N

N

Interactions cote-large dans le systeme de 'upwelling du
Benguela par modélisation couplée
physique /biogéochimique
E. Gutknecht

» To cite this version:

E. Gutknecht. Interactions cote-large dans le systeme de 'upwelling du Benguela par modélisation
couplée physique/biogéochimique. Océan, Atmosphere. Université Paul Sabatier - Toulouse III, 2011.
Francais. NNT: . tel-01025551

HAL Id: tel-01025551
https://theses.hal.science/tel-01025551
Submitted on 18 Jul 2014

HAL is a multi-disciplinary open access L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
archive for the deposit and dissemination of sci- destinée au dépot et a la diffusion de documents
entific research documents, whether they are pub- scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
lished or not. The documents may come from émanant des établissements d’enseignement et de
teaching and research institutions in France or recherche francais ou étrangers, des laboratoires
abroad, or from public or private research centers. publics ou privés.


https://theses.hal.science/tel-01025551
https://hal.archives-ouvertes.fr

Université

de Toulouse TH ESE

En vue de I'obtention du

DOCTORAT DE L'UNIVERSITE DE TOULOUSE

Délivré par /'Université Toulouse IIT — Paul Sabatier
Discipline ou spécialité : Océanographie Physique et Biogéochimigue

Présentée et soutenue par Elodie GUTKNECHT
Le 12 Juillet 2011

Interactions cote-large dans le systeme de I'upwelling du Benguela
par modélisation couplée physique/biogéochimique

JURY

Nick Hall, Professeur, Université Paul Sabatier, Toulouse (Président)
Andreas Oschlies, Professeur, IFM-GEOMAR, Kiel, Allemagne (Rapporteur)
Marion Gehlen, Directrice de Recherche, LSCE, Gif sur Yvette (Rapporteur)
Eric Machu, Chargé de Recherche, LPO, Brest (Examinateur)
Juliette Lambin, Ingénieur, CNES, Toulouse (Examinateur)
Isabelle Dadou, Maitre de Conférences, Université Paul Sabatier, Toulouse (Directeur de thése)

Ecole doctorale : Sciences de I'Univers, de I'Environnement et de I’'Espace (SDU2E - UPS/OMP)
Unité de recherche : Laboratoire d’Ftudes en Géophysique et Océanographie Spatiales
(LEGOS - UMR5566)

Directeur de Theése : Isabelle DADOU






Remerciements

Je remercie tout d’abord Isabelle Dadou, qui m'eadré tout au long de cette aventure, a
consacreé beaucoup de temps pour suivre mon travai guider dans mes recherches, et m'a
toujours soutenu. Je remercie également Véronigalgedd et toute I'équipe Couleur qui
m’ont accueilli au sein de leur équipe, Yves dufi®en qui m’'a accueilli au LEGOS, mais
également les informaticiens, et les secrétaires lgor travail.

Merci a Eric Machu et Nick Hall qui ont formé moaonaité de these, ont suivi mon travalil, et
m’ont écouté dans les moments difficiles.

Je tiens a remercier tout particulierement Gildasn@@on et Patrick Marchesiello pour leur
disponibilité, leurs explications, et nos hombrausenversations qui m'ont éclairé sur les
secrets de la modélisation et en particulier de FBOMerci pour votre soutien. Vous avez cru
en moi, vous m'avez donné confiance en moi, et \aMe&z su me transmettre votre passion
pour l'océanographie et la modélisation. Je suigedee une ROMS-girl grace a vous.
D’autres essaieront de me convertir a NEMO, mais'est pas gagné d’avance !

Un grand merci a tous mes amis qui m’'ont souteapparté et distrait durant cette these :
Billy, Bouch, Pedro & Pipo, Dinoune, MélanouilleeB Beni, Katerina, Milouse, Sarah
Bien,... et ma sceur Delphine qui m’a donné un coumai@ eénorme en fin de these !

Et enfin, un merci tout spécial pour mon fils Ma¢§ai nous a fait la joie d'arriver a la fin de
ma premiére année de these) et son papa Cédrio’gni soutenu, encouragé et ont partagé
avec moi les moments difficiles de cette aventure.

Merci a vous, et a tous ceux que j'ai oublié !






Elodie Gutknecht

Shelf/Offshore interactions in the Benguela
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physical/biogeochemical model

PhD Advisor : Isabelle Dadou

Abstract

The main objective of this PhD thesis is the stoflghe shelf/offshore interactions in the
Benguela upwelling system, off South African andri@an coasts, using a numerical model
as well as satellite anoh-situ data. A Biogeochemical model adapted for tBenguela
Upwelling System (BioBUS), taking into account the main preesslinked with eastern
boundary upwelling systems and associated oxygaemmm zones, has been developed and
coupled with the ROMS hydrodynamical model, in orde implement a realistic
configuration in the Namibian upwelling system (Mern Benguela), the studied area of this
PhD thesis.

This PhD thesis contributes to the improvementhef physical/biogeochemical couplings as
well as the understanding of the Eastern Boundgyelling Systems (EBUS) and their local
and regional impact. Nitrogen inputs from the upingl area to the South Atlantic
oligotrophic gyre were estimated (0.38 molN.pr) and are of the same order as other
possible N sources (such as atmospheric deposibmiggical fixation, ...) sustaining
primary production in the subtropical gyre (frondDto 0.24 moIN.M.yrY). Nitrogen losses
by denitrification and anammox processes linkechwfite oxygen minimum zone (2.2°10
molN.yr") have the same order of magnitude thaf® Mutgasing to the atmosphere (5.5 10
molIN.yr"), however they are underestimated when compargtimvsitu estimations. Air-sea
N2O fluxes are clearly significant in this area foe tatmospheric O budget. Indeed, even if
this area represents 1.2% of the EBUS, its estonibi® emission contributes to 4% of the
EBUS emissions. Furthermore, this PhD thesis shtives important role of mesoscale
processes in the nitrogen total transport off thenbian continental shelf.
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Résumeé

Le principal objectif de cette thése est d’étutksrinteractions entre I'océan cotier et 'océan
ouvert dans la zone de 'upwelling du Benguelaiéstau large des cotes d’Afrique du Sud et
de Namibie, a I'aide d’'un outil numérique et de daem satellites enh-situ. Un modele
biogéochimique adapté a la zone d’étude (BioBB®geochemical model for thRenguela
Upwelling System), prenant en compte les processus caramjgeast des systemes
d’'upwelling de bord Est et des zones de minimum yiji@xe associées a été développé, puis
couplé au modele hydrodynamique ROMS, afin de meiir point une configuration réaliste
centrée sur le systeme de l'upwelling de Namibaigssysteme Nord du Benguela), zone
d’étude de cette thése.

Ces travaux de these ont permis d’améliorer naireptéhension des systemes d’'upwelling
de bord Est (EBUS), notamment leurs impacts locstuségionaux, ainsi que les couplages
physiques/biogéochimiques dans ces systemes. Aidige ces travaux de these, les apports
d’azote depuis la zone de l'upwelling vers le ggligotrophe de I'océan Atlantique Sud ont
été estimés (0.38 molIN:fiyr?) et sont comparables aux autres sources d'az@eo(s
atmosphériques, fixation biologique, ...) possiblesdetenir la production primaire dans le
gyre subtropical (de 0.01 & 0.24 molN.yrY). Les pertes d’azote par dénitrification et
anammox liées a la zone de minimum d’oxygéne (R*21ibIN.yrY) sont du méme ordre de
grandeur que les pertes par émission g@ ers I'atmosphére (5.5 1noIN.yr?), mais sont
sous-estimées par rapport aux quelques estimatiesitu dont nous disposons. Les flux de
N.O a l'interface océan-atmosphere dans cette région clairement significatifs pour le
budget atmosphérique de®l En effet, méme si la surface de la zone ne septé pas plus
de 1.2% des EBUS, ces émissions d® Nontribuent a 4% des émissions d®Nlans les
EBUS. Enfin, ces travaux de thése montrent I'imguace des processus a mésoéchelle dans le
transport total d’azote au large du plateau contadeNamibien.
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Introduction

Le cycle océanique de I'azote constitue I'un des pinportants et des plus complexes cycles
biogéochimiques du globe. Etant un élément limi@atla production biologique dans de
nombreux écosystemes marins, 'azote joue en effeble central dans I'océan. De plus, son
cycle océanique influence les autres éléments bagéiques, tel que le carbone ou le
phosphore (Figure 1). Au cours de la photosynthésephytoplancton fixe le carbone
inorganique dissous et assimile les sels nutrftifgates, phosphates, silicates, fer,...) dans
les eaux de surface éclairées par le soleil (zaphatique) afin de synthétiser la matiere
organique. A la mort des organismes, une parti deatiere organique ainsi synthétisée est
dégradée (ou reminéralisée) par les bactériesteffiecl’ammonification puis la nitrification
dans la couche euphotique, et l'autre partie egbr&e vers les couches profondes ou elle
sera reminéralisée ou stockée dans les sédimergsidtriments des eaux profondes pourront
étre advectés et/ou diffusés dans la zone eupleoggula circulation océanique et le mélange
vertical turbulent, et seront ainsi de nouveau ahdples pour alimenter la croissance du
phytoplancton. La "pompe biologique", qui expodenatiere organique sous la thermocline,
engendre un appauvrissement des concentrationsuteiments pres de la surface et un
enrichissement dans les eaux profondes. Elle peégaement de stocker sur du long terme
une partie du carbone naturel et anthropique dassebux de fond et les sédiments
océaniques, suite a la chute des organismes etidedéchets (ex : pelotes fécales) le long de
la colonne d’eau. Les couplages entre la physiquéa ebiogéochimie représentent des
éléments clés de cette "pompe biologique”, notamnpant'advection et diffusion des
nutriments dans la couche euphotique. Ces couplagaviennent sur une grande gamme
spatio-temporelle. Les processus a méso/submedieéahe km a quelques centaines de km
et du jour a l'annéeDickey, 2003) présentent des structures diverses (filandrants,
tourbillons, ondes, ...) et une énergie plus forte secourants moyens. Ces structures a
méso/submésoéchelle se développent dans différpatties de I'océan (ex : courants de
bord Ouest) et tout particulierement dans les systed'upwelling de bord Est (EBUS:
Eastern Boundary Upwelling Systems).
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Figure 1: Cycle océanique de I'azote et interactianec les cycles océaniques de I'oxygene,
du carbone et du phosphore, d'aprées Gruber (20@8% représente le pool de carbone
inorganique dissous.
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Dans les EBUS, les vents Alizés, paralléles a la,cgénérent un transport horizontal
d’Ekman vers le large et une remontée d’eaux padenfroides et chargées en sels nutritifs
le long de la coéte. L’'arrivée de nutriments dans clauche euphotique permet le
développement de nombreux organismes planctoniguesplique ainsi pourquoi les EBUS
sont si riches en biomasse et comptent parmi leeszae péche les plus importantes de
'océan global, avec plus de 20% des prises de epénbndiales alors que ces EBUS
représentent moins de 1% de la surface de I'odéaoii et al, 2009 ;Narayan et al 2010).
Les principaux EBUS induits par les vents (Figuyedht: le systeme de Humboldt (Chili et
Pérou), le systeme de Californie (USA et Nord duxigee), le systeme Africain/Ibérique
(Maroc, Mauritanie, Sénégal et Gambie) et enfimylstéme de |"'upwelling du Benguela (Sud
de I’Angola, Namibie et Afrique du Sud), zone dddtude ma thése.

La forte productivité biologique du systeme de I'@iiimg du Benguela génere une
importante quantité de matiere organique qui sédfienke long de la colonne d’eau et forme
un sédiment boueux sur le plateau continental.térise dégradation bactérienne locale
associée a la circulation régionale (transport desses d’eau appauvries en oxygene
originaire d’Angola) produit fréquemment des coiwtis de faibles concentrations en
oxygéne dans les eaux sub-euphotiques, favorigadéveloppement et le maintien d’'une
zone de minimum d’oxygene (OMZ : Oxygen Minimum 2pmans la colonne d’eau. Une

12



perte de nutriments azotés (par les processustuécation, dénitrification et anammox) se
produit dans ces OMZs, avec émissions de protogialente (NO) ou diazote (B). Dans le
sous-systeme Nord du Benguela, des concentratieméaibles en oxygéne et en nitrates sont
freguemment observées au niveau de l'interfacesédiment et dans la colonne d’eau. Ces
conditions extrémes favorisent les enrichissemeinésissions de sulfure d’hydrogene$ij

gaz toxique pour les ressources marines locales.

F oy Wr— .

e F e e
~ HLW LS <= i T DS

Figure 2 : Localisation des quatre principaux syse&s d'upwelling de bord Est (EBUS). Le
fond de carte représente la moyenne annuelle deseodrations en chlorophylle-a de surface
issues de SeaWIFS (zones enrichies en vert, pagnigigu).

Les cycles océaniques du carbone, de l'azote efodggéne jouent un rdle clé dans
I'équilibre des écosystemes marins mais aussi anéggulation du climat, par exemple via
deux gaz a effet de serre: le dioxyde de carbo@e)(€l le protoxyde d’azote ¢0). En effet,
depuis le début de I'ére industrielle, ’Thomme ttejelans I'atmosphére des gaz (dont le,CO
compte pour plus de la moiti€) par ses activitéss Geux gaz (COet N,O) piegent le
rayonnement infrarouge émis par la Terre et augeneérdinsi I'effet de serre dans la basse
atmosphére. Une partie de cet apport massif antjuepile CQ@ (6.4 + 0.4 GtC.yf pour la
période 1990-1999 et 7.2 + 0.3 GtC'ypour la période 2000-2005) est absorbée par les
océans (-2.2 + 0.4 GtC:ympour 1990-1999 et -2.2 + 0.5 GtCypour 2000-2005 Denman

et al, 2007). Le CQ@ étant un acide, le pH de I'eau de mer tend aenomht a diminuer dans
certaines régions, et menace la survie a long tetendbeaucoup d'espéces marines (ex :
Pdrtner et al, 2004 ;Orr et al.,, 2005 ;Doney et al 2009). Une autre conséquence concerne
le réchauffement climatique qui pourrait ralentr dirculation thermohaline des océans et
diminuer I'absorption du COpar I'océan. De méme, le,8 dont le pouvoir réchauffant est
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environ 300 fois plus efficace que le €Qain et al, 2000; Ramaswamy et al2001), est
eégalement en augmentation dans I'atmosphere. @etpmentation est inquiétante car IgON
n'est détruit que dans la stratosphéere, ou il pemnner des oxydes d’azote qui interviennent
ensuite dans les cycles catalytigues de destrudeolpzone. Il joue par conséquent un role
clé dans 'ozone stratosphérique et le budget déeahtroposphériquddange 2006 ; IPCC -
Denman et aJ 2007). Cette constatation a stimulé de nombeedtades des processus
océaniques de production dwp,N L'océan constitue une source majeure g© Nbour
I'atmosphere, avec une contribution d’environ 30%sdée bilan de PD atmosphérique
(Bange 2006;Denman et a).2007). Les upwellings cotiers, ou se produiseatdrocessus
liés aux OMZs et affectant le cycle du,ON (nitrification et dénitrification), peuvent
contribuer jusgu'a 50% des sources océaniqugasnde 2008). Depuis les derniéres
décennies, les OMZs se sont étendues a cause tBmteance a la stratification plus
importante des eaux océaniques et a la diminuteotadsentilation des océanStamma et
al., 2008, 2010). Cette augmentation des OMZs estipipsrtante dans les zones cétieres
qgue dans l'océan ouverGilbert et al, 2010). L'intensification et I'expansion des OMZs
actuellement observée dans les EBUS pourrait com@duune augmentation considérable des
pertes océaniques d’azote et des émissions,@evirs I'atmosphereJodispoti et al 2001;
Naqvi et al, 2010). Cette expansion pourrait également awb®s conseéquences
environnementales et écologiques majeures etenl&s cycles de I'azote et du carbone dans
'océan global Pefia et al 2010). Actuellement, ces OMZs sont mal repré&ssndans les
modeles tridimensionnels de I'océan global en radane résolution horizontale inadéquate
et de la non prise en compte des processus clési@saux OMZs.

A l'échelle de l'océan global, de grandes inced#tsi demeurent actuellement dans notre
compréhension du cycle océanique de l'azote et dibooe. Ainsi, dans les gyres
oligotrophes (océan ouvert pauvre en nutriments),im@nnues persistent sur les sources de
nutriments Charria et al, 2008a): 1/ transport d’Ekman de matiere organitumement
reminéralisée depuis les bords du gyre, 2/ transfnutriments par I'activité mésoéchelle,
3/ fixation biologiqgue du diazote ¢N 4/ dépbt atmosphérique de poussiére. Ces zones
d’'upwelling de bord Est pourraient donc jouer ule nnajeur dans le cycle de I'azote global.
Les nutriments provenant de I'upwelling ainsi qaerlatiere organique en exces, non utilisée
dans la chaine alimentaire, peuvent étre advectéd’'geéan ouvert par différents processus
couplés: transport d’Ekman, filaments, tourbillongdes,... et peuvent alimenter les gyres
oligotrophes Pelegri et al, 2006). Dans I'océan Atlantique Sud, cette soafegote par le
systéme de l'upwelling du Benguela pourrait étreantante en raison de I'extension réduite
de ce bassin. Ainsi nous ne connaissons pas l'tapoe de I'un des upwellings les plus
productifs de I'océan global, comme source d'azmder I'océan ouvert. De nombreuses
structures a meésoéchelle jouent un réle essential ldaredistribution des nutriments et de la
matiére organique et participent largement aux rgbs entre la zone cotiere et I'océan
ouvert. En effet, les couplages hautement non iliegaentre la dynamique et l'activité
biologique & mésoéchelle peuvent étre responsatiesgrandes variations dans les
distributions des traceurs biogéochimiques.

A l'aide de modélisation couplée physique/biogéntfue, I'objectif de ces travaux de these

consiste a améliorer la compréhension des écosgstatiupwelling de bord Est et leur
impact local et régional. Trois points sont spéciment étudiés : 1/ Estimer I'impact de ce

14



systéme d’upwelling sur les apports d’azote vergyle oligotrophe de I'océan Atlantique
Sud en prenant en compte les pertes d’azoted@atrification et anammox) liées a 'OMZ ;

2/ Quantifier les flux de gaz a effet de serre@Na l'interface océan-atmosphere dans la
zone de l'upwelling du Benguela ; 3/ Evaluer leerdles processus a mésoéchelle dans le
transport total d'azote entre la zone de I'upwellitu Benguela et I'océan ouvert.

Pour répondre a ces différentes questions, le ntahuke thése est organisé de la maniére
suivante :

- le Chapitre 1 décrit les principales caractégists physiques et biogéochimiques du systeme
de l'upwelling du Benguela utiles pour comprendraterpréter les résultats de cette étude.

- le Chapitre 2 présente le modeéle couplé physigogéochimie mis au point, les travaux
d’ajustement et de validation du modele, ainsi psedonnées satellites etsitu utilisées
dans ce travalil.

- le Chapitre 3 se présente sous la forme d’'uclaroumis au journal Biogeosciences. Les
performances du modéle sont évaluées en utiliséfétetits parametres statistiques. Le bilan
annuel d’azote est étudié dans la zone de Walvig &m de mettre en évidence les
principaux flux d’azote, d’estimer I'importance thansfert d’azote entre la cote et la partie
Est du gyre subtropical de I'Océan Atlantique Sothparé aux autres sources d’azote pour
'océan ouvert, d’évaluer la perte d'azote par pescessus anoxigues de dénitrification et
anammox, et enfin de déterminer les émissions oggaside DO vers I'atmosphere.

- le Chapitre 4 consiste en une analyse plus tigaidlu bilan annuel d'azote afin de
comprendre le r6le des processus a mésoéchelldedanasport total d’azote entre la zone de
'upwelling du Benguela et 'océan ouvert, la véildaé saisonniere du transport sur le plateau
continental Namibien ainsi que le cycle saisondes principales composantes du systeme du
Benguela (température, salinité, nutriments, oxygpraguctions,...).

Comprendre les transferts d’azote du systeme devéliing du Benguela vers le bassin du
Cap et plus largement vers la partie Est du gyigowbphe de I'océan Atlantique Sud est
nécessaire dans de nombreux contextes, allantetded®é de la biomasse marine au climat
jusqu’a la gestion des ressources halieutiquessiAgette thése fait partie intégrante d’un
projet européen dans lequel notre équipe est imidiglepuis 2008: le programme d étude
des impacts du changement climatique global surémssystemes marins MEECE FP7
(Marine Ecosystem Evolution in a Changing Environtmesnww.meece.el work package
WP3: Ecosystem response to climate scale driveosteN6le dans ce projet consistait a
mettre au point un modeéle couplé physique/biogéoiehen configuration réaliste adapté a la
zone de l'upwelling du Benguela. Ce modele estigm$orcé par les scénarios climatiques de
type IPCC afin d'étudier I'impact du changementnatique global sur les composantes clés
comme la température, les nutriments, I'oxygéndidmasse, les émissions de gaz a effet de
serre. Ces sorties alimenteront des modeéles dawésephiques supérieurs afin d’étudier les
rétroactions sur les ressources marines dans feedempartie du projet MEECE. Mon travail
de these s’insére dans un cadre plus large, adaginogramme SOLAS, notamment son axe
stratégique a moyen terme sur les OMZs.
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Chapitre 1

L’ocean Atlantigue Sud
et le Systeme de I'Upwelling du
Benguela

Dans ce premier chapitre, les caractéristiques ’'deédn Atlantigue Sud et plus
particulierement du systéme de l'upwelling du Bengwent étre brievement présentées afin
de dégager les particularités de la zone d’étudleagont utilisées dans les chapitres suivants.
La thématique de ce travail de these étant les agapl physiques/biogéochimiques, les
forcages atmosphériques (vents et flux de chalées)propriétés physiques (bathymétrie,
courants, hydrographie, cellules d’'upwelling,...) aigse les propriétés biogéochimiques
(production primaire, reminéralisation, anoxie,..e ld zone géographique considérée sont
introduites dans ce chapitre.

1.1 Introduction

L'océan Atlantique est I'un des cing océans deelaeT Sa superficie de 1.06%1Km? (en
incluant les mers adjacente§gmczak and Godgre$994) couvre approximativement 978

de la surface de la Terre, et en fait 18%»céan derriére 'océan Pacifique, mais il eselé &
recevoir des eaux froides boréales. Sa profondeyemme est proche de 3330 m (en incluant
les mers adjacentes), bien que ses plaines abyssalsituent toutes a plus de 5000 m de
profondeur.

L'océan Atlantique est partagé entre I'AtlantiquerdNet I'Atlantique Sud, au niveau de la
zone de fracture de la Romanche vers I'équatewrcdan Atlantique Sud s’étend jusqu’a
I'océan Austral (~60°S). Il est borné a I'Ouest pamérique du Sud et le passage de Drake,
et a 'Est par I'Afrique et l'océan Indien. La partEst de l'océan Atlantique Sud se
caractérise par la zone de I'upwelling du Bengustage au large des c6tes de Namibie et
d’Afrique du Sud, et s’étendant du Cap de Bonnettese (34°S) a Cape Frio (18°S). Ce
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systéme d’upwelling, lieu d’étude de ma these, ttars’'un des quatre principaux systemes
d’'upwelling de bord Est (EBUS: Eastern Boundary Bfpwg System) induit par les vents
(Hill et al., 1998), avec le courant de Humboldt (Chili/Pérde)systeme de Californie et le
systeme Nord Africain/lbérique.

Les péches le long de la cote Ouest de I'AfriqueSdd (ou systeme de l'upwelling du
Benguela) étant d'une importance économique majdlmgportants moyens scientifiques ont
été déployés par les instituts de recherche m&utkAfricains et internationaux (Benguela
Environment Fisheries Interaction and Training Paogme - BENEFIT, “Namibia Gas” -
NAMIBGAS, Geochemistry and Ecology of the Namibidpwelling System - GENUS, ...)
pour comprendre le fonctionnement de I'écosystémBahguela. Ces efforts ont conduit a
des études des processus tant physiques que bibgépees durant les trois dernieres
décennies. Il résulte de ces études une descripiitaillée du systeme, et des avancées
significatives réalisées dans la compréhensiorpdasipaux processus qui le caractérisent.

1.2 Forcages atmosphériques

Les forcages atmosphériques, caractérisés pagriephs de vent et les flux de chaleur, sont
essentiels dans le développement et le maintieta dérculation océanique. En effet, les

principaux gyres anticycloniques existent gracel@eloppement d’une circulation d’Ekman

forcée par le vent, puis au maintien des équililg@sstrophiques. De méme, la circulation
thermohaline est maintenue grace a l'existence atesz de convection profonde dont la
majorité se situe dans la partie Nord de I'océalarigue. La plongée des eaux de surface
vers les eaux profondes a ces latitudes est dinecteliée au refroidissement des eaux de
surface di a des flux net de chaleur négatifs suttace (perte de chaleur par I'océan), une
évaporation intense en surface (forcages atmosples), un apport de sel provenant de la
mer Méditerranée, mais aussi a I'exces local depaelformation de glace. Les for¢cages
atmosphériques constituent aussi les conditiongelgma I'interface océan-atmosphére pour
les modeles de circulation océanique (voir Secidr2 du chapitre suivant).

1.2.1 Anticyclone subtropical et regime de vents

La circulation atmosphérique de l'océan AtlantigBad est régie par I'Anticyclone de
I'Atlantique Sud (Figure 1.1), plus connu sous lennd’Anticyclone de Sainte-Hélene. |l
désigne la région subtropicale ou en moyenne sevéraine large zone de haute pression
atmosphérique. L’Anticyclone Subtropical est prégente I'année, avec une faible variation
saisonniere comparée a I'Anticyclone de ['Atlantiquerd. L’Anticyclone Atmosphérique
Subtropical se déplace d’environ 5° en latitudeeshété et I'hiver austral, avec une position
plus au Sud en été (anticyclone centré sur 32°3N; Bt pression maximale de 1021 hPa) et
un déplacement vers le Nord-Ouest en hiver accongpdiine augmentation de la pression
(27°S — 10°W, et pression maximale de 1025 hPajefson and Stramma991 ;Shannon
and O'Toole 1999 ;Lass and Mohrhol|z2008) (Figure 1.2). La circulation autour de eett
zone de haute pression tourne dans le sens indessaiguilles d'une montre (hémisphere
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Sud), du fait de la force de Coriolis. La hautespien dans le centre du gyre est bordée au
Sud par les vents d'Ouest et au Nord par les A(zgsire 1.1).
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Figure 1.1: Moyenne annuelle de la vitesse du (ers') issue de la climatologie mensuelle
QuIikSCAT.

Les vents d'Ouest sont observés entre 40°S et &-&d moyenne annuelle. La composante
zonale du stress du vent est trés importante aud83%°S, avec des valeurs de 0.2 |Res$
and Mohrholz 2008), alors que la composante méridienne esfdile. La circulation est un
peu plus intense en hiver austral gu'en d@éniczak and Godfrey,994) (Figure 1.2). Les
Alizés sont des vents dirigés du Sud-Est vers lelNauest, mais leur direction est de plus en
plus zonale lorsqu'ils se rapprochent de I'équdteigure 1.1). La composante zonale de la
tension des vents du Sud-Est est négative, aloeslaucomposante méridienne est trés
positive, avec des valeurs allant jusqu’ a 0.1 Pasda zone du Bengueld.gss and
Mohrholz 2008). lls sont présents et réguliers toute éandans la zone subtropicale de
'océan Atlantique Sud avec des variations saismesi de leur position, qui suivent le
déplacement latitudinal saisonnier de I'’Anticyclddabtropical. La limite Nord de ce régime
de vent est définie par la position de la Zone dewergence Intertropicale, qui contrdle la
mousson africaine. La variation latitudinale sargére de la zone de convergence
subtropicale suit également celle de I'Anticyclo8abtropical de I'Atlantique Sud. Elle
s’étend le long de I'équateur avec un minimum asgion de 1011 hPa en été austral (Juillet)
et un déplacement vers le Nord (~10°N) en hivertraugJuillet), lorsque la pression
atmosphérique a la surface de I'océan est d’envifidtb hPa le long de I'équatelrass and
Mohrholz 2008).
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Figure 1.2: Variation saisonniére du vent (M.sissu de la climatologie mensuelle
QuikSCAT: a) eté austral (Janvier-Février-Mars), aytomne (Avril-Mai-Juin), c) hiver
(Juillet-Aolt-Septembre) et d) printemps (Octobminbre-Décembre).

Les vents influencent significativement la région systéme de I'upwelling du Benguela a
différentes échelles spatio-temporelles, allantadgrande échelle pour les processus a longue
période et a petite échelle pour les événementulode seulement quelques heures. Au
niveau de la zone du Benguela, les Alizés sont goggepar trois structures a grande échelle
(Shannon and O'Toglel999; Penven 2000) (Figure 1.3a): I'Anticyclone Subtropical de
I'Atlantique Sud qui est guidé par la ligne de coe continent Africain, dont la nature
désertique agit comme une barriere thermiduelgon and Hutchingsl983) ; les cyclones
générés par les perturbations des vents d’Ouettle systeme de pression au-dessus du
continent qui est influencé par I'’Anticyclone dedéan Indien. Les Alizés paralleles a la cote
génerent un transport horizontal d’Ekman vers lgdaet une remontée d’eaux profondes le
long de la cbte Africaine. La variation latitudieasaisonniére de I’Anticyclone de I'océan
Atlantique Sud et de I'océan Indien, ainsi que il@gractions avec le systeme de basse
pression atmosphérique continental et la couvertumageuse associée (Figure 1.3a),
modulent l'intensité de I"'upwelling a la cétdytchings et al.2009).
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Dans la zone du Benguela, les Alizés présentenmarimum d’intensité et de tension
méridienne au niveau de Cape Point (34°S) en &ttrahet, Luderitz (27°S) et Cape Frio
(18°S) toute I'année (Figure 1.4ass and Mohrholz2008). Entre ces trois zones, la vitesse
ainsi que la tension méridienne des vents sontaunrpoins intensed.§ss and Mohrholz
2008). Dans le systeme de l'upwelling du Benguekyents possédent un rotationnel négatif
sur une bande cétiere d’environ 200 km de latgesg and Mohrholz2008). Au niveau de
I’Angola, l'intensité des vents décline et un chamgnt de direction est observé (Figure 1.4 ;
Hutchings et al.2009). Dans la moitié Nord du Benguela, les Alifa/orables a I'upwelling
persistent toute lI'année, surtout vers LuderitzCeipe Frio (Figure 1.2). Toutefois, ils
soufflent plus forts en hiver austral gu’en dtags and Mohrhol2008). En revanche dans la
partie Sud du Benguela, le systeme de vents petsemt variabilité saisonniere importante
puisque la transition entre les Alizés et les veh@®uest se situe en moyenne annuelle vers
31°S avec une variabilité saisonnie@hénnon and O'Too)el999 ;Lass and Mohrholz
2008). De plus, au Sud du continent Africain, lesgame de cyclones associés aux vents
d’'Ouest et advectés vers I'Est génére un signaseuiropage dans la partie Sud du Benguela
(Hutchings et al. 2009) (Figure 1.3b). En hiver austral, le déptaeet vers le Nord du
systéme de pression atmosphérique présente undegnaftuence au Sud de 31°S, ou les
Alizés s’affaiblissent et les vents d’Ouest sontspiréquents. L’effet des cyclones peut étre
assez important a cette saison, avec le passagangétes durant quelques heures, avec des
cycles de trois a six jourdélson and Hutchingsl983). En été, les Alizés sont en revanche
fortement présents dans la partie Sud du Bengu&ffet des cyclones est généralement
faible, se manifestant seulement par un affaibies# de I'Anticyclone Atlantique Sud et un
relachement des Alizés le long de la cbte. D’'unaigra générale, dans la partie Sud de
Benguela, le signal saisonnier est tres marquéc ane période d'upwelling intense au
printemps et en étéSfrub et al, 1998) et un relachement en hiver. Les événements
d’upwelling se caractérisent par une seérie de esurnpulsions sur des périodes d'une
semaine.

