual events
can limit or amplify the seasonal appearance ofdble tongue, thus modifying on
interannual time scales the climatic conditiongshsas the African Monsoon, in the
surrounding continent©kumura and Xig2005].

Several mechanisms have been proposed to explainoliserved interannual
variability in the tropical Atlantic Ocean. Onessnilar to the equatorial coupled mode
responsible for the EI-Nifio Southern OscillatiolNE&O) in the Pacific Carton and
Huang 1994]. It is the equatorial component of a trapigasin-scale variability that is
related to interannual changes in the equator&htbcline slope, resulting from zonal
wind anomalies in the western tropical AtlantiZzepiak 1993]. However, the
magnitude and period of the corresponding evertsvaaker than the Pacific El Nifios
[Wang et al 2004]. Another is a coupled ocean-atmospheradabmode through air-
sea heat fluxes, associated with interannual clsamgéhe large-scale cross-equatorial
SST gradient and the interannual meridional migratf the Intertropical Convergence
Zone [Xie and Carton 2004]. Finally, interannual variability in theopical Atlantic
Ocean can also originate from atmospheric teleadiores with the Pacific ENSO or
the North Atlantic Oscillation\Vang et al 2004]. Thus, the interannual variability at
the surface of the equatorial Atlantic Ocean rasiuim a complex interaction between
equatorial ocean dynamics and air-sea heat fluQadgn et aJ 1996]. Since SST is the
key parameter for ocean-atmosphere interactions,datucial to understand the mixed-
layer processes that control SST on interannua soales.

In the present paper, processes responsible forif8iannual anomalies in the
eastern equatorial Atlantic, in particular at thedtion of the seasonal cold tongue, are
explored from a realistic numerical simulation. Tieat budget of the surface mixed-
layer was computed for the years 1992-2000 andyae@lto determine the origins of
the interannual anomalies in the surface heat ludge present study focuses on the
1996-1998 period when observed interannual anomalere maximum and the
processes at work were representative of thosermeguluring the entire 1992-2000
period. Section 2 gives an overview of the model e mixed-layer heat budget used

in this study, and a validation and descriptiorthed simulated interannual variability.
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Section 3 provides an analysis of the interannmalnelies in the mixed-layer heat
budget in the region [2°S-0°N;15°W-5°W] where imt@nual variability is maximum,
in the core of the seasonal cold tongue. Lasthy/ résults are discussed and summarized

in section 4.

2- Model and heat budget: description and validatia

The ORCAO5 simulation used in the present studpased on the OPA model
[Madec et al1998] and is described de Boyer Montégut et #006]. The model has
a ¥2° resolution and 30 z-vertical levels (10 levialshe first 100 meters). The model
was forced with weekly ERS1-2 wind stress from 1892000, after an initial 3-year-
long spin-up using 1992-2000 climatological atmasphfields. Evaporation and solar,
long wave and turbulent heat fluxes were computenh foulk formulae Goosse et al
2001], which relate fluxes to SST and meteoroldgieaameters.

The equation for the close mixed layer heat budgeaiescribed inPeter et al
[2006]. The mixed layer temperature evolution isgyoed by the zonal and meridional
advections by LF currents, the horizontal advechgreddies for periods of less than 35
days (mostly tropical instability waves), atmospbhdorcing, and subsurface effects
(turbulent diffusion, vertical advection and emtiraent at the base of the mixed layer).
As for the mean state and the seasonal cycle,amenéint contributor to the latter term
on interannual time scales is found to be the e@rtliffusion (TKE parameterization)
at the base of the mixed layer, while horizontdfudion is found to be small (not
shown). Interannual anomalies, in particular fochedéerm of the heat budget, were
computed with respect to the 5-day resolution dalogical cycle estimated over the
1992-2000 period.

Regions of maximum interannual variability in SSilthe tropical Atlantic for the
period 1992-2000 are first the coastal upwellingiors off the coasts of Senegal and
Angola, and a second the broad equatorial regi@iW25°E;3°N-5°S) that is the
subject of this paper. The latter corresponds ¢oldlation of the seasonal cold tongue
that appears every year in boreal summer, and 8&TFannual anomalies are thus

mainly the signature of year-to-year modulationtlut seasonal cold tongue (mean
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temperature, dates of onset and disappearancélsmaterage). Consequently, results
in section 3 will be given for the [2°S-0°N;15°WW7 box, whose latitude range was
chosen to represent only the interannual varighdftthe cold tongue SST, excluding
the processes associated with the year-to-yeartrogrof the SST fronts delimiting the
cold tongue. Moreover, the SST interannual anommadiee found to be strongest in
1993, as well as during the years 1996-1998 oniwthie present study will focus.

When compared to observatiorRelynolds and Smitl1994], the amplitude of the
main observed interannual events of these yedosingl to be slightly too high (Figures
le-f) but the model is able to reproduce the locatind period of these events (Figure
1b): a warm event (of amplitude 2.0°C) between Mand August 1996, a cold event
between November 1996 and August 1997 (exceedi®@JG2 and a long warm event
between September 1997 and December 1998, wita thséinct maxima in December
1997, June 1998 and October 1998. Maximal ampl#uafe interannual anomalies
generally occur in May-June of each year and aws tthase-locked to the seasonal
cycle, either amplifying or limiting the strengthtbe cold tongue, except for the events
of January 1998 and October 1998.

SST interannual anomalies are found to be closetlyetated with 20°C isotherm
depth (D20) anomalies from March 1996 to Febru@98l in both model and data
[Vauclair and du PenhoaR001], suggesting that subsurface processestirestiom
the interannual increase or decrease in the thdimeodepth play an important role in
the existence and properties of warm and cold evémting this period (Figures 1c-d).
However SST and D20 interannual anomalies are foaam longer correlate in early
1996 or after March 1998, suggesting that procesttes than subsurface ones may be

responsible for these anomalies.
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Figure I Longitude-time plots along the equator of anoewlin (a) ERS zonal wind stress
(contours every 2 N/m?); (c) modeled and (d) TAOSAWRC isotherm depth (contours every 10 m);
(e) modeled and (f) Reynolds SST (contours eves$@). (b) Time plot of interannual anomalies,
averaged over 15°W-5°W/2°S-0°N,NT=SST (model)-air temperature (black)f, = SST (model) —
SST (observations) (red\T, = SST (observations) — air temperature (gree5Alay Hanning
filter has been applied to (b) for clarity.
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Chapitre 5 : Variabilité interannuelle de I'Atlagtie équatorial Est

3- A mixed-layer heat budget for SST interannual aomalies

The SST anomalies described above are the resitiveoiconsecutive periods of
warming and cooling (Figure 2): (A) a 4-month pdriof nearly constant warming of
order 0.5 °C/month from February to May 1996; (Bj-month period of mean cooling
of order -0.5 °C/month from June to December 19@H; a 5-month period of no
significant warming or cooling from January to M&997; (D) a 7-month period of
warming that begins suddenly with an amplitude 6CImonth in June 1997 and then
persists with lesser amplitude until December 19HJ;a succession of short warming
and cooling events during the whole of 1998.

The different processes contributing to the inteteh anomalies in the mixed layer
heat budget are presented in Figure 2: the tempoltion of SST anomalies is seen
to be mainly governed by vertical processes, he. gum of air-sea heat fluxes and
subsurface processes. Horizontal advections onkeraasignificant contribution either
over short periods, as in April-June 1997, or deeger periods involving successive

short duration warming and cooling events, as fiday to December 1998.
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Figure 2 Same as 1b for interannual anomalies in (a) $8& ¢volution (black), vertical processes
—air-sea heat fluxes + subsurface- (red), horiz@uteections by LF currents (green) and by eddies
(purple) in °C/month.