Les vents a Luderitz montrent une variabilité déeds importante (Figure 1.5b ; Hutchings

et al., 2009), avec des Alizés particulieremenienses en 1966-1971, 1976-1989 et
1997/1998, alors que les vents semblent plus f&ible1960-1975 et de 1990 a 2006. Cette
variabilité coincide avec les anomalies de SST darsous-systéme Nord du Benguela qui
montrent un cycle décennal prononcé (Figure 1.5a).
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COADS, montrant une variabilité décennale marqédmitement liée au schéma des vents.

Figure 1.5: a) Anomalies de SST entre 22°S et 24%sies des données satellite et de
b) Anomalies des vents a Luderitz (26°S). D’apraghings et al. (2009).



1.2.2 Flux de chaleur

Les flux nets de chaleur a linterface océan-atiné@sp sont déterminés par quatre

composantes: le flux radiatif "short wave" d ayoranement solaire qui pénétre les couches
de surface de I'océan, le flux infrarouge dit "lomgve" émis de la Terre vers I'atmosphére et
recu par l'atmosphere (nuages, ...), le flux de dallatente d0 aux processus de

condensation/évaporation a l'interface océan-atim&sp et enfin le flux de chaleur sensible

dd a la conduction de chaleur entre océan et atméospCes deux derniers types de flux de
chaleur (latent et sensible) représentent des diichaleur turbulents. La somme de ces
quatre termes détermine donc le bilan de chaldumtarface océan-atmospheére (Figures 1.6
et 1.7).

. . . NET N L : s
o7 o _i : Y : —
T e == : Y : I
PNy ! h : | |
2 \ 2y : E—
H ) \ g | e
= 4 7 :
4 JA =
f < WS
- P 0
W, ; .
o
F ' : ' i ' i ' i -150
BO™W a0°w 70°W o 20°E

Figure 1.6: Moyenne annuelle du flux de chaleuraé&t surface de la mer (Whissu de la
climatologie mensuelle COADS (Da Silva et al., 1994

Dans la zone tropicale de I'Atlantique Sud, lI'océasorbe un exces de chaleur (flux positif)
pouvant atteindre plus de 100 W2ran moyenne annuelle (Figure 1.6). Ce gain de chakt
important le long de la bande équatoriale et pess abtes des continents. Toutefois, il est
beaucoup plus important le long des cotes Africaigee des cotes Sud Américainkass
and Mohrholz 2008). Dans la zone de l'upwelling du Benguetafllix de chaleur moyen
annuel a l'interface océan-atmosphere présentealears positives les plus fortes de I"'océan
Atlantique Sud (Figure 1.6). Cette particularitdé Bée aux eaux froides de I'upwelling
advectées par le courant du Benguela. Lorsque-cietiitte la cote Africaine au niveau de la
zone du front Angola/Benguela vers 18°S, ces eanads (~18°C) alimentent le courant Sud
Equatorial, formant ainsi une langue d’eau froidagll'océan Atlantique Tropical Sud-Est
qui accumule la chaleur. En effet, les eaux deoleche de mélange se réchauffent lentement
tout en traversant I'Atlantique Sud en directionBhésil, jusqu’a une température moyenne
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de surface de 28°Q.&ss and Mohrholz2008). En revanche, sur le bord Ouest du balssin,
courant du Brésil advecte des eaux chaudes jutmu&gion de confluence avec le courant
des Malouines (branche Nord du courant CircumpslaRar cette circulation anticyclonique,
'océan Atlantique Sud transporte I'énergie abserla niveau des tropiques vers les
moyennes et hautes latitudes ou il la restituattndsphéere (flux négatif), jouant ainsi son
réle de régulateur thermique.

c) winter (iul-a
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Figure 1.7: Variation saisonniére du flux de chaleet & la surface de la mer (W3rissu de

la climatologie mensuelle COADS (Da Silva et a@94): a) été austral (Janvier-Février-
Mars), b) automne (Avril-Mai-Juin), c) hiver (JwttAolt-Septembre) et d) printemps
(Octobre-Novembre-Décembre).

En moyenne, le flux de chaleur annuel a I'interfacéan-atmosphére est positif (Figure 1.6)
a I'échelle de I'océan Atlantique Sud, bien quevasations saisonniéres soient importantes
(Figure 1.7). L'océan Atlantique Sud représentecdam gain de chaleur pour I'océan global.
La zone de I'upwelling du Benguela joue un rdleontgnt dans la régulation thermique du
systeme océan-atmosphere de I'Atlantiqgue Sud e asystéme climatique global, mais est
aussi tres vulnérable face au changement et aikbidé climatique §hannon2006).

L'océan Atlantique joue un rdle important sur larthodynamique du systeme oceéan-
atmosphére par son transport méridien de chaleams Docéan Atlantique Sud le flux de
chaleur est dirigé du podle Sud vers I'équat@iraginon 2006 ;Lass and Mohrholz2008),

c'est a dire vers la source chaude superficieltes ajue le transport de chaleur se fait en
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général des régions chaudes vers les régions $roRleur comprendre les causes de cette
circulation océanique particuliere ainsi que sektimns avec la circulation générale
atmosphérique, le programme WOCE (World Ocean Giticun Experiment) a coordonné la
mise en place d'observations dans l'océan Atlamtigud. Un programme de modélisation
associé, le projet MOCA (Modélisation de la Cir¢gla dans L'Atlantique), a été engagé sur
I'étude de cette dynamique et de ces transportplui3ele programme expérimental PIRATA
(Prediction and Research Moored Array in the Tralp#tlantic) a été mis en place en 1997
dans I'océan Atlantique Tropica&€rvain et al.1998) afin de comprendre les mécanismes de
forcage et de couplage entre les composantes atdigpes et océaniques sur I'Atlantique
tropical, et en particulier les mécanismes de ébmtde la température de surface de la mer
(SST) et des flux de chaleur entre I'océan et daphére.

1.3 Caractéristiques physiques

1.3.1 Topographie

Pour comprendre et interpréter la dynamique deocétin, la bathymétrie de cette région
représente aussi un élément essentiel car ellatmymek la circulation océanique. Avec une
profondeur moyenne proche de 3330 m, I'océan Ataet apparait comme un océan peu
profond en comparaison des océans Indien et Paejfigrincipalement a cause des plateaux
continentaux et de ces mers adjacentes qui reantuphes de 13% de la surface de I'océan
Atlantique. Les océans Atlantique Sud et Nord st#limités par la zone de fracture de la
Romanche (Figure 1.8a). L'océan Atlantique Sud s&gparé en deux par une chaine
montagneuse sous-marine, la dorsale medio-AtlamtiqDette dorsale et des dorsales
transverses (la dorsale du Rio Grande, la ride dlig/et le seuil de Guinée) divisent I'océan
Atlantique Sud en cinq principaux bassins: les inasBrésilien, Argentin, de Guinée, de
I’Angola et enfin le bassin du Cap au large de daezde l'upwelling du Benguela, lieu
d’étude de ma these.

Au large de la cote Ouest de I'Afrique (Figure 3,8k plateau continental est assez large
dans la partie Nord de I'’Angola. Il devient tresoétau Sud de I'’Angola (~20 km) et s’élargit
a nouveau au niveau de la Namibie. Il se rétrécifad de Luderitz (largeur de 75 km). Le
plateau continental s’élargit ensuite vers le Sac une largeur maximale de 180 km au
large de la riviere Orange (29°S). Plus au Sudaeve la large Baie de Sainte-Héléne (pres
de Cape Columbine), puis le plateau se rétrécihiaeiau de Cape Peninsula prés de Cape
Town (largeur de 40 km). Au niveau de la pointd’d&ique du Sud, le Banc des Aiguilles
se caractérise par un plateau continental pami@rient large (~250 km a 21°E au large de
Cape Agulhas). Le plateau se rétrécit ensuite jadgort Elizabeth.
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Figure 1.8: Topographie (m) de I'océan AtlantiquedSa) et zoom sur la zone de l'upwelling
du Benguela (b) issue de GEBCO 1'. Les iso-cont@& et 2500 m de profondeur sont
indiqués en noir.
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1.3.2 Circulation de surface

La convergence du transport d’'Ekman lié aux Aliztsaux vents d’Ouest génére une
élévation du niveau de la mer dans I'Atlantique tBatical qui induit une circulation de
surface anticyclonique. Le Gyre Subtropical de dax Atlantigue Sud est délimité au Nord
par le courant Sud Equatorial dirigé vers le Nouk§, a I'Ouest par le courant du Brésil
dirigé vers le pble, au Sud par le courant Sudraitiae s’écoulant vers I'Est, et a I'Est par le
courant du Benguela dirigé vers I'équateuaqgs and Mohrholz2008; Figure 1.9). Dans
cette section, les courants de la partie Sud-ESbdéan Atlantique Sud sont détaillés car ils
nous intéressent particulierement pour I'étudeadedne de I'upwelling du Benguela. Nous
commencerons par détailler la dynamique d’un upmgeliie bord Est.
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Figure 1.9: Représentation schématique de la catioh de surface (lignes pleines) et de la
circulation au niveau de la thermocline (lignes mdiées) dans I'océan Atlantique Sud
(d’aprés Lass and Mohrholz, 2008). Des abréviatisnst utilisées pour le contre-courant
Nord Equatorial (NECC), le sous-courant Nord Equab(NEUC), le courant de Guinée

(GC), le courant Sud Equatorial (branche nord: nSEQuatoriale: eSEC, centrale: cSEC,
sud: sSEC), le sous-courant Equatorial (EUC), lessoourant Sud Equatorial (SEUC), le
courant Nord Brésil (NBC), le contre-courant Suduitprial (SECC), le courant d’Angola

(AC), la zone du front Angola/Benguela (ABFZ), derant du Benguela (BC ; cotier: cBC),

le sous-courant Polaire (PUC), le courant du Bré8itC), le courant des Falkland (FC ; ou

courant les Malouines), le courant Sud Atlantiqu8AC), le courant Antarctique

Circumpolaire (ACC) et le courant des Aiguilles (Ag Le Front Subtropical marque la

frontiére Sud du Gyre Subtropical de 'océan Atiqné Sud.
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Dynamique d’'un upwelling de bord Est

Un upwelling de bord Est est un upwelling cotieduit par des vents paralleles a la cote et
dirigés vers I'équateur (les Alizés) qui géneremttransport moyen horizontal d’Ekman vers
le large (E) (Figure 1.10). Ce transport des eagrs Vocéan ouvert génere une baisse du
niveau de surface de I'océan prés de la cote. &aiggrt de pression zonal produit un courant
géostrophique (GF) le long de la c6te et dirigés \Véguateur, dans la direction du vent. Pour
compenser cette perte de masse, une remontée eafoxdes, froides et chargées en sels
nutritifs se produit le long de la cote, stimuldat production primaire et les blooms
phytoplanctoniques. Les isothermes (ligne de méemepérature) et isopycnes (ligne de
méme densité) remontent vers la surface et formmefftont en température et salinité qui, par
ajustement géostrophique, peut produire une ifdieason du flux, connue sous le nom de jet
cétier (CJ) (Figure 1.8b). Pour compenser ce cdug@&ostrophique de surface, un sous-
courant dirigé vers le pble (PF), se développesaorniveau du talus continental. L'intensité
de ce processus d'upwelling est modulée par laefat la direction du vent, par la
topographie de la cbte et du plateau continentapast les caractéristiques océaniques
environnantes.

La circulation due a l'upwelling de bord Est ford@ebordure Est du Gyre Anticyclonique
Subtropical (SG) (Figures 1.9 et 1.10). A la swfdes eaux froides liées a I'upwelling sont
advectées vers les tropiques, entrainant un flughdéeur entrant vers océan (Figures 1.4 et
1.5).
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Geostrophic @ Out of a
SG flow GF b2
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Figure 1.10: Dynamique d’'un upwelling cétier, d’&srTomczak and Godfrey (1994). a) vue
en plan, b) section verticale dans I'hémisphere.Swebs lignes noires dans la Figure b)
représentent les isothermes ou isopycnes.
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Le courant du Benguela

Le courant du Benguela définit la partie Est duesfnticyclonique Subtropical de I'océan
Atlantique Sud (BC sur la Figure 1.9). Il est formpar les eaux issues du courant Sud
Atlantique dans le bassin du Cap, du courant desides, et de courants cétiers au Sud-
Ouest de I'Afrique Mercier, 2003). Toutefois, la répartition des différentsurces du
courant du Benguela est encore matiére a délats(and Mohrholz2008). Il transporte les
eaux ventilees ESACW (Eastern South Atlantic CéMtrater ; voir Section 1.3.3) avec des
concentrations modérées en nutriments jusqu’arsesonére avec le courant Sud Equatorial
(Lass and Mohrholz2008). Il est délimité au Nord (18°S) et au SBE°E) par des courants
chauds nommés respectivement le courant tropicahgbla et le courant ou systeme des
Aiguilles (Shannon and Nelsor1,996 ; Shillington, 1998 ; Shannon and O’To00)e2003 ;
Shillington et al.2006 ) (Figure 1.11). Plus pres des cotes d’Afriquesud et de Namibie, le
courant cétier du Benguela (cBC sur la Figure $8¢oule au-dessus du plateau et du talus
continental Lass and Mohrholz2008) et transporte les eaux froides et richeawgriments
provenant de l'upwelling. Le courant du Benguelanote courant de bord Est du Gyre
Subtropical et le courant cétier dans le systemel'ulawelling du Benguela sont en
interactions par la circulation ageostrophique $srkshelf” (perpendiculaire au plateau
continental). Les eaux froides et riches en nutnisedvectées par upwelling sur le plateau
sont transportées vers le large par transport ddken surface (20-35 m de profondeur au
large de Walvis Bay Mohrholz et al, 2008). Le transport d’Ekman plus intense en tive
austral est étroitement lié aux Alizés plus fortsedte période de 'annédlohrholz et al,
2008). Sous la couche de mélange océanique, lesdeaBenguela sont transportées vers le
plateau par le courant de compensation d’Eknhasg and Mohrho|z2008 ;Mohrholz et al,
2008). Les circulations méridienne et "cross-shalésentent un cycle saisonnier bien distinct
(Mohrholz et al. 2008). En été austral, un fort sous-courant éixigrs le pble et un courant
de compensation d’Ekman affaibli sont observés. éagx de fond situées au-dessus du
plateau continental ne sont pas ventilées parrtaleiion "cross-shelf" de sub-surface. En
revanche, durant I'hiver austral le flux méridiest principalement dirigé vers le Nord et le
courant de compensation couvre la colonne d’eageisous la couche de mélange. Les eaux
de fond du plateau continental sont bien ventilées.

Les vitesses maximales observées au sein du caluaBénguela vont de 10 cit.en hiver
dans la partie Nord du Benguela & 30 ¢ches été dans la partie Su¥édepohl et al2000 ;
Shannor2006). Ces périodes correspondent bien aux maxdea vents observés
respectivement dans la partie Nord et la partie Sadourant du Benguela se caractérise par
une série de jets, de tourbillons et de cellulegpwelling forcées par le vent (Figure 1.11).
Dans la partie Sud du systéeme, le flux du jet camial est contraint par la topographie et
s'étale au-dessus du talus continental depuis @apambine (33°S) jusqu’au Nord de
Luderitz (27°S) ou il se sépare de la cote. VersS1&ape Frio), le courant du Benguela
rejoint la branche Nord du Gyre Subtropical de dac Atlantique SudLEnghurst 1998 ;
Mercier et al, 2003). Au niveau de Cape Peninsula et de Capen@mhe, I'existence d’un
fort jet a été montrée p&ang and Andrewgl974), avec des vitesses typiques allant de 25 a
75 cm.§". Pour I'écosystéme, ce jet est trés important! teansporte les ceufs et les larves de
nombreuses especes depuis la zone de ponte santed8s Aiguilles vers la nurserie" située
au Nord de Cape Columbin®gng and Andrewsl1974).Gordon et al.(1995) suggerent
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gu’'un jet est également présent dans les 100 premiétres de profondeur au niveau du
plateau continental prés de Lideritz. Mis a past jids cotiers, les sous-courants de talus
dirigés vers le pble SudNgélson 1989), typiques des EBUS, sont considérés comard k&
découverte la plus significative des trois derrg&técennies.
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Figure 1.11: Circulation océanique générale de krtie Sud-Est de I'océan Atlantique Sud,
d’apres Shannon (2006).

Les travaux d&/eitch et al.(2009) ont mis en évidence la division du systél@&upwelling

du Benguela en deux régimes Nord et Sud distifrisplus de la séparation topographique
due au rétrécissement du plateau continental vigleritz, le transport moyen intégré entre 0
et 100 m de profondeur présente un comportemefidreliit au Nord et au Sud de cette limite
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naturelle. Au Nord de Luderitz, les fonctions deairemts montrent un écoulement général
faible, qui suit la c6te et qui est dirigé verplide, alors qu'au Sud de Luderitz, I'écoulement
est dominé par une trajectoire méandreuse dirigéelg Nord-Ouest qui tend a suivre la cbte
jusqu’a 30°S et qui dévie vers le large plus aud\N&ntre le régime Nord dirigé vers le pole
et le régime Sud dirigé vers I'équateur, la zonelLdderitz est caractérisée par la cellule
d’'upwelling la plus intense et un transport verddege le plus important du systéme du
Benguela.

Le front Angola/Benguela et le courant d’Angola

Entre 15°S et 18°S, le courant froid du Benguetecoatre le courant chaud d’Angola dirigé
vers le pble Yan Bennekom an@erger 1984) puis, il poursuit sa route en direction
Ouest/Nord-Ouest (Figure 1.11), alimentant ainsictaurant Sud-EquatorialLéss and
Mohrholz 2008). Cette zone de convergence, ou front AriBeleguela, est marquée par un
fort gradient de température (4°C par degré déutddi;Longhurst 1998 ;Hutchings et al.
2009). Ce front, généralement de direction Est-Quest maintenu par une combinaison de
facteurs incluant la bathymétrie, I'orientationlaldigne de cote, la stratification, les vents, et
la convergence des courants du Benguela et d'Angetetension du front vers le large est en
moyenne de 250 km, mais peut atteindre 1000 kmriatepnps et en été. Sa position varie
saisonnierement de 15°S (extension minimale err levau printemps) jusqu’a 18°S (en été
et en automne) lorsque le courant d’Angola est mphisnse. Sa position varie aussi
interannuellement avec une position plus au Nord @82/1983, 1986/1987, 1992/1993 et
1997/1998 coincidant avec de forts évenements ENSG le Pacifique et reflétant le
déplacement vers le Nord de I'Anticyclone de I'Atigue Sud durant ces épisodes
(Bartholomae and van der Pla2007). Les anomalies vers le Sud (position datfpus au
Sud) sont moins fréquentes, avec des évenemengsirman 1963, 1984, 1995, 1999 et 2004
liés a I'Atlantique Equatorial et aux évenementn@eela Nifio $hannon et al 1986 ;
Florenchie et al.2003 ;Mohrholz et al, 2004 ;Richter et al, 2010).

Le courant d’Angola, s"écoulant entre 9°S et laffrAngola/Benguela, est un courant rapide
(25 & 50 cm’9), étroit et transportant des eaux chaudes tragsd@4°C) et salées (36.4 psu).
Il est détecté entre la surface et 200-300 m déopdeur au-dessus du plateau et du talus
continental. Le systeme d'’Angola se caractériseleégant par la présence d'un gyre
cyclonique ou gyre d’Angola, situé vers 12-13°St&°E Gordon and Bosleyl991 ;Lass
and Mohrholz 2008). Ce gyre est crée par le rotationnel du ggclonique au Nord du front
Angola/Benguela, et se maintient par le contre-mouud Equatorial et le sous-courant Sud
Equatorial au Nord, le courant d’Angola a I'Esteetourant Sud Equatorial au Suagés and
Mohrholz 2008). Au centre du gyre, le niveau de la merasiron 8 centimetres inférieurs
comparé au niveau en périphérie, et I'échelle lootale de ce gyre est d’environ 1000 km
(Lass and Mohrhol2008). Ce rotationnel cyclonique génére une rééede la thermocline,
ou déme d’Angola. Le cceur du gyre d’Angola se darése par de faibles concentrations en
oxygéne (< 45:imol.I") et un contenu riche en nutriments entre 100 6tr&Gde profondeur
(Schmidt et aJ 2000), expliqgués par la remontée de la thermecét de la nutricline qui
généere une importante productivité biologique etingralisation de la matiére organique,
mais aussi par un temps de résidence long de metsse d’eau dans la regdPoble and
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Tomczak1999 ;Lass and Mohrhol2008). Le gyre d’Angola représente la région seutes
eaux hypoxiques de la partie Nord du Bengudmhrholz et al. 2008). En surface et
subsurface, le courant d’Angola ne descend en nm&ypas plus au Sud que 18°S. Par contre
en profondeur (au-dessus du plateau et au nivedalwhicontinental), un sous-courant assez
continu (5 & 10 cm? advecte les eaux du gyre d’Angola, pauvres em@ng et riches en
nitrates, vers la partie Nord du Benguelelson 1989 ; Tomczak and Godfreyl994 ;
Shannon and O'TooJel999 ;Mohrholz et al, 2008). Dans la partie Nord du Benguela, ce
sous-courant dirigé vers le pole est particuliemenvesible en été austral (de mi-Janvier a mi-
Mars ;Mohrholz et al, 2008).

Le courant des Aiguilles

Le courant chaud des Aiguilles est situé sur lellfduest de I'océan Indien. Il longe la cote
Est Africaine en s'écoulant vers le Sud, avec une séemoyenne de 200 cril.fe long du
talus continental de la c6te Est d’Afrique du Sud.courant des Aiguilles quitte ensuite le
plateau continental vers 36°S pour étre réfléens I'Est dans I'océan Indien (Figure 1.11).
Cette rétroflexion brutale au large de la pointe’@drique du Sud (entre 15 et 20°E) et la
rencontre avec la branche Nord du courant Circuaiplgénére une fuite des eaux du
courant des Aiguilles dans I'océan Atlantique SDd.processus hautement dynamique inclus
une composante permanente (jets et filaments) quresia génération réguliére (4 a 8 par an)
d’anneaux et tourbillons anticycloniques chaudsaéds Bang 1970 ;Chapman et a] 1987 ;
Schmid et a).2003) d’environ 200 km de diamétre qui se propageec une direction Ouest-
Nord-Ouest dans I'océan Atlantigue SudcCartney andWoodgate-Jones]991 ; Quartly
and Srokosz1993 ;Byrne et al.,1995). Les anneaux des Aiguilles peuvent atteidé@ m

de profondeur,§chmid et aJ.2003) avec les vitesses geostrophiques de suifangiron 50
cm.s' (Lutjeharms et a) 1991). Si ces anneaux passent prés de la cdst @dricaine, ils
interagissent avec le systeme de 'upwelling dudgseta et transportent au large du plancton,
des ceufs et des larves. lIs se dissipent ensuitééieur duGyre Subtropical Atlantique Sud
aprés une durée de vie de plusieurs anndesafo and Beigr2003 ;Lass and Mohrholz
2008). La rétroflexion et les anneaux des Aiguithes un impact important sur la dynamique
a mésoéchelle du systeme de I'upwelling du Bengeteliaduisent un fort degré de variabilité
sans équivalent dans les autres régions d upwell®gtte rétroflexion joue un réle
prépondérant dans les échanges de chaleur et desnd®au inter-océans et connecte le
courant du Benguela avec les océans Indo-Paciflgugeharms 1996).

Le Banc des Aiguilles est une zone trés importgrder la reproduction des espéces
pélagiques (ex: sardines, anchois) de Septembrara Mutchings et al.2002), car des eaux
chaudes créent un environnement fortement strafifiges la ponte, les oeufs et larves sont
rapidement transportés vers le Nord par un coyeamidtier. En quelques jours, ils atteignent
la région d’'upwelling de la céte Ouest d’Afrique Bud et une partie des ceufs et larves est
transportée vers le large par les courants liéseal, ce qui constitue une des principales
sources de mortalité. L'autre partie se conceraresdes eaux cotieres. La baie de St Hélene
au Nord de Cape Colombine est considérée commmutaerie” la plus importante de la cote
Ouest de I'Afrique du SudHutchings,1992). La modélisation fine des courants et de la
production primaire doit apporter un éclairage reaw sur ces problématiques. L'étude de
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Koné et al.(2005) en modélisation couplée physique/biogéohien 3-D a permis de
comprendre la dynamique de fonctionnement du Bdadaed et du Banc des Aiguilles.

1.3.3 Masses d’eau

Dans I'océan, deux grands types d’eau peuventétimgués. Dans les eaux dites "chaudes"
(situées au-dessus de la thermocline) se trouesrgdux de surface, les eaux centrales et les
eaux intermédiaires, tandis que les eaux ditesddsj (situées en dessous de la thermocline)
sont composées des eaux profondes et des eauxdleLfss mouvements des masses d'eau
océaniques sont fortement contraints par la présates cotes et par I'amplitude des
topographies sous-marines qui est souvent du médre de grandeur que I|'épaisseur du
fluide qui les recouvre. La conséquence est qualesport méridien s'effectue en grande
partie par des courants étroits mais intenses défnpar les talus continentaux ou les
dorsales océaniques. En modélisation, ces corgmise traduisent essentiellement par le
choix du systeme de coordonnées verticales et d@saution tridimensionnelle les mieux
adaptés pour représenter les processus dynamigueseagcent ce contrble bathymétrique.

Mediterranean Antarctic
seawater intermediate water
Surface water Surface water Antarctic
36.5%. 36.5%. bottom
25°C 25°C water

Depth (km)
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1 = Surface convergence 9% % = Surface divergence

Figure 1.12: Masses d’eau de I'océan Atlantique.
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Dans la partie Sud-Est de I'océan Atlantiqgue Ses,drincipales masses d’eau présentes sont
les eaux de surface tropicales et subtropicalesdex de la thermocline comprenant les eaux
centrales Sud Atlantique (SACW: South Atlantic CaehWater), de I'Atlantique tropical
(TACW: Tropical Atlantic Central Water), et de I'éan Indien (SICW: South Indian Central
Water), les eaux Antarctiques intermédiaires (AA¥itarctic Intermediate Water), les eaux
profondes Nord Atlantique (NADW: North Atlantic De&Vater), et les eaux Antarctique de
fond (AABW: Antarctique Bottom Water)Shannon and O'TooJel999). Les principales
masses d’eau de I'océan Atlantique Sud peuventoBservées sur la section verticale de la
Figure 1.12.

Dans le systeme de l'upwelling du Benguela, lekiérfces océaniques majeures proviennent
de I'Atlantique Equatorial pour la partie Nord et HAtlantique Sud et Indien Sud dans la
partie Sud du Benguela. Le diagramme températiirgtéa(Figure 1.13) représente les
caractéristiques hydrologiques des principales esaseau présentes dans le systeme de
'upwelling du Benguela, et permet de discrimirigrfluence des eaux tropicales entrant dans
la partie Nord du Benguela bassin d’Angola de sedldvectées par upwelling dans la partie
Sud du Benguela.
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Figure 1.13: Diagramme température-salinité desipipales masses d’eau présentes dans le
systeme de l'upwelling du Benguela (Nord et Sutdjprds Shillington et al. (2006). La
définition des masses d’eaux décrites dans le tsttendiquée sur la figure: ABW — Antarctic
Bottom Water ; NADW — North Atlantic Deep WaterSAIW — Low Salinity Antarctic
Intermediaite Water ; HSAIW — High Salinity Antaccintermediaite Water ; LSCW — Low
Salinity Central Water ; HSCW — High Salinity CextwWater ; MUW — Modified Upwelled
Water ; OSW — Oceanic Surface Water. Les tresdaibalinités observées dans les eaux de
surface sont dues aux apports continentaux.
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La masse d’eau AAIW, qui se forme en surface dassrégions sub-polaire et polaire de
'océan Austral, contient le minimum de salinité ke colonne d’eau. Dans la zone du
Benguela, AAIW est présente a une profondeur mayeaten 700-800 m, et ne remonte pas
jusqu’a la surface. En terme de volume, AAIW repriée 50% des eaux présentes dans les
premiers 1500 m de profondeur de la colonne d’easic8ractéristiques sont différentes entre
la partie Nord et Sud de la zone du Bengu&lhafnon and Hunterl988 ; Talley, 1996,
Shillington et al. 2006). Dans la partie Sud du Benguela, AAIW éstéggalement moins salée
(LSAIW: Low Salinity Antarctic Intermediaite Waterplus jeune et bien mélangée. En
revanche, dans la partie Nord du Benguela, sorenangn sel est plus important (HSAIW:
High Salinity Antarctic Intermediaite Water).

Paramétre SACW (Angola Gyrg WSACW (Poole and ESACW (Poole and
type,Mohrholz et al. Tomczak1999) Tomczak1999)
2008)

Températurd 8.0 16.0 6.5519 16.2664 5.9559 14.406(7
(°C)
Salinité 34.7201  35.6366| 34.4017 356921  34.4069 .3(@%
Oxygéne | 22.4342  68.4832| 2954140 239.5682 300.0553  249.3363
(umol.I%)
Nitrates 37.8611  21.9115| 13.3263 0 11.7672 0
(umol.I

Tableau 1.1: Caractéristiques des masses d’eau SACWassin d’Angola d’apres Mohrhloz
et al. (2008). Poole and Tomczak (1999) ont dAMBACW et ESACW avec des données
iIssues de la zone de formation de ces deux ma%sas @ cause des transformations des
masses d’eau (vieillissement et mélange) entrema source et le gyre d’Angola, Mohrhloz
et al. (2008) ont précisé les caractéristigues d&C®/ dans le gyre d’Angola. Les
caractéristiques locales de SACW sont définies damsdiagramme T-S (Température-
Salinité) par une ligne droite entre deux pointar pxemple les points T = 16.0°C et S =
35.6366 (colonne de droite) et T = 8.0°S et S 73@1 (colonne de gauche).

Similairement, la masse d’eau SACW dans le Bengpeksede un contenu élevé en sel
(HSCW: High Salinity Central Water) dans le basdiAngola et un contenu relativement
faible (LSCW: Low Salinity Central Water) dans laskin du CapShillington et al. 2006).
Les eaux centrales SACW présentes dans la zoriemieelling du Benguela proviennent de
deux régions distincte®fole and Tomczakl1999 ; Shillington et al. 2006 ; Lass and
Mohrholz 2008): 1/ la convergence entre la masse d’eda theermocline (transportée par le
courant Atlantique Sud) et la masse d’eau tranépopiar le courant des Aiguilles (Indian
Central Water) forme les eaux centrales Atlanti§ud Est (ESACW ; Eastern South Atlantic
Central Water) dans la région de formation du caucu Benguela ; 2/ les eaux centrales
Atlantique Sud Ouest (WSACW ; Western South Atlan@ientral Water) trouvent leur
origine dans la zone de confluence entre les ctaidies Malouines et du Brésil dans la partie
Ouest du Gyre Subtropical Atlantique Sud, et sartgportées au sein du Gyre Subtropical et
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du systéeme du courant Equatorial vers le gyre dodag_es processus biogéochimiques dans
le gyre d’Angola transforment les propriétés demlasse d’eau WSACW durant son trajet
vers la partie Nord du Benguela. Les concentrateanexygene sont réduites de 70% a 90%,
alors que les concentrations en nitrates sont @l triplées §lohrholz et al. 2008). La
formation des eaux centrales pauvres en oxygene ldagyre d’Angola est maintenue par la
forte productivité locale, elle-méme maintenue fsmmremontée de la thermocline et les
apports continentaux par le fleuve Congo (avec éliitdnoyen de 40 000 hs* ; Mohrholz

et al, 2008). En résumé, dans la partie Sud-Est durpdssi eaux SACW présentes dans le
bassin d’Angola sont plus salées, riches en n#rateappauvries en oxygene, alors que dans
le bassin du Cap, les eaux SACW ont des eaux nsalges, bien ventilées et avec des
concentrations en nutriments modérdess§ and Mohrho|z2008). Le Tableau 1.1 présente
les caractéristiques des masses d’eau SACW dunldigsigola, WSACW et ESACW.

Les eaux SACW originaires du bassin d’Angola etelasx ESACW ne sont pas séparées par
un front bien défini, mais plutdt par une large eate transition se situant entre le front
Angola/Benguela au Nord et la cellule de LideriizSud. En été austral, les eaux SACW
originaires du bassin d’Angola pénétrent sur légala continental du sous-systeme Nord du
Benguela, advectées par le sous-courant dirigéleguéle. Cette intrusion alimente le sous-
systtme Nord du Benguela en nutriments, mais neaintégalement les conditions
suboxiques des eaux de fond du plateau Namilfiholz et al, 2008). A cette saison, la
zone de transition entre SACW d’Angola et ESACWs#ee vers 23°S a la cbte et est
orientée vers le Nord-Ouest en s’éloignant de te,aadiquant une extension vers le Sud de
SACW avec une fraction de 60-80% de SACW entre Game(19°S) et Walvis Bay (23°S)
(Mohrholz et al, 2008). Par contre, durant I'hiver austral, lesne oxygénées ESACW
progressent vers le Nord du Bengue¥olirholz et al, 2008). La zone de transition entre
SACW d’Angola et ESACW se situe vers 19°S a la @dtec une orientation Est-Ouest et, la
région située entre Cape Frio (19°S) et Walvis B8/S) n’est pas couverte par plus de 20-
30% de SACW originaire d’AngolaViohrholz et al, 2008). A cette saison, ESACW peut
représenter jusqu’'a 90% des eaux présentes a 6@ pnofbndeur au large de Walvis Bay
(Mohrholz et al, 2008). Toutefois, cette tendance saisonniere sagtte a de fortes
fluctuations a court-terme sur des échelles de1b gours, probablement causées par des
changements de forcages atmosphériques et le padiages cotieres piégées a la cote
(Lass and Mohrholz2005 ;Mohrhloz et al, 2008).Mohrhloz et al (2008) ont montré une
corrélation inverse trés nette entre la propordenSACW et les concentrations en oxygene
au large de Walvis Bay, avec des concentration®xgigene proches de zéro lorsque la
fraction de SACW originaire d’Angola dépasse |le%5&ur le plateau continental.

Au-dessus des eaux centrales se situe une masge ples salée et chaude, les eaux
océaniques de surface (OSW: Oceanic Surface Watiugncées par les précipitations et les
apports continentaux par les rivieres dans le basgingola. Dans le bassin d’Angola, il en
résulte des eaux a faible salinité en surfdehfholz et al, 2001, 2008). Dans la partie Sud
du Benguela, les apports par la riviere Orangermnittents et controlés par les barrages, sont
moins évidents en extension et en persistance aénga bassin d’Angola avec le fleuve
Congo Ehillington et al. 2006). Sur le plateau continental au large désscde Namibie et
d’Afrique du Sud, les eaux centrales sont advectéesla surface par upwelling. L’influence

37



des conditions atmosphériques modifie leurs progsiden température et salinité), cette
masse d’eau est alors appelée MUW (Modified Upwiéhéater).

Sous la masse d’eau AAIW se trouve la masse d’edDW possédant une salinité typique
>34.8. Cette masse d’eau NADW se forme dans I'Aii@e Nord, plonge par convection et
se déplace vers le Sud. Au niveau de I'équatelgr.cemprend une large couche située entre
1000 et 3500 m, relativement chaude (pour ces pdgfars) et salée. A 'Ouest du Benguela,
la masse d’eau NADW se déplace vers le pble. Dmbadsin du Cap, la masse d’eau AABW
s’écoule sous la masse d’eau NADW, originaire denkr de Weddel pres du continent
Antarctique. La masse d'eau AABW est bloquée parnmnts sous-marins de la ride de
Walvis, elle se déplace alors lentement dans le der aiguilles d’'une montre. A I'Ouest du
plateau continental du Benguela, elle retourne {erSud a des profondeurs supérieures a
4000 m.

Alors que le déplacement général des masses dreéandes (AAIW, NADW, AABW) dans

la partie Sud-Est de I'Atlantique Sud est dirigésvie péle, I'écoulement des eaux de surface
tend a aller dans la direction du vent dominantnains au Sud de 15°S ou le flux est
généralement dirigé vers le Nord-Ouest avec dessséts typiques de 10-15 crh.€En
réponse au réchauffement et refroidissement sdeondes eaux de surface, les
caractéristiques des eaux de surface peuvent vdeer5 a 23°C et une salinité allant de 35.4
a 36. Les eaux de surface présentes au large dedlA sont principalement d’origine
eéquatoriale/tropicale. Les températures peuveeingite 28-29°C en été austral, avec une
importante stratification.

1.3.4 Systeme de l'upwelling du Benguela

Les forcages atmosphériques, la bathymétrie, eierntation de la cbte influencent la
formation de certaines zones ou la remontée d'gamafondes est particulierement intense
(Hutchings et al.2009). Ainsi, le systeme de I"'upwelling du Berlguegroupe un ensemble
de six principales cellules d’upwellingutjeharms and Meeuwid 987 ;Veitch et al, 2009):

les cellules de Cape Frio (17/18°S), Namibia (21°8kalvis Bay (23/24°S), Luderitz
(25.5/27°S), Namaqua (30°S), Cape Columbine (3&B3Ce systéme peut également se
diviser en deux sous-systemes Nord et Sud, séparda cellule de Lideritz appartenant au
sous-systeme Nord (Figure 1.11). Ces deux sousragst possédent un fonctionnement et
des caractéristiques physiques et biologiques ndisti Shannon 1985 ; Agenbag and
Shannon 1988 ;Shannon and O'TooJel999 ;Duncombe-Rae2004 ;Lett et al, 2007). La
cellule tres intense de Lluderitz, avec une advectiers le large importante et un mélange
turbulent trés actifHutchings et al. 2009), agit comme une barriére pour la migraties
petites especes pélagiques tel que les sardiresiedis.
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Figure 1.14: Flux (Sv.ki lié aux cellules d’'upwelling et estimé & partin thodéle ROMS
par kilométre de ligne de cote (SviRnte 34°S & 17.75°S, d'aprés Veitch et al. (2008).
trait plein épais représente la moyenne annuedls,tfaits plein fin et pointillé représentent
respectivement la moyenne estivale et hivernale.

Le sous-systéme Nord du Benguela se caractérisgnpgpwelling intense pratiquement toute
'année Boyd and Agenbagl985 ;Veitch et al, 2009), avec un maximum en fin d’hiver
(Shannon and O’To0)el999 ;Campillo-Campbell and Gorde&004 ;Veitch et al, 2009).

Le réchauffement saisonnier des eaux Namibiennefined’été et début d’automne est
augmenté par lintrusion d’eaux chaudes et saléesgthe équatoriale Shannon et al.
1987 ; Boyd et al. 1987), avec un gradient latitudinal de SST audéeh’influence du
régime d’'upwelling se situe entre 150 et 200 kmlailge en moyenne mais, au large de la
Namibie, les eaux provenant de l'upwelling peuvétre observées a 400 km de la cote
(Campillo-Campbell and Gordga2004). La Cellule centrale de Luderitz présente u
upwelling permanent méme en é@ampillo-Campbell and Gordo&004) et le plus actif de
la zone du Bengueld gtieharms et aJ 1991 ;Demarcq et al. 2003 ;Veitch et al. 2009),
avec des remontées d’eaux plus froides (16.5°Cayrenme Longhurst 1998) que celles des
autres cellules d’'upwelling car le talus continéntaest particulierement étroit et profond.
L extension de l'upwelling vers le large est auasplus importante. Dans le sous-systéme
Sud, l'upwelling est hautement saisonnier avec @ximum en printemps et été austral
(Décembre a Février)/gitch et al. 2009) et un minimum en hiver.

L’extension océanique de I'upwelling est délimifga la position du front océanique (limite
entre les remontées d’eaux froides et les eauxidace de I'Atlantique Sud-Est). Au Sud de
Luderitz, le front océanique est généralement bigfimi et, malgré une variation spatiale et
temporelle, il se situe approximativement au niveautalus continental. Les remontées
d’eaux froides sont contraintes pres de la cGa{pillo-Campbell and Gordg2004). Dans
la partie Nord du Benguela, le front est beaucdup gdiffus et forme des méandres, visibles
dans les images satellites.
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Au cours de ma thése, je me suis particuliereme@tassée a la partie Nord du Benguela.
Ainsi, dans ce chapitre introductif, cette partie Benguela est présentée de maniere plus
détaillée.

1.3.5 Activité mésoéchelle

Les processus physiques a mésoéchelle jouent enimidortant dans les EBUS. lls sont
principalement forcés par les instabilités duea éidculation grande échelle, les interactions
entre les courants et la bathymétrie ou I'effetvdat. Dans I'océan, l'intensité (en vitesse et
en signature thermohaline) des processus a mésdieédbpasse généralement le flux moyen
d’'un ordre de grandeur ou plus. Une grande pamid’@hergie cinétique tourbillonnaire
(EKE: Eddy Kinetic Energy) est générée par lesainifités du flux moyen, mais les vents
fluctuants peuvent également fournir un mécanisentortage direct dans les zones de faible
énergie tourbillonnaire. Les tourbillons fournissen retour de I'’énergie et du mouvement au
flux moyen et contribue a la circulation océaniguefonde (Wunsch and Ferrayi2004). Les
tourbillons et filaments transportent aussi chalewalinité, carbone, nutriments,
phytoplancton, polluants,... durant leur propagatians I'océan@anabasoglu et al 1994).

lls sont également associés a une forte signayadeotlynamique, spécialement les vitesses
verticales, importantes pour le développement deelglanctonique dans I'océan. Ainsi, les
processus a mésoéchelle (10-1000 km) et & subniéseé¢1l-10 km) pourraient jouer un
réle significatif dans les budgets globaux desewas physiques et biogéochimiques, et avoir
un fort impact sur I'écosysteme.

Tourbillons et filaments

Dans les EBUS, l'activité mésoéchelle et subméssllcise caractérise par un champ de
tourbillons et de filaments en interaction. Lesrkillons se traduisent sur I'élévation de la
surface libre par des anomalies positives ou némtplus ou moins circulaires. La source
principale pour la formation et le maintien de deammp de tourbillons est I'instabilité
barocline des courants de boMarchesiello et al.2003). A chaque apport d’énergie par un
coup de vent, celle-ci est d’'abord communiquéesttuctures de petite taille, avant de migrer
vers les structures plus grandé€3ulski and Allen 2005). Plusieurs mécanismes ont été
proposés pour expliquer le déplacement progressiféhergie vers les grandes échelles.
Comme ce sont les modes les plus instables quiéselappent le plus vite, on ne voit
apparaitre les modes de plus grandes longueurdekaique plus tardMcCreary et al, 1991).
Une autre hypothése est que les interactions néailies entre les perturbations induisent une
augmentation de la taille des perturbatidisCreary et al, 1991).

Lorsqu’un courant, orienté de la cbte vers le langssporte des eaux froides d’'upwelling, on
parle de filament d’upwelling. Plusieurs concepgsfithments ont été avancéstiub et al,
1991). Dans un certain nombre de cas, il s'agine’'déformation du jet ctier formant un
méandre de la taille d’environ 100-300kfigment et al. 1985). Les filaments constituent
alors la partie du méandre allant vers le large. filaments peuvent également étre générés
par le champ de tourbillons a mésoéchelle, dangégsens ou le champ de vitesse est dirigé
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vers le large. Ce concept differe du précédentadifférence d’intensité entre le jet cotier et
les tourbillons, par la continuité du jet dans és du méandre. Les filaments se présentent
sous la forme d’'une langue d’eau froide plutot raite30km) pouvant étre quasi rectiligne
ou fortement déformée par des instabilit€lsuhent et al. 1985). Les filaments contribuent de
facon tres significative au transport vers le larBlament et al.(1985) estiment cette
contribution supérieure au transport d’Ekman leglde la céte californienn&ostianoy and
Zatsepin(1996) estiment que la moitié du transport vermige se passe dans les filaments.
La localisation des filaments est généralementrai@tee par la topographie. lls se situent
souvent au niveau des capMlafchesiello et al. 2003). Les accidents topographiques
facilitent le décollement du jet c6tier de la cétede la rupture de pente entre le plateau et le
talus continentalale and Barth 2001;Castelao and Barth2006). De plus, la localisation
des fronts de SST est pour une large partie ca@drphr la topographieCéstelao et a).
2005).

Dans la zone de I'upwelling du Benguela, des filateesont régulierement advectés vers le
large, au-dela du front océanique. Ces filamenisjets quasi-géostrophiques, sont générés
par l"activité intense du systeme d’upwelling dun@@eela, ils sont contraints par la
topographie de fondGampillo-Campbell and Gordga2004). Des filaments de longueur
exceptionnelle sont produits par leur interactivacades anneaux anticycloniques libérés par
le courant des Aiguilles lors de sa rétroflexionl'effet de vents trés intensesutjeharms et
al., 1991). Ainsi, cette zone de mélange peut atteifdsqu’a 625-1000 km au large
(Lutieharms et Meeuwid987 ;Lutjeharms and Stocktprd987; Lutjeharms et aJ 1991) et
100 m de profondeur(tieharms et aJ 1991). Les filaments peuvent étre observés duran
plusieurs semaines et peuvent transporter un vollened m®.s* (Lutjeharms et aJ 1991).
Des méandres (longueur d'onde ~250 km) de chaqwé dés filaments modulent la
trajectoire de I'eau froide vers le large. Les emois de surface dans les filaments sont
d’environ 40 cm.3$ prés de la zone d'upwellind_ftjeharms et a] 1991). Dans le sous-
systeme Nord du Benguela, les plus longs filamestsiéveloppent en hiver (de Juillet a
Septembre) et début printemps (Octobre et Novemhte)arge des cellules d’'upwelling les
plus intenses§hannon1985 ;Lutjeharms and Meeuwig987).

Turbulence et concentrations en chlorophylle-a

Rossi et al(2008, 2009) ont réalisé une analyse comparatitte ém mélange horizontal de
surface (par l'intermédiaire des FSLE ; Finite-Sikgapunov Exponents) et I'activité
biologique associée (concentrations en chloroptajlldans les quatre principaux EBUS.
Cette étude a mis en évidence des niveaux de amtellbien distincts entre le sous-systéme
Nord et Sud du Benguela (Figure 1.15) ; la zongua riche en chlorophylla-étant associée
au sous-systeme qui présente les FSLEs les phlsdgsous-systeme Nord). Une corrélation
négative est ainsi mise en évidence entre le mélangrizontal de surface et les
concentrations en chlorophylée-Cette relation est fortement négative dans lalbadtiere ;
elle diminue en s’éloignant de la cbte, jusqu’a atewv nulle voire positive dans le gyre
oligotrophe. En effet, dans l'océan ouvert ou ladoction biologique de surface est
fortement limitée par les nutriments, ces processasoéchelle et leurs vitesses verticales
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associées augmentent significativement I'apporuteaments en surface et favorisent ainsi la
croissance du phytoplancton.

__é‘J
Longitude degree

Figure 1.15: Moyenne temporelle (Juin 2000 - JUd®2) des FSLEs déterminés a partir des
courants horizontaux issus de produits satellitesrge systeme de l'upwelling du Benguela.
Les boites délimitent les deux sous-systemes. E8dpossi et a{2008).

Sur la base d’observations satellites et d’'un nedésolvant les tourbillong&ruber et al.
(2011) confirment que les processus a mésoécheeitkent a réduire la production biologique
dans les EBUS. Les tourbillons et autres processusésoéchelle induisent un transport
latéral qui apporte des eaux a flottabilité positivers la cOte, augmentant ainsi la
stratification et la subduction les eaux récemmamhtectées par upwelling. Ce processus
contraint la zone trés productive prés de la dé#e.eaux subductées, enrichies en nutriments,
sont alors advectées vers le large par les toansil(Figure 1.16). Il en résulte une perte de
nutriments pour le systeme de I'upwelling.
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Figure 1.16: Diagramme illustrant le réle des toilins a mésoéchelle sur la circulation
cétiere, le transport des nutriments, la productair’export de matiere organique. Les lignes
épaisses indiquent le transport d’azote total,ligees fines représentent la circulation. Les
transports et circulations dues a Ekman sont indgjen bleu. Les fleches rouges montrent
les transports et vitesses dus aux tourbillons. fléshes vertes représentent I'export de
matiere organique. D’apres Gruber et al. (2011).

1.3.6 Sources de variabilité de I'océan Atlantique#l-Est

Les principaux modes de variabilité dans I'océalaitique Sud ont été décrits gaeason et

al. (2006) etColberg and Reaso(007) en décomposant la température de la codehe
mélange issue du modéle ORCA en EOFs (Empiricahdgdnal Functions). Le premier
mode se situe dans 'Atlantique Equatorial, liéo&durrence du phénoméne Benguela Nifio
(Shannon et al 1986). Ce premier mode est décrit plus en ddtaik le paragraphe suivant
car il influence particulierement la zone de l'ufiving du Benguela. Le second mode se situe
au niveau de I'Anticyclone de I'Atlantique Sud, tiement lié aux événements ENSO (EI Nifio
Southern Oscillation) et le troisieme mode se silaes les moyennes latitudes avec un
schéma inter-décennal. L’autre influence majeurssdes régions Sud est liée au phénomeéne
SAM (South Annular Mode), qui influence l'intensiéla trajectoire des vents d’Ouest.

De l'Atlantigue Equatorial jusqu’au systeme de iwglling du Benguela, un phénomene
équivalent a El Nifio Pacifigue (ENSO: El Nifio Saarth Oscillation) se produit. Ce
phénomene, appelé Benguela Nii8hgnnon et al 1986), se caractérise par un
réchauffement inhabituel des eaux de surface age laes cbtes Africaines Sud-Ouest
(usqu'a + 2-4°C ;Shannon et al 1986 ; Mohrholz et al, 2004), et semble résulter de
conditions atmosphériques anormales dans I'Atlameti§quatorial Ouest(orenchie et al

2003) dues a une relaxation des Alizés. Ainsi, resultats del.ibbecke et al(2010)
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suggerent que les variations d’intensité de I'Ayttione atmosphérique de I'Atlantique Sud
jouent un rdle important dans le développement é@enements Benguela Nifio. Cette
relaxation des vents a I'’équateur génére des ahelé&lvin qui se propagent depuis I'Ouest
du bassin vers I'Est, puis le long des cotes Afines. Les anomalies de température de
subsurface associées a ces ondes se propagendaissia thermocline et atteignent la zone
Equatoriale Est. La thermocline y étant trop prd®rors du passage de ces ondes, leur
signature n’est pas visible en surface. Ainsi,desmalies de SST affleurent d’abord dans la
zone Angola-BenguelaFlorenchie et al. 2003) en Mars-Avril. En Juin, la stratification
saisonniere réduit la profondeur de la thermoctines la zone Equatoriale Est, et permet
d’observer en surface les anomalies de SST duepassages d’'ondes de Kelviruibbecke

et al. (2010) confirment donc que le réchauffement ddaserau large de I'Angola (en
automne austral) est lié et devance le réchauffemBéquateur (en hiver austral) d’'un a trois
mois ; ce retard entre les évenements chauds d@eniguela et dans I'Atlantique Equatorial
provenant d’'une différence de profondeur de lantoetine entre les deux régions. Ce
mécanisme "for¢cé a distance" semble d’'importancieuma pour la génération d’évenements
chauds dans le BengueRdrenchie et al.2003, 2004Rouault et al.2007 ;Lubbecke et al.
2010), alors que les variations locales d’'upwelljogent un réle mineurL(ibbecke et al.
2010). Toutefois, limportance relative des inflaea locales et a distance dans le
développement des phénoménes Benguela Nifio esteedstutée dans la communauté
scientifique. Alors que les études précédentesemieétn valeur le rdle des ondes de Kelvin
équatorialesRichter et al.(2010) montrent que les anomalies de vents lotadeng de la
cOte Africaine Sud-Ouest, dues a un affaiblisserdentAnticyclone Subtropical, contribuent
directement et significativement au développemeat ags phénomeénes. De plus, les
observations satellites de SST et SSH pour I'évemeémie 1995 ne montrent pas d’influence
significative d'ondes de Kelvin dans I'évolution tévénement. Les anomalies de SSH le
long de la cbte Africaine Sud-Ouest ne sembleneféet pas se propager vers le pole mais
semblent plutot stationnaireRi¢hter et al. 2010).

Quel que soit leur mode de déclenchement, les éveémis Benguela Nifio se caractérisent
par un déplacement exceptionnel vers le Sud du fhogola/Benguela qui peut descendre
jusqu’a 25°S $hannon et al 1986 and 1987Boyd et al. 1987), réduisant ainsi I'intensité de
'upwelling a la c6te. Les évenements Benguela Niégroduisent en moyenne tous les dix
ans (entre 7 et 11 anShannon et al 1986 ;Gammelsrgd et gll998). Des Benguela Nifio se
sont produits en 1934, 1949, 1963, 1984, 1995, 1892004 $hannon et al 1986 ;
Gammelsrod et gl.1998 ;Florenchie et al.,2003, 2004 Mohrholz et al, 2004 ;Richter et
al., 2010). Ce phénomeéne ne semble pas directengéesut [processus El Nifio Pacifique, bien
qgue ce dernier influence le systtme du Benguelasparimpact sur tout le systeme de
pression atmosphérique de I'hémisphére Sud. Dueamrocessus El Nifio Pacifique, les
Alizés sont affaiblis dans la partie Sud du Benguelors que durant des conditions La Nifia,
'upwelling semble plus intense. Bien que les éveaets Benguela Nifio ne soient pas aussi
fréquents ni intenses que El Nifio Pacifique, leomgacts sur I'écosystéme et les ressources
marines (stocks de poissons) au large de la Narsdvieimportantslie Clus 1985).
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1.3.7 Ondes de Rossby et Ondes de Kelvin

Si les grands courants sont d'une importance ¢apdas phénomenes a priori plus discrets
influencent aussi I'océan et le climat. Des ongidanEtaires” traversent les océans le long des
paralleles, d'Est en Ouest (ondes de Rossby), wersement d’Ouest en Est (ondes de
Kelvin), interagissant avec la circulation océaeiqénérale. Ces ondes, transportant chaleur
et énergie d’'un bord a l'autrparticipent au maintien des gyres aux latitudegennes et a
I'intensification de courants de bord OueRoljto and Liy 2003) comme le Gulf Stream ou le
Kuroshio. De plus, elles peuvent se réfléchir ssrdontinents et repartir dans l'autre sens, ou
bien longer les cbtes. Ces ondes et leurs réfleqament, en particulier, un réle capital dans
le phénoméne El Nifio.

Les ondes de Rossby

Les ondes de Rossby peuvent aussi étre généréasmexnes latitudes, a 'Est des bassins
par le rotationnel du vent, et se propagent vé@sad'st a travers les bassins océaniques. Dans
'océan Atlantique Sud, les ondes sont principal@ngenérées dans la partie Sud-Est du
bassin au large de la zone de l'upwelling du Beleguentre 20°S et 40°S et entre 10°W et
25°E Reason et al.1987). Les trois principales zones de génératemondes de Rossby se
situent au niveau des maxima du rotationnel du:vEnau large de la c6te Namibienne vers
25°S-10°E ; 2/ pres du plateau des Aiguilles a 3BIR5°E ; et 3/ dans I'océan Atlantique
Sud intérieur vers 38°S-10°VRRéason et al.1987).

Les ondes de Rosshy, prédites par la théorie dggussde 50 ans, n'ont pu étre observées
qu'avec l'arrivée des satellites altimétriques.rlible amplitude (quelques centimetres),
leur étendue (un bassin océanique) et leur vitepselques kilomeétres par jour) les rendent
tres difficiles a repérer a 'aide des mesuresitu. Elles sont aussi détectées a partir d’autres
types de mesures par satellite, tel que les doreesuleur de I'eau. Les ondes de Rossby
sont facilement observables dans des diagrammegude-temps, montrant a une latitude
donnée, I'évolution dans le temps et sur I'axe(sdst des anomalies de la hauteur de la mer
(SLA ; provenant des données altimétriques TOPEXERU de concentrations en
chlorophylle de surface (CHLA ; issues du capteea\8iFS) (Figure 1.17).

Afin de mieux comprendre les interactions existamre la physique et la biogéochimie, les
ondes de Rossby, processus a meésoéchelle, onpé&tdiquement étudiées dans l'océan
Atlantigue Sud durant mon stage de Master Il RagtteerCe travail, publié dans Journal of
Geophysical Research en 20T&utknecht et aJ 2010), a été placé en annexe de cette thése.
Il a permis de mettre en évidence les différentcamismes d’advection (horizontale ou
verticale) permettant d’expliquer la signature cbphyllienne des ondes de Rossby. Entre
18°S et 45°S, trois zones ont pu étre différenci@asNord et au Sud du Gyre Subtropical, le
processus d'advection méridienne de chlorophydlalix vitesses géostrophiques associées a
I'onde, permet d'expliquer environ 60% de la sigreathlorophyllienne des ondes de Rossby.
Dans le Gyre Subtropical, sa contribution est a@elus faible (~50%). Dans ces trois
régions, les nutriments qui alimentent par advectierticale la couche euphotique
contribuent a plus de 30% du signal. Ce processuentrainer un accroissement des
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concentrations en chlorophylle de surface, et @itudonc influencer la production primaire
et ainsi jouer un réle sur le cycle du carbone)aigpompe biologique".

a) Filtered SLA (cm) 30S b) Filtered CHLA (mg.m” ) 30S
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Figure 1.17: Diagrammes longitude-temps de (a) ¢danalie de hauteur de la mer (SLA, en
cm) et (b) log(CHLA) (logio(mgChl.n?)) & 30°S dans I'océan Atlantique Sud. Les lignes
pointillées noires représentent l'inclinaison deegagations dans les deux jeux de données
filtrées, d’'aprés Gutknecht et al. (2010), voirrtiale en annexe.

Cette étude a également mis en évidence une \#é&abaisonniére et interannuelle du
processus dominant: l'advection méridienne de oployllea. Aprés la mise en évidence
d’un cycle saisonnier bien marqué dans la relatiephase (CHLA-SLA) et dans le gradient
méridien de chlorophylle; la série temporelle analysée a montré que lesesmn2003 et 2004
sortaient du schéma saisonnier habituel a 30°Sa@ases particuliéres semblent liées a des
anomalies de circulation atmosphérique a grandelléchu niveau de I'océan Atlantique Sud.
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Ondes de Kelvin

Les ondes de Kelvin se propagent principalemerg VEst en restant piégées le long d’'une
frontiére, qui peut étre une cbte ou I'équateur |eur sert de guide. A I'équateur, elles jouent
un role trés important dans le phénomene El Nifitsda Pacifique. Les ondes équatoriales
de Kelvin traversent les bassins Pacifique et Aitiae en trois et un mois, respectivement.
Ces ondes sont a I'origine de mécanismes dit dadre forcing” ou "d’actions a distance"
entre 'Ouest et I'Est des bassins équatoriaux. ddop de vent a I'Ouest d'un bassin
équatorial (intensification ou relaxation de lasiem de vent zonale) crée une perturbation de
la structure thermique de l'océan, au niveau déhé&amocline mais aussi de la surface,
excitant ainsi une onde de Kelvin (onde d’'upwellmgde downwelling, respectivement) qui
se propage vers I'Est tout en restant piégée audisyr. Cette corrélation entre I'action
mécanique du vent a I'Ouest et la réponse thermilguBocéan a I'Est a quelgues mois de
distance a été mise en évidence dans le Pacifiqulantique.

Ces ondes sont particulierement importantes powote de I'upwelling du Benguela car
elles propagent, depuis l'océan Equatorial vers d¢é$es Africaines, les conditions
atmosphériques anormales de [I'Atlantique Ouest i€abptel que le phénomene appelé
Benguela Nifio, décrit précédemment, bien que leaméme de déclenchement soit encore
matiere a discussion. En plus de ces épisodesameels, la relaxation saisonniére des
Alizés (tension de vent zonale) observée dans taep@uest de I’Atlantique Equatorial en
Septembre déclenche une onde de Kelvin équataalarrive a la céte Ouest Africaine en
Octobre Lass and Mohrhol22008). Celle-ci continue sa propagation versdke gous forme
d’onde de Kelvin cétiere en Novembre dans le gddeGuinée l(ass and Mohrholz2008),
puis dans I'Angola. Le passage de ces ondes le twgsy cOtes Africaines permet la
propagation des eaux pauvres en oxygene de I'Andalas le sous-systeme Nord du
Benguela. Cet apport, combiné a l'intense remirsatbn locale au large de la Namibie,
contribue au développement d’'une zone de minimuoxygiene (OMZ: Oxygen minimum
Zone) dans le sous-systeme Namibien et aux érgpBaisonniéres de sulfure d’hydrogéne
dévastatrices pour I'écosysteme marin et les pédhass ans Mohrho)z 2008). Ce
phénomeéne est connu depuis des décennies, maismtégactions complexes entre les
processus biogéochimiques sous-jacents et l'envenment physique ont entravé la
compréhension des processus controlant et déclanigsaévenements suboxiques/anoxiques
dans le Benguela. Les progres des dernieres amméagnontré I'importance de I'advection
des eaux pauvres en oxygéne de I'Angola pour leledélcement des événements
suboxiques/anoxiques sur le plateau du sous-sysiéoné du BenguelaKuypers et al.
2005 ; Bruchert et al. 2006 ;Monteiro et al, 2006). Ces épisodes peuvent provoquer des
eruptions de sulfure d’hydrogéne, et seront déphis en détail dans la section suivante.

1.4 Caractéristigues biogéochimiques

Les upwellings cotiers représentent des zones itapes de I'océan ou les eaux froides et
riches en nutriments sont advectées dans la cowmlghotigue et permettent le
développement de nombreux organismes phytoplamgtesi Au cours de la photosynthese,
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le phytoplancton utilise I'énergie lumineuse afie €fixer le dioxyde de carbone et les
éléments nutritifs (nitrates, phosphates, silicates,...) afin de synthétiser sa matiere
organique. A la mort des organismes, la matiérarogye sédimente le long de la colonne
d’eau et, est lentement dégradée par I'activitddvmnne qui consomme I'oxygene dissous
dans I'eau ou au niveau des sédiments situés aurslds plateau et du talus continental. Il en
résulte un appauvrissement des concentrations &mmeats pres de la surface et un
enrichissement des eaux profondes, et une situiatv@nse pour I'oxygene.

1.4.1 Nutriments

Les nutriments sous forme de nitrates représetgsnhutriments limitants dans notre zone
d’étude, les phosphateBittmar and Birkichf 2001;Tyrrell and Lucas2002), les silicates et
le fer étant supposés jouer un rdle secondaire dangremier temps dans notre travail de
modélisation.

La climatologie saisonniere issue de CARS 2006 meomés concentrations en nitrates dans
les 50 premiers metres de la colonne d’eau maxsr&iehiver et au printemps dans la partie
Nord du Benguela, avec des concentrations pougindre 20 mmolIN.A au niveau des
cellules de Luderitz et de Cape Frio (Figure 1.18xtension vers le large est importante du
printemps & 'automne, avec des concentrations H& ®molN.m® & plus de 400 km au large
des cOtes de Namibie, alors que dans cette méneg lBsneaux sont plus oligotrophes durant
la saison estivale.