Interannual anomalies in the air-sea heat fluxestha subsurface term are mostly

of opposite signs with mirror-like behavior (Figusa), thus partly compensating each
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other, particularly in May 1996, May 1997 and JU®@8 when both terms exceeded 1
°C/month. The resulting anomalies in the vertiaahtabution then originated from an

excess of anomalies either in the subsurface tesm fanuary to June 1996 and from
March 1997 to May 1998, or in the air-sea heatdhkibefore January 1996, in July-
August 1996, in June-August 1998 and in October819%his suggests that oceanic
subsurface processes were dominant for periods An€ D, whereas atmospheric

processes predominated for periods B and E.
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Figure 3 Same as 2b for interannual anomalies in (a) gbimersc forcing + subsurface processes
(black), atmospheric forcing (red), and subsurfggeen) in °C/month, (b) D20 in 10 (black), zonal

(red) and meridional (green) wind stress in 5.80m?.

For periods A, C, and D, the subsurface positiesgr negative) anomalies are
mostly associated with positive (resp. negativednaalies in D20 (Figures 1c-d and
3b). This is mainly due to changes in the vertiemhperature gradient on which the
vertical diffusion at the base of the mixed-layepénds. The positive (resp. negative)
D20 anomalies result from the eastward propagaifasownwelling (resp. upwelling)
Kelvin waves that are remotely forced by positivesp. negative) anomalies in zonal

wind stress west of 5°W (Figure 1a; see dlBg et al [2004]). Periods A, C and D
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Chapitre 5 : Variabilité interannuelle de I'Atlagtie équatorial Est

were then the thermodynamic consequence (via aéditfusion) of a remotely-forced
linear ocean process. This mechanism had alreagely peposed billig et al. [2006]
to explain the 1996 warm event, corresponding topeniod A.Brandt et al[2006] also
suggest that this remotely and dynamical forcingti®ngly linked with equatorial
undercurrent transport.

On the other hand, for periods B and E, net airhszd fluxes dominated subsurface
anomalies that had lesser amplitudes in responkeabwind stress anomalies (Figure
3b), which modify simultaneously the vertical ddfan coefficient, the mixed layer
depth and the vertical temperature gradient, threlly the vertical diffusion at the base
of the mixed layer. In the tropical regions, toteat flux is dominated by shortwave
radiation and latent heat flux, whatever the tiroales. However, as cloud coverage is
climatologic in the bulk formulae, then only latdmat flux can be responsible of the
interannual variability of the net heat flux. Thadent heat flux is computed here from
the simulated SST and from prescribed wind speedemperature and climatologic

relative humidity.
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Figure 4 Same as Figure 2b for interannual anomaliestanteheat flux REF (red), EXPE1 (green),
EXPE2 (blue) in W/mz2,

The interannual anomalies can then be due to wpegds or air-sea temperature
differenceAT. AT can be seen as the sum of the differexite between simulated and
observed SST anomalies and of the differend@a between observed SST and air
temperature anomalies. Whai~=ATo (ATa=AO0), this damping can be interpreted as a
flux correction taking the form of a (spatially artdmporally varying) relaxation
towards observed SST anomalies. Conversely, wiem\Ta (ATo=0), latent heat flux

anomalies result from a direct forcing by the oledrimbalance between anomalies in
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prescribed air temperature and simulated/observ&d. SVioreover wind speed
anomalies are found to be another important factonodulating the amplitude of the
latent heat flux. To discriminate the origins oferannual anomalies in latent heat flux,
we lead two experiences in calculating latent fleat and compare it to the initial flux
(REF). Firstly (EXPEL), we use climatological wispgeed instead of interannual one to
guantify the impact of interannual anomalies indvaépeed in interannual anomalies in
latent heat flux. In the second experience (EXPE®2),compute latent heat flux with
observed SST (frorReynolds et al[1994]) instead of modeled one to see the imphct
damping to observations in the latent heat flux. &ecked that off-line calculation did
not introduce errors in the flux. Comparison okmannual anomalies in these fluxes is
presented in Figure 4. During A, C, and D perioti@mwsubsurface processes dominate,
the latent is mostly controlled by air-sea tempemadifference, as EXPEL1 is close to
REF (Figure 4), i.e, the latent heat flux is regpog to SST (governed by subsurface
processes), corresponding to true feedback duringe@d when modeled SST is
closed to observed one (weakTo, Figure 1b), or to damping to observations
(AT=ATo0) during A and D period (Figure 1b). During B aBgeriods when SST time
evolution anomalies are controlled by latent héat fatnomalies (Figure 3a), all the
processes (interannual forcing by wind speed amesea temperature difference
anomalies and damping to observations) are adtragm June to October 1996, latent
heat flux anomalies are the results of strong afiesian wind speed, counterbalanced
by ATo effect. The wind speed anomalies are then weadtr the end of B period.
During the whole E period, as REF is close to EXREA different to EXPE1 (Figure
4), we can conclude that interannual anomaliesrergtly due to interannual anomalies
in wind speed.

We can propose an explanation for the mirror-likdhdvior of subsurface and
atmospheric forcing: when subsurface processesraenover atmospheric heat flux, it
modifies SST and latent heat flux then reacts tminmize air-sea temperature
difference. Conversely, when atmospheric forcingnohates over subsurface, two
processes are conceivable : 1) the latent heatifluxainly due to wind stress that
concomitantly locally modifies the thermocline depthen the vertical temperature
gradient and then the subsurface term. 2) Mixinduaes by the latent heat flux
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Chapitre 5 : Variabilité interannuelle de I'Atlagtie équatorial Est

penetrates under the mixed layer and then modifiesvertical mixing at the mixed
layer base. These mechanisms still need speaifitest to be fully solved.

Finally, horizontal advections are also seen toabemportant contributor to the
interannual anomalies in the mixed-layer heat budygéate boreal spring (April-June
1997 and May-July 1998) and fall (September-Decenalbeeach year), whereas they
are both weak or compensate each other at othes fjgure 2). Advections by eddies
contribute to +0.8 °C/month in September 1996 witdralances the vertical cooling,
and to -0.5 °C/month in November 1996 when it cluated to the vertical cooling to
significantly cool the region. In April-May 1997 @mn March-August 1998, eddies act
to modulate the time evolution of SST anomaliesrmmthly time scales. It is not clear
whether these anomalies are the signature of amamtual variability in the eddies
themselves or just an artifact of averaging ovdixed region that does or does not
include the SST front from one year to another. rAabes with respect to 5-day
climatology could also oversample eddies that doaoour exactly at the same time
every year. On the other hand, the interannual afiesmin LF horizontal advection
contribute to the mixed-layer heat budget at thgireng of periods C and period D, as
well as in May-June 1998 and in October-Decemb8B8Mithin period E (Figure 2).

The zonal part is dominated by the advection ofnaadees in LF SST by
climatological LF currents (Figure 5a) and is apartant contributor to total horizontal
advection in June 1997 and May-June 1998. It acti&amp interannual anomalies in LF
zonal SST gradients when the climatological LF zanarents are strongest (Figure
5a). Conversely, the meridional part is dominatedhe advection of climatological LF
SST by anomalies in meridional LF currents (Figbb¢ and thus directly responds to
anomalies in meridional wind stress (Figure 3b)isTarm is then seasonally locked to
the meridional gradient of climatological LF SSTdaa seen to contribute significantly
to the total horizontal advection in January andeJd1997, in June and October-
November 1998 (Figure 2).
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Figure 5 Same as Figure 2b for (a) zonal advection an@sdlilack) in °C/month, climatological
LF zonal velocity (green) in m/s, zonal gradienbmmalies in LF temperature (purple) in®®C/m, and
product of the last two quantities (red) in °C/nfgr(b) meridional advection anomalies (black) in
°C/month, LF meridional current anomalies (green}@" m/s, meridional gradient in climatological LF
temperature (purple) in 4.20C/m (with offset of 1.5), and product of the lagb quantities (red) in
°C/month