1.4.2 Phytoplancton et zooplancton

Comme tous les écosystemes d'upwelling de borddestj du Benguela est généralement
considéré comme un systeme dominé par les diatofméephytoplancton dont la taille se
situe entre 20 et 200m, avec un squelette externe siliceux appelé fielsqui nécessitent
des concentrations élevées en nutriments pour gelagper et sont bien adaptées aux
conditions turbulentesShannon and Pillar1986). Ces organismes sont les plus compétitifs
pour les nutriments et la lumiere, et ils répondeat une croissance rapide sous forme de
"bloom" apres un évenement d’'upwelling. Cet écasyst abrite également des flagellés (de 2
a 20 um) et des cellules de petite taille appartenantanophytoplancton, qui peuvent
devenir les especes dominantes lorsque les consliont plus calmes (relaxation), aprés un
épisode d'upwelling, car ils se développent pldgaftement que les diatomées lorsque les
concentrations en nutriments sont plus faibles.
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Figure 1.18: Variation saisonniére des concentraicen nitrates (mmolN:f), moyennées
dans les 50 premiers metres de la colonne d’eaisseies de la climatologie saisonniére
CARS 2006: a) été austral (Janvier-Février-Mars), amtomne (Avril-Mai-Juin), c) hiver
(Juillet-Aolt-Septembre) et d) printemps (Octobminbre-Décembre).

Dans les eaux Namibiennes, le zooplancton se éaisetpar une faible diversité d’espéces
mais une abondance élev&hénnon and Pilla 1986). Le groupe le plus abondant est celui
des copépodes (mésozooplancton dont la taille tse sintre 200 et 200(Am), et plus
particulierement des Calanoides, d@dlanoides carinatysMetridia lucens Rhincalanus
nasutuset Centropages brachiatusont les especes dominantesiisen et a] 2005 ;Huggett
et al, 2009). Les copépodes peuvent étre brouteursataéds ou omnivores, et représentent
une proie importante pour un grand nombre d’orgaeg y compris les poissons juvéniles.
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Les autres groupes importants de zooplancton intlles protozoaires unicellulaires, les
hydrozoaires, chaetognathes, crustacés, amphipsdpsdes et chordates. Les ceufs et larves
de nombreuses espéces planctoniques, benthjgoestidaled, pélagiqueset démersalés
contribuent également a I'abondance du zooplancios tes eaux Namibiennes.

1.4.3 Distribution en chlorophylle

La province cétiere du courant du Benguela poskEdmémes caractéristiques que les autres
EBUS. Les eaux froides advectées en surface papagend’Ekman positif présentent des
concentrations en éléments nutritifs trés supéseur celles observées dans les eaux de
surface de I'océan ouvert. Ainsi, I'upwelling sitielong des cbtes Africaines maintient I'un
des écosystémes les plus productifs de I'océaraf(bbss and Mohrhol22008).

Chaque cellule d'upwelling peut se décomposer enri@s biologiques: 1) une zone prées de
la cOte, ou les nitrates et silicates sont disdenibet utilisés par les blooms
phytoplanctoniques, 2) une zone intermédiaire o tle ces nutriments devient limitant, et si
le plateau est profond, le processus de reminatalis est important, et 3) une zone externe
associée au jet, ou la croissance est limiteanghurst 1998). Le transport d’Ekman en
surface vers le large contribue a l'installation @is trois zones biologiques grace a une
advection zonale réguliere, notamment dans lag&ttird du Benguela ou l'upwelling est

quasi permanent toute I'année.

La province du Benguela présente une forte prodtetplanctonique avec un maximum de
biomasse chlorophyllienne prés de la surface agrague évenement d’'upwellin§Hannon
and Pillar, 1986). Le transport physique joue un rbéle majdans la distribution des
concentrations en chlorophyll€gmpillo-Campbell and Gordo@004). Ainsi, le courant du
Benguela apparait comme une bande cotiére rictehlenophylle (de 5 & 10 mgChliren
moyenne annuelle ; Figure 1.19), depuis la zonéra@ht Angola/Benguela au Nord jusqu’a
Cape Town au Sud, avec un minimum a LUderitz. Enég#, les eaux enrichies en
chlorophylle suivent le contour du talus contingrdauf quand il est étroit comme au Sud de
Luderitz (onghurst 1998) et durant les épisodes d’'upwelling ou uaade deau froide
(pauvre en chlorophylle) advectée par upwelling @sservée pres de la cbte, avec un
maximum de chlorophylle vers 15-25 km au largenpaeau du front séparant les remontées
d’eaux froides par upwelling et les eaux de surfseEé€océan ouvert.

! Benthique: qui vit sous ou dans le subsrat (leHe).

2 Intertidal: qui vit dans la "zone de balancemesd tharées", entre les limites les plus hautesgtlles basses
des marées.

% pélagique: qui occupe la tranche d'eau situéedationd et la surface (le pélagos).

* Démersal: qui vit en pleine eau, mais & proxinmitéédiate du benthos et s’en nourrit.
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Figure 1.19: Variation saisonniére des concentrasi@n chlorophylle de surface (mgChf)m
issues de la climatologie saisonniere SeaWiFS ((Z®@B): a) été austral (Janvier-Février-
Mars), b) automne (Avril-Mai-Juin), c) hiver (JwttAolt-Septembre) et d) printemps
(Octobre-Novembre-Décembre).

La biomasse de phytoplancton de surface (Figurs® dt. 1.19) est plus importante entre les
zones de maxima de vent, avec de fortes concemisatielativement pérennes, sur le plateau
continental Namibien entre 17°S et 23°S, spéciamers Walvis Bay (23°S), et sur le
plateau au large de Namaqua (29°S-33°S), spéciatedams la Baie de St Helena (32°S)
(Hutchings et al. 2009). En dépit de l'upwelling permanent a Capie FL7°S), le signal
phytoplanctonique est masqué par lintrusion d’egauvres en chlorophylle provenant
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d’Angola en été austral (de Décembre a Mars) (idu20 ;Hutchings et al 2009). Les eaux
froides et riches en phytoplancton s’étendent keelord, au large de ’Angola, en fin d’hiver
(de Juillet & Septembre). Dans la partie Nord dungBela, les vents ainsi que le
phytoplancton tendent a étre maximum en fin d’heteau printemps, alors que dans la partie
Sud, ils atteignent un maximum en été et en autdffigeire 1.20). Le cycle saisonnier entre
la partie Nord et Sud du Benguela présente ainstyahe opposé. A Llderitz, les vents
intenses, le plateau étroit et la turbulence exeesempéchent la formation de fortes
concentrations en phytoplancton entre 26°S et 2RIt&chings et al 2009). Ainsi, la cellule
d'upwelling trés active de Luderitz présente ddl&s concentrations en chlorophylle toute
I'année ainsi qu’une faible productivité, alors de® cellules moins actives au Nord et au Sud
de Luderitz sont tres productives et supportent péshes de poissons pélagiques et
démersauxemarcq et al 2003, 2009).

0 500 1 000 1500
Chlorophyll Index g (Chl) m?

15°

Latitude (South)
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Figure 1.20: Abondance du phytoplancton de surfag@hl.m®), d’aprés Hutchings et al.
(2009).

En moyenne annuelle dans le sous-systéeme Nord ndguB&,Silio-Calzada et al(2008) ont
estimé a partir de données satellites que 39% derleentration totale en chlorophylle était
due au nanophytoplankton. Cette communauté plaiogtercontribue a hauteur de 50% dans
'océan ouvert et moins de 20% le long des cétetcdihes. Cette méme étude montre que
24% de la concentration totale en chlorophylle d@nsystéeme Namibien proviendrait du
picophytoplancton, avec une contribution croissaets la cote.
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1.4.4 Productions biologiques primaire et secondai

La productivité primaire traduit la vitesse a lalipise forme par unité de temps, une quantité
donnée de matiére organique a partir de matiereenadm et d'un apport d'énergie. Cette
production de matiere organique s'effectue par gesducteurs primaires (autotrophes)
principalement grace a la photosynthese. On appetiduction primaire I'énergie qui est
accumulée par la productivité primaire. La produttinouvelle correspond a un apport
extérieur de sels nutritifs (nitrate) par oppositéla production régénérée qui correspond a la
consommation des sels nutritifs régénérés (ammanildlme mesure généralement utilisée
par les océanographes est le rapport entre productuvelle et production primaire, appelé
f-ratio.

Le systéme de l'upwelling du Benguela est le plgipctif en terme de production primaire
des quatre principaux EBUBdrber and Smith1981 ;Brink et al, 1995 ;Chavez and
Toggweiler 1995 ;Summerhayes et al1995 ;Shannon and Nelspri996 ;Carr, 2002 ;
Field and Shillington 2006 : Shillington et al. 2006), avec 2.49 gC:fid* (Tableau 1.2,
selon I'estimation deCarr, 2002). Toutefois, une étude plus récenteCtiavez and Messie
(2009) place le systeme de l'upwelling du Benguetadeuxieme position en terme de
production primaire avec 2.67 gCad™, derriére le systéme des Canaries. Quoi qu'ilcéfy s
ces systemes hautement productifs ont stimulé déreuses études dans le but d’estimer le
flux de carbone exporté par le biais de différem@sthodologies: observations directes
(Brown et al, 1991 ;Chavez and Toggweilerl995), données satellite¥Véare 1992 ;
Waldron et al. 1998 ;Carr, 2002), et modélisatiorMonteirag 2010). La production totale
nette de 'océan global est estimée & 40-50 GtQBeherenfeld and Falkowski997). Les
quatre principaux EBUS contribuent & hauteur d&@5-GtC.yr" soit ~2% Carr, 2002), alors
que leur surface totale ne dépasse pas 0.3% dmahoglobal. Certains des facteurs contrélant
la productivité des EBUS ne sont pas encore towtéraompris, comme le rbéle du fer et
autres éléments traces (ektutching 1998 ;Hutchins et al 2002 ;Franck et al, 2005) et
celui de la variabilité physique a mésoéchelle .(eddies, jets, meanderklenson and
Thomas 2007 ;Morales et al, 2007 ;Alvarez-Salgado et gl2007).

Primary Low new High new
production rate Total production f-Ratio f-Ratio production flux production flux
System gCm?d! flux Gt C yr~! low high Gt C yr! Gt Cyr!
Benguela 2.49 0.37 0.20 0.30 0.07 0.11
Humboldt 2.18 0.20 0.17 0.28 0.03 0.05
Canary 1.71 0.33 0.10 0.50 0.03 0.16
California 0.99 0.05 0.60 0.80 0.03 0.04
Total coastal upwelling 0.95 0.17 0.37

Tableau 1.2: Synthese des données de productiorae pour les quatre principaux EBUS.
Cette synthése met en évidence que les différelectigx de production primaire nette ne se
traduisent pas avec les mémes différences sutuegié carbone exporté. Le f-ratio global
moyen est de 0.2-0.4. D’aprés Monteiro (2010).
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Dans le systeme de l'upwelling du Benguela, lesx tannuels de production nette du
phytoplancton ont été estimés & 0.27 GtC.yar Cushing (1969), en se basant sur des
observationsn-situ éparses de productivité. La plus récente estimabasée sur un modeéle
de production estimée & partir des données sagellést de 0.37 GtCyr(Carr, 2002)
(Tableau 1.3). Etant donné la variabilité saisomn@t interannuelle qui caractérise les EBUS,
il est remarquable que ces deux méthodes ausd&ratites donnent des résultats aussi
proches. Cette estimation de la production nettale¢odans le systéme de l'upwelling du
Benguela correspond a environ 0.5% de la produetimuelle océanique totale estimée a 40-
50 GtC.yi* (Beherenfeld and Falkowski997).

Cependant, alors que les taux de production phamgpbnique nette dans le sous-systéme
Nord du Benguela sont comparables & ceux du satémg Sud (0.077 et 0.076 GtClyr
respectivement), la biomasse dans la partie NorBehguela est quatre fois plus importante
que celle dans la partie Sud (2.6 £00.67 18tons C, respectivemenBrown et al, 1991).
Cette observation suggere des différences entrduption primaire nette et production
nouvelle, comme étant un élément clé pour quantée flux de carbone export®énteirg
2010). Le résultat le plus significatif sur la poation nouvelle fut la découverte inattendue
que lef-ratio moyen dans le Benguela était I'un des plisdda comparé aux autres systemes
d’'upwelling cotiers Probyn 1988, 1992 Hutchings et gl 1995). Led-ratios moyens dans
les sous-systémes Nord (0.3) et Sud (0.2 en @68etn automne) du Benguela sont faibles
comparés aux valeurs (0.5 a 1) pour les system&salif®rnie Eppley and Petersqri979 ;
Olivieri and Chavez2000) et du PérouMaclsaac et al 1985 ;Chavez et a] 1996). Ces
valeurs dd-ratio ont été utilisées pour calculer les flux debone exporté a partir des flux de
production nette pour le Benguela (Tableau 1.2).vakeur moyenne dérivée des flux de
production nouvelle est de 0.06 GtC-'ypour le systéme de I'upwelling du Benguela. Cette
valeur représente approximativement 16% de la mtomiu nouvelle estimée pour les EBUS
(Tableau 1.3).

Net production ~ Net New Assumed
rates g C m? production  production  area
Source d-! GtCyr!  GtCyr'  m? x 10°
Cushing (1969) 0.27 0.07
Brown et al. (1991) 1.60 0.17 0.045 283
Ware (1992) 2.00 0.08 0.02 105
Pauly and Christensen (1995) 0.28 0.07
Carr (2002) (Beng) 2.49 0.37 0.09 389
Mean 2.03 0.22 0.06
Monteiro (this study) 0.04 283
Waldron and Probyn (1997) 0.047
(SBenguela: Potential Prodcn)
Waldron et al. (1998) (SBenguela: 0.056

Potential Prodcn)

Tableau 1.3: Synthése des flux de production prenaette et nouvelle calculés dans le
systéeme de l'upwelling du Benguela. Le Bengueldiger 10-20% des flux de production
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nouvelle totale comparé aux ~40% des flux de proda@rimaire nette. D’apres Monteiro
(2010).
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Figure 1.21: Distribution des concentrations en arbphylle issue de la climatologie

mensuelle SeaWiFS (Septembre 1997 — Septembre 2008) les quatre EBUS. Le

diagramme inséré dans chaque sous-figure présanpgdduction primaire moyenne (PP ;

estimée a partir des données satellite de chloribhgt le modele de Behrenfeld and
Falkowski, 1997) et les prises de péche (entredta et 100 km au large) pour les années
1998-2005. Les prises de péche au Pérou sont supés d’'un ordre de grandeur a celles
des autres EBUS bien que les niveaux de PP sommparables. D’aprés Chavez and

Messié, 2009).
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La production primaire du systéme de I'upwelling Benguela a été estimée &Q.m%.d*
parWare (1992), 2.49C.m%d* parCarr (2002), 1.4+ 0.16 gC.rf.d" basée sur les données
AMT par Tilstone et al(2009), et entre 1 et 2.5 gCad™ & partir d’'un modéle de production
primaire utilisant les données satelliteBilgtone et al. 2009). Pour la partie Nord du
Benguela,Brown et al.(1991) ont estimé une production primaire adClniZ.d* entre la
cOte et la ligne bathymétrie 500 m. Les étudesntésemenées dans le cadre du programme
régional BENEFIT révelent également que la produncfirimaire est trés variable au large de
la Namibie et de I'Afrique du Sud: de moins de 188 gC.n¥.d'! dans les stations
échantillonnées entre 1999 et 20@arlow et al. (2009) ont estimé que la production
primaire totale le long des cétes Namibiennes,rarphes données de 1999 et 2002 collectées
dans le cadre du programme BENEFIT, se situaieehB9 et 8.83 gC.fad™ durant Févier-
Mars 2002, et entre 0.14 et 2.26 gC.dv durant Juin-Juillet 1999, avec d'importantes
variations spatiales. Durant la campagne AMT 6 en M98 Aiken 1998;Aiken and Balg
2000; Aiken et al, 2000), la production primaire totale a été egana différentes stations
dans notre domaine d’étude. La produciipsitu est estimée entre 1.6 et 3.3 gC.dT selon

les stations. D’autres mesures de production pram@u*‘C) ont été effectuées dans le
Benguela Sud (29°S-34.5°S) en Octobre 2006 et MAi72La production primaire était
généralement plus importante au printemps 2006 (8.8.6 gC.".d%) qu’en automne 2007
(0.7 & 3.3 gC.M.d"%Y, avec une prédominance des diatomées en Oct6bf & un mélange
de petits flagellés et diatomées en Mai 2@arlow et al, 2008).

Toutefois, bien que le systeme de 'upwelling dun@eela soit le plus productif (ou I'un des
plus productifs, selon la méthodologie utilisée} dpiatre principaux EBUS, ses prises de
péche sont les plus faibles (<0.5 g&.dt; Figure 1.21 :Chavez and Messié, 2009
Monteiro (2010) a estimé le flux de carbone vers le zooptamka 0.26 gC.m.d™* pour le
sous-systéme Nord du Benguela et 0.18 gtdrhpour le sous-systéme Sud. Une part
importante de la production primaire n’est pas ¥ewar le zooplancton mais sédimente sur
le plateau et talus continental, formant un tagssédiments riche en matiere organique, et
caractéristique des systemes d'upwelling. Une métiseordance se produit entre le
zooplancton et les petits poissons pélagiquesjsadul’efficacité du transfert d’énergie dans
la chaine trophique. Ces disparités expliquenalagoxe du systéme du Benguela qui est trés
productif en terme de production primaif@afr, 2002 ;Chavez and Messi¢, 200@lors que
les prises de péche sont plus faibles comparées aahes d’'upwelling de méme niveau de
production primaireHutchings 1992).

L’évolution temporelle de I'abondance des copépode®sozooplancton; en nombre
d’individu.m™ no.m? au large de Walvis Bay, intégrée sur 200 m e2®@0 et 2007, met en
évidence une importante variabilité interannuelegre 1.22 ;Kreiner and Ayon 2008).
Toutefois, le maximum d’abondance est généralernbgérvé durant la premiére partie de
I'année (été et début d’automne, avec 1t@@.16 no m?) et se situe entre 10 (14.2°E) et 50
miles nautiques (13.5°E) au large de la cdfeeiher and Ayon 2008), et le minimum
d’abondance correspond au maximum d’intensité wgnelling (Septembre)Hansen et a).
2005). Durant la campagne AMT 6 en Mai 1998, lartdsse du zooplancton a été estimée
dans le sous-systeme Nord du Benguela, selon &fifés classes de taille (200-500, 500-
1000pum, 1000-200@um et >200Qum), et intégrée sur 200 m. La fraction comprisee2A00
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et 2000um, généralement considérée comme le mésozooplanaoe entre 360 et 2200
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Figure 1.22: Abondance de copépodes (nombre diddini?) au large de Walvis Bay
(23°S), d’apres Kreiner and Ayon (2008).

1.4.5 Zone de minimum d’oxygene, cycle des nutrimé&net émission de sulfures

Zone de minimum d’oxygene

Les concentrations en oxygene dans l'océan dépendes échanges de gaz avec
I'atmosphere, des transports physiques, des preeds®géochimiques qui produisent (la
photosynthese) et consomment (la respiration e¢rfi@néralisation de la matiere organique,
la nitrification) de I'oxygéne dans la colonne dieat au niveau des sédiments. L'oxygéene
joue un réle majeur dans I'équilibre des écosysgemmrins et la diminution de ses
concentrations peut avoir des conséquences écakgyicatastrophiquedonteiro and Van
der Plas(2006) ont synthétisé les seuils majeurs (Tabledu L’hypoxie dans I'océan (0.5 <
[0 < 1 mlI?*, soit 22.2 < [Q] < 44.64 uM) influence la biogéochimie et peut avoir
d'importants impacts négatifs sur les écosystemesing) avec mortalité¢ de la faune
benthique, des poissons, réduction de I'habitattietss physiologiquelévin et al, 2009;
Ekau et al. 2010). Les zones de minimum d’Oxygene (OMZs: @xylylinimum Zones) sont
des régions de l'océan localisées entre 50 et 100@e profondeur en moyenne, ou les
concentrations en oxygéne dissous sont inférieair@ss mlQ.1™* (soit [0,] < 22.3 uM ou
7.5% de saturation ; Figure 1.23) en raison d’uestilation réduite et d'un taux élevé de
respiration de la matiere organique produite daeshux de surface et qui sédimente le long
de la colonne d’eau_évin 2003 ;Paulmier and Ruiz-Pina2009). Les OMZs jouent un roble
crucial dans I'écologie et la biogéochimie des EBUEHes constituent une importante
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barriere physique pour la respiration aérobiqus, neseaux d’oxygéne étant un facteur
critique pour la distribution et la survie des eg®epeélagiques et benthiques (&gyd et al,
1980 ;Morales et al. 1996 ;Gonzéalez and Quifione2002 ;Chan et al. 2008), spécialement
dans les EBUS ou 'OMZ est bien développée (Figug3) et peu profonde. Dans la partie
Nord du systeme de I'upwelling du Benguela, le ttygement et le maintien de 'OMZ sont
dus a difféerents processus: la biogéochimie loealées forcages physiques a plus grande

échelle et locaux.

Oxyvgen State

Oxvgen
Concentrations

Impacts

Super
Saturated

Saturated

Under
saturated

Depleted
Crtical
Hypoxia
Hypoxic
Anoxic

= 100% saturation

100% Saturation

3 — 100% Saturation
2-3ml1t

1-2ml1!

05—1mll?
=05mll?

Out-gassing to the Atmosphere {(t.S): typical in high
surface primary production

Equilibrivm with the atmosphere £(i.S)

Range over which biological responses should be
insignificant

Biological impacts felt at behavioural level

Threshold that enables the system to go anoxic under a flux
of bloom detritus. Orgamisms require physiological
adaptation to survive

Extreme stress and mortality i organisms. (denitrification)

Respiration dominated by anaerobes and sulphide / methane
fluxes

Tableau 1.4: Principaux seuils pour les concentasi en oxygene et conséquences
écologiques associées, d’aprés Monteiro and VarPtees (2006).

BOPN

A40°N

UO

80°8

Figure 1.23: Distribution de I'oxygene«M

mmolQ.m?) en profondeur, au niveau du

minimum d’oxygene, indiquant I'étendue des OMZs (euge) selon la climatologie
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WOAZ2005. La colobar a un intervalle de 1 #l4 entre 0 et 2M, et un intervalle de 20 +2
uM entre 20 et 34QM. Les principaux acronymes utilisés sont SWACM g8outhWest
African Continental Margin", ESTNP pour "EasternbSuopical North Pacific", ETNP pour
"Eastern Tropical North Pacific" et ENP/ESP pourd$fern North/South Pacific". D’apres
Paulmier and Ruiz-Pino (2009).

Dégradation de la matiere organique en conditiongques et anoxiques

La forte production primaire liée au systeme depwelling du Benguela génere une
importante quantité de matiére organique qui esiméralisée dans la colonne d’eau ou au
niveau des sédiments situés au-dessus du platedu &lus continental. Dans la partie
oxygénée (Figure 1.24) pour des profondeurs inféee a 100-250 m selon la distance a la
cOte (par exemple vers 23°S), I'équilibre chimigiueprocessus de décomposition de matiere
organique, considérant des rapports stoechiomésigionstants Redfield 1963), est le
suivant:

(CH20 )106(NH3)16HsPOs + 106 G — 106 CQ + 16 NH; + HPO, + 106 HO (1.1)

L’oxygene dissous (£ est fortement consommé pour la dégradation dee aetiere
organique et ses concentrations sous la couche éange sont souvent faibles (< 0.5
mlO,.I™), voire sous le niveau de détection des capteiars/géne & certains moments de
'année Monteiro et al, 2006, 2008) entre 100 et 600 m de profondeuregample vers
23°S. Durant ces évenements anoxiques, les bactdéritrifiantes prennent le relais et
utilisent I'oxygene des nitrates (NQ puis des nitrites (N&) pour dégrader la matiére
organique restante (Figure 1.24). En conditionx@ues, I'équilibre chimique du processus
de décomposition de matiére organique, considélestrapports stoechiométriqgues constants
(Redfield 1963), est le suivant:

+ 148.4®1+ 16 NH + HPO,

La consommation relative des h@t NQ,™ durant la réaction classigui¢hards 1965) peut
étre calculée seloAnderson et al(1982):

0.5CHO + NOs - NO; + 0.5 HO + 0.5 CQ (1.3)
0.75CHO +H + NO, - 0.5 N+ 1.25 HO + 0.75 CQ (1.4)
Les bactéries dénitrifiantes vont ainsi réduirenl'iNG;” en ion NQ’, puis en monoxyde
d'azote (NO, en protoxyde d’'azote @®) et enfin en gaz diazote {fexempt d'oxygene et
naturellement présent dans notre atmospheére. t8uled’G; est suffisant pour satisfaire les
besoins des bactéries, cette réaction n'est pasteffe jusqu’au bout et, s’'arréte alors au

stade NOou, plus souvent au stadeN

Lorsque I'oxygene et les nitrates sont épuisésufeigL.24 et 1.25), les bactéries sulfato-
réductrices vont alors utiliser 'oxygéne des defa(SQ*) pour dégrader la matiére
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organique. L’équilibre chimique du processus deodd@msition de matiere organique par
réduction des sulfates est le suivant:

(CH,0 )10NH3)16HsP O + 53 SQ* — 106 CQ + 106 HO (1.5)
+ 16 NgH+ HPO,+ 53 §

o Eléjhonc Biological production &
one - : o
. respiration/remineralization of OM
\
Y Aerobic
- NO Low 0. Zoie OM remineralization
e % L3 * Nitrification
P } Suboxic/ Deunitrification
; Anoxic Anammox

Anoxic Zone
(H,S. NH,. Mn pools)

L Hjs OM sinking

Figure 1.24: Profil vertical schématique des prases biogéochimiques dans la colonne
d’eau montrant la zone euphotique bien oxygénéaytline et la partie supérieure de la
nitricline, la zones suboxique et anoxique. D’apP&tia et al. (2010).
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Figure 1.25: Distribution spatiale et temporelle sdémissions sulfuriques au large de la
Namibie en 2004-2005: concentrations en sulfureefagn oxygéne (b) des eaux de fond (2 m
au-dessus du sédiment), occurrence des décolostizquoises spécifiques a la présence de
sulfure colloidal (8 et surface des eaux affectées (c), transect ISodl-paralléle & la cote
Namibienne indiquant les concentrations en oxygéhe en sulfure (e) et en nitrates (f).
D’aprés Lavik et al. (2009).

La réduction des sulfates produit du sulfure d’loggme (HS) dans les sédiments et les eaux
de fond (Figure 1.25). Sa présence dans la coldiae dépend du potentiel d’oxydation qui,
en l'absence d'oxygéne est principalement déternpaé la concentration en nitrates.
L’absence de sulfure d’hydrogéne durant des camditianoxiques ont été observées et
attribuées aux fortes concentrations en nitrddegohert et al, 2006).

Emissions de sulfure d’hydrogene

Le sulfure d’hydrogéne (¥$) est toxique, il s'accumule dans les sédimentgesstaux de
fond et diffuse ou érupte dans la colonne d’eaus szrtaines conditionsCe phénomeéne
perturbe I'écosystéme local (effet toxique sur @ganismes), avec des implications
désastreuses sur I'écosysteme mahie€ks el a] 2002). Ces enrichissements et émissions de
H.S peuvent étre détectés par satellite dans lesegsrncouleur de I'eau SeaWiFS en "quasi
true color" (Figure 1.26). En effet, I'oxydation dwlfure d’hydrogéne forme du sulfure
colloidal élémentaire { dans la couche de mélange, ce qui augmente lexig de la
lumiére et rend les eaux laiteus&¥eeks et al.2004), directement visible sur les images
satellites. Cette technique "quasi true color" corabt différents canaux spectraux permet
seulement de détecter les émissions de manierelieiset ne permet pas de différencier
qualitativement les éruptions de sulfures d’autés®nements tels que les blooms de
coccolithophoridés ayant une signature similaigcédoration des eaux de surface) dans les
données satellitesS{egel et al. 2006). Ces confusions peuvent étre éliminées tiisant
I'information spectrale compléte. Ainddhde et al (2007) ont développé un algorithme basé
sur les réflectances issues du capteur MERIS quigted’identifier les sulfures colloidaux, et
de les différencier des blooms de coccolithopharidés apports des rivieres (riviere Orange)
et de la remise en suspension des sédiments. &atte a mis en évidence la distribution
spatio-temporelle des émissions degSHau large de la Namibie. Les émissions sont trés
cotieres et s’étendent de 18°S a 26°S (Figure l1l2a7)epartition temporelle met en évidence
des émissions réguliéres en été et automne a(r&évrier a Juin), et une seconde période
plus restreinte vers Septembre - Octobre (Figurgcl.Z outefois, une série temporelle plus
longue est nécessaire pour confirmer cette tendance

Lavik et al.(2009) ont mis en évidence que les eaux affeqi@éedes éruptions de sulfure
d’hydrogéne étaient "détoxifiees" par des bloomsaetéries chimiolithotrophes qui oxydent
le sulfure d’hydrogéne toxique en sulfure colloigd!) ou sulfates (S§). Leur analyse
montre que le kB peut étre completement consommeé par ces bactiamssles eaux de sub-
surface. En conclusion, les eaux du plateau camthepourraient étre affectées par les
emissions de $6 de facon plus significative que ce qu’il a éfgorge jusqu’a présent par les
estimations faites a partir des données sateltjiisne permettent de détecter que les
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productions de Svisibles en surface. Leur importance sur les comamtés benthiques
pourrait étre importante et sous-estimée actuelithavik et al, 2009).
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Figure 1.26: Eruptions de sulfure d’hydrogéne misesévidence par télédétection (image
“quasi true color” SeaWiFS), d'apres Weeks et 20D@4).
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Figure 1.27: Distribution spatiale des éruptions sidfure pour la premiére partie de I'année
2004, d’apres Ohde et al. (2007).

62



Nitrification production de NO

Dans la colonne d’eau, I'oxygene est égalementaran® par la nitrification, transformation
bactérienne de 'ammonium vers les nitrites pussnligrates:

NHs" + 1.5Q — NO; + 2H" + H,0 (1.6)
NO, + 0.5Q — NO5 (1.7)

La distribution verticale du processus de nitrifica est liee a la source d’'ammonium par la
décomposition de la matiére organique et I'excrétdes groupes planctoniques, et est
restreinte aux zones de faible éclairement en mad® l'inhibition de la lumiére par les
bactéries nitrifiantes@lson 1981). Durant la nitrification, une petite partie 'ammonium
est convertie en O par les bactéries. En condition de faibles comagans en oxygéne, le
N,O est également produit par la dénitrificatiorrepprésente un produit intermédiaire durant
la réduction du NOvers le N. L'importance de ces deux voies de productioneresicore
matiere a discussion, et ne permet pas de prédictiimbales quantitatives de la production
de NO (Bange 2008 ;Naqvi et al, 2010). Toutefois, comme la nitrification est diement
liée a la reminéralisation de la matiére organiqune corrélation entr&N,O (= Nb,O mesuré

— NO a l'équilibre) et l'utilisation apparente de lygene (AOU: Apparent Oxygen
Utilization) a été utilisée pour estimer les praussde formation et consommation deON
océanique. Pour la majorité des régions océanigueg) et AOU présentent une relation
linéaire positive assez claire, suggérant que fdfioation est le principal processus de
formation du NO (Bange 2008; Nevison et aJ. 2003). Ainsi,Nevison et al.(2003) ont
développé une paramétrisation de production instei® de BD en fonction de I'oxygéene
consommeé durant le processus de nitrification corame fonction non linéaire qui dépend
des concentrations en oxygéene et de la profondgeite paramétrisation est basée sur des
études en laboratoire et des données océanograghiglle est généralement utilisée dans les
modeles biogéochimiqueBéfa et al. 2010). Cependant, une relation plus complexesdatr
formation et consommation du,® semble exister en conditions suboxiques lorsgue |
dénitrification se produit Range 2008). Ainsi, Freing et al. (2009) ont développé une
nouvelle paramétrisation de production dyONlors de la nitrification, qui dépend
linéairement de 'AOU et exponentiellement de lmpérature et de la profondeur, qui peut
étre appliquée pour estimer la production d®Mans I'océan global, incluant les OMZs.

Anammox
La découverte d'un nouveau processus appelé "andhuaas le cycle de I'azote a suscité
beaucoup d'intéréts ces dernieres annkegpers et al 2003, 2005 Lavik et al, 2009).

L’anammox est un processus reconnu comme ayangnamele importance dans la formation
de l'azote moléculaire dans les écosystemes aqgeatiggt dans I'élimination de composés
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azotés dans le traitement des eaux usées. Ce gusc&Sanammox, pour "anaerobic
ammonium oxidation”, permet la conversion de |I'ammm en azote moléculaire en utilisant
le nitrite comme accepteur d'électrétuénen 2008).

NO, + NH4+ — No + 2H,0 (18)

Le métabolisme des bactéries d’anammox nécesdaaptésence simultanée des formes
oxydées et réduites de l'azote sous conditionsiqnes, les zones de transition oxiques-
anoxiques pourraient représenter des habitatsdbles pour les bactéries responsables de ce
processus dans les écosystemes marins. Toutekssgtddes récentes supposent que les
processus microbiens pourraient étre plus complgyesceux paramétrés actuellement dans
les modeles biogéochimiques (comme expliqué citdgsdin couplage entre oxydation
aérobique (nitrification) et anaérobique (anammae)l’ammonium Woebken et gl 2007),
comme dans la mer Noirdegm et al, 2007), pourrait étre mis en jeu, produisant et
consommant simultanément du N@Qurant le processus d’anammox.

Globalement, 30 a 50% des pertes d’azote inorganiiggé se produisent dans les OMZs et
diminuent les concentrations en nitrates, élémamtant de la production primaire. Elles sont
généralement attribuées au processus de déntioficarésenté précédemment. Cependant,
Kuypers et al (2005) ont montré le réle non négligeable du essas d’anammox dans la
perte d’azote de 'OMZ du systéme du Benguela. $euesuresn-situ indiquent que les
nitrates ne sont pas directement convertis gpaX les bactéries dénitrifiantes en conditions
suboxiques, mais plutét que les bactéries liéearsamnmox étaient responsables de pertes
massives d’azote fixé. Ainsi, les OMZs ont de fertepercutions sur les cycles des
nutriments liées a la dénitrification, au procesdismammox, la production de,H et de
N,O.

Kuypers et al(2005) etLavik et al.(2009) ont estimé a partir de mesuiresitu les pertes
d’azote inorganique fixé associées au processusleaetrification entre 0.075 et 0.25
mmolN,m3.d™, principalement prés de I'interface eau-sédimeriaege de Walvis Bay, pour
des profondeurs d’eau inférieures a 200 m. Une itapte fraction de la dénitrification se
produit dans le sédiment (1/2 to 3/4) et l'autr@cfron dans la colonne d’eaDdvol 2008).
Pour le processus d’anammox, les estimatiossitu varient entre 0.01 et 0.2 mmol>.d*
(Kuypers et al 2005;Lavik et al, 2009), toujours pour des profondeurs inférie@ar@80 m.

Développement et maintien de 'OMZ

La forte productivité du systéeme du Benguela reprtessun élément clé pour la formation de
'OMZ. Cependant, la consommation locale d’oxygesh@rant la reminéralisation de la
matiére organique ne peut maintenir a elle sewefdibles concentrations en oxygéne
mesurées sur la plateau Namibien. Les interactiondinéaires entre la consommation locale
d’'oxygéne et l'advection vers le Sud des eaux taps d’Angola SACW pauvres en
oxygene, advectées par le sous-courant dirigé kergdle (voir Section 1.3.2 et 1.3.3),
déterminent lintensité et I'étendue des faibleaamtrations en oxygéne au-dessus du

plateau NamibienMonteiro et al, 2006, 2008).Monteiro and van der Plag2006) ont
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schématisé les facteurs influencant le développemes eaux pauvres en oxygéne sur le
plateau Namibien. Ces interactions complexes etigegqurs processus (Figure 1.28) incluent
1/ I'écoulement vers le Sud des eaux pauvres egemey originaires de la zone du déme
d’Angola, 2/ la remontée de ces eaux pauvres egeng/ sur le plateau a Cape Frio, 3/ les
processus de décomposition locale sur le plateauithien, 4/ I'écoulement vers le Nord
d’eaux centrales relativement oxygénées depuigadsib du Cap via 'upwelling de Luderitz,
et 5/ la stratification des eaux situées sur ldepla continental Namibien. L’intensité de
I'intrusion et la différence de phase entre 'upgl de Cape Frio et de Luderitz résultent en
une zone de minimum d’oxygene plus ou moins intensde plateau Namibien.

CAPE FRIO CAPE FRIO

.

Benguela Nifio
Death Scenario

Benguela Nina
Re-animation Scenario

Figure 1.28: Facteurs influencant le développemdes eaux pauvres en oxygene sur le
plateau continental Namibien, avec les interacti@mére I'advection de SACW depuis le
bassin d’Angola, I'upwelling a Cape Frio qui advedales eaux pauvres en oxygene sur le
plateau et I'upwelling de Lideritz qui advecte @asix plus riches en oxygene sur le plateau
continental. La matiére organique issue du processupwelling ainsi que la stratification
des eaux cétieres jouent également des roles igpgrdans I'intensité et la localisation des
évenements extrémes, tel que les émissions deesetfde méthane. D’apres Monteiro and
van der Plas (2006).

Comme expliqué dans la Section 1.2.1, la tensiovedé méridienne est intense toute I'année
au niveau de Luderitz (27°S) et du Cape Frio (18£8%s and Mohrholz22008), alors qu’elle
est plus faible entre ces deux zones. La natuenpérdes Alizés au niveau de Lideritz et de
Cape Frio entraine une bonne ventilation de larc@al’eau du plateau continental au niveau
de ces deux cellules de vent, et une ventilatios fhible entre ellesLass and Mohrholz
2008). Durant la saison hivernale et printaniezs,daux oxygénées SACW du bassin du Cap
(ESACW) progressent vers la partie Nord du Beng(Mitzhrholz et al, 2008) et ventilent les
eaux de fond du plateau Namibien. Cette ventilatianplateau Namibien par ESACW est
due au transport direct (au-dessus du plateaunsoritil) de cette masse d’eau vers le Nord
ainsi gu'au courant de compensation d’Ekman sousolazche de mélange au-dessus du
plateau continental. Ces deux contributions maingat la fraction de SACW originaire
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d’Angola bien en dessous de 50% en hiver et assume® colonne d’eau bien oxygénée
(Mohrholz et al, 2008). En revanche, cette ventilation des eaufodd du plateau Namibien
diminue en été austral, alors que la profondeutadeouche d’eau affectée par le transport
d’Ekman s’amincie et que l'intensité de la circidat"cross-shelf* de sub-surface s’affaiblie,
avec un courant de compensation d’Ekman qui difipanadessous de 70 m de profondeur
(Mohrholz et al, 2008). Les eaux SACW pauvres en oxygéne origiealu bassin d’Angola
pénétrent régulierement sur le plateau continahiadous-systéeme Nord du Benguela en été
et automne austral (fraction > 55%Iphrholz et al. 2008), advectées par le sous-courant.
Cette intrusion maintient les conditions suboxigdes eaux de fond du plateau Namibien. Si
les eaux de fond sont peu ventilées par le cowrmmompensation d’Ekman durant plusieurs
semainesl(ass and Mohrhol2008), du sulfure d’hydrogéne se forme et s’aaderdans les
eaux de fond et au niveau des sédiments richesagarmorganique sur le plateau continental
Namibien, avec des émissions dgSHa l'interface eau-sédimenErfieis et al. 2004). Le
prochain épisode d’'upwelling permettra la remongrs la surface des eaux de fond. Ce type
d’événement est principalement observé au Nord ld#etitz entre Février et Juin, avec un
maximum de zones affectées en Avril (Figure 1.28hde et al 2007). Cette période
coincide bien avec I'occurrence de fractions éls\di SACW originaire d’Angola au-dessus
du plateau NamibienOhde et al. (2007) ont eégalement noté la présence d’épisodes
sulfuriques en Octobre 2004, en réponse a un toaindpigé vers le pble et une fraction de
SACW d’Angola d’environ 60%. De fortes concentracen sulfure dissous ont été mesuréees
au large de la Namibie: jusqu'a 22M pres de la surface des sédiments sur le plateau
continental Briichert et al. 2003 ;Lavik et al.,2009).

Au large de Walvis Bay, le passage entre conditmigues a anoxiques se produit pour une
fraction de SACW originaire d’Angola de 55%. Cettrrélation entre concentrations en
oxygene et fraction de SACW met en évidence un jgreoontréle du contenu en oxygene
par les processus physiquésofirholz et al, 2008). Ainsi, I'intensité du sous-courant dirigé
vers le pble contréle les prédispositions a I'ocence de conditions anoxiques dans la partie
Nord du BenguelaMohrholz et al. 2008). Ce déclenchement a distance serait inuksjide
pour développer des conditions anoxiques en congonavec la forte consommation locale
d’'oxygéne, et expliquerait la plupart de la variébi saisonniére et interannuelle des
concentrations en oxygene dissolofiteiro et al, 2008). Ces conditions, régulieres en été
austral dans la partie Nord du Benguela, ont dgdications significatives sur les flux
biogéochimiques entre le sédiment et les eaux ke &b sur les ressources marines (poissons
et crustacés)Monteiro and van der Pla2006 ;Monteiro et al, 2008). Les processus dans
les sédiments et a l'interface eau-sédiment reptésedes composants critiques dans I'étude
biogéochimique des upwellings cétiers. Le role desimunautés benthiques est tres peu
connu a cette interface, de part leur complexitéletvariabilité spatio-temporelle.

Des conditions anoxiques se produisent égalemeaits de facon plus variable, dans une
bande trés étroite du plateau continental danad@epSud du Benguela, entierement liées aux
processus de décomposition de la matiere organiBae de St Héléne). Bien que ces
épisodes anoxiques n’atteignent pas les condigatrémes observées dans la partie Nord du
Benguela onteiro and van der PlaR006), les mortalités massives périodiques detacés

et langoustes se produisent plus fréquemment audBuBenguela qu'au Nord, et sont
généralement liées a d'importants blooms phytoptarigues dans la zone de St Helena Bay
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(Pitcher and Weeks2006). Alors que les concentrations en oxygengentde maniere
saisonniere et interannuelle, la tendance a lomyetenontre un déclin des concentrations en
oxygéne d’environ 1 mi9™ (35%) depuis 1961, dans les eaux situées soueetenocline
(Hutchings et al 2009). Ce déclin dans les eaux oxygénées saaffbleer la distribution des
langoustes, avec un déplacement de celles-ci weudl-Est Cockcroft et al. 2008) qui a
augmenté entre 1960 et 2000. Les répercutions sleclt@ngements dans I'écosysteme du
Benguela sont majeures, puisque l'activité éconamigt sociale des pays voisins dépend
fortement des ressources maringatthings et al 2009).

1.4.6 Emissions de gaz a effet de serre

Le protoxyde d’azote

Les concentrations en,®, dont le pouvoir réchauffant vaut 300 fois celui@O, (Jain et al,
2000; Ramaswamy et al2001), sont actuellement en augmentation datsdsphere. Le
N,O n’est détruit que dans la stratosphére, ou ilt pganner des oxydes d’azote qui
interviennent ensuite dans les cycles catalytiggesdestruction de I'ozone. Il joue par
conséquent un rdle clé dans lI'ozone stratosphérue budget de chaleur troposphérique
(Bange 2006 ; IPCC -Denman et a] 2007). Cette constatation a stimulé I'étude des
processus océaniques de production g@.N.a contribution océanique peut atteindre 30%
des sources de ) atmosphériquesBange 2006; Denman et al] 2007), les régions
d’'upwellings cotiers représentant une grande partcette contribution (jusqu’a 50% des
sources océaniquedNevison et aJ 2003). La plupart de ces régions sont asso@eéedss
OMZs, les processus impliqués dans le cycle ¢ Btant la nitrification et la dénitrification
(Gallegos and Farias2008 ;Kock et al.,2008).

Les EBUS apparaissent ainsi comme étant des sopaegulierement importantes de
protoxyde d’azote (pD) (Codispoti et al 2001;Cornejo et al, 2006;Farias et al, 2007 ;
Paulmier et al, 2008) pour I'atmosphere. En effet, lgONocéanique est produit durant les
processus de nitrification et dénitrification misiennes dans les eaux de sub-surface et au
niveau du sédiment (Section 1.4.5). LeONproduit est ensuite advecté par upwelling
(Horrigan et al, 1981 ;Ward 1986). De plus, les zones d’'upwellings étant aéreésées par
une forte production primaire, 'importante quadtde matiere organique dans la colonne
d’eau créée des conditions favorables pour augméamtproduction microbienne de,N
(Epply and Petersqri979 ;Capone 1991 ;Codispoti et al. 1992 ;Bange 2008).

Une récente étude d&allegos and Faria$2008) au large du Chili a montré que la prinapal
accumulation de PO se situe au niveau de I'oxycline. Le fort gradidi©, semble étre le
site idéal pour les bactéries nitrifiantes et déranhtes produisant du JD, ce qui constitue
une importante source de®l pour I'atmosphére. Les flux de® les plus importants ont été
observés durant la période active d’'upwelling agdadu Chili, confirmant I'importance de
'upwelling comme mécanisme de dégazagarias et al, 2008). Différentes études menées
au large du Chili Raulmier et al. 2008), de la MauritanieWittke et al, 2010) et de la
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Californie Lueker et al 2003) confirment I'importance des zones d’upimglicomme source
de NO pour I'atmosphére. La saisonnalité des flux d© M I'interface océan-atmosphere
refletent la saisonnalité des vents d’upwellilgittke et al, 2010). Le manque d’étude dans
la zone de I'upwelling du Benguela n’a jusqu’a strerécemment pas permis de
documenter la production et le dégazage d® MNaqvi et al, 2010). Pour la premiere fois
dans le systeme de l'upwelling de Namibie, desepethents ont été réalisés au large de
Walvis Bay (23°S) pour la détermination des conegitins en NO durant la campagne FRS
Africana, en Décembre 2009, dans le cadre du pAdjetmand GENUS (Geochemistry and
Ecology of the Namibian Upwelling System ; voirrepport de campagne d&rheye and
Ekauy 2009). Une collaboration avec Tim Rixen du Letb@enter for Tropical Marine
Ecology (Bremen, Allemagne) m’a permis d’avoir acegix données collectées durant cette
campagne, en Décembre 2009. L'analyse de ces domeséeffectuée plus en détail dans la
Section 2.2.4 du chapitre suivant, et ont fait jgkd’'un article récemment publié dans le
journal Biogeosciences Discussidbutknecht et aJ 2011 ; voir Chapitre 3 de la these).

A partir d'un modéle d’'upwellingNevison et al(2004) ont estimé les émissions dgONlans
la zone Sud-Ouest de I'Atlantique Sud, le long cfites Africaines (5°S — 30°S: 1.9°1an°
soit 10.9% de la surface globale des zones d'upvggliLes émissions annuelles dglNsont
estimées a +16 Gg N, soit 8% des émissions gloluels,O des zones d’'upwelling. En
divisant par la surface considérée, cette zone éM1dt10° g N mi? yr'. Les autres systémes
d’upwelling cétiers étudiés patevison et al(2004) émettent entre +6.3 et +16.4°1PN m?
yr'. Cette étude montre que les émissions dans la dertepwelling du Benguela ne sont
pas négligeables et contribuent aux émissions,@edg¢éaniques.

Le dioxyde de carbone

L'importance des flux de COa linterface océan-atmosphere reste mal connues s
EBUS, alors qu’elle est essentielle pour compremgindle de ces régions trés productives
dans le cycle du carbone global. Les zones d’'upvgslisont le siege de processus physiques
et biogéochimiques trés actifs. Dans la région BsidAtlantique, la variabilité du flux de
CO; a l'interface océan-atmospheére est importanteaesom de I'upwelling du Benguela et
des structures a mésoéchelle comme les tourbileinBlaments. Durant un évenement
d’'upwelling, les eaux profondes riches en carboweganique dissous (TGDsont advectées
vers la surface. La température de ces eaux augnieied coefficient de solubilité du GO
diminue, entrainant une augmentation de la pregsaotielle océanique de G@CQ,). De
tres fortes valeurs de pG@ans I'océan de surface (jusqu’a 8@m) ont été mesurées dans
cette zone durant la campagne Galathéa, avec upertante émission de GOvers
I'atmosphére (jusqu’a 2.4 gG@2.d™) (Serensen et 312008 ; voir Section 2.2.3 du chapitre
suivant). Lors d’'un épisode d’'upwelling, les efféls remontée d’eaux riches en TC& le
dégazage de CGsont plus importants que la consommation de G& la photosynthése.
Cependant, en s’éloignant de la zone d’upwelliaggHotosynthése est le principal processus
qui permet une diminution de la pg@céanique. L'océan agit alors comme un puits de CO
atmosphérique.
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La campagne FRS Africana (en Décembre 2009), damsdre du projet GENUS, a déja
permis de quantifier les flux de GQG linterface océan-atmosphére le long des cbtes
Namibiennes et d’Afrique du Sud (Figure 1.29). ksimations présentées dans le rapport de
campagne \(erheye and Ekaw2009) montrent un faible flux de GQ@ers I'océan dans la
partie Sud du Benguela (de 27.5°S a 33°S), undalBgazage entre 23°S et 27.5°S, et un
important dégazage de G@stimé a 11.2 TgC.yrentre 17°S et 23°S. Cependant, la
variabilité spatiale et temporelle dans le systémé' upwelling du Benguela est importante.
Santana-Casiano et a(2008) etGonzalez-Davilaet al. (2009) ont étudié la variabilité du
flux océan-atmosphére de ¢@u large de la zone de l'upwelling du Benguela2685 et
2006. Cette zone présente un flux négatif, agisgantipalement comme un puits de £0
D’aprés ces deux études et les observations fditeent la campagne Galathéa, I'océan se
comporte comme une source de gOur I'atmosphere au niveau de l'upwelling et witgp

de CQ atmosphérigue au large de la zone d'upwelling.bilan net du flux de COa
I'interface océan-atmosphére dans le systeme commpést pas connu actuellement, ce
systeme pouvant étre une source ou un puits gepG@ I'atmospheére.

Figure 1.29: Flux de C® moyennes __ 10__ S 20
pour trois sections du transect o
(convention atmosphérique : positif :
dégazage vers l'atmosphere, négatif
flux dirigé vers l'océan). Pour la
détermination des flux de GQa zone 211
du plateau et talus continental (< 500
m) a été considérée (zone en bleu). L s
ligne bleue foncée représente Iz
trajectoire du navire durant la
campagne FRS Africana, en Décembr
2009, dans le cadre du projet GENUS = 271
D’aprés le rapport de campagne de 281
Verheye and Ekau (2009). 291
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1.5 Changements, tendances physiques et biogéochjoes actuelles

Les preévisions des futures concentrations ep &Mosphériques et océaniques indiquent que
les concentrations pourraient excéder 500 ppm &0 20 800 ppm en 2100, produisant une

diminution du pH des eaux de surface de 0.4 podinlau siecle, et correspondant a une

diminution de 50% des concentrations en ion cartorf@rr et al, 2005). Une telle
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acidification des océans aurait d'importantes cqueéces sur les écosystemes marins (e.qg.
Riebesell et al.2000 ;Ishimatsu et al. 2004 ; Pértner et al, 2005 ;Raven et aJ. 2005).
Cependant, I'impact de ce phénoméne sur la biogédet{e.g. impact sur la spéciation des
nutriments, production primaire, cycles de nutritsgrdu carbone et des sulfures ; ICES,
2008) des EBUS n’est encore que trés peu compinsi,Aidentification des changements de
régimes et la compréhension de leurs mécanismesldarEBUS demeurent un défi majeur
pour I'étude des cycles biogéochimiques mar@gifiones 2010).

Toutefois, il est reconnu que les conditions biai@miques dans les EBUS sont trés
sensibles aux changements a cause des dimensiatigeraent faibles de ces zones, de la
présence de masses d’eau proche de I'hypoxie &tegraonsi que des pressions anthropiques
croissantes sur les systemes cotigCodispotj 2008). Les situations hypoxiques sont
actuellement en augmentation dans I'océan glob#lljencant les cycles biogéochimiques
des éléments et les ressources mariResid et al 2010). Le réchauffement global pourrait
aggraver ces conditions hypoxiques, en réduisasull#ilité de I'oxygéne, en augmentant la
stratification et en réduisant la ventilation hivale de la colonne d’eau. Depuis le début du
XX M siacle, les volumes et surface des OMZs augmengaobablement dues aux
modifications de circulation et de production priraaen relation avec le réchauffement
global Paulmier et al, 2008 ;Stramma et a)J 2008, 2010 Gilbert et al, 2010). L'OMZ a
I'Est de 'océan Atlantique Tropical s’est étendrientensifiée durant les 50 dernieres années
(Stramma et aJ 2008). Dans ce bassin, le déclin en oxygen&egdts intense, mais la zone
hypoxique est petite, comparée a celles des od&ariique et Indien. Pour ces raisons, il est
probable que dans le futur, 'augmentation des gdngoxiques soit plus importante dans
I'océan Atlantique que dans les autres océ8trafnma et aJ 2008).

Demarcq(2009) a étudié les tendances des vents (QuikSCdel)a température de surface
de l'océan (SST; capteur AVHRR), et de la productiprimaire (concentrations en
chlorophylle de surface issues du capteur SeaWik&t éitilisées comme proxi) dans les
quatre principaux EBUS. La tendance des Alizéslayrériode QuikSCAT (2000-2007) est
positive dans la plupart des EBUS, avec une vateayenne de +0.12 m‘slecennié. Cette
accélération semble étre liee a une augmentatioérgke des Alizés dans les tropiques (+0.14
m.s'.decennid). Cette tendance semble consistante avec les esegjlobales de vents
cltiers, ou une augmentation des vents parallelascate dans les EBUS a été montrée par
Bakun (1990) pour la période située entre 1950 et 1¥8s la zone de l'upwelling du
Benguela, pour la période 2000-2007, les plus $ortdeurs se situent au niveau du Benguela
Sud (+0.36 m:&.decenni&), alors que les Alizés de la partie Nord du Betgune montrent
pas de tendance significative (+0.08 Todecennid ; Demarcq 2009). Les données de SST
issues du capteur AVHRR montrent également uneateelpositive a I'échelle globale, avec
un réchauffement plus important sur les margesimemtales (< 1000 m de profondeur ;
+0.54°C.décennid que dans I'océan ouvert (+0.30°C.décerinjeDemarcq 2009). Les
EBUS présentent un réchauffement & peine moins riapio (+0.42°C.décenni® que les
marges continentales. Entre 1985 et 2007, le systdm Benguela présente une faible
tendance positive (<0.2°C.décent)iePar contre, en ne considérant que la périod&-199
2007, le sous-systeme Nord de I'upwelling du Befayésente une tendance négative (-
0.12°C.décennid, en accord avec l'intensification des Alizés. @sultat est confirmé par
Narayan et al(2010) au niveau de la cellule de Luderitz. Lesssysteme Sud présente une
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tendance positive, avec +0.1°C.décetiniea biomasse quant & elle montre une tendance
positive dans la plupart des EBUS, entre 1998 e3720+0.16 mgChl.ii.décennié;
Demarcq 2009). Dans la zone de l'upwelling du Benguadatehdance est différente entre la
partie Nord et Sud du systeme. Le sous-systeme Nor8enguela montre une anomalie
positive de chlorophylle: (+0.19 mgChI.rﬁ’.décennié ; Figure 1.30), avec un maximum sur
le plateau continental et une extension de la besmavers le large. Le sous-systeme Sud
présente également une tendance positive surtieapla@ontinental entre 27°S et 32°S, alors
gu’une diminution des concentrations est obserudarge de cette méme zone (Figure 1.30).
Cette diminution de la biomasse au large et augmient sur le plateau pourrait étre
influencée par lactivité a mésoéchelle qui joue rdte important sur les processus
d’enrichissement dans la couche euphotiddenfarcq 2009). Au Sud de 32°S, entre Cape
Peninsula et la partie Est du Banc des Aiguillagehdance est clairement négative (Figure
1.30 ;Demarcq 2009).
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Figure 1.30: a) Tendance spatiale des concentratien chlorophylle-a pour la période
1998-2007. L’isobathe 200 m est indiquée en roby&éponse de la biomasse a la tendance
des Alizés pour la période 2000-2007 et a la tendatle la SST (figure insérée) pour la
période 1998-2007. D’aprés Demarcq (2009).
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L’abondance de copépodes montre également desarhants et tendancddutchings et al
2009). Dans la partie Nord du Benguela, leur abooelanontre une augmentation entre 1970
et 2007, bien qu’'un déclin semble étre observé sa@@05 (Figure 1.31b). Ce déclin
récemment observé se doit donc d’étre confirméupar série temporelle plus importante.
Dans la partie Sud, I'abondance de copépodes 866 et 2007 présente également une
augmentation jusqu’en 1995 (Figure 1.31a), et wiindées années suivantes qui serait dd a
'augmentation des poissons pélagiquésrfieye et aj 1998).
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Figure 1.31: a) Evolution temporelle de I'abondantale de copépodes (logl0 (nombre
d’individu.m?)) a) dans la zone de St Helena Bay (32°S) de 498007 (d’aprés Verheye et
al., 1998) et b) dans la zone de Walvis Bay (28&83)970 a 2007.
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Figure 1.32: Changements dans les prises de péebhesdrdines et anchois dans les sous-
systémes Nord et Sud du Benguela. Les prises tie géat étroitement liées a la biomasse.

D’aprés Hutchings et al. (2009).
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Les populations de sardine et anchois montrenteégait des changements (populations et
prises de péche) sur les derniéres décennies 18R ;Hutchings et al 2009). Dans la
partie Nord du Benguela, les populations de sasdamd dominé de 1950 a 1975, et se sont
effondrées au milieu des années 70. La péche achoenfut alors encouragée mais leurs
populations ont décliné a leur tour, sans que sdales sardines n‘augmentent a nouveau.
Ainsi, les prises des petits pélagiques ont dimideé€l.3 millions de tonnes a moins de
100 000 tonnes entre les années 80 et 90. Au didsunnées 90, les premiers signes de
reprises ont été stoppés par un évenement anogiqréme en 1994V onteiro and van der
Plas 2006), une intrusion d’eau chaude en 1995, lasiwa de la péche ainsi qu’'un faible
taux de reproduction, menant a un déclin encore jpiyortant de la biomasse et des prises
des petits pélagiqueBdyer et al, 2001;Boyer and Hamptqr2001).

Dans la partie Sud du Benguela, les populatiorsaddines présentent deux maxima, en 1962
et en 2002-2003, et une faible biomasse entrelees périodes. Les populations d’anchois
représentent globalement la biomasse dominanteldgrestie Sud du Benguela. L’évolution
temporelle de ces deux especes montre un déplateleepopulations de sardin€3ogtzee

et al, 2008) et d’anchoisRoy et al. 2007) a I'Est de Cape Agulhas (20°E) ces dersiére
années \an der Lingen et gl.2006), apparemment lié aux gradients de SI3dy (et al.
2007). La reproduction des anchois reste toutedtesee et stable sur la céte Ouest de
I’Afriqgue du Sud, contrairement a celle des sardlifiutchings et al 2009).

1.6 Conclusion

Dans ce premier chapitre, les caractéristiquesysiese de I'upwelling du Benguela ont été
décrites afin de mettre en évidence les partidéwrde la zone d'étude. Les processus
physiques sont directement forcés par le vent,ideulation (courant, ondes, ...) et la
topographie. Les processus biogéochimiques liésyele de I'azote sont complexes, avec la
présence d’'une zone de minimum d’oxygéne et desepsuis de dénitrification et anammaox
associes, des zones d’émissions de €ON,O liées a la remontée d’eaux profondes par
upwelling, et des zones d’invasion de £ large du systeme (au large du talus continental
L’étude de ces processus couplés a fait I'objetdethése par modélisation et analyse de
données satellite et in-situ (Chapitres 2, 3 et 4nad these).
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Chapitre 2

Outils et méthodes

Lors de mon travail de these, différents outils étét utilisés, développés et validés. J'ai ainsi
développé un modele biogéochimique spécifique adapa zone de I"'upwelling du Benguela
(BioEBUS ; Biogeochemical model foEasternBoundaryUpwelling Systems), présentant
une zone de minimum d’oxygéne, afin de simulerdecfionnement des premiers niveaux
trophiqgues de I'écosysteme du Benguela. Jai emswibuplé BioEBUS au modéle
hydrodynamique ROMS (dans sa version francaisesldppée a I'lRD et dénommée ROMS-
AGRIF), afin de produire ma propre configurationupt®e physique/biogéochimie, dite
configuration “"Namibie". Pour ce faire, une phase dalibration des paramétres
biogéochimiques a été menée, puis une phase ddatiafi du modéle (physique et
biogéochimique) a été effectuée par des compammiaeec des observations satellitesnet
situ.

Je décrirai d’abord le modéle physique ROMS, pauisonfiguration "Namibie" mise au point,
et le modele biogéochimique BIOEBUS développé. tsgnterai ensuite les travaux de
calibration et de validation du modéle couplé. Bnje détaillerai les données satellitesnet
situ utilisées durant cette étude.

2.1 Modele couplé physique/biogéochimie

2.1.1 Modéle hydrodynamique ROMS

Le modéle hydrodynamique tridimensionnel ROMS (Regi Ocean Modeling System ;
Shchepetkin and McWilliams2003, 2005), dans sa version IRD, avec la capacit
d’emboitement de grille (ROMS-AGRIF pour Adaptativerid Refinement in Fortran ;
Penven et aJ 2006b ;Debreu et al 2011), a été utilisé dans cette étude. ROMSuest
modele basé sur les hypothéses hydrostatiques;odipressibilité et de Boussinesq pour
résoudre les équations primitives (équations déésail ci-dessous), et qui résout la surface
libre. L'une des spécificités de ROMS est sa disgaon selon la verticale: elle se fait selon

75



un systeme de coordonnées sigma généraliséesivezaix épousent ainsi la forme du fond
marin en suivant exactement la topographie, eg$mlution verticale peut étre augmentée
prés de la surface et/ou du fond. Ainsi, les comalit aux limites en surface et au fond sont
représentées precisément. Selon I'horizontalecdesdonnées curvilignes orthogonales sont
utilisées et permettent d’avoir une grille horizaatqui suit la frontiere, de bien représenter
des frontieres latérales irrégulieres, et d’avaie uésolution spatiale variable latéralement.
Cette discrétisation spatiale est effectuée sur gnike décalée d’Arakawa de type "C"
(Arakawa and Lamp1977) (Figure 2.1). Au niveau de la discrétisatiemporelle, ROMS
utilise un schéma dit "split explicit". Cela corisis séparer le calcul de la dynamique rapide
barotrope de celui de la dynamique barocline phnsel et de les recoupler en fin de calcul.
Cette technique permet un gain numeérique important.
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. . b) grille verticale
a) grille horizontale

Figure 2.1: Placement des variables sur la grilled@rakawa (a) et sur la grille verticale
(b). Sur I'horizontale, les point, h, f, etQ sont intercalés entre deux points u (v) sur la

direction zonale (méridienne). Sur la verticales f@ints o sont intercalés entre deux points
Q. L'utilisation des ces grilles permet d’écrire légquations sous forme de flux en limitant le
nombre d’opérations de moyennes et donc d’optimlaeconservation de quantité de

mouvement et de traceurs dans le domaine.