4- Discussion and Conclusions

A significant result of the present study is thia¢ fatent heat flux is crucial to
explaining SST interannual anomalies in the mixaget heat budget in the eastern
equatorial Atlantic.Liu and Gautier[1990] obtained a similar result from satellite
observations in the eastern equatorial Pacific,revkeent heat forcing was shown to be
important for the re-establishment of the cold ton@t the end of the 1982-1983 El
Nifio episode. In our simulation, the latent heax fivas expressed as bulk formulae that
mainly act to relax SST to air temperature, witlspatially- and temporally-variable
coefficient depending strongly on the wind speedholag other parameters. In

agreement witlZhou and Cartorj1998], the anomalous latent heat flux on intetain
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time scales was seen to manifest itself mostly kagha relaxation of SST to air
temperature, modulated by climatological wind spaad relative humidity, and as a
forcing term proportional to interannual anomaliesvind speed. These two effects are
seen to be phase-locked to the seasonal cycle tdonméngical parameters and can
either compensate each other when they have oppssgins, thus limiting the
anomalous latent heat flux, or cumulate when theyehthe same sign, thus increasing
the contribution of latent heat flux anomalieshie mixed-layer heat budget. Moreover,
even though bulk formulae formulation allows mooenplex interactions between SST
and climatological parameters than simpler configons where heat fluxes are
prescribed with an additional damping of simula®8T towards observed SST, it
depends on parameterizations that still need twdbelated in equatorial upwelling
regions. Besides no air-sea coupling is allowedsuich bulk formulae: non-local
processes in the atmospheric boundary layer areinuhtded and meteorological
parameters have to be prescribed. In particulagdd and relative humidity were set to
be climatological in our simulation, and furthendies are needed to assess the impact
of interannual anomalies on these fields for tiesaa heat flux in the eastern equatorial
Atlantic where monsoon flux in particular could kaa strong impact on SST through
clouds variability.

Interannual wind anomalies, which were prescrilmedur simulation, are shown to
provide the main forcing of the warm and cool iaterual events, either locally through
latent heat flux or meridional temperature advextmr remotely through the generation
of oceanic equatorial waves in the western equatdkilantic. These interannual
anomalies can originate from self-sustained trdpetoapling between SST and wind
stress [llig et al., 2006] or be forced by remote atmospheric teleeotions. The origin
of the wind stress anomalies responsible for S&rannual variability and the possible
retroactions between SST and wind stress are betjiensicope of this study and would
require air-sea coupled models.

Finally, the eastern equatorial Atlantic is a regwith a very shallow mixed layer
(its depth is less than 30 meters). Vertical tuehtidiffusion dominates the subsurface
heat flux and was shown to be an important continibto the mixed layer heat budget.
This vertical turbulent diffusion represents pr@assat high frequencies (such as the

diurnal cycle) or on small vertical scales (suctKab/in-Helmholtz instability) that are
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not explicitly solved in the model. Further obseimaal and numerical studies are still
needed to improve the parameterization of vertiaabulent diffusion in numerical
models in such shallow mixed layers that are comtoarpwelling regions.

Despite these limitations, the present study idiedtirobust processes that are
responsible for the interannual variability in S8 the eastern equatorial Atlantic.
Interannual anomalies in the mixed-layer heat buege computed from a realistic
numerical simulation of the tropical Atlantic Ocetaninfer the respective roles played
by air-sea heat fluxes, subsurface processes amizohtal advections for the
interannual warming/cooling events in the Gulf afiea. Vertical processes, namely
air-sea heat fluxes and oceanic subsurface prasessee found to predominate for the
interannual variability in SST for the years 1998B8&. It was shown that two different
processes are at the origin of these vertical pEse The first one (taking place in
1996, 1997, and December 1997-January 1998) indgolsebsurface anomalous
cooling/warming in response to the eastward projp@yaf equatorial waves remotely
forced by zonal wind stress anomalies in the wagpart of the basin. The second one
(occurring in 1998) is purely thermodynamic andutlesrom local interannual
anomalies in the latent heat flux. However, thehdfizontal advection is shown to be
an important contributor for the interannual vailigbin the mixed layer heat budget,
whereas it was found to be negligible for the maad seasonal heat budgPefer et
al, 2006]. The causes of interannual variabilityhis tadvection term were found to be
different for the zonal and meridional componertie zonal component is dominated
by the zonal advection of SST interannual anomdlieseasonal currents and thus acts
to seasonally damp the SST zonal gradient anom#&ieghe contrary, the meridional
component is governed by interannual anomaliesandional currents and is directly
forced by local wind anomalies. The precise rolé&rapical instability waves still needs

to be quantified.
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V.3.3- Compléments sur les flux de chaleur

Cette étude pose, comme on I'a vu dans la disauskd’article, de nombreuses
questions, en particulier a propos des flux de etlralformulés grace aux
paramétrisations bulk. En tant que flux de chaldaminant a I'échelle interannuelle
dans notre configuration, on s’est concentré sdlubede chaleur latente, mais notons
que les autres termes, bien que de moindre amelitid.5.4), accentuent le réle joué
par le flux de chaleur latente, c’est-a-dire erssant principalement comme un terme
de rappel entre la différence de température daeeiaet I'air, modulé par la vitesse du

vent.
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Fig.5.4 Evolutions temporelles des anomalies imetalles (moyenne 15°W-5°W / 2°S-0°N) des
différents flux de chaleur atmosphériques du mo@#ECAOS : flux total (noir), flux solaire (rouge)ux
latent (vert), flux sensible (bleu) et flux infraige (turquoise) en W/m2.

Ce rappel s’exprime dans le modeéle via trois corap@s (sur quatre) dans

I'expression du flux de chaleur latente (cf chapR:
Qlat = paCD LU (qa - qs) = IOaCD LUAq
avec

q-_ 0622
p-0.378&

e=611x 107'5((T_273.1%—3586))
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De ces relations sont obtenues les expressiontigaiditée spécifique de l'air
g=q(p, r . e(T)) et de 'humidité spécifique a la surfaceq(p,e()) ; r est 'humidité
relative ; e est la pression de vapeur saturaptest la pression atmosphérique (en
Pascal), T est en °Kelvin. Dans cette formulatiendifférence entre les humidités
correspond a celle entre la température de I'atteckla mer. Les coefficients bulk (ici,
Cp) sont calculés selon une méthode issue de LargdPand (1981, 1982), modifiés
selon Oberhuber (1988) et sont fonction des teny&s de I'air de surface de la mer,
des humidités relatives, et de la vitesse du vémtumentation CLI&). La variabilité
interannuelle du flux de chaleur latente dépenccdtml’équilibre complexe de tous ces
termes, y compris des produits des termes nonitagéssus du calcul des anomalies
interannuelles. Ces anomalies sont donc fortemrdhiencées par le cycle saisonnier
des différentes contributions (Fig.5.5), comme @ekté suggéré dans la discussion de

I'article.
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Fig.5.5 anomalies interannuelles (en haut) et cyalsonnier répété deux fois (en bas) du flux ddeth
latente (noir), de la différence entre la tempéemtle surface de la mer et de I'air (rouge), de la
température de I'air (vert), de I'humidité spédifig(bleu) et de la vitesse du vent (turquoise).

! www.lodyc-jussieu.fr/opa/Docu_Free/Doc_models/Duio3.pdf
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En supposant que la variabilité interannuelle deffc@ent de transfert € est
faible, on peut simplifier 'expression des anomsilinterannuelles du flux de chaleur

latente qui sont alors proportionnelles a :

Q. OUAT +U AT +U'AT -U AT

ou l'apostrophe représente I'anomalie interannueliela barre la moyenne
saisonniere. Or, comme on le constate sur la fifuteles anomalies de flux de chaleur
latente sont maximales en mai - juin de chaquearriést-a-dire lorsque la vitesse du
vent en moyenne saisonniere et la différence d’Hiiénisont maximales, confirmant
I'influence du cycle saisonnier sur le phasageatesnalies interannuelles.