Equations primitives et conditions aux limites

Les hypothéses classiques et fondamentales powdalisation des écoulements océaniques,
qui permettent d’obtenir les équations régissast deoulements hydrodynamiques dans
I'océan a partir des équations de Navier-Stoka#, Iss suivantes:

- L’approximation hydrostatiquel’'océan est supposé posséder une couche d'eau peu
profonde. Ainsi, les échelles horizontales sont tseipérieures aux eéchelles verticales.
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L’équation de Navier-Stokes suivant la verticaleré&gume alors a I'équation de I'équilibre
hydrostatique. Les vitesses verticales, dont lbglés spatiales et temporelles sont supposées
petites, ne sont pas explicitement calculées dt ddduites de I'équation de continuité. Les
processus faisant intervenir des vitesses veric@dades internes, convection,...) doivent
alors étre paramétrés via le sous-modeéle de fermaitbulente.

- L’approximation de Boussinesha densité de I'eau et la pression sont supposaes \peu
dans l'espace et le temps autour de leur valeuremug. Cette approximation permet de
négliger toutes les variations de densité dansiidgn de Navier-Stokes sauf pour la force de
gravité. Ces variations n’interviennent donc quavers I'équilibre hydrostatique.

- L’hypothese d’'incompressibilitd:a masse d’une particule fluide est supposée neguder
avec la pression. Cette hypothése transforme It@muede continuité en une condition de non
divergence du champ de vitesse.

Ces trois hypotheses permettent de dériver lestiégsade Navier-Stokes en des équations
plus simples, dites primitives, décrivant la comadon de la quantité de mouvement
horizontale, I'équilibre hydrostatique, la conseéiwa de la masse, I'évolution de la

température et de la salinité. Un systéme de 7témsaa 7 inconnues est ainsi obtenu,
présenté ci-dessous en coordonnées cartésienngz (&vec z croissant vers le haut) :

- les équations du mouvement:

N Gou-fv=-9% 4 pu D (2.1)
ot ox
%+G.Dv+fu:—%+FV+DV (2:2)
ot ay
- I'équilibre hydrostatique:
% = —& (23)
0z p,
- les équation de température et salinité:
O 0T =F" +D (2.4)
ot
0S (2.5)

22 +u0s=FS+DS
ot

- 'équation de continuité (conservation de la negssur un fluide incompressible):

77



a_u+ﬁ+a_vv =0 (2.6)
ox o0y o0z
- 'équation d’état:
p=pT,S 72 (2.7)

avec comme conditions aux limites en surface (et au fond (z = -h, h étant la bathymétrie
en metres) :

- -
Kva—u =7} K, L b
0z 0z
En o _ _, o _
surface, b, va, s Au fond, < KVE — o
z=¢( KJG—T: Q z=-h era_T:
0z pC, 0z
(95 _(E-P)S k39S~
.V 5z _po \ 0z
BRI )4 weougivy
ot ox oy X y

- U, v etw sont les composantes de la vitesse en coordooaéésiennes (X,y,z) et= u\N).
- T est la température potentielle.

- Sest la salinité.

- { est I'élévation de surface de la mer.

- p, + p est la densité totale-situ.

P . . 2.

- ¢=— est la pression dynamique trs?).
Po

- f est le paramétre de Coriolis.

- g est I'accélération de la gravité.

- 17 et r] sont les composantes de la tension visqueuseéxg@ar le vent sur la surface

libre.
- 7, etr) sontles composantes de la tension de fond.

- Q et (E — P)désignent respectivement les flux de chaleur@taporation nette a l'interface
océan-atmosphere.

- h est la bathymétrie.

- FY, FY, F" et F° représentent les termes de forcages: tension mi(xenale et méridienne),
flux de chaleur et flux d’eau douce, respectivement

- DY, D', D' et D° représentent les termes de dissipation/diffusinérale et verticale. Par
exemple, pour la températuiie (mais il en est de méme pour v et S), le terme de
dissipation/diffusion s’écrit:

DT =D7 +D} =KIAT +i(
0z

KT a_Tj (2.8)
Y 0z
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- KA, T : le terme de mélange latéral (diffusion horiztejtaavec K, le coefficient de

diffusion latérale pour la température. Pour langg), ce ccefficient se nommi€°>. Pouru et
v, il se nommeK,

- %(KVT %) . le terme de mélange vertical, avii¢ le coefficient de diffusion turbulente

ou diffusivité thermique. Pour la salinité, ce daidint se nommeK >, la diffusivité haline.
Pouru etv, il se nommekK,, la viscosité. Dans le code§, est noté Ak, , K| = Ak et
KS = Ak..

La fermeture turbulente fournit les coefficients rdélange verticall,, K/ et K®) dans la

colonne d’eau. Aux interfaces océan-atmospherawesédiment, les flux verticaux (quantité
de mouvement et traceurs) sont imposés directepagriés conditions aux limites décrites ci-
dessus. A l'interface océan-atmosphere, ces conditpermettent de forcer I'océan par la
tension de vent, les flux de chaleur échangés Baguoosphere et les flux d’eau douce par
évaporation/précipitation. A l'interface eau-sédmfjeces conditions permettent de prescrire
des flux de chaleur et de salinité nuls. Le fluxgdantité de mouvement sur le fond (ou stress
de fond) est paramétré en fonction du courant. heamétrisation utilisée dans notre
configuration est la "friction quadratique avec coe logarithmique de Von Karman -
Prandtl".

South African Experiment (SAfE) (Penven et al., 268, 2006c; Veith et al., 2009)

ROMS a récemment été adapté a la zone Sud Afri¢®AEE ; South African Experiment)
parPenveret al (2006a, 2006c¢) ateitchet al (2009). Cette configuration couvrant les sous-
systemes Nord et Sud du Benguela utilise la capd@iway embedding” de la version
ROMS-AGRIF Penven et a] 2006b;Debreu et al 2011). Le "2-way embedding" consiste
en deux (ou plus) domaines imbriqués qui rétroagisbun sur l'autre. Par exemple, dans la
configuration SafE, les sorties de la grille "pdfegenglobant 'océan Atlantigue Sud-Est et
'océan Indien Ouest) a faible résolution (1/4°jveat de conditions aux frontieres pour la
grille "enfant" (englobant tout le systéme de I'@gmg du Benguela) a plus haute résolution
(1/12°) (Figure 2.2). En retour, la grille "enfantétroagit sur la grille "parent”. Cette
configuration SafE a été validée, en particulieddenaine a haute résolution couvrant tout le
systeme de l'upwelling du BengueMe(tchet al, 2009). Etant validées, les sorties (vitesse,
surface libre de la mer, température et salinigé¢el domaine a haute résolution ont fourni les
conditions initiales et les conditions aux frorggrouvertes pour la configuration "Namibie"
développée dans cette these (voir Section 2.1vVamsig et petit domaine encadré en rouge sur
la Figure 2.2).
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Figure 2.2: Domaine "parent” de la configurationfEBaSAfE "parent” grid; 2.5°W - 54.75°E
et 4.8°S - 46.75°S, 1/4°). Le domaine haute résmySAfE "child" grid; 3.9°E - 19.8°E et
12.1°S - 35.6°S, 1/12°) est représenté par la ztams le rectangle blanc et, la configuration
"Namibie" (5°E - 17°E et 19°S - 28.5°S, 1/12°) ddppée et validée durant ma thése est
encadrée par le rectangle rouge. Le fond de canidigue la bathymétrie (m) issue de
GEBCO 1.

2.1.2 La configuration"Namibie"

La configuration "Namibie" développée dans cetts¢hs’étend sur un petit domaine d’étude
décrit ci-dessous et présenté sur la Figure 2.fte @enfiguration moins lourde en terme de
temps de calcul constitue une étape intermédiagegssaire afin de tester, ajuster et valider
le modéle de biogéochimie pour l'upwelling du Beelgudéveloppé lors de ma these (le
modele BioEBUS détaillé Section 2.1.3). L'implamatdu modele BioEBUS dans le modele
hydrodynamique ROMS en configuration SafE avec dgilles imbriquées (configuration de
Veitchet al, 2009 ; voir Section 2.1.1) représente I'objefitial. Ce travail a été effectué par
un post-doctorant, Briac Le Vu, dans le cadre dyepeuropéen MEECE.

Choix du domaine

Le domaine spatial de la configuration "Namibiet ie€lus dans le domaine "enfant” de la
configuration SafE (Figure 2.2). Les sorties degtdle "enfant”, utilisant des forcages
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climatologiques, validées p#eitch et al(2009), ont donc pu étre utilisées comme condition
initiales et de rappel aux frontieres ouvertes gauronfiguration "Namibie" (voir détail ci-
dessous). Cette configuration "Namibie" est coftgtravec une seule grille et utilise, dans un
souci de consistance, la méme version du modele R@&Weitchet al (2009).

Nous avons choisi de concentrer notre étude auteda zone de Walvis Bay (23°S) pour
différentes raisons :

1/ La zone de Walvis Bay posséde une productiomgré importante. Une intense

reminéralisation dans la colonne d’eau se produécae développement d’'une zone de
minimum d’oxygene (OMZ: Oxygen Minimum Zone) daraquelle les processus de

deénitrification et d’'anammox ont lieu et entraineme perte d’azote dans la région. Cette
zone met en jeu tous les processus biogéochimiquazactéristiques des systémes
d’'upwelling de bord Est (EBUS: Eastern Boundary @fjwg Systems) que I'on souhaitait

implémenter dans le modéle BioEBUS. La configuratiblamibie" représentait donc la

premiere étape nécessaire pour le développemenslilration et la validation du modele

biogéochimique BioEBUS.

2/ Walvis Bay est une zone bien étudiée: un maellpermanent se situe a 23°S - 14°E et des
campagnes régulieres ont lieMdhrholz et al, 2008) depuis plus de 10 ans. Toutes les
données auxquelles nous avons pu avoir accésusmtséntre 21°S et 27°S, mais la grande
majorité se situe le long de la section 23°S. Lésca ces donnéassitu est trés restreint car
celles-ci se situent bien souvent dans les eausotggles de la Namibie.

3/ Walvis Bay se situe au milieu du sous-systemedNte l'upwelling du Benguela. En
centrant notre domaine sur Walvis Bay et en prenaatzone suffisamment grande au Nord
et au Sud (~ 4 ou 5° de chaque c6té), nous avonmalfer une bonne partie du sous-systeme
Nord du Benguela.

Grille et bathymétrie

Dans notre étude, le domaine s’étant de 5°E a &7te 19°S a 28.5°S (Figure 2.2) avec une
résolution horizontale au 1/12AX; variant de 8.15 km au Sud a 8.8 km au Nord du
domaine). La grille horizontale est donc constitwde 126 points suivant la direction
méridienne et 145 points suivant la direction zen&es caractéristiques (zone d’étude et
résolution horizontale) permettent de répondrecat@res essentiels:

1/ Avoir une zone d’étude et une résolution spatflffisamment importantes pour que des
structures physiques (filaments, méandres, toors) réalistes puissent se développer.

2/ Avoir une zone d’étude et une résolution spatglffisamment petites pour que le temps
de calcul numérique soit "raisonnable” et nous péme de faire un maximum de tests.
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Figure 2.3: Structure du systeme de coordonnéenaigiveaux verticaux pour les points
(flux) le long de la section Est-Ouest a 23°S. égaisseurs des niveaux verticaux (en metres)
sont indiquées en couleur.

Afin de respecter I'équilibre entre la résolutiqgraBale et la résolution temporelle, le pas de
temps du modele physique est de 900 secordessfit 15 minutes). Un pas de temps plus
long (par exemple 1800 s) rendrait la simulatiostable et entrainerait une explosion
numeérique (expérience faite!). Ce choix permet amserver des temps de calcul
"raisonnables” compte tenu des moyens informatiglisponibles, tout en respectant le
critere de stabilité numériquxAt/Ax < 1 (en théorie, mais en pratique, il est préférabld g
soit < 0.6 - 0.7), avecla vitesse des processus les plus rapides datmsriaine d'étudent le
pas de temps @ix la résolution horizontale du modéle.
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Figure 2.4: a) Bathymétrie brute (m) fournie par BEO1 au 1/60° et b) bathymétrie
extrapolée sur la grille de la configuration "Nar@bau 1/12°.

La grille verticale posséde 32 niveaux sigiNadfin de bien représenter les processus cotiers.
Dans le domaine cétier, avec une profondeur miningien¥5 m, I'épaisseur du premier (au
fond de I'océan) et du dernier (a la surface dedan) niveau vertical est de 11.4 m et 0.4 m,
respectivement. Dans l'océan ouvert, avec une pds#Eor maximale de 5000 m, les
épaisseurs du premier et du dernier niveau versizal plus importantes, de 853.5 m et 5 m,
respectivement (Figure 2.3).
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La bathymétrie du modele provient de GEBCO 1’ (GahBathymetric Chart of the Oceans:
http://www.gebco.nét Elle a été interpolée sur la grille du modéleligée comme dans
Penven et al(2005) afin de réduire les erreurs de gradienpréssion. La bathymétrie brute
et celle lissée au 1/12° pour la configuration "Na@ie\ sont présentées sur la Figure 2.4.
L’outi ROMSTOOLS Penven et al 2008, http://roms.mpl.ird.fy a été utilisé pour
construire la grille du modele, les forgages atrhésigues, les conditions initiales et les
conditions aux frontieres ouvertes.

Fermeture turbulente, schéma numérique d’advectiarsehéma temporel
- Verticale

Le sous-modéle de fermeture turbulente employé &RDBIS est la paramétrisation KPP
(non-local K-Profile Planetary boundary layer paéamisation jLarge et al, 1994) permettant
de représenter les processus de mélanges verticduptents sous-mailles non résolus. Deux
types de paramétrisation sont utilisés, I'un p@srdouches limites océaniques de fond et de
surface, l'autre pour "l'intérieur".

La profondeur de la couche de surface (hbl dan®die) dépend des for¢cages de surface, de
la flottabilité et du profil de vitesse. Elle esttdrminée en égalisant un nombre de Richardson
"bulk” relatif a la surfaceRipuik-surfacd @ UNe valeur critique. De la méme maniere, I'spaur

de la couche de fond est déterminée en prenardrapte la tension sur le fond exercée par le
courant. Dans "l'intérieur”, le mélange est consddéomme étant la superposition de trois
processus: le cisaillement vertical, le déferlentBohdes internes et la double diffusion. Afin
de connecter les couches de surface et de fond"Biwe€rieur”, les coefficients de mélange
ainsi que les gradients verticaux a la base deuale de surface et au sommet de la couche
de fond doivent s’égaliser avec ceux de "l'intérielle principe de ce schéma de fermeture
est présenté sur la Figure 2.5.

Figure 2.5: Schéma de principe du 7. Coefficients de mélange

modéle de fermeture KPP utilisé. Les Akt et Akv
coefficients de melange sont: la g,
diffusivité thermique Ak =K[), la Couche de
diffusivit¢ haline @k =KS) et la surface (hbl)
viscosité turbulente Ak, =K, ).
térieur
Couche de
fond (hbbl)
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- Horizontale

De maniére générale, les processus de mélangeohtaix sont classiguement paramétrisés
par des termes de dissipation/diffusion de typtataen harmonique ou biharmonique. Ils ont
en fait un double r6le: d’abord un réle physiquelut de représenter explicitement les
processus physiques de mélanges turbulents hasiposbus-mailles sur la dynamique et les
traceurs ; mais aussi un réle numérique, ils paemeen effet de lisser et d’atténuer les effets
de bruits numériques associés aux schémas d’aduete probleme susceptible d’apparaitre
est que les schémas d'advection soient relativerdespersifs (c’est souvent le cas), la
dissipation nécessaire pour atténuer le bruit niquérdes schémas est trop importante au
regard des processus physiques, conférant aldée@ulement un caractéere artificiellement
visqueux. Dans ROMS, les schémas d’advection strdré plus élevé (schémas type
QUICK ; Shchepetkin et al 1998 ; Shchepetkin and McWilliam*005), associés a des
schémas temporels spécialement concus de typectm@dcorrecteur (Leap Frop — Adam-
Moulton Il ; Shchepetkin and McWilliam2005), ils présentent un caractére peu dispetsif
peu dissipatif. Ces schémas d’advection possédeet partie diffusive intrinseque leur
permettant de contrer efficacement les phénomeaekspersion numérique. Cela permet de
s’affranchir de I'introduction de diffusion/viscé&iexplicite dans le modéle, nécessaire pour
"damper" le bruit numérique. Seule la diffusion limipe du schéma d’'advection agit et
permet ainsi d’obtenir des coefficients de diffugidscosité horizontaux nettement plus
réalistes induisant un lissage minimal des stresttiorizontales.

Dans notre configuration, la viscosité et la diifité horizontale explicites sont donc mises a
Zéro, excepté dans les couches éponges aux femti@nvertes ou elles augmentent
progressivement vers I'extérieur.

Conditions de frontiéres ouvertes

En modélisation régionale, les domaines sont géaréemt limités par la cote et des frontiéres
océaniques. Les cbtes sont représentées par urtkti@onde frontieres fermées et les
frontiéres océaniques sont généralement des frestidites "ouvertes" supposées ne pas
contraindre ni influencer la circulation a l'intédr du domaine. Ces frontiéres ouvertes
doivent permettre a la solution présente a l'iedridu domaine de sortir du domaine sans
réflexion et doivent également fournir au modele ilformations de I'océan environnant.
Dans notre configuration "Namibie", des conditionke frontieres ouvertes mixtes
radiation/rappel adaptativeMérchesiello et al. 2001) sont utilisées. Il s’agit de conditions
de radiation de type "OrlanskiO¢lanski 1976) obliques auquel un rappel vers les données
extérieures est ajouté. Le signal est projeté skonormale et la tangente a la frontiére
ouverte et les vitesses de phasestc, du signal sont calculées.

L’équation de radiation pour une variable modéliggmostiqueC s’écrit alors :

9€ ¢ % ¢ g (2.9)
ot ox Yoy
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avec .

_aC aC/ dx
C, =——
dt (9C2/0x?) + (aC?/dy?) (2.9a)
_acC aC/dy

C PR
v~ 7ot (9C2/9x2) + (9C2 1 ay?) (2.9b)

Pour les conditions aux frontieres utilisées da@FS et présentées dalkarchesiello et al.
(2001), un terme de rappel vers les données exntésemposees aux frontier€s,; est ajouté

a I'’équation 2.8. On parle alors de "rappel auwxtsoirontiéres", avec I'’équation suivante:

% 46, 4e, T =-2(c-C,) 210
ot ox ay r

avecr, le temps de relaxation.
Le caractere adaptatif de ces frontieres ouvesdigtives s'illustre ainsi:

- Si le signal est entrant (vitesse de phase nognal 0), un rappefort vers les données
extérieure€_ est appliqué, en utilisant un temps de rappelrml (ordre de grandeur de

quelques joursMarchesiello et a].2001). Dans ce cas, aucune radiation n’est agxiq

ext

- Si le signal est sortant, vitesse de phase nermal 0, la condition de radiation associée a
un rappelfaible vers les données extéerieu@gsest appliquée, et utilisant cette fois un temps
de rappelr =7,,, tel queru>> 7, (ordre de grandeur des temps:de I'ordre de I'année;
Marchesiello et al.2001).

Dans notre configuration "Namibie", nous avons fieg valeurs de,, =180 iourset T, =1
jour pour la dynamique etj, =3 jours pour les traceurs, en accord avec les ordres de
grandeurs proposés pdarchesiello et al(2001).

Couches éponges
Afin d’améliorer le comportement du modéle auxnfréres ouvertes, une couche éponge
d'une épaisseur de quelques points de grille esitég. Dans cette couche éponge, deux

traitements sont effectués :

1/ Un faible rappel vers les données extérieureamdiqué en utilisant un temps de rappel
qui varie, selon un profil en cosinus, d’'une valaulle & la limite couche éponge / domaine

I est & noter que les tempsle relaxation sont définis respectivement poulylzamique et les traceurs.
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"intérieur" a la valeum,;au point frontiere. Pour étre plus précis, on paridait dans ce cas
de "Nudging layer".

2/ Comme expliqué précédemment, la diffusion/vigédatérale explicite est nulle dans notre
configuration, a lintérieur du domaine. Afin d’afieder la solution aux frontiéres ouvertes,
un coefficient de mélange latéral explicit (diffuigd et viscosité) est ajouté dans cette couche
éponge, qui croit selon le méme profil en cosinudnérieur de la couche éponge. Ce
coefficient est nul & linterface couche épongepindine "“intérieur" et vaut 800 18 aux
points frontieres.

Ces traitements dans la couche éponge permetimigtorer la connexion de la solution du
modele aux données de plus grande échelle impas&dsontiéres.

Commentaires sur le positionnement de nos frordiere

Dans notre étude, les frontieres du domaine ontdéiéies a I'Est par le continent. Ainsi, les
cotes Namibiennes définissent la frontiere Est donaine océanique étudie, et réduisent le
nombre de frontieres ouvertes sur I'océan et lesces d’erreur associées. La frontiere Ouest
se situe a 5°E, suffisamment éloignée de la cOte permettre aux structures physiques
(filaments, méandres et tourbillons) de se dévedogp d’étre advectées vers I'océan ouvert.
Les frontieres Nord et Sud se trouvent respectiviende 19°S et 28.5°S. Les frontieres
ouvertes ne doivent pas se situer dans une zoles @ourants sont particulierement intenses,
afin que les caractéristiques physiques aux froegigoient en accord avec celles rencontrées
dans le domaine modélisé, une fois passée la codgmage. Dans une premiére
configuration, la frontiére Sud se situait a 278 hiveau de la cellule de Ludéritz qui génere
un jet dirigé vers le large. Aprés plusieurs anrdesimulation du modeéle, un courant intense
dirigé vers le large se développait dans la codgunge, au niveau de la frontiere Sud. Ce
courant restait blogqué dans la couche éponge aamige la frontiere Ouest et remontait vers
le Nord puis vers I'Est, créant ainsi une circwdaticyclonique qui perturbait le domaine
d’étude tout entier. Nous avons donc choisi de grlda frontiere Sud dans une zone
présentant des courants moins intenses (28.5°&).dkt de méme pour la frontiére Nord que
nous avons volontairement placée au Sud (19°Shout Angola-Benguela.

Flux de surface: tension de vent et flux de chaleur

Pour notre simulation, nous avons utilisé |la temgie vent (ou stress de vent), calculée a
partir des vents a la surface de I'océan issusiffiusibmetre QuikSCAT Il(iu et al, 1998)
fournis par le Cersat (Ifremer). Une climatologiermsuelle couvrant les années 2000-2007 a
été produite et fournie par N. Grima (LPO, Brestriee), avec une résolution spatiale au
1/2°. L’analyse des données QuikSCAT a permis dactériser la variabilité saisonniere des
vents dans la zone d’étude. La Figure 2.6 prédeatmoyennes saisonniéres de la tension de
vent dans la région.
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Figure 2.6: Moyennes saisonniéres de la tensiomae (N.rif) provenant de la climatologie
mensuelle QuikSCAT utilisée comme forcage a liater océan-atmosphére pour la
configuration "Namibie".

La configuration "Namibie" est forcée a I'interfaceéan-atmospheére par les flux de chaleur
et d’eau douce provenant de la climatologie meteswidrivée de COADS (Comprehensive
Ocean-Atmosphere Data Set) avec une résolutiomagpae 1/2° Da Silva et al, 1994). La
Figure 2.7 présente les moyennes saisonniereslaessdlaires dans la région. La seule
spécification des flux de surface pourrait condairgne dérive des champs modélisés de SST
et SSS car le modéle néglige le "feed-back" venibsphére. Par conséquent, les modéles
régionaux utilisent souvent des termes de corneates flux de surface vers une climatologie.
Une méthode satisfaisante est de linéariser leaf@r¢cthermique autour de la SST
climatologique, afin de représenter le "feed-batd'la SST modélisée sur les flux de chaleur
de surfaceBRarnier et al, 1995). Pour le flux de chaleur, cette correc8@xprime ainsi par
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le terme dQ/dSSTqui est déterminé & partir des différentes coutidims au flux de chaleur:
chaleur sensible, latente et infrarouge. Les fl@ad douce sont spécifiés a partir des champs
climatologiques de précipitation (P) et d’évapamat(E). Pour éviter toute dérive, un terme
de correction du méme type que pour les flux déecin@st également ajouté a la formulation
du flux d’eau douce.

A By aitomn {avr-mai-iuny
i QUi (aviTiiiqitjudiigy

6°E 5°E 12°E 15°E 6°E 3°E 12°E 15°E

Figure 2.7: Moyennes saisonniéres des flux soldisé®rt wave radiation" (W.i) issus de
la climatologie mensuelle dérivée de COADS (DaaStlval., 1994) utilisée comme forcage a
I'interface océan-atmosphere pour la configuratidvamibie”.

dQ
! Qmodel = Qnet + @ (SS-';odeI - SS-[Iim ato) ’
avecQ, 4 le flux de chaleur corrigé )., le flux de chaleur net du forcage, dQ/dSST le faciefit de

correction, SST la température de surface de llocéa

89



Dans notre cas, et comme dans la simulatioWalteh et al (2009), la SST observée utilisée
n'est en fait pas celle issue des données COADS roelle issue de la climatologie
Pathfinder a plus haute résolution (9 k@asey and Cornillon1999). Les flux de quantité de
mouvements, de chaleur et d’'eau douce sont les mégue ceux utilisés dans la
configuration deVeitch et al.(2009) qui nous fournit conditions initiales erdages aux
frontiéres ; nous sommes donc cohérents vis daegdatcages atmosphériques utilisés.

Conditions initiales et forcages océaniques auxiit@res ouvertes

Comme indiqué précédemment, la configuration Saffe aes forcages climatologiques a été
validée paNeitch et al.(2009). Pour les composantes zona)eef méridienney) du vecteur
vitesse, la surface libre de la mer, la températtria salinité, les conditions initiales sont
issues de cette simulation physique (sorties dgille "enfant" au 1/12°, le®ijanvier de la
10°™ année de simulation). Les conditions de rappel feomtieres ouvertes proviennent
également de cette 4% année de simulation pour laquelle les champs rizgdébnt été
moyennés tous les 5 jours. Certains de ces chamfirghges océaniques sont présentés sur
la Figure 2.8.

Pour la biogéochimie, les conditions initiales ptag concentrations en nitrates et oxygene
proviennent du mois de Janvier de la climatologi®RS (2006). Les autres traceurs

biogéochimiques de BiIoOEBUS ont été initialisés auee valeur constante spatialement (en
longitude et latitude), celles-ci sont listées denFableau 2.1. Pour les nitrates et I'oxygene,
les conditions de rappel aux frontieres ouvertessipnnent de la climatologie mensuelle

CARS (2006). Les autres variables d’état sont rg@@severs leurs conditions initiales aux

frontieres ouvertes.

Spin-up physique et simulation couplée physiquefi#ochimie

La simulation a été lancée sur 12 années. Un gpiphysique de 7 ans est effectué, car le
modele nécessite quelques années pour atteindrgclenannuel stablé/gitch et al. 2009).

Le modéle couplé physique/biogéochimie est endaiteé sur 5 années: de l'année 8 a
'année 12. C’est la derniére année de simulatiorsegra analysée dans les sections suivantes
de la thése, sauf pour I'étude de I'évolution terefle de certaines variables a 23°S, ou les 3
dernieres années de la simulation seront analykégsas de temps du modele physique est
de 15 minutes, et celui du modéle biogéochimique des5 minutes (3 pas de temps
biologiques pour 1 pas de temps physique). Lesabks sont moyennées et stockées tous les
3 jours afin de représenter de maniére correctdyteamique de la zone et de limiter le
volume des fichiers des champs modélisés.
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Figure 2.8: Moyennes saisonnieres de la SST eveeteurs vitesse de surface provenant de
la grille "enfant" de la configuration SafE (Veitobt al., 2009) utilisée en rappel aux
frontiéres ouvertes de la configuration "Namibi@): été austral (Janvier-Février-Mars), b)
automne (Avril-Mai-Juin), c) hiver (Juillet-AoGt4®embre) et d) printemps (Octobre-
Novembre-Décembre).

2.1.3 Le modéle biogéochimique BioEBUS

Un modéle de biogéochimie adapté a la zone de Elii; du Benguela, nomnigioEBUS
(Biogeochemical model foEastern Boundary Upwelling Systems), a été spécialement
développé au cours de ma thése afin de simuleoretibnnement des premiers niveaux
trophiqgues de I'écosystéme du Benguela, ainsi e ttansferts d’azote, O carbone
inorganique total (TCg), et les flux océan-atmosphére d’€ de deux gaz a effet de serre:
CO, et NNO. BioEBUS a ensuite été couplé au modele hydradiouze tridimensionnel
ROMS. La configuration du modéle couplé a été pri&se dans la section précédente
(Section 2.1.2). L'évolution temporelle de la corication C. d’un traceur biogéochimique

est déterminée par I'équation d'advection-diffusioivante:
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oC

—i=—aDC- +DCi +FCi (211)
ot S

oC,
- a—t' . la tendance temporelle du trac&ur

- G.DCi . le terme d’advection du trace@;, avec U le vecteur vitesse. Ce terme peut

) L . vV ow
également s’écrirél.(UC, ¢ar la divergence est nullea+u +a— +6_ =0.

oXx o0y o0z

- D% représente le terme de dissipation/diffusion et verticale.
- FS représente le terme de forcages. Pour un tradegédchimiqueC;, il s'agit des termes
sources-moins-puitSMSC, ¢ aux processus biogéochimiques, détaillés daties section.

L’équation d’évolution temporelle du traceDrpeut donc s’écrire ainsi :

aC } J, & (2.11a)
—L =-[O(UC.)+KEA C +— (K =1)+SMSC
at (u |) h =hi &( v dz ) S |)

- KA C, : le terme de mélange latéral (diffusion horizte)taavec K le coefficient de
diffusion horizontal.

- i(KVC ﬁ) . le terme de mélange vertical, a¥é¢ le coefficient de diffusion turbulente.

oz oz

La tendance temporelle d’'un traceur biogéochimiggtedéterminée par la somme des termes
d’advection (horizontale et verticale), de dissipa/diffusion (horizontale et verticale) et des
termes sources-moins-puits da a l'activité biolagiqu aux réactions chimiques.

Le modeéle BioEBUS basé sur I'azote a été dévelappértir du modele §»,Z,D, deKoné et

al. (2005), et utilisé avec succes pour simuler lesmiers niveaux trophiques de
I'écosysteme du Benguela. Le modeldPM,D-, est basé sur des criteres de classe de taille, et
prend en compte les principales communautés plaietes avec leurs spécificités dans
I'écosysteme de 'upwelling du Benguela. Dans cel@, les nutriments sont représentés par
les nitrates et 'ammonium. Les organismes phytogtaniques sont représentés par le nano-
et microphytoplancton, respectivement assimilésfiagellés et aux diatomées. En effet, ces
organismes autotrophes constituent la majeureepedds communautés phytoplanctoniques
observées dans I'écosystéme du BenguSlaaiinon and O’'TooJel999). Les travaux de
Bienfang and Harrison(1984) et Boyd et al. (2000) ont montré que la vitesse de
sédimentation des diatomées pouvait atteindre jasqu m.d:. Le compartiment
phytoplanctonique assimilé au microphytoplanctdrdesc affecté par la sédimentation. Pour
simplifier, la vitesse de sédimentation des diatsnést prise constante, méme si elle peut
varier en fonction des concentrations en sels tifatdans la colonne d’ealAfderson and
Nival, 1989). Deux groupes fonctionnels sont égalemensidérés pour le zooplancton: le
micro- et mésozooplancton, correspondant respeatné aux ciliés et aux copépodes. Les
copépodes représentent le groupe zooplanctoniquéneat et jouent un réle important dans
le fonctionnement trophique de I'écosysteme du BetegShannon and O'To0Je€1999). La

92



prise en compte des ciliés répond a l'intégratierladdynamique du groupe fonctionnel des
autotrophes de petite taille (flagellés). Avec desx groupes de zooplancton, I'essentiel de la
pression de broutage des hétérotrophes sur lestraphies est représenté. Deux
compartiments de matiére organique particulairdri(dé) a faible et a grande vitesse de
sédimentation (Tableau 2.1), respectivement paétstus et gros détritus, sont considérés en
fonction de cette subdivision en classe de taillette distinction est indispensable pour une
bonne représentation de I'export de la matiéreroguee particulaire de la couche euphotique
vers le fond. Le modele ne comprend pas actuellemiermodule de sédiment, la matiere
organique qui arrive au fond (niveau 0 sur la gnerticaleQ ; voir Figure 2.1) est retirée de
la colonne d’eau ; elle ne sera plus dégradéemiseeen suspension. Le modele sauvegarde
ce flux de matiére organique vers le sédiment.

En se basant sur le modeleP¥Z,D, présenté dans le paragraphe précédent, certageuts
ont été ajoutés au modele BIoEBUS afin de prendreampte les spécificités de la zone
étudiée. Un compartiment pour I'azote organiqusalis (DON ; dissolved organic nitrogen)
a été ajouté comme daHsiret et al.(2005). En effet, la matiere organique dissouae,gon
temps de résidence, joue un rdéle important danédkanges d’azote et de carbone entre les
régions cotieres et 'océan ouvert. Ce DON rajaeigrésente la matiere organique semi-
labile ayant des temps de résidence de I'annéepa@s réfractaire et labile du DON ne sont
pas considérés car leurs temps de résidence spribtrigs (centaines d’années) et trop courts
(quelques jours), respectivemerirthman et al, 1993 ; Carlson and Ducklow 1995).
Toutefois, le DON labile ayant des temps de résidecourts est implicitement pris en
compte par les termes d’hydrolyse et d’ammonifaratides détritus vers 'ammonium. Les
nitrites ont également été inclus dans le modét=BUS afin de représenter plus finement la
boucle microbienne: les processus d’ammonificatibrfication en conditions oxiques, et les
processus de dénitrification/anammox en conditeamsxiques Yakushev et gl2007). Ces
processus étant dépendant de I'oxygéne, une éguatior I'oxygéne a donc été introduite
dans le modéle BioEBUS. Pour compléter ce modese lsar I'azote, le protoxyde d’azote
(NoO) a été introduit selon la paramétrisation Mevison et al.(2003) qui permet de
déterminer la production de,® par mole d’oxygene consommée, en fonction de la
concentration en oxygene et de la profondeur. Nausns également implémenté une
paramétrisation de la production d’hydrogene saliur(HS) due a l'activité bactérienne qui
utilise les sulfates pour reminéraliser la matiérganique, lorsque I'oxygéne et les nitrates
sont épuisésNeumann 2000 ; Neumann et al 2002 ;Fennel and Neumanr2004). Les
émissions de b5 sont toxiques pour la plupart des espéces maidass le cadre du projet
MEECE, ces émissions pourront étre prises en copuie le forcage des réseaux trophiques
supérieurs dans les travaux d’Eric Machu (IRD, Bres Yunne Shin (IRD, Séte) du work
package WP3: Ecosystem response to climate scalerglrLes champs de zooplancton,
phytoplancton et oxygéne représentent les forcagexipaux de ces modeles de réseau
trophique supérieur.
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Symbole Variable Unité Valeur Echelle
initiale verticale (m)

Ps Nanophytoplancton (flagellés) mmolNm 0.04° 50
PL Microphytoplancton mmolN.m? 0.06° 50
(diatomées)

NO; Nitrates mmolN.riY CARS"” -

NO, Nitrites mmolN.m? 0.05 100

NH, Ammonium mmolN.r? 0.1 100

Zs Microzooplancton (ciliés) mmolN.h 0.04° 100

Z Mésozooplancton (copépodes) mmolN.m  0.04° 100

Ds Petits détritus mmolN.m 0.02° constant avec la
profondeur

D, Gros détritus mmolN.f 0.02° constant avec la
profondeur

DON Azote organique dissous mmoIN’m 0.5 100

O, Oxygéne dissous mmoyd>®  CARS® -

N,O protoxyde d’azote mmoB0.m*  f([02]) ¢ -

TCO, Carbone inorganique total mmolC’m  CDIAC? -

TALK  Alcalinité totale mmolC.i CDIACY -

H.S Hydrogéne sulfureux mmok$.m® 0 -

&: Koné et al(2005)

®: base de données CARS (2006)

¢: paramétrisation dilevison et al(2003): [NO] est une fonction de [

d: base de données CDIAC (Carbon Dioxide Informafioalysis CenterGoyet et al 2000).

Tableau 2.1: Variables d'état (symboles et uniths)modéle biogéochimique BioEBUS. Les
valeurs initiales de surface ainsi que I'échelle g@eofondeur pour la décroissance

exponentielle sont également indiquées. Pour le [ROMs nitrites, les faibles concentrations
prises en conditions initiales sont typiques dedan au large de notre domaine d’étude.
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Figure 2.9: Interactions entre les différents comipaents du modéle BioEBUS. Les
variables encadrées par un rectangle noir épais {N®@H,;, Ps, P, Zs et Z, Ds et D)
proviennent du modele,RZ;D,. Les autres variables (NODON, Q, TCG, TALK, NO,
H,S) ont été implémentées durant cette thése. LekeBequi partent ou arrivent a un
rectangle gris agissent sur toutes les boites cageprdans ce rectangle gris. Les rectangles
gris foncés encadrent les compartiments de mateganique, alors que le rectangle gris
clair encadre les compartiments de nutriments. pescessus affectant le cycle de I'azote
sont représentés par les fleches noires. Ceuxtaffe€équation d’oxygene sont indiqués en
rouge, en vert pour le systeme des carbonatesnebleu pour le protoxyde d'azote. La
réduction des sulfates et formation dgSHindiquée en orange, se produit lorsque I'oxygéne
et les nitrates sont épuisés.

95



Le modele comprend actuellement 15 variables d{@@bleau 2.1). Les interactions entre les
différents compartiments du modele sont illustréas la Figure 2.9. La formulation des
termes sources-moins-puits (SMS) pour chacun de&gurs biogéochimiques du modele,
avec les valeurs des parameétres (Tableau 2.2)peste par :

SME(PS) = (1_‘9PS)-‘JPS (PART, N)-[Ps] - G;i -[Zs] - G;f '[ZL] ~ Hp, -[Ps] (2.12)

SMSEP,) = L- &, ).J5 (PART,N).[P.]1 -G, .[Z5] -Gt .[Z,] - pp [R] (2.13)

o

x

SMSZ,) = f1, (G +G}).[Zs] G2 [Z 1 - ¥, [Zs] - 1, [ Z6])° (2.14)
SMSZ)) = 1, (G + G} +G2).[Z, ] -y, (2]~ 4, [Z,.] (2.15)
SMYDs) = (A- 1, ).(G32 + G ).[Zs]+ pp [Ps]+ e [P 1+ 11, [Z]7 (2.16)
= Hp, [Ds] —remDg +w, M

S S dZ
SMED,) = (-1, ).(G;* +Gt +G7*).[Z, ]+ p, [Z,]% = ptp, [D ] -remD (2.17)
+w, D]

todz
SME(DON) =&, J, (PART,N).[P] +& Jo (PART,N).[P ]+ f2, .y, [Z] (2.18)

+f 2zL Yz, '[ZL] +/'IDS'[DS] +:uDL '[DL] —remDON

SMYNO,) = -[aJ,, (PART).f, '(NO,,NO,).[P,] +aJ, (PART).f, '(NO,,NO,). (2.19)

(R}
[NO.] +[NO,]

+ Nitrif 2 - Denitrl

SMYNO,) = -[aJ,, (PART).f, '(NO,,NO,).[Ps] +aJ, (PART).f, '(NO,,NO,).

[NO,] o o . . (2.20)
[P, ]]. 2 + Nitrif 1— Nitrif 2+ Denitrl— Denitr2 — Anammox
[NG,] +[NG,]
SMYNH,) =-aJ, (PART).f, "(NH,).[Rs] -aJ; (PART).f, "(NH,).[P,] (2.21)

+ Q- 12, )., [Zs]+ Q- 12,).p, .[Z,] - Nitrif 1+ remD; +remD +remDON
— Anammox
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SMS0,) = Ry, (35, (PART, N).[P] + J5 (PART,N).[P,] - DcDON(O,)
~DcDg(0,) — DeD, (O,) - (L~ £ 2,.).,. [Zs] - - £ 2, ).y, [Z,]) - 15.Nitrif 1
— 05.Nitrif 2+ FluxOAO,)

(2.22)

(2.23)

SMSTCO,) = (L+ f;;jg )-[Rg (=35, (PART,N).[P;] - 3, (PART,N).[P_])]

+ RC/N -(DCDON(Oz) + DcDg (Oz) + DcDy (Oz) +(@1-f 225)-yzs -[Zs]
+(1-12;, ).y, [Z.]) + 05.Denitrl+ 075Denitr2 + FluxOACO,)

Pour suivre I'évolution du TC§) les contenus en carbone dans les tissus mouanetles
parties dures (squelette) des organismes planciesigloivent étre pris en compte. La
variation du carbone inorganique dissous total eggpdonc comme la somme de deux flux:
le flux de TCQ associé aux tissus (formation et destruction)eeflux utilisé pour la
fabrication et la destruction du squelette. S&ovecker and Pen(1982), le plancton semble
utiliser 4 fois plus de carbone pour fabriquer latigre organique que pour ses squelettes. Le
rapport CCEC%/Corg est par conséquent défini égal a 1/4 afin de mdifféer I'importance

relative de ces deux processus.

C

caco, (2.24)
)'[RC/N '(_‘]PS (PART, N)-[Ps] - JP,_ (PART, N)'[PL])]
Corg

SMYTALK) = (2

+ RC/N -(DCDON(Oz) + DCDS(Oz) + DCDL (Oz) + (1_ f 225)-yzs -[Zs]
+(1-12; ).y [Z.]) + 05.Denitrl+ 075Denitr2

La variation de I'alcalinité de I'eau de mer copesdant aux variations des carbonates peut
étre reliée au processus de fabrication des steldin effet, la formation de calcite CaCO
se traduit par une disparition des ions bicarb@atest-a-dire a la fois une diminution de
TCO; et une diminution de charges donc de l'alcalinitiasi, I'évolution de l'alcalinité est
égale a 2 fois le flux de TGQutilisé a la fabrication du squelette. La redigsoh de CaC®@
s'effectuant lentement, cette derniére a été néglidans un premier temps. De plus, elle se
produit pour des profondeurs importantes (> 4000pal représentatives de notre domaine
d’étude.

La paramétrisation dBlevison et al(2003) permet de déterminer la production d© Nn
fonction de 'oxygéne consommé durant le procesisnitrification et de la profondeur.
Selon cette paramétrisation, si la concentrationygmeéne est supérieure & 4 mmpot®® et

la profondeur (Z, en metre) supérieure a la prodoindde la zone euphotique, alors la
production de O est déterminée selon la formulation suivante:

SMIN,0) = Ry ,0,(8,/[0,] +a,).exptZ/Z,,. )-@5.Nitrif 1+ 05.Nitrif 2) (2.25)
Si I'oxygene et les nitrates sont épuisés, l'atdivbactérienne utilise les sulfates pour
reminéraliser la matiére organique. Cette réducties sulfates produit de I'hydrogéne
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sulfureux. Dans le modéle BioEBUS, une paramétasatiéveloppée paleumann(2000),
Neumann et al(2002) et~ennel and Neuman{2004) est utilisée afin d’estimer la production
de HS en fonction du déficit en oxygéne (lorsque][@ 10° mIO..I?" et [NO;] < 10°
mmolIN.ni°). Deux moles de £sont nécessaires pour oxyder une mole £&:H

2.H,S=1.0, (2.26)

D’autres formulations beaucoup plus complexes &$ ptalistes permettent de déterminer la
production de kS, comme celle d¥akushev et al2007) prenant en compte les réactions
liées au Fer, Manganése et aux Sulfures (sulfuenétaire & thiosulfate, sulfate et
hydrogene sulfuré). Pour le moment, nous nous oterens donc de la paramétrisation tres
simple, développée notamment dans le modeéle bibgaaue ERGOM utilisé dans la Mer
Baltigue Neumann2000 ;Neumann et al 2002 ;Fennel and Neuman2004).

Méthode numérique

La méthode numérique du modéle biogéochimique dénsique la nouvelle variable d'état
Ci obtenue au pas de tentpd satisfait I'équation :

Ci(t+1) = Ci(t) + At * SMS (Q(t+1)) (2.27)

avecC; la concentration du traceur biogéochimique §N®O,, NH;", SPHYTO, LPHYTO,
SZ00, LZOO, SDET, LDET, DON, DTCGO,, TALK, N,O ou HS), At le pas de temps (en
jours) etSMS(Ci(t+1))les termes source-moins-puits calculés au noupasawle temps.

A chaque étape de la méthode numérique, la comtemirdu composant consommé est
traitée de maniére implicite, afin que l'algorithngarantisse des valeurs non négatives.
L’algorithme, ainsi que chacune de ses étapedpesulé de maniere conservative (sauf la
sédimentation explicite), ainsi la somme des comagans des différents traceurs est
conserveée.

Production Primaire

Le taux de croissance des flagellés et des diatwreée limité par lintensité lumineuse
disponible pour la photosynthese (PAR: Photosyithi Active Radiation), la température
(T, en °C) et les trois sels nutritifs en présefmigates, nitrites et ammoniumy), (PAF, T,N)

est le taux de croissance effectif du phytoplancB®r(i représentant les flagellés ou les
diatomées), représenté par le produit de toueteses de limitation :

J, (PART,N) = aJ, (PART).f, (NC,,NC, NH,) (2.28)

aJ, (PART) est le taux de croissance du phytopland®rimité par la lumiere et la
température, selon la formulation analytiquevdins et Parslow1985) :
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Jmax, .a, PAF (2.29)
\/(‘J max, °+ (a, PAR?)

aJ, (PART) =

Jmax, est le taux de croissance maximal du phytoplan&topour une lumiere non
limitante, en fonction de la températukgppley 1972) :

Jmax, =a, b’ (2.30)

La décroissance exponentielle de l'intensité lumsgeen fonction de la profondeur (z), de
'atténuation due a l'eau et aux concentrations oborophylle, est calculée selon la
formulation :

PAR(z) = PAR,.exp( (k,.z+ kchla.J':aRC,N [P1.A2)) (2.312)

PAR, est la radiation incidente photosynthétiquemeriisable a la surfacek,, et kenhia sont
respectivement les coefficients d’atténuation deldmiére par lI'eau pure et par la
chlorophylle, @ est le rapport chlorophylle/carbonBg est le rapport carbone/azote de
Redfield pour le phytoplanctonP] représente la somme des concentrations du nano- e
microphytoplanctonAz est le pas de profondeur (m).

fp (NG;,NG,,NH,) est le taux de croissance du phytoplancBimité par les nutriments
(Yakushev et gl2007), selon une formulatidvichaelis-Menter(1913):

f,, (NO,,NO, NH,) = f,"(NO,,NQ,) + T, “(NH,)

_(INOJ +INOJ).expEK  INH,D) . [NH,]
O O ) = +INOT*INGT Koy, +INFL] (2.32)

La limitation totale du taux de croissance des daganismes phytoplanctoniques par I'azote
inorganique dissous est la somme des limitationdgsanitrates, les nitrites et I'ammonium.
Kyos, €t Kypa, sont les constantes de demi-saturation des fésgell des diatomées pour la

'assimilation des nitrates/nitrites et ammoniunespectivement. Les petites cellules
phytoplanctoniques sont plus adaptées aux conditidigotrophes que les grandes cellules.
De facon classique, les constantes de demi-sainrggour les nitrates et nitrites sont
supérieures a celles pour I'ammonium, aussi biem [@s flagellés que pour les diatomées
(Eppley et al 1969; Caperon and Meyer 1972b). En outre, du fait d'un rapport
surface/volume plus élevé, les cellules de petaidlet ont une meilleure efficacité
d'assimilation que les grandes celluldglewajko and Garsidel983). Par conséquent, les
constantes de demi-saturation sont plus faibles lesulagellés que pour les diatomées (voir
Tableau 2.2).
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Broutage du zooplancton sur le phytoplancton

Le taux dingestion spécifique du predatedr sur la proie Pr est calculé selon la
formulation suivanteHasham et aJ 1999 ;Tian et al, 2000, 2001) :

e, o [P1] (2.33)

k, +F

i t

avecF, = Ye, . [Pr ]

P _
(321-| - gmaxZj .

ou Omax,, est le taux d’ingestion maximum du prédated)r (j représentant les ciliés ou les
copépodes),eZjPi est la préference du predatedr pour la proie B (i représentant les
flagellés, les diatomées ou les ciliéspr[] est la concentration de la prok, k, est la
constante de demi-saturation du predatépmpour l'ingestion,F, est la biomasse totale de
proies disponibles pour le prédateziy. Un exemple de calcul d@?j ou Z; represente les
ciliés etP, les flagellés :

€, p. [P (2.34)

G;z = gmaxZ '
sk, te,p [Pslte p [R]

Seule une partie de la biomasse broutée est agsipdlr le prédateur, l'autre partie constitue
les pelotes fécales et enrichit le compartiment gdest détritus pour les ciliés et le
compartiment des gros détritus pour les copépddesaux d’assimilation est de 75% pour
les ciliés et de 70% pour les copépodes (voir Tabke2).

Reminéralisation de la matiere organique dissouteparticulaire (Yakushev et al., 2007)

La décomposition des détritus ou du DON est foresgiEonYakushev et a(2007), ave®et
repréesentanDg, D, ou DON dans les équations ci-dessous :

remDet= DcDet(O,) + DcDet(NO,) (2.35)
- DcDet(O,) est la décomposition dBet en conditions oxiques :

L’équilibre chimique du processus de décompositilen matiere organique en conditions
oxiques est la suivante :

(CHzO )105(NH3)16H3PO4 +106 Q — 106 CQ + 16 NH; + HsPO, + 106 HO

La paramétrisation d¥akushev et al2007) prend en compte l'influence de la tempéeatu
(expKtox.T)) et une dépendance aux concentrations en oxytjeseus fFox) de type:

DcDet(O,) = exp(KtoxT).K,.[Det].Fox (2.36)
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Si [0, ]< O,0x alors: Fox =0
Si [0, ]> O.0x alors: Fox = ([O2]-020x)/([02]-O20x+Ko0x)

Avec Ky le taux de reminéralisation en conditions oxiqueprésenté pafnps pourDsetDy,
et parKnpa pour IeDON.

- DcDet(NQ,) est la décomposition dBet en conditions suboxiques (dénitrification) :

En conditions suboxiques, I'équilibre chimique dwgassus de décomposition de matiere
organique est la suivante :

(CH20 )106(NH3)16H3POy + 84.8 HNQ — 106 CQ +42.4 N
+ 148.4 HO + 16 NK + HsPOy

La consommation relative de N@t NG, durant la réaction classiquRi¢hards 1965) peut
étre calculée seloAnderson et al(1982) :

0.5 CHO + ING — INO; + 0.5 HO + 0.5 CQ
0.75CHO + H + INO, — 0.5 N, + 1.25 HO + 0.75 CQ

Yakushev et al(2007) considére que la dénitrification de la @raiorganique particulaire
(Dg, D,) ou dissoute[ON) se produit en deux étapes :

DcDet(NQ,) = 05.Denitrl(Det) + 0,75.Denitr2(Det) (2.37)
Denitr1(Det) = KyazFdnox.FANNG@[Def] (2.38)
Denitr2(Det) = Kyzs Fdnox.FAnNG.[Def] (2.39)

Si [O2]> O.dn alors: Fdnox =0
Si [O2]< Odn alors: Fdnox = 1 4 O,)/(02dn.(Gdn+1-{02]))

Si [NO3]< NOsmi alors: FANNG; = 0
Si [NO3]>NOsmi alors: FANNG; = ([NOs]-NOsmi)/([NOs]-NOsmi+1)

Si [NO;] <NOmi alors: FAnNG, =0
Si [NO; > NOmi alors: FANNG, = ([NO,]-NOmi)/([NO,]-NO,mi+1)

Les termes de®let 2 stades de dénitrification (voir Tableau 2.2 posrgaramétres):

Denitrl = Denitrl(DON) + Denitr1(2)+Denitrl(D.) (2.40)
Denitr2 = Denitr2(DON) + Denitr2(R)+Denitr2(D,) (2.41)
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Nitrification (Yakushev et al., 2007)

L’oxydation de 'ammonium vers les nitrates se dézaen deux étapes :

NH, +1.5Q — NO, + 2 H + H,0O
NO, +0.5Q — NO;

Yakushev et al(2007) utilise les paramétrisations suivantes plas deux stades de
nitrification (voir Tableau 2.2 pour les parametres)

1% stade: Nitritation NH, — NGQ,) : Nitrif 1_[0?4& [NH,] (2.42)
2" stade: Nitratationl{Q, - NQ,) : Nitrif 2= [O“i% [02] INQJ] (2.43)

Anammox (Yakushev et al., 2007)
L’oxydation anaérobique de 'ammonium par les tegi(anammox), récemment découverte

dans la zone du BenguelKuypers et al. 2005 ;Lavik et al, 2009), est représentée par
I’équilibre chimique suivant:

NO, + NH4Jr — N+ 2 HO

Ce processus est paramétré par une équation andsdegré Yakushev et al., 20p¢voir
Tableau 2.2 pour les parametres):

Anammox K_ ... [NO,].[NH,].K (2.44)

convert

Flux a I'interface océan — atmosphére

FIuxOA(Q), FIuxOA(CQ), et FluxOA(NO) représentent respectivement les flux £'Qe
CO; et de NO a l'interface océan-atmosphere:

FIUXOA(Q) = KWO,.([02] & -[03]) (2.45)
FIuxOA(CQ)=KwCO,.constl.(Patm-pC¢&) (2.46)
FIuxOA(NO)=KwWN;0.([N20] ec-[N20]) (2.47)

Patmreprésente la pression totale de I'air au nivealadeaer (atm) epCQ; est la pression
partielle océanique de G@n atm.
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Kw est la vitesse de transfert du gaz (ou vitess@ist®n, en m.d), avecu la vitesse
moyenne du vent (Mm%, d’aprésWanninkhof(1992). Kw représenteKwO,, KwCQO, ou
KwN,O dans I'équation du flux d’® CO, et NO, respectivement.

Kw= 031u2./(660/Sd (2.48)

Scest le nombre de Schmidt (sans unité), avec &ngpérature en °CScdevientSco2pour
la formulation de I'Q proposée paKeeling et al.(1998),Scco2pour la formulation du CO
proposée palahne(1980) etLiss and Merlivai(1986), etScn2opour la formulation du pO
proposée paWanninkhof{1992).

Sc02=1638.0-81.83.T+1.483:0.008004.F (2.49)
Scc02=595+(360-595).(T-20)/10 (2.50)
Scn20=2301.1-151.1.T+4.7364-0.059431.F (2.51)

[O2]eq est la concentration d:den mmol.it) & saturation & une pression totale de 1 atm (PO)
pour un air saturé en ea@drcia et Gordon1992), en fonction de la température T en °C et
de la salinité S:

0;sato = exp[2.00907 + 3.22014.10g((298.15-T)/(273-TH + 4.05010.
log((298.15-T)/(273.15+Th}+ 4.94457.10og((298.15-T)/(273.15+TF)) 2.56847
! log((298.15-T)/(273.15+TH)+ 3.88767.log((298.15-T)/(273.15+ P} S(-
6.245233.7.376147 l0g((298.15-T)/(273.15+T)) — 1.03478 log((298.15-
T)/(273.15+T)§ — 8,17085. 10g((298.15-T)/(273.15+T3) — 4.886857.(S)]

[O2] = (0,5at0/22391.6%1000) x1000% Patm/P0O (2.52)
constlest la constante de solubilité du £ mol.kg*.atmi%), d’aprésweiss(1974) :

const1=exp(93,4517/((273,15+T)/100) — 60,2409 +3885.l0g((273,15+T)/100) (2.53)
+S.(0,023517 — 0,023656.((273,15+T)/100) + 0,0@F.((273,15+T)/100 ))

[N2O]eq correspond a la concentration deON(en mmoINO.m*) & équilibre avec Iair
humide, pour une pression totale de 1 atm, en ifumate la température T en °C et de la
salinité S YWeiss and Pricel980):
N20_eq = exp[-165.8806 + 222.8743x100/(273.15+T920762x
log((273.15+T)/100) - 1.48425+((273.15+T)/166) S(-0.056235
+ 0.031619x%(273.15+T)/100 — 0.004847x ((273.15+00F)]

[N20]ec = N20_eqxpNOxP0x10° (2.54)
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La pression partielle de ® (pN.O) est prise constante a 318 ppludker et al 2003;
Cornejo et al, 2006;Anonymous2008).

Rapport chlorophylle/azote

Les concentrations en Chlorophye-en mgChl.i? sont déterminées & partir des
concentrations en phytoplancton par lI'intermédialiten rapport Chl/N variable, selddurtt
et Armstrong1996):

[Chl-a] =159 y x[ P] (2.55)

avec P] la concentration en phytoplancton en mmolN,niChl-a] la concentration en
chlorophyllea en mgChl.ri¥, et 1.59 le rapport Chl/N standard. Si la croissaest limitée
par la lumiére, alor<Chl/N =15¢S.y, .., fait référence a un rapport Chl/N maximum )ef,,
vaut 1 (alors C/Chj, = 50 gC.gCht). Si la croissance du phytoplancton est limitéelps.
nutriments, y est égal au rapport entre le taux de croissant&lipar les nutriments sur le
taux de croissance limité par la lumiére. La lingtgérieure pour (C/Chl)« est fixée a 160
(Charria et al, 2008a).
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Parameter Symbol Units Value References
Phytoplankton
Initial slope of P-I curve for £ ap m>Wt.d?! 0.025 0G99, K05
Initial slope of P-I curve forP m’.W.d? 0.04 Popova et al(2002) K05
Light attenuation coefficient Ko m* 0.04 0G99, TOOKO5
due to pure water
Light attenuation coefficient by  Keia m?.mgChl* 0.024 0C00, K05
phytoplankton
Chl/C ratio G mgChl.mgC* 0.02 F90, Lacroix and Nival
(1998),T00, K05
Maximum growth rate for § ap, d? 0.557 K05
Maximum growth rate for P a, d* 0.6 Adjusted
b - 1.066 0G99, K05
c oyt 1 0G99, K05
Mortality rate of R Mo, d? 0.027 K05
Mortality rate of P U d?! 0.03 0G99, K05
Exudation fraction of primary & d* 0.05 HO5, Y07
production (by B °
Exudation fraction of primary &, d* 0.05 HO5, Y07
production (by P
Strength of NH inhibition of Kpsi (mmolIN.m%)* 1.46 Y07
NO; uptake constant
Half saturation constant for ~ K, , mmolN.m? 0.5 K05
uptake of NH by P &
Half saturation constant for K, , mmolN.m? 1 Adjusted
uptake of NH by R t
Half saturation constant for K, mmolN.m? 0.5 Adjusted
uptake of NG+NO, by Py e
Half saturation constant for KNospL mmolN.m? 2 K05
uptake of N@+NO, by B
C/N ratio for phytoplankton Ren molC.molN* 106/16 Redfield et al(1963)
O,/N ratio Roamn molO,.moIN? 170/16 Conkright and O'Brien
(1994)
Sedimentation velocity of P WPL m.d? 0.5 K05
Zooplankton |
Assimilation efficiency of £ f1ZS - 0.75 K05
Assimilation efficiency of flzL - 0.7 K05
Maximum grazing rate of £ Ornax d* 0.9 Adjusted
Zs
Maximum grazing rate of Z Ornax d* 1.2 Adjusted
ZL
Preference of Zfor Pg 7P, - 0.7 Adjusted
Preference of Zfor B eZSPL - 0.3 Adjusted
Preference of Zfor Ps eZLPs - 0.26 Adjusted
Preference of Zfor P, € b - 0.53 Adjusted
Preference of Zfor Zg eZLZS - 0.21 Adjusted
Half saturation constant for kZS mmolN.ni® 15 Adjusted
ingestion by £
Half saturation constant for kZ mmolN.m? 4 Adjusted

ingestion by Z
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Mortality rate of Z My, (mmolIN.nm%).d* 0.05 OCO00KO05

Excretion rate of £ Yz, d* 0.05 Adjusted
Excretion rate of Z 23 d? 0.05 K05
Organic fraction of € f 2ZS - 0.25 F90
excretion
Organic fraction of Z f2, - 0.25 F90
excretion '
| Detritus
Hydrolysis rate of @ Ho, d’ 0.12 Adjusted
Hydrolysis rate of D Ho, d* 0.08 Adjusted
Sedimentation velocity of D WDs m.d? 1 K05
Sedimentation velocity of D Wp, m.d* 20 Adjusted
| Mineralisation in oxic conditions
Mineralisation rate of DON Knpa d’ 0.002 Adjusted
Mineralisation rate of PON Knps d?! 0.007 Adjusted
Temperature parameter Ktox (ccyt 0.15 Y07
Oxygen parameter O.0x mmolO,.m 0 YOQ7
Half saturation constant Kox mmolO,.m3 15 Y07
| Denitrification
Rate of ¥ stage of Knso d? 0.12 Y07
denitrification
Rate of 2° stage of Knza d? 0.2 Y07
denitrification
Oxygen parameter O.dn mmolQ,.m3 25 Y07
NO; parameter NO;mi mmolN.n® 0.001 Y07
NO, parameter NOmi mmolN.n® 0.0001 Y07
| Nitrification
Rate of T stage of Knaz d’ 0.9 Y07
Nitrification
Rate of 2° stage of Knos d?! 2.5 Y07
Nitrification
O, parameter O,nf mmolO,.m 1 Y07
| Anammox |
Anammox constant Kanammo d? 0.03 Y07
Conversion constant Keonvert (mmolIN.n%)* 1 Yakushev (personal com.,
2009)
| N,O formulation |
N/O, ratio Rnio2 moIN.molG,? 16/170 Conkright and O'Brien
(1994)
& molN,O.molN* 0.26 NO3
(mmolQ,.m?3)*
a moIN,O.moIN?  -0.0004 NO3
depth scale Zscale m 3000 NO3
0G99:0schlies and Garco(1999) HO5: Huret et al.(2005)
KO5: Koné et al(2005) YO07: Yakushev et a(2007)
OCO00:OQlivieri and Chave£2000) F90: Fasham et al(1990)
TOO: Tian et al.(2000) NO3: Nevison et al(2003)

Tableau 2.2: Valeurs des parameétres du modéle BioEBUS.
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2.1.4 Sensibilité et ajustement des paramétres déoBEBUS

Les différentes modifications et ajouts effectuéngd le modéle dorigine (le modéle
N2P.Z;D, de Koné et al. 2005) ont nécessité une adaptation des paramétresodele
BioEBUS. En effet, les parameétres liés a la bouclerahienne (hydrolyse des détritps_ et

Hp, » taux de reminéralisation de la matiere organjpréiculaireKnp, et dissouténps issus
des formulations d&akushev et al2007), vitesse de sédimentation des gros détvityg

ont été ajustés afin de mieux représenter la digidn des nutriments et de I'oxygéne de la

cOte a I'océan ouvert. De plus, une représentgios détaillée du processus de nitrification a

été introduite dans le modéle BioEBUS avec I'ajpes nitrites, nécessitant un ajustement des
parameétres associés a la consommation de nutrinpantge phytoplancton (constantes de

demi-saturationK o, et K, ) afin que les concentrations en chlorophyllesodéliseées

soient en meilleur accord avec celles observées.fdrenulation du broutage, avec
l'introduction du parametre de préférence du zauogilan pour les différents types de
plancton Dadou et al. 2001, 2004), les taux de croissance maximum ginsiles constantes
de demi-saturation pour l'ingestion ont égalemdgatréodifiés. Ces ajustements permettent
de mieux représenter la distribution spatiale diférdnts types de plancton entre la cbte et le
large, en comparaison avec les données dans lensyde I'upwelling de NamibieS{lio-
Calzada et a].2008;Kreiner and Ayon2008).