Enfin, comme présenté dans l'article, la difféereectre la température de I'air
et celle de la surface de la mer contient la coaibon de la différence « réelle » entre
ces deux grandeurs, mais aussi de la différenae éatSST modélisée et la SST
observée puisque la température de l'air, presddates la simulation, dépend de la
température «reéelle » de la mer. Dans ce termeashe donc un rappel aux
observations, comme dans les simulations ou tauiur atmosphériques sont prescrits
(cf chapitre 4). Nous avons cependant vérifié emparant avec un flux de chaleur
latente calculé uniquement a partir d’observatidiig.4 de I'article GRL) que le rappel
aux observations ne dominait pas le flux de chalatente du modéle a toutes les
périodes. La comparaison des déviations standardwede chaleur latente du modele
ORCAO05 et des ré-analyses NCEP (Fig.5.6) montre lgueariabilité de ce flux est
correctement représentée dans le bassin Atlantigpeal. La différence entre les deux
produits dans la bande équatoriale s’explique ppaiement par le fait que la
température du modele ORCAO5 est trop importantergggport aux données, comme

décrit dans le chapitre 3.
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Fig.5.6 carte longitude-latitude des déviationsdtad des flux de chaleur latente du modele ORCA05
(a) et des ré-analyses NCEP (b).

De plus, le rappel inclus dans le flux de chalauk lpermet des interactions plus
réalistes entre la SST et les flux atmosphériquesne si elles ne correspondant pas
toujours aux observations. Ensuite, cette formotatpermet de s’affranchir de
I'incertitude qui réside sur la qualité des fluxdeleur atmosphériques. Néanmoins, la
paramétrisation indispensable a ce type de formonlaintroduit un autre type
d’incertitude. Aujourd’hui, une maniére de remédéeces problémes serait d'utiliser
des simulations couplées, qui présentent en outrearitage de déterminer la
provenance des anomalies de vent, et de permetsrantbractions complétes entre les
variables océaniques et atmosphériques. Malheurerge de nombreux problémes

persistent encore et ces modeéles présentent dereoxnbiais, en particulier en SST.

V.4- Conclusions

Malgré ces limitations et incertitudes, cette étwepermit d’identifier les
processus responsables de la variabilité interdiende la SST en Atlantique équatorial
Est. En calculant les anomalies interannuelles itan lde chaleur de la couche de
mélange a partir d’'une simulation numeérique réalisbus avons pu mettre en évidence
les réles respectifs joués par les flux de chasé@umer, les processus de subsurface et
les advections horizontales dans le contrble desmements interannuels chauds et
froids dans le GG. Les processus verticaux, c’afitales flux de chaleur air-mer et les

processus oceéaniques de subsurface, semblent prestaen pour la variabilité
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Chapitre 5 : Variabilité interannuelle de I'Atlagtie équatorial Est

interannuelle de la SST pour les années 1996-18&@rte pour toute la série 1992-
2000).

Il est de plus suggéré que deux mécanismes ditront a I'origine de la
variabilité de ces processus verticaux. Le preragissant en 1996, 1997 et décembre
1997 — janvier 1998) met en jeu des anomalies awslirdides de subsurface en
réponse a la propagation vers 'est d’'ondes égiadtsrde Kelvin forcées a distance par
les anomalies de tension de vent zonales dangtie paest du bassin. Le second, qui
se produit en 1998, est purement thermodynamiquésette des anomalies locales du
flux de chaleur latente forcées par la vitesse et Vocal ; nous avons vérifié que ce
n'était pas le rappel aux observations qui domitaiflux de chaleur latente a ce
moment précis en comparant avec un flux de chalmalculé avec la méme
méthodologie mais avec des observations uniquement.

En outre, les advections horizontales par les cusirebasse fréquence
contribuent de maniére significative a la variaéiinterannuelle du bilan de chaleur de
la couche de mélange, contrairement a I'état m@yexu cycle saisonnier ou ils avaient
été montrés comme négligeables (Peter et al, 2008). causes de la variabilité
interannuelle de ces termes advectifs sont difféeepour les composantes zonale et
méridienne. La composante zonale est dominée palvdction des anomalies
interannuelles de la température de la couche d@nge par les courants saisonniers et
tend donc a amortir les anomalies du gradient zdlamlomalie de température au loin
de leur région de formation. A I'inverse, la comgaie méridienne est gouvernée par
les anomalies de courant méridien et est directen@mée localement par les
anomalies de vent. Le rOle précis des ondes trigsiadiinstabilité nécessite toujours
d’étre quantifié. Enfin, les processus exacts maquels les termes de subsurface
agissent sur la température de la couche de mélahgeir les échanges entre la
thermocline et la couche de surface requiérentreries précisions.

Une étude similaire de la variabilité interannuell@té conduite dans le bassin
tropical Pacifique. Vialard et al (2001) ont utlisette méme méthode pour expliquer
I'évenement El Nifio/la Nifia en 1997-1998. lls ombntré que dans la partie Est du
bassin, le réchauffement était induit par la suggiomn des échanges de chaleur avec la
subsurface, comme ce qui se produit dans I'Atlati§quatorial lors d’évenement de

type El Nifio ou ce sont principalement les anomsatle vent a I'ouest du bassin qui
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sont responsables des anomalies de SST dansv/les$effet de la propagation d’ondes
de Kelvin sur la pente de la thermocline (Fig.5(3Ans les parties centrales et ouest, ils
démontrent que c’est I'advection zonale de chagbawres courants basse fréquence qui
permet d’expliquer les anomalies interannuelleS8& (Fig.5.7).

] —) Westerly Wind Bursts
- & Westerly wind anomaly

& Strong | Easterly wind
¢ Yo Weak anomaly

=== (Jgeanic Kelvin Wave
« Limit between positive
and negative D20 anomalies

ime

@ strong
subsurface
®. ek cooling
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—p  warming by zonal
1| «— cooling advection

150°E 180°W 110°W
longitude

Fig.5.7 représentation schématique (Vialard e2@01) des principaux processus impliqués dans
I'équilibre de SST pendant I'évenement El Nifio/l@dNen 1887-1998.
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Les objectifs principaux de ce travail étaient détedminer le rble pour
I'évolution de la température de surface de la dyigae océanique et des échanges
océan-atmosphére. Se posaient aussi les quest@nsndcanismes responsables de
'upwelling équatorial, de I'établissement de landae d'eau froide, ainsi que leur
variabilité interannuelle. Nous avons pour celalisgi différentes simulations
numeriques et des données in-situ et satellitades yerifier le réalisme non seulement
des modéles mais aussi des mécanismes physiquesspso Ces modeles nous ont
permis d’apporter des réponses a ces objectifgaknilant des bilans de chaleur de la
couche de mélange, difficiles a atteindre aveohservations en raison de leur rareté et

de leur disparité spatio-temporelle.

Dans un premier temps, le bilan de chaleur de ohale la couche de mélange,
calculé a partir d’'une configuration en mode foec@aute résolution spatiale (1/6°),
nous a permis de déterminer les processus impsriaoir I'état moyen et le cycle
saisonnier de la température. Ce modéle nécesssteahditions initiales et comporte
un terme de rappel qui pallie nos incertitudeslssichamps de forcage atmosphériques
(flux de chaleur net trop faible a I'équateur, mblement a cause d’'une mauvaise
représentation de la couverture nuageuse) et surmécanismes dynamiques et
thermodynamiques non résolus par le modéle comune ga& exemple qui conduisent
a une thermocline équatoriale simulée qui est &gent trop diffuse. La comparaison
avec un modele formulé en bulk et une paramétoisatde la diffusion verticale
différente nous a cependant donné confiance emésodtats. Nous avons montré qu’au
premier ordre, ce sont les effets réchauffant dies de chaleur atmosphériques et
refroidissant de la diffusion verticale qui sonspensables de I'évolution de la SST.
Grace a la haute résolution spatiale, nous avonsqumantifier le fort role de
réchauffement joué par les ondes tropicales dinléi&a (TIWs) dans le centre du
bassin.

Nous avons ensuite montré que I'apparition saisoerde la langue d’eau froide

dans l'est et le centre du bassin, caractéristigee bassins équatoriaux, était
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principalement due a la diminution du réchauffemgant les flux atmosphériques et a
'augmentation des processus verticaux de subsugagrintemps boréal qui provoque
la remontée des eaux froides de subsurface darmutdhe de mélange. En surface, au
niveau du gradient méridien de température ensechrix froides a I'équateur et les
eaux plus chaudes au nord de I'équateur, il seedébk en ao(t des TIWs qui sont une
contribution importante pour stopper la saisondeoen réchauffant la langue d’eau
froide équatoriale en combinaison avec le réappuifsement de la thermocline
(diminution de la diffusion verticale). Les advects horizontales par les courants basse
fréquence (>35 jours) n’influencent que faiblemkentempérature a I'échelle annuelle
ou saisonniere.

Ce résultat n’est cependant pas en parfait acoad la bilan de chaleur calculé
a partir d'observations par Foltz et al (2003). Casrniers montrent que le
refroidissement saisonnier de la SST est principafe du a l'advection zonale et
n'‘accorde gu’'un faible poids au terme de subsurfaear bilan comporte néanmoins
une forte incertitude dans la région de la langeaufroide et ils attribuent le résidu de
leur calcul justement aux processus verticaux ogge rhesures ne permettent pas
d’évaluer précisément, c'est-a-dire le mélangeisaridans la couche de mélange et
I'advection verticale entre la thermocline et lauclhe de mélange. L'utilisation d’'un
modéle nous a permis de quantifier ces deux prosesmalgré les incertitudes

gu’induisent la paramétrisation de la diffusionticale.

Dans une deuxiéeme partie, nous nous sommes coésesirr la variabilité
interannuelle de la température de la langue dfeside dans le Golfe de Guinée a
I'aide d’'une autre configuration a plus faible nésion spatiale (1/2°) mais dont les flux
atmosphériques sont calculés par le modele gréxeaamulations bulk. Malgré les
difféerences entre ces deux simulations (principalem résolution spatiale,
paramétrisation de la diffusion verticale et sgaéde forcage atmosphérique), les
contributions relatives des termes de leurs bitlnshaleur sont similaires, excepté une
amplitude des termes du bilan plus faible dans €@ER. Comme pour I'état moyen et
le cycle saisonnier, les processus verticaux @exhaleur atmosphériques et termes de
subsurface océaniques) sont majoritairement regptess de I'évolution de la SST a

I'échelle interannuelle. La comparaison des and®86, 1997 et 1998 marqués par de
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forts événements interannuels en SST, a révélé a@eanismes différents reliés aux
termes verticaux. Pour les années 1996 et 1993pmeles anomalies interannuelles de
tension de vent zonal dans I'ouest du bassin quilg propagation d'ondes de Kelvin
équatoriales, sont a l'origine d’anomalies de pndieur de thermocline et de SST dans
I'Est du bassin. Ce mécanisme dynamique a I'éclikllbassin se traduit par une forte
anomalie du terme de subsurface et contréle da@wllition de la SST qui rétroagit
ensuite sur les flux atmosphériques. En revanamd,988, ce sont les effets conjugués
des anomalies locales et thermodynamiques du matlulent et des difféerences de
température air-mer qui sont a l'origine de I'antimahaude de SST observée tout au
long de 'année. Ces anomalies se répercutenesiluid de chaleur latente et par suite
sur la SST. En réponse a ces anomalies atmosplsgyigusubsurface réagit elle aussi
mais les processus exacts sont encore a identifier.

Contrairement a I'état moyen ou au cycle saisonridiéchelle interannuelle,
les advections horizontales par les courants Haesgeence sont parfois du méme ordre
de grandeur que les termes verticaux, par exemplm@ment pendant 'évenement
froid de I'été boréal 1997. Leur rble est totaletndifférent selon la composante zonale
ou méridienne considérée. Tandis que la premiétecagnme une rétroaction négative
sur les anomalies de gradients zonaux de tempérdtuseconde peut engendrer des
anomalies interannuelles de SST, a travers limiteée des anomalies de courants
méridiens elles-mémes créées localement par demadies de vent. S’ils sont
importants pendant de courtes périodes, les méunagiprécis par lesquels agissent les
petites échelles spatiales sont encore a déterminer

Bien que nous ayons utilisé une stratégie de fercifferente pour la simulation
interannuelle, cette étude est elle aussi sounisengertitudes inhérentes au rappel de
la SST modélisée a celle observée. Ce rappel séfesi@nici a travers les flux de
chaleur turbulents (sensibles et latents) qui dé@endans leur formulation de la
différence de température entre la surface de doa# I'air. Ce terme est parfois méme
I'unique responsable de la variabilité du flux deleur latente, composante dominante
des anomalies de flux de chaleur totale (93% deateance du flux total expliquée par
celle du flux de chaleur latente dans la région lalelangue d’eau froide). La
comparaison avec un flux de chaleur calculé avecmime formulation mais

uniguement a partir d’observations nous confirme ride prépondérant de la
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contribution de ce flux de chaleur latente dansdéelenchement de I'événement
interannuel en SST de 1998. Notons que la formarade la différence d’humidité dans

I'équation du flux de chaleur latente en fonctianld différence de température entre
I'air et la mer est sujette a controverse. Cependarcomparaison du flux de chaleur
latente calculé dans le modele ORCAOQ5 avec d’atitie{comme NCEP par exemple)

nous donne confiance en nos résultats. Une amtitation importante de la portée de
ces résultats est due au fait que les flux de ahalebulents sont calculés a partir de la
moyenne climatologique pour I'humidité relative let couverture nuageuse. Cela
implique en particulier que le flux solaire ne ppotsenter d’anomalies interannuelles
alors qu’il a probablement un réle a jouer dangdaabilité de la SST, surtout dans la
région équatoriale Est de I'océan Atlantique emsdia avec le régime de mousson

africaine caractérisé par sa forte activité nuagessociée.

Les limitations précédemment exposées de ce tragais aménent a proposer
de nombreuses perspectives. Tout d’abord, noussa@mgement soulevé le probléeme
lié a la paramétrisation de la diffusion verticaln particulier, la diffusion verticale
semble trop élevée dans la thermocline de I'Attargi équatorial Est. Ce terme
représente les processus a haute fréquence (coenmyle diurne et la propagation
verticale d’'ondes internes) ou a petite échellgicade (comme les instabilités de
Kelvin-Helmholtz) qui ne sont pas explicitementaléis par les modeles. Néanmoins,
on peut tout de méme considérer que la diffusiatioate calculée a partir du schéma
TKE utilisé ici est représentatif du réle de labwience dans la variabilité de la SST
dans les régions équatoriales (Blanke and Delech@48). Les expériences de mesure
de turbulence des campagnes EGEE dans I'océantiftianet celles dans la langue
d’eau froide de I'océan Pacifique devraient permeetine meilleure compréhension de
la « réelle » structure verticale de la turbuleatéee ces échanges entre la thermocline
et la couche de mélange, et permettre aussi d'areéliencore les schémas de
paramétrisation de la diffusion verticale (travad& Marcus Dengler et al, IFM-
GEOMAR).

De plus, dans le fond du Golfe de Guinée, il n'exigas encore suffisamment

d’observations des courants pour avoir une conaass complete de la terminaison
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et/ou bifurcation des courants d’est. Or le méladgpend fortement du cisaillement
créé aux limites de ces courants. Lors des campde@Q&ALANT par exemple, il a été

remargué une forte variabilité sur la terminaisarsdus-courant équatorial (Fig.1).
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Fig.1 : Coupe latitudinale du courant zonal (eng)ré/10°W (a gauche) et 6°E (a droite) mesuréders
la campagne EQUALANT en juillet 2000 (Bourlés et2002).

Les mesures des campagnes EGEE devraient permettexer nombre de ces
incertitudes.

En outre, les connexions entre la dynamique éqadtoet les upwellings
cOtiers, en particulier 'impact sur la températdeesurface des ondes qui se propagent

le long des cotes africaines ne sont pas encorperises.

Nous avons également soulevé le manque de donntmespériques
cohérentes a de longues échelles temporelles.igonrde la difficulté de mesurer les
flux de chaleur atmosphériques, en particulierflies turbulents, les diverses bases de
données existantes différent significativementparticulier dans I’Atlantique tropical
Est soumis au régime de mousson. Les flux turbsi@ar exemple y varient entre
OW/n? dans le produit de '"lFREMER et 100W/ndans les analyses de 'ECMWF

(Fig.2) dans la région de la langue d’eau froide.
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Mean ECMWEF LHF+SHF Mean ERA40 LHF+SHF Mean IFREMER LHF+SHF

Fig. 2 : comparaison des flux de chaleur turbul@atent+sensible) moyens (1995-2000) issus de
différents bases de données (en W/m2). Figure feyrar Abderrahim Bentamy.

A l'échelle interannuelle, le manque de donnéesumidité relative ou de
couverture nuageuse est, comme on I'a soulignéfaateur limitant pour conclure
précisément et définitivement sur les mécanismesubo mis en jeu pour expliquer les
évenements interannuels en température de sufat@eut constater sur la figure 3
que les anomalies interannuelles de flux solaire da méme ordre de grandeur que

celles de flux de chaleur latente.
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Fig.3 : anomalies interannuelles des flux NCEPW#m?) solaire (noir) et de chaleur latente (roud@)s
la boite [15°W-5°W]x[2°S-0°N].

L'utilisation d’'une simulation comportant la tot&#i des forcages
atmosphériques reéalistes a I'échelle interannuedlemettra de quantifier le réle des

anomalies interannuelles du flux solaire.
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De plus, nous nous sommes limités a une étudecleli@ du bassin Atlantique
tropical mais il semble trés prometteur de s’irdéeg aux influences extérieures, du
bassin Atlantigue nord ou de l'océan Pacifique, rpoamprendre lorigine de la
variabilité de la tension de vent et des flux deletr atmosphériques dont on a

démontré I'importance.

D’autre part, dans le Golfe de Guinée, on obsemg leterogénéités de la
température de surface et de la couche de méladge & des processus de petites
échelles. Des études récentes montrent en paetidalirdle potentiellement important
pour la température de surface des ondes a 15 jlauns le Golfe de Guinée (Frédéric
Marin, communication personnelle). On peut aussieseander quel est 'impact de ces
petites échelles sur le couplage avec I'atmospti@ns cette région et sur la circulation
atmosphérique (exemple de la mousson africainegi @emande une modélisation

régionale couplée a plus haute résolution spatiale.

Enfin, nous avons montré l'importance des échamyde la subsurface et la
couche de mélange pour la température de surfagelq@es résultats préliminaires
présentés dans I'annexe 1 montrent, a l'aide dainmilation numérique a tres haute
résolution verticale, que le processus dominant desanges de chaleur entre la
thermocline et la couche de mélange est I'advectierticale de température. Cette
étude nécessite cependant encore des précisionpayreaient par exemple nous
apporter le résultat du calcul des transports isoayx entre la thermocline et la couche
de mélange. Une telle étude devrait permettre dreale comprendre le déphasage
progressif d’ouest en est entre les cycles saisomngies profondeurs de la thermocline

et de la couche de mélange.
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Annexe 1 : Etude des processus verticaux dans |'Athtique
équatorial Est

Al.1- Introduction

L’examen des différents termes du bilan de challems la couche de mélange a
révélé I'importance des termes de subsurface péat moyen, le cycle saisonnier et la
variabilité interannuelle de la SST, en particuaermoment de la saison froide (avril-
aolt). Ces termes déterminent les échanges ensabkurface et la surface et sont
influencés a la fois par les forcages locaux (ngdaturbulent) et les forcages a
I’échelle du bassin (propagation d’ondes).

En Atlantique tropical, la MLD est tres peu profenet minimale a I'équateur.
Comme la thermocline, elle est plus profonde ad&wgu’a I'est du bassin (Fig.2). Le
long de I'équateur, la couche de mélange est eremmey épaisse de 40m a l'ouest et
15m a l'est. Dans le GG, le cycle saisonnier dell® a I'équateur est caractérisé par
une remontée vers la surface au printemps boraai epprofondissement en automne
qguand la température de surface tend a se réchaléfeorofondeur de la ML dans le
modele CLIPPER varie alors de 12m (minimum) a 3@raximum), Soit une variation
de 100% ! Ces valeurs sont tout a fait comparableslles de la climatologie de de

Boyer Montégut et al (2004), malgré une |égére sstisnation dans le modéle.
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Fig. 6.1 cycle saisonnier de la température (ere’@quateur en fonction de la profondeur entet 0
100m, a 23°W, 10°W et 3°E ; sont superposées tEsmpdeurs de la thermocline et de la couche de
mélange.

Les évolutions temporelles (Fig.2) de la profondderla couche de mélange
suivent celles de la D20 a l'ouest du bassin danmddele ORCA2. Les processus
turbulents sont en effet importants sur toute iggeur de la couche de mélange, alors
gue les effets advectifs n'y sont pas prépondérahtn résulte une sensibilité nette de
la thermocline aux phénomenes de mélange et eitylet a la tension de vent de

surface. La situation dans I'Est du bassin estcpatre plus complexe. En raison de la
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propagation d’'ondes de Kelvin équatoriales décléaghar la tension de vent zonal a
I'ouest du bassin, la remontée de la D20 permstgiaature en surface de I'upwelling
équatorial pendant la période d’avril a aolt, rappant la thermocline de la surface. En
absence d’'upwelling, la thermocline est plus prdfort devient trés diffuse. Pendant la
saison froide, la thermocline est donc trés praitthéa couche de mélange, facilitant les
échanges entre ces deux couches, en particuligrusion d’eaux de la thermocline
dans la couche de mélange.

Comme on l'a vu précédemment, la MLD varient eritfe et 30m, or les
premiers niveaux verticaux du modéle CLIPPER pangle sont 6, 18 et 30m, ce qui
signifie donc que la MLD varie entre 2 niveaux dada@le. Grace a une configuration a
haute résolution verticale issue de la configuraf@RCA2, on veut vérifier ici si la
variabilité de la ML est correctement reproduite@une basse résolution. Enfin, outre
la confiance que nous procure un modéle a hautduté&m verticale pour simuler le
plus précisément possible les couches de surfacpeat se demander quel est I'apport
de la haute résolution verticale pour la simulatd®s processus verticaux dans les
régions équatoriales.

La configuration ORCAZ2 differe principalement d’'OR@5 par sa résolution :
ORCAZ2 est une simulation globale au 2x2° sur unkegMercator. Deux versions
existent avec des résolutions verticales différetés premiére est semblable a celle
d’ORCAO05, mais la deuxieme comporte 300 niveauxicaux, avec une résolution de
1m en surface. Le modeéle tourne en mode forcé B#-£#0 (journalier) entre 1992 et
2000. Un rappel en température a la SST d’ERAstOaouté au terme de flux, avec
un coefficient de 40 W/AfK. Le modéle démarre au repos et subit 5 anieup a
partir des données de température et de saliniteediéus. Le cycle diurne de la SST

est pris en compte avec un forcage atmosphériquereégBernie et al, 2005).

Dans un premier temps, nous comparerons deux dionggumelles. Puis, nous

nous intéresserons aux échanges entre la therra@tlia couche de mélange.
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Al.2- Comparaison des simulations haute et bassesgdution verticale

Nous comparons dans cette partie les deux simnatilORCA?2 a différentes
résolutions verticales, en particulier leur stroetuerticale le long de I'équateur. Tout
d’abord, en ce qui concerne I'état moyen (moyer882312000), on voit sur la figure 6.2
que les structures spatiales de la MLD et de la 8#@ tres semblables dans les deux
configurations, excepté la MLD dont la variabilést plus finement reproduite dans la
configuration a haute résolution. En particulier,MLD est moins profonde dans la
partie équatoriale Est (<10m) dans HRES que dafsSSR

HRES SRES

Fig.6.2 moyenne 1992-2000 de la profondeur de lglo® de mélange (en haut) et de la thermocline (en
bas), en m, pour les configurations HRES (a gauehSRES (a droite) du run ORCA2.

La comparaison des champs moyens de températumueants (Fig.6.3)
simulés par les deux configurations montre peuifiérences si ce n’est une amplitude
légerement inférieure des courants dans HRES dahetmocline et supérieure dans la
couche de mélange. Les profondeurs de 'EUC et ddimum de vitesse verticale
(upwelling) sont similaires dans les deux confiiorss. Enfin, comme noté

précédemment, on remarque que la MLD et la D20 smihs profondes a I'Est dans
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HRES que SRES. L'isotherme 26°C affleure plus peodt la surface dans SRES que
dans HRES.

HRES SRES
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Fig.6.3 profils verticaux moyens (1992-2000) dearops de température (°C), courant zonal (m/s),
méridien (m/s) et vertical (1®n/s) pour les configurations HRES (& gauche) etSREdroite) du run
ORCAZ2. Sont superposés les profondeurs de la caleheélange et de la thermocline.

A I'échelle saisonniere, on constate (Fig.6.4) tmie de plus que les champs
simulés par les deux configurations sont trés singié, en particulier pour la
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profondeur de la thermocline. Le cycle saisonnierla MLD est cependant plus

contrasté dans HRES que dans SRES. Comme poualecbast-ouest, il est tout a fait

cohérent que la version haute résolution vertisatrile plus précisément la MLD.

HRES SRES

MLD

40°W 30°W 20°W 10°W 0° 10°E 40°W 30°W 20°W 10°W 0° 10°E
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Fig.6.4 cycles saisonniers (1992-2000) le longétpuateur des profondeurs (en m) de la couche de
mélange (en haut) et la thermocline (en bas) puconfigurations HRES (& gauche) et SRES (a diroite

du run ORCAZ2.
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Les cycles saisonniers de la température et desuats (Fig.6.5) ne présentent

eux aussi que trés peu de différences.
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Fig.6.5 Cycles saisonniers a 10°W-0°N de la tentpéeg°C), du courant zonal (m/s), méridien (mts) e
vertical (10°m/s) des configurations HRES (en haut) et SRE®és). Sont superposés la MLD et la
D20.

Ainsi, sans modifier les différents champs de térapre et de courants, la
haute résolution verticale simule avec une meilguiécision la couche de mélange.
Notons que les deux simulations sont tout aussiames si on regarde le signal total
(non montré ici) plutdt que I'état moyen ou le @&daisonnier. Cependant, il est
probable que des différences notables apparaitraigre les deux configurations si la
résolution spatiale, faible ici, était suffisammdinie pour reproduire les structures a

meso-échelle.
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Al.3- Echanges verticaux de chaleur entre la thernotine et la couche
de mélange

Comme démontré dans les précédents chapitres,priesessus verticaux
unidimensionnel (subsurface et atmosphére) sonen@sts pour expliquer la
température de la couche de mélange, aussi bienl’ptat moyen, le cycle saisonnier
ou la variabilité interannuelle. Nous nous intéoessdonc ici aux processus verticaux
qui modifient la SST, et plus précisément danségian de la langue d’eau froide a
I'échelle saisonniere. Ces processus verticaux lesnflux de chaleur atmosphériques,
la diffusion verticale et I'advection verticale. 4 dlux de chaleur atmosphériques
agissent sur la SST d'une part par le réchauffemgant le flux solaire et le
refroidissement par le flux de chaleur latente’atitle part en modifiant la profondeur
de la couche de mélange. La diffusion verticalprésentante du mélange turbulent,
agit elle aussi a la fois sur la température grizfondeur de la couche de mélange.
L’advection verticale, importante dans ['Atlantiquéquatorial Est (région de
'upwellling équatorial) contribue a la variabilitke la SST en définissant I'intrusion des
eaux de la thermocline dans la couche de mélange.

4°N
00

4°8

60°W 40°W 20°W 0° 20°E

Fig.6.6 Carte de la SST et contours de la MLD diefmoyenne 1992-2000) du modéele ORCA2-
HRES.
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Annexe 1 : Etude des processus verticaux dansahfijue equatorial Est

Afin d’étudier les répartitions verticale et temgle de ces différents processus,
nous utilisons les termes de I'équation de tempégaféquation 1) a chaque niveau
vertical dans la configuration a haute résolutienticale, dans la région de la langue
d’eau froide (15°W-5°W, 2°S-0°N, Fig6.6) :

a,l

AT =-ud,T-va,T-wd,T+[0,(K2a,T)+a,(K,aT]+a,(Ka,T)+ O

0™~p

ou T, u, v et w sont respectivement la températirdes composantes zonale,
méridienne et verticale du courant; Kx, Ky et Kans les trois composantes du

coefficient de diffusion et | est la partie péntétre du flux solaire. Le terme du membre
de gauche représente I'évolution temporelle derapérature, les trois premiers termes
du membre de droite sont les advections zonalejdie@ne et verticale, les deux

suivants sont les diffusions de température latésdl verticale et le dernier terme
correspond a l'effet de la pénétration verticaldldu solaire dans I'océan.

La moyenne temporelle (1992-2000) de ces différéatsies dans la langue d’eau

froide est montrée figure 6.7.

|
q!FIL < — MLD

\ I
-4.0 -2.0 0.0 2.0 4.0

Fig.6.7 profils verticaux moyens (1992-2000) dd&dénts termes de I'équation de température en
°C/mois dans la boite [15°W-5°W]x[2°S-0°N] : évatut de la température (noir), flux solaire pénétran
(rouge), advections zonale (bleu), méridienne (taisg) et verticale (vert pointillé), diffusions

horizontale (violet) et verticale (vert). Sont m&#sées par deux lignes horizontales les profarside
la couche de mélange et de la thermocline, modBIEA2-HRES.

On peut tout d’abord constater que la diffusiorérale est d’'un ordre de
grandeur trés inférieur a celui des autres termetqge soit la couche considérée, et

sera donc négligée dans la suite. Comme détaitié achapitre 4 (Peter et al, 2006),

159



Al.3- Echanges verticaux de chaleur entre la thelimoet la couche de mélange

I'équilibre dans la couche de mélange s’effecturgigalement entre le réchauffement
par les flux de chaleur atmosphériques et le @digeement par la diffusion verticale en
lien avec la tension de vent. Sous la thermoclkseeles les advections horizontale et
verticale jouent un rdle sur la température ; Iéamge turbulent et le flux solaire y sont
completement atténués. Entre la thermocline ebleclte de mélange, la situation est
beaucoup plus complexe et les termes d’advectionsle et verticale, de diffusion
verticale et de flux solaire sont du méme ordregtendeur. La pénétration du flux
solaire est directement lié au flux solaire incidea la surface et décroit
exponentiellement vers la profondeur (cf. chap8je Notons que cette formulation
simple est sans doute insuffisante pour représémtisrles mécanismes d’absorption de
la lumiere, en particulier ceux liés a la présetdegarticules vivantes (Murtugudde et
al, 2002). Mais le point important ici est que, itamement aux plus hautes latitudes, le
flux solaire n'est pas absorbé entierement dardlaet réchauffe aussi les couches
inférieures, en raison de la tres faible épaisdeula ML (inférieure a 20m) dans cette
région équatoriale Est. L'importance de I'advectmonale et de la diffusion verticale

s’explique respectivement par les courants zon&EC(et EUC) et leur cisaillement
vertical (Fig.6.8).

40°W 30°W 20°W 10°W 0° 10°E  40°W 30°W 20°W 10°wW 0°
—= 0.500 —> 0.500
I [ [ [ [ [ [ [T DT [ [ [ [ [ -
16 18 20 22 24 26 28 0o 1 2 3 4 5 6 7 8

Fig.6.8 : moyenne (1992-2000) de la températuga(iche) et du cisaillement vertical (a droite),
moyennés entre 0°N et 2°S. Sont superposés lesureatourants et les profondeurs de la ML et de la
thermocline, modéele ORCA2-HRES.

Enfin, le terme d’advection verticale représentgWelling équatorial (Fig.6.9)
en lien (cf. chapitre 1) avec la remontée de lantiloeline (fort gradient vertical de
température) et la divergence des courants (fantaed vertical).
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Annexe 1 : Etude des processus verticaux dansahfijue equatorial Est
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Fig.6.9 : moyenne (1992-2000) de la températurgiemaés entre 15°W et 5°W. Sont superposés les
vecteurs courants et les profondeurs de la ML éa deermocline, modele ORCA2-HRES.

Ces différents processus ont, excepté la pénéiratioflux solaire, une forte
variabilité saisonniére (Fig.6.10) entre la coudeemélange et la thermocline, en lien
avec les cycles saisonniers de la températuresetaleants (Fig.6.11). Au moment du
déclenchement de la saison froide en mai, la temyp@r se refroidit sous I'influence de
'upwelling équatorial (forte advection verticaleiela la remontée des isopycnes et a
des fortes vitesses verticales), balancé par t'efiehauffant de la diffusion verticale
(due au fort cisaillement vertical). En fin d’étiéem automne boréaux, I'accélération de
'EUC crée un maximum d’'advection zonale au-deskua thermocline, contribuant a
réchauffer la température. L’advection méridiense quant a elle relativement faible
avec une faible variabilité au long de I'année awee contribution comprise entre 0 et

—1°C/mois juste en dessous de la ML, en raisom derposante vers le Sud du SEC.

161



40

80

120

160

120 —

160 —

Al.3- Echanges verticaux de chaleur entre la thelimoet la couche de mélange

(a) temperature
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Fig.6.10 : cycle saisonnier (1992-2000) dans laehjdi5°W-5°W]x[2°S-0°N] de la température (a) en °C
et des principaux termes de I'équation de temp#égratfiux solaire pénétrant (b), diffusion vertie4t),
advections zonale (d), méridienne (e) et verti¢@len °C/mois. Sont superposés les cycles saisosni

des profondeurs de la MLD et de la D20, modéle OREWRES.
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Annexe 1 : Etude des processus verticaux dansahfijue equatorial Est

(a) c. zonal
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Fig.6.11 : cycle saisonnier (1992-2000) dans laejdi5°W-5°W]x[2°S-0°N] du courant (a) zonal (m/s),
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(b) méridien (m/s), (c) vertical (Tn/s) et (d) du cisaillement vertical du courant{g¥) , modéle
ORCA2-HRES.
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Comme précédemment détaillé, cette variabilitéosaiere est a relier a celle de

la tension de vent (Fig.6.12) qui agit a la foidistance et localement. La tension de

vent zonale dans la partie Ouest du bassin déaelacpropagation d'ondes de Kelvin

équatoriales et la remontée vers I'Est de la thelim®. Les vents locaux sont eux a

I'origine de la variabilité des courants (et donc asaillement vertical) mais aussi du

mélange turbulent.
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Fig.6.12 : cycle saisonnier (1992-2000) moyennéee2ftS et 0°N de la tension de vent (a) zonal et (b
méridienne et (c) du module, enR/m2, modéle ORCA2-HRES.

Dans la mesure ou l'on s’intéresse aux conditiansubsurface qui détermine la
température des eaux qui pénetre dans la coucim&ld@ge, on peut aussi s’intéresser a
une approche intégrée de I'équilibre dans la cougliesépare la thermocline de la
couche de mélange. Pour cela, nous examinonsriesgeale I'équation de température
intégrés dans cette couche intermédiaire. Ces sesmiet obtenus par différence entre
les termes intégrés d'une part dans la ML et déaytart dans la thermocline.
L’intégration « off-line » des termes de I'équatioriroduit des erreurs négligeables
comparées a l'ordre de grandeur des termes (notréobe terme d’entrainement issu
de l'intégration dans une couche (effet de la \mlitaé temporelle de I'épaisseur de la
couche) peut donc étre calculé comme résidu du.blila cycle saisonnier des termes
obtenus est montré figure 6.13 ou I'on peut notex kgquilibre est dominé au premier
ordre par le flux solaire pénétrant, I'advectiontiale et la diffusion verticale, tandis
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Annexe 1 : Etude des processus verticaux dansahfijue equatorial Est

que l'advection horizontale et le terme d’entraieatnsont beaucoup plus faibles. Cet
équilibre differe nettement de celui de la ML puiscdans la couche intermédiaire, la
diffusion verticale est positive (négative dansvid) et que I'advection verticale est

prépondérante (~nulle dans la ML).

—6.0 T T T T T T T T T
J F M A M J J A S ] N D

Fig.6.13 : cycle saisonnier (1992-2000) moyenné dab°W-5°W]x[2°S-0°N] des différents termes de
I'équation de température intégrés entre la MLIad220, en °C/mois : évolution de la température

(noir), flux solaire pénétrant (rouge), advectiansale (bleu), méridienne (turquoise) et vertigatt
pointillé), entrainement (violet) et diffusion viegle (vert) , modéle ORCA2-HRES.
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Al.4- Conclusion

Al.4- Conclusion

Les caractéristiques des eaux de la thermocling@éuétrent dans la couche de
mélange, et qui rentrent donc en contact avec daphére, sont principalement définies
par deux processus océaniques (diffusion vertigaelvection verticale) dont les effets
sont de signes contraires et par la pénétratiofiudusolaire dont I'amplitude ne varie
que trées peu au cours de l'année. Ces différerdsepsus évoluent a des échelles
d’espace différentes : la pénétration du flux selat la diffusion verticale dans la
couche de mélange sont strictement des mécanisauasix, indépendants de la
circulation dynamique a I'échelle du bassin. Avense, la remontée de la thermocline
au niveau de la langue d’eau froide est due a dmsegsus de propagation d’'ondes de
Kelvin équatoriales générées a I'ouest du bassis smfluence de la forte variabilité
de la tension de vent zonale. Dans la couche idigiaire entre la thermocline et la
couche de mélange, les processus locaux et disgantsen compétition : la diffusion
verticale est due a la fois au cisaillement veltd®ss courants créé localement par la
tension de vent mais est importante dans cetteheogrice a la remontée de toute la
structure verticale (thermocline et EUC). L’adventiverticale elle aussi est une
combinaison entre effet local du vent sur la dieaige des courants et effet distant de la
thermocline qui engendre un fort gradient vertamtempérature.

Les résultats concernant la diffusion verticalevdnt cependant étre pris avec
précaution dans la mesure ou ils dépendent derkmgdrisation appliquée. Mais on
peut tout de méme considérer qu’ils sont reprétiéntiu role de la turbulence dans la
variabilité de la SST puisque le schéma TKE utiicgéest le mieux adapté aux régions
équatoriales (Blanke and Delecluse, 1993). Les rexpees de mesure de turbulence
des campagnes EGEE devraient permettre une meilieumpréhension de la « réelle »
structure verticale de la turbulence et de cesrgdwentre la thermocline et la couche

de mélange.
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L’'objectif de cette these est I'étude de la valighide la
température de la couche de mélange océanique |delantique
équatorial, a l'aide de simulations numériques.

Les résultats obtenus montrent la prédominance pdesessus
verticaux et des ondes tropicales d’instabilité 5fe8rs, ~500km)
pour expliquer la variabilité de la températurdaleouche de surface
a I’échelle annuelle.

L’étude d’évenements interannuels a permis dendjgér deux
processus distincts responsables de la varialiltgrannuelle de la
température de surface : l'un dynamique et distende par les
anomalies de vent dans l'ouest du bassin et agissan
I'intermédiaire de la propagation d’ondes de Kelgguatoriales et le
second, thermodynamique et local a I'échelle dufé&sde Guinée,
créé par les anomalies interannuelles de flux déeain.
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ABSTRACT

In this thesis, we investigated the variabilitytloé oceanic mixed
layer temperature in the equatorial Atlantic, usimgmerical
simulations.

The results show the predominance of vertical m®ee and
tropical instability waves (<35days, ~500km) to kaxp the annual
cycle of mixed layer temperature.

The study of interannual events allows distinguighitwo
different processes responsible for interannuaiatdity of surface
temperature. The first one is dynamic and remotegted by wind
stress anomalies in the western part of the balraats via equatorial
Kelvin waves propagation. The second one is theymawchical and
local at Gulf of Guinea scale and is created bgrarinual anomalies
of heat fluxes.