Parameter Symbol  Units Ref Ref Ref/5 Ref/l2 Refx2 Refx5 Ref
/10 x10

Phytoplankton

Half saturation Kyos mmoIN. 0.5 1 25

constant for uptake s m*

of NO;+NO, by Ps
Zooplankton

Excretion rate of € v, d?! 0.05 0.005
S
Detritus
Sedimentation W, m.d* 10 20 50 100
velocity of D D

Mineralisation in
oxic conditions

Mineralisation rate Knba d?! 0.02 0.002 0.01 0.04 0.1
of DON

Mineralisation rate Knpa d? 0.007 0.0014 0.0035 0.014

of PON (D))

Tableau 2.3: Valeurs des paramétres pour I'analysesénsibilité. Les valeurs choisies sont
indiquées en gras. Ref se réfere a la simulatioméfiéence (voir les explications dans le
texte) et Ref/10, Ref/5, Ref/2, Refx2, Refx5 et Refixl\¥akeurs de la simulation de référence
divisées par 10, 5 et 2, multipliées par 2, 5 etr&8pectivement.
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Cette premiére version ajustée du modele conditgénulation de référence pour I'analyse
des parametres qui suit. Les valeurs des paramgipestants ont été ajustées a l'aide d’'une
analyse de sensibilité (Table 2.3). La méthodolatgecette analyse consiste a changer
arbitrairement les valeurs de ces parametres da@malation de référence. Les parametres
sont modifiés un par un, et leur valeur est muéglou divisée par 2, 5, et 10. Pour chaque
test, les champs modélisés sont comparés aux dAARS (2006) et aux concentrations en
chlorophyllea issues de SeaWiFS (voir description Section 22 \aleur est choisie lorsque
les différences entre les champs modélisés et deséiks observées (nitrates, oxygene, et
chlorophyllea) sont les plus faibles. Un exemple de ces ajusttsrest présenté sur la Figure

2.10 pour les parametrésps , Wy, €t Ky -
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Figure 2.10: Analyse de sensibilité pour les paraesei NGB (assimilation des nitrates par

les flagellés; ligne pointillée-tiretée), \Ks (taux de reminéralisation du DON; ligne
pointillée) et w, (vitesse de sédimentation des gros détritus; ligretée) comparé a la
simulation de référence (ligne pleine) et a la diologie (ligne tiretée avec les cercles) (voir
Tableau 2.3 et le texte pour les explications)Mmyenne annuelle des concentrations en
nitrates intégrées entre 0-100m (mmolM)nte long d’un profil Est-Ouest (moyenné entre
22°S - 24°S), b) moyenne annuelle de Chl-a (mgChlen utilisant un rapport Chl/N
constant égal & 1 gChl.mofNe long du méme profil Est-Ouest, et c) profil \@tide la
moyenne annuelle des concentrations en oxygéne,.(jl@moyenné entre 22°S - 24°S et
13°E - 15°E). L'analyse de sensibilité pour le par&@eK,,, ~donne les mémes résultats

que la simulation de référence (la ligne pointitiretée est masquée par la ligne pleine).
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La diminution d’'un facteur 10 du paramékgp, induit un meilleur accord entre les champs
modélisés et les données observées pour les coatb@ms de nitrates intégrées entre 0 et 100
m le long d’'un profil Est-Ouest moyenné entre 22¢24°S (amélioration de 20% ; Figure
2.10a) ainsi que pour le gradient dans les 100 ipremmetres du profil vertical de
concentrations en oxygene (amelioration de 1099urei2.10c). Le parametss, multiplie

par 2 induit une diminution des concentrations #rates intégrées dans les 100 premiers
metres (amélioration de 15%), principalement syold¢eau continental (Figure 2.10a), et une
diminution des concentrations en oxygene en desse)0 m (amélioration de 10%) sur le

plateau continental, en meilleur accord avec lemdes (Figure 2.10c). Le fait de multiplier

par 2 le parametr&,, a treés peu d'effet sur les concentrations en cploybe-a de surface

voire aucun effet sur les concentrations en niérateoxygéne, confirmant ainsi notre choix de
garder ce paramétre & sa valeur de référence (@dNam®). Le taux d'excrétion des ciliés a
également eté diminug, d'un facteur 2 afin de diminuer les concentratiensnitrites et
ammonium, en complément de I'ajustement des paremet, et Kyps (nOn montré). Enfin,

le taux de croissance maximum des diatomées aa#iénde 0.8356} (Koné et al. 2005) a

0.6 j* (Fasham et a).1990;Oschlies and GarcqriL999;Huret et al, 2005) afin d’obtenir un
meilleur accord entre la production primaire mogidi et les données du programme
BENEFIT présentées daBarlow et al.(2009) ainsi que les données de la campagne AMT6
(voir section suivante : Section 2.2), spécialentams la zone cétiere.

2.2 Données satellites, donnéessitu et analyse préliminaire

Les champs modélisés sont comparés a différents tgp données dans la zone d’étude: les
données satellites, les sections et stations affestlors de campagnes en mer, les séries
temporelles a un mouillage fixe et les donnéesatiogiques.

2.2.1 Données satellites

Les concentrations en chlorophyledu capteur SeaWiFS (données de niveau 3 avec une
résolution spatiale de 9 km, selon I'algorithmesien 4 deO’Reilly et al, 2000) proviennent

de la climatologie mensuelle issue des années 2009- Ces données ont été traitées par la
NASA Goddard Space Flight Center et distribuéed@®&AAC (Distributed Active Archive
Center) McClain et al.,1998). Elles seront comparées aux concentratiorchlenophyllea

de surface modélisées, somme des concentrationatomées et flagellées exprimées en
azote, converties en concentrations en chloroplay(lmgChl.m®) avec un rapport variable,
décrit précédemment dans la Section 2.1.3.

2.2.2 Donnée-situ et climatologiques

Différentes sections et stations sont utiliséesr gaucomparaison modéle/données. Leurs
positions sont montrées sur la Figure 2.11.
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Figure 2.11: Stations et sections des campagneséads pour la comparaison modele-
données: l'expédition danoise Galathea (Octobre &0Q’expédition METEOR M57/2
(Février 2003), I'expédition AHAB1 (Janvier 2004), dampagne AMT 6 (Mai 1998), le
mouillage a Walvis Bay entre 1994 et 2004 (Monteindl van der Plas, 2006), la série
temporelle d’'abondance de copépodes au large deisvBhy de la cbte (14.5°E) a 70 miles
nautiques (13.23°E) entre 2000 et 2007 (Kreiner &yodn, 2008), et les données dgON
issues de la campagne FRS Africana (Décembre 2089)idnes noires pointillées indiquent
la bathymétrie (en metres).

- Le long de la trajectoire de la campagne AMT 6lgAtic Meridional Transect) en Mai
1998, la température, la salinité, les concentnati@n oxygéne, en nutriments et en
chlorophyllea, la production primaire et le mésozooplanctonaétmesurés.
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- Les expéditions METEOR 57/2 en Février 2003 au ldeyéa Namibie (entre 23°S et 27°S)
et AHAB1 en Janvier 2004e(itre 22°S et 27°S) ont permis de mesurer la tempéralare
salinité, les concentrations en oxygene et en metits (provenant de M. Kuypers et G.
Lavik, Max Planck Institute for Microbiology, BremgGermany).

- En Octobre 2006, I'expédition Danoise Galatheaasersé le systeme de l'upwelling du
Benguela. Des mesures de température, de saluééconcentrations en oxygene, en
nutriments et en chlorophyli@-ont été effectuées a différentes stations et sa@h@nsection
verticale (systeme triaxus ondulant verticalemenagralement a I'arriéere du navire). Une
mission effectuée au National Environmental Resehrstitute (Department of Atmospheric
Environment, Aarhus University, Roskilde, Denmarkg¢@le Dr. L. L. Sgrensen m’a permis
d’avoir acces a ces données. L'analyse des dord@athea est détaillée ci-dessous.

- Un mouillage situé sur le plateau continentaBa2dans la Walvis Bay entre 1994 et 2004
(Monteiro and Van der Pla006) a permis d’obtenir une série temporelletinae pour la
température, la salinité et les concentrationsxggéne.

- Des mesures d’abondance de copépodes (intégtés @ret 200 m) ont été effectuées
mensuellement entre 2000 et 2007, entre la co6t&EN et 70 miles nautiques (13.23°E) a
23°S, dans Walvis Bay¢einer and Ayon2008).

- Des estimations de production primaire ont étéctiées en hiver 1999 et été 2002, dans le
cadre du programme BENEFIBgrlow et al, 2009).

- La base de données CARS (CSiR@las of Regional Seas) regroupe toutes les dannée
issues des bouées Argo, WOD20SVOCE® Global Hydrographic Program, CTD et
archives d’hydrologie du CMAR données hydrographiques du NIWAet données
hydrographiques du CR®our 'Océan Sud et I'’Antarctique. Toutes ces desnént permis
de produire une climatologie mensuelle CARS au He°résolution pour les champs de
température et salinité (CARS, 2009), les concéatra en oxygeéne et en nitrates (CARS,
2006).

- La base de données World Ocean Atlas 2001 (WQJL1P inclut une climatologie
mondiale des concentrations en chlorophglle-

- La campagne AMT 17 en Novembre 2005 a permis idiestles concentrations en DON
semi-labile dans le sous-systéme Sud du Benguela.

- Enfin, pour la premiére fois dans le systéeme dpwelling de Namibie, des mesures d©N
ont été effectuées a 9 stations au large de Wasaig (23°S) durant la campagne FRS
Africana, en Décembre 2009, dans le cadre du patietnand GENUS (Geochemistry and
Ecology of the Namibian Upwelling System). L’interfatton de ces données est détaillée
Section 2.2.4.

Toutes les données énumérées ci-dessus seront éanpacelles modélisées pour les mémes
positions géographiques (sauf pour le DON, cafhjilanpas de mesures connues dans notre
zone d’étude) et les mémes mois climatologiques.

2.2.3 Les données issues de la campagne Galathéa Il

! CSIRO: Commonwealth Scientific and Industrial Resh Organisation
Z\WOD: World Ocean Database 2005

3 WOCE : World Ocean Circulation Experiment

4 CMAR: CSIRO Marine and Atmospheric Research

> NIWA: National Institute of Water and AtmospheResearch

®CRC: Cooperative Research Centre

111



Une mission effectuée au National Environmental Re$e Institute (Department of
Atmospheric Environment, Aarhus University, RoskjlBenmark) de Mars a Mai 2008, avec
le Dr. L. L. Sgrensen grace au programme sciengfi@OST Action 735, m’a permis
d'utiliser les données collectées durant I'expéditilanoise Galathea INv{vw.galathea3.dk
Cette expédition a réalisé le tour du monde enw&tR006 et Avril 2007 et représente la
troisieme expédition de ce type depuis 150 ansn ldes principaux objectifs de cette
expédition consiste a étudier le cycle océaniqueatbone. Ce projet multidisciplinaire a
pour objectif une meilleure compréhension du cyltlecarbone dans les couches supérieures
de l'océan et dans la couche limite atmosphériqusi gue le réle de |'océan dans le
changement climatique.
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Figure 2.12: Carte des concentrations hebdomadaides chlorophylle-a SeaWiFS (du
08/10/2006 au 15/10/2006) avec le tracé (en noér)'dxpédition Galathea dans la zone de
l'upwelling du Benguela: du 11/10/2006 (17.74°S —180E) au 14/10/2006 (28.62°S —
14.62°E). Les stations (st.) disponibles et analyséat st. 6.7, 6.14 et 6.17.
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En Octobre 2006, I'expédition Galathea a traversgdtee de I'upwelling du Benguela (Figure
2.12). L'analyse des données collectées dans la noa permis d'étudier les différentes
masses d'eau présentes, de comprendre les madifisades caractéristiques physiques et
biogéochimiques des eaux upwellées, et d’étuderthanges de G@ linterface océan-
atmosphere lors d’'un épisode d’'upwelling.

Analyse des masses d’eau présentes dans la zoneedglla

Les principales influences océaniques dans le mstele l'upwelling du Benguela
proviennent de I'Atlantique Equatorial dans la gamord du Benguela et de I'Atlantique
Sud/Indien Sud dans la partie Sud du Bengu8hall{ngton et al, 2006). Une analyse des
masses d’eau a partir des données collectées darpassage de I'expédition Galathea dans
la zone du Benguela (Figure 2.13) permet de diseemles différentes masses d'eau
présentes dans le systeme de 'upwelling du Beaguel

TS Diagram
30 L L} 1
— Other stations
251 Station 6.7 .
— StationB.14 N '“‘\
\ T
—— Station 6,17 .
. 20 - -
Q !
=] i
8
@
5 sf
o
g
(-8
E
2
10f-
5_
L 1 1 L 1 L L 1 1
Z?l.':’ 44 us a8 i5 B2 154 56 58 3 %2
Salinity (psu)

Figure 2.13: Diagramme TS (Température-Salinité)aéip des données collectées durant le
passage de I'expédition Galathea dans la zone dgiBda. Les masses d’eau présentes dans
la zone ont été ajoutées: OSW: Oceanic Surface iMsildW: Modified Upwelled Water;
HSCW: High Salinity Central Water; LSCW: Low SdjirCentral Water.

Dans la zone du Benguela, SACW (South Atlantic ¢wWater) possede un contenu élevé
en sel (HSCW: High Salinity Central Water) dans blassin d’Angola et un contenu

relativement faible (LSCW: Low Salinity Central Véat dans le bassin du Cap. Les eaux
océaniques de surface (OSW: Oceanic Surface Waltmges au-dessus de SACW, sont
influencées par les précipitations et les appartgticentaux par les rivieres dans le bassin
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d’Angola. Il en résulte des eaux a faible saligitésurfaceNlohrholz et al, 2001, 2008). Sur

le plateau continental au large des cotes de Nanabid’Afrique du Sud, SACW remonte
vers la surface par upwelling. L'influence des dtods atmosphériques modifie ses
propriétés (température et salinité), cette massaudest alors appelée MUW (Modified
Upwelled Water).

Les stations 6.1 et 6.6, situées dans le bassingbka entre 1°N et 12.3°S, possédent les
caractéristiques des eaux centrales avec unetéalglativement élevée (HSCW). Pres de la
surface, I'eau chaude et salée semble provenieda He surface océanique. Plus au sud, en
se rapprochant de la coéte, la salinité de I'eaurdien (LSCW). Pres de la surface, les masses
d’eau semblent étre modifiées. Par exemple, laostei.14 est tres proche de la zone
d’'upwelling (Figure 2.12), et linfluence de ce der est clairement observée dans les
données de température et salinité (Figures 2.23L6), avec une salinité plus faible dans les
80 premiers metres de la colonne d’eau (Figure)2llié au transport d’Ekman vers le large
des eaux nouvellement upwellées. A cette statiomdsse d’eau présente les caractéristiques
de MUW. Les stations 6.7 et 6.17 (Figure 2.12) eesituent pas dans la zone d’upwelling
lors du passage de I'expédition Galathea, maisdesctéristiques des masses d’eau pres de la
surface montrent un récent épisode d’'upwelling’adviection d’eau upwellées le long de la
cote (Figure 2.13).

Un évenement d'upwelling au large des cotes Nanmilpies

Durant la traversée de la zone de l'upwelling dundgesla (Figure 2.12), les mesurassitu
mettent en évidence une remontée d'eaux froides5{CQ Figure 2.14c) et riches en
nutriments a la surface. Les fortes concentratemshlorophyllea (Figure 2.12) pres des
cOtes Namibiennes sont représentatives d'un épidag®velling. Les eaux qui remontent &
la surface ont également un contenu élevé en QOand I'eau remonte prés de la surface, la
pression diminue et I'eau se réchauffe. La soligbidiu CQ diminuant quand la température
augmente, la pression partielle de gPCQO,) augmente. De tres fortes valeurs de pression
partielle de CQ@ (jusqu’a 80Quatm) ont été mesurées dans cette zone le 13/10/2B6°S

- 15.4°E (Figure 2.14a). Durant cet épisode d’'upwgllla contribution thermodynamique
pour la concentration de GOdomine; le CQ@ consommé durant la photosynthése
phytoplanctonique ne peut contrebalancer les psoiseghysiques. En s’éloignant de la zone
d’'upwelling, la pression partielle de GOcéanique diminue. Ici, la consommation de,@0O
cours de la photosynthese entraine la diminutionadeCQ océanique et celle-ci devient
inférieure a la pC@® atmosphérique (Figure 2.14a). Bien que les conggoms en
chlorophyllea soient plus faibles que dans la zone de l'upwgllifactivité biologique
représente le principal processus qui affecte I@jdeéanique. La différence des pressions
partielles entre I'eau et I'airApCQO;) est d’environ -25.74atm, indiquant que I'océan agit
comme un puits de Gtmosphérique (Figure 2.14a).

Au méme moment, une augmentation de la vitesseetiti & été mesurée (Figure 2.14b),
excédant 15 msavec une direction paralliéle & la cte 160°). Ces vents favorables a
'upwelling, les Alizés, génerent un transport d’Ekmvers le large et, une remontée d’eau
profonde est observée durant la campagne océarmguap La signature des eaux upwellées
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est clairement visible, avec une diminution dedin#é (jusqu'a 34.8) et de la SST (jusqu’a

10.5°C) (Figure 2.14c).
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Figure 2.14: Section horizontale de la pression gdle de CQ océanique et atmosphérique
(@) et de la vitesse et direction du vent corridbg dans la zone du Benguela, entre le
11/10/2006 (17.74°S - 10.18°E) et le 14/10/200662& - 14.62°E). Les différentes stations
échantillonnées dans la zone sont indiquées (5t6614, et 6.17).
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Figure 2.14 (suite): Section horizontale de la sédiret SST (c) dans la zone du Benguela,
entre le 11/10/2006 (17.74°S - 10.18°E) et le 142006 (28.62°S - 14.62°E). Les différentes
stations échantillonnées dans la zone sont indig|(&te 6.7, 6.14, et 6.17).

Flux de CQ a l'interface océan-atmospheére

Afin d’étudier les échanges de €@ l'interface océan-atmosphere, la différence msgon
partielle de CQ@entre I'eau et I'atmospheragCQO,) a été mesurée en continu du Greenland a
I'’Antarctique durant I'expédition Galathea. LesxXlde CQ ont été estimés en utilisant la
relation deWanninkhof(1992). Comme attendu par 'augmentation de la pG&@anique
observée le 13/10/2006 (Figure 2.14a), des émissin CQ vers I'atmosphére ont été
mesurées dans la zone de I'upwelling du Benguatm§a 2.4 mmolC.ihd>; Figure 2.15a)

au moment du pic de pG@céanique. Une forte diminution des concentratemexygene a
été mesurée au méme moment (jusqu’a 3.I'nffigure 2.15b), car les eaux qui remontent &
la surface ont un contenu en oxygéne inférieureaux de surface. Quand le navire s’éloigne
de la zone d’'upwelling, la pCQocéanique diminue, jusqu’a devenir inférieure GO,
atmosphérique (Figure 2.14a). L’'océan agit aloraroe un puits de CQFigure 2.15a).
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Figure 2.15: Section horizontale du flux de £@molC.if.d?) & linterface océan-
atmosphére (a), et des concentrations en oxy@ait@..1™") a la surface de I'océan (b) dans
la zone de l'upwelling du Benguela, entre le 11/00R et le 14/10/2006. Un flux de €O
positif indique un dégazage de £@rs I'atmospheére, et un flux négatif une invagierCQ
dans l'océan. Les différentes stations échantil@®dans la zone sont indiquées (st. 6.7,
6.14, et 6.17).
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Profils verticaux dans la zone du Benguela

Les profils verticaux de nutriments, oxygéne, stirt température pour les 3 stations (st.
6.7, 6.14, et 6.17) de la zone du Benguela sorgeptés ci-dessous (Figures 2.16, 2.17, et
2.18). Pour toutes les stations échantillonnéesctacentrations en ammonium étaient en
dessous de la limite de détection (0.3 mmol®).m

A la station 6.7, le maximum de salinité (35.1)sv86 m de profondeur (Figure 2.16c) semble
étre caractéristigue de HSCW provenant du basgingtila. En remontant vers la surface, la
salinité diminue du fait de 'influence des prétipions et des riviéres. L'influence de HSCW
est également visible a la station 6.14, avec urimmanm de salinité entre 60 m et 80 m de
profondeur (Figure 2.17c). A la station 6.17, ughce de HSCW est moins évidente (Figure
2.18c).

Les profils de température permettent de déterma@rofondeur de la couche de mélange
océanique (MLD: Mixed Layer Depth ; basée sur ute en température). La MLD a été

définie comme étant la profondeur ou la tempéraguperdu 0.1°C par rapport a la SST. La
station 6.7 présente une MLD de 17 m (Figure 2,1Bcktation 6.14 une MLD de 38 m

(Figure 2.17c) et, la station 6.17 de 50 m (Figldec).
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Figure 2.16: Profils verticaux de Silicates (Si), iNé@s (NQ), Nitrates (NQ) et Phosphates
(PO,*) enumolN.I*, Oxygéne (¢ en miQ.I", salinité et température (°C) a la station 6.7,
échantillonnée le 12/10/2006, 24.09°S - 13.18°E.
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Le profil d'oxygéne a la station 6.7 montre desamrirations élevées en surface (jusqu’a
5.55 mIQ.I"), et un appauvrissement en oxygéne avec la prefon(.9 mIQ.I"Y) (Figure
2.16b). Ces concentrations mesurées en profonaesomt pas assez faibles pour déclencher
les processus de dénitrification et anammox. Lessesa d’eau échantillonnées aux deux
autres stations sont plus riches en oxygene glesadt la station 6.7. Les concentrations en
oxygéne ne sont pas inférieures a 2 et 3ahfGaux stations 6.14 et 6.17 (Figures 2.17b et
2.18Db), respectivement.

Pour les profils de nutriments, les concentratiendNG™ augmentent de la surface vers le
fond aux trois stations échantillonnées durantpédition Galathea, avec un maximum de
32.5 mmolN.r? & la station 6.7 (Figure 2.16a). Le maximum deceairations en N© se
situe dans la couche de mélange (St. 6.7: 0.5 mmmiNSt. 6.17: 0.27 mmolIN.f) pour les
deux stations au large de la zone d’'upwelling,satpril a été mesuré a 60 m de profondeur
(sous la MLD ; Figures 2.17a et 2.17c) a la statmwoche de l'upwelling (St. 6.14).
L’explication de la position du maximum de B@éside tres certainement dans la localisation
des stations. Le bloom de phytoplancton suite aéwenement d’upwelling génere une
guantité importante de matiére organique qui sédiende long de la colonne d'eau et
entraine une reminéralisation importante en sufaser(St. 6.14). Les eaux upwellées sont
ensuite advectées vers le large par transport d’Bkrba matiére organique advectée est
lentement reminéralisée dans la couche de sur&tc@.7 et 6.17), et plus en profondeur par
sédimentation verticale de la matiére particulaire.
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Figure 2.17: Profils verticaux de Si, NONO;, PO,>, O,, salinité et température & la station
6.14, échantillonnée le 13/10/2006, 27.37°S - 1708
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Figure 2.18: Profils verticaux de Si, NONOy, PO,>, O,, salinité et température & la station
6.17, échantillonnée le 13/10/2006, 27.53°S - 1439

2.2.4 Concentrations de BD dans la colonne d’eau et flux air-mer de pD

Section verticale au large de Walvis Bay (23°S)

Le systeme de I'upwelling de Namibie représente négeon importante pour les réactions
d’oxydo-réduction de I'azotéKuypers et al.2005 Lavik et al, 2009). Cependant, jusqu’a
tres récemment il n'y avait pas eu de mesures & ddns la colonne d’eau de cette zone
(Naqvi et al, 2010). Pour la premiére fois dans le systeméugevelling de Namibie, des
prélevements ont été réalisés au large de Walvis B8°S) pour la détermination des
concentrations en J0 durant la campagne FRS Africana, en Décembre,20{¥%s le cadre
du projet GENUS (voir le rapport de campagn&/deheye and Eka2009). Les échantillons
collectés ont été fixés avec du chlorure de mereutmrd du navire et mesurés aprés la
campagne a I'lIFM-GEOMAR (Leibniz Institute of MaenSciences, Kiel, Germany) en
utilisant la méthode de I'équilibre statique\dl@lter et al (2006).

Entre le 12 et le 14 Décembre 2009, 9 stations @né&hantillonnées sur le plateau et le talus
continental au large de Walvis Bay (23°S). Lesritigtions verticales de température,
salinité, et concentrations en oxygéne montrentchsctéristiques typiques d’'un épisode
d’'upwelling le long de la c6te (Figure 2.19) di 'amteénses vents du Sud-Est favorables a
'upwelling (les Alizés) avant et durant I'échatditnage de ce transedfdrheye and Ekau
2009). Sur la Figure 2.19a, la profondeur de lantloeline s’amincie de 50 m au large a 15 m
sur le plateau continental, et intersecte la serfas 15-20 miles nautiques (~0.3°) de la cote
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(Verheye and Ekal2009). La dynamique de l'upwelling advecte lesxesalées et pauvres en

oxygene sur le plateau (Figure 2.19). Ces obsemnattonfirment que les eaux advectées par

upwelling proviennent de la masse d’eau SACW odagendu bassin d’AngoléMohrholz et

al., 2008).
2Y Tammnaratiiva £OY Ly Calinidy
& i SiMpSiawiic () o) Saninity
n-, & -, @ D () — n. @ ) 0 Y () —
[ &) =2 ) -0 & = =2 =0 . SO.%
smm A t IS I— | = [ I—
[l =~ & ! ] i =M e 35 2
— = - s — — = [ ]
= e N ! 1 = ad N [ ]
- / ! I - - e boodag
= -2004 (O - ! I = 2001 ) - [ 1~
Qo )/ [ . Q s [ ]

s (SO [ & o/ [ -]
] / | [ / T e
2nnl O [y \— 2annl & ey —

e ~ =~ I i ~ =~ .,
L [ e 0.0
@ — N W |
o | e ! | P ! [
quUU T - qUU T - 34.4
E 12 1258 12 125 14 s 12 1258 12 125 14
| anaitude ('E) | anaituds ('EY
e NS g N
i d) n
A - P =Y ~ ’ - - - in
= = B2 50— o . T A i)
Yo = A b v - - e - —
] = b — I — T 4 = — N .
= =t o A — = D a —
& O S B =] I
Y Y d— — — . Y ~— — - —
PP = = =~ E=0 P = =/ BEBEe=._..
1001 O ~ - - i i ico | & - o = 30
= ! ] b ! ]
— -~ - = ! ! — - = ! !
IS = - - ! ! £ - ! !
~= ~ i I — / i ]
— — / | p — / ! !
= nannd 4 I | “ _ann ()] 4 3 40
= 2004 O P ! ! = 20041 O — ! 120
) = &/ i i ) = o/ i ]
o = | | o )/ | ]
@ & i | @ o/ i ]
2 o/ | | 2 O/ ! ]
] =/ i ] [} ~ i ]
/ = / =
3001 © o/ 2 -300 1 L I 10
-400 O 0 -400 0
115 12 12.5 13 13.5 14 11.5 12 12.5 13 13.5 14
. o . °
Longitude (E) Longitude (E)

Figure 2.19: a) Température (°C), b) salinité, c)yggne (mI@I™), et d) oxyde nitreux
(nmoINO.I"Y) mesurés au large de Walvis Bay (23°) durant la magne FRS Africana
(12/2009).

Durant la campagne, les concentrations e® Mtteignent 40 nmol®.I* dans la colonne
d’eau située au-dessus du plateau continentalciéesoaux faibles concentrations ep O
(Figure 2.19c et 2.19d). L'intense production piim@alans la couche de surface située au-
dessus du plateawérheye and Ekau2009) génére durant la campagne une importante
décomposition de la matiére organique dans la oc@atheau et au niveau du sédiment. Cette
activité microbienne consomme l'oxygene dissousgyies déplétion de ce dernier au-dessus
du plateau et au niveau de la rupture de pente émtplateau et le talus (Figure 2.19c¢). La
Figure 2.20 montre clairement la relation entrecl@scentrations en £t en NO a partir des
données de la campagne FRS Africana, en Décembge 20
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Figure 2.20: Concentrations en oxyde nitreux (nm6IN") en fonction des concentrations
en oxygéne (mlgd™), mesurées au large de Walvis Bay (23°) durantdemagne FRS
Africana (12/2009).

Flux air-mer de N.O au large de Walvis Bay

A partir des mesures de® réalisées pendant la campagne FRS Africana, anouss estimeé
les flux de NO a l'interface océan-atmosphére le long du trars@8°S. Pour cela, plusieurs
hypotheses ont été nécessaires.

1/ Les concentrations mesurées a la premiere tleutentre 4 et 18 m de profondeur) sont
considérées étre représentative des conditionsrékcs.

2/ Pour estimer les flux air-mer, la méme formalatque celle utilisée dans BioEBUS (voir
la description du modele biogéochimique Section3 4 été utilisée ici.

3/ Pour calculer la vitesse de transfert du gamsravons utilisé la méme vitesse du vent (en
Décembre) que celle utilisée pour forcer le modedeiplé, déduite de la climatologie
mensuelle QuikSCAT.

Les flux air-mer de BD ainsi estimés a partir des données de la campagBeAfricana sont
indiqués dans le Tableau 2.4. Les quatre station#remd toutes un dégazage dgON\vers
I'atmosphere, avec un flux qui augmente en se mgbyant de la céte. Toutefois, I'estimation
faite a 14.3°E est a prendre avec précaution cdevaation standard des concentrations de
N.O mesurées est importante. A cette station, uneuvahoyenne entre les quatre mesures
effectuées dans les 20 premiers metres de la ooldiau a été considérée pour estimer le
flux air-mer. Ces quatre estimations sont les peeesi effectuées dans la zone de I'upwelling
de Namibie. Cependant, d’autres mesures sont reaspour comprendre le role de cette
zone dans la production et le dégazage ff@. ans le cadre du projet GENUS, deux autres
campagnes en 2010 et une en début 2011 permetteonéliorer notre connaissance de la
région.
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Longitude Flux de BD
102 mmoIN,O.m%.d*

13.2°E +2.4+0.7

Transect au large de Walvis 13.7°E +3+x04
Bay (23°) 14.1°E +3.6 +0.6

14.3°E +16.8 £

Tableau 2.4: Flux de 3D (102 mmoINO.m?.d") & 'interface océan-atmosphére estimés au
large de Walvis Bay durant la campagne FRS Africand)é&rembre 2009.

Flux air-mer de NO dans les autres systemes d’upwelling de bord Est

Quatre campagnes et une année de monitoring a@i dar@hili ont permis la détermination
des flux de MO a l'interface océan-atmospheraimier et al. 2008). A la station fixe (sur
le plateau continental), les flux estimés a paites donnée#-situ montrent une grande
variabilité temporelle (entre Septembre 2000 etdb@dmre 2001) en fonction des périodes de
relaxation et d’'upwelling. Le flux annuel moyen MgO estimé & cette station est de 4.5 10
mmoIN,O m? d! (Tableau 2.5)Les autres estimations effectuées durant les camegag
présentent un flux moyen annuel de +6° 10molN;O.m%.d™* (Paulmier et &, 2008) Wittke

et al (2010) a simulé les émissions dgONdans la zone de l'upwelling au large de la
Mauritanie, en utilisant un modéle d’'upwelling simpt des mesurés-situ de NO. Les flux
estimeés sont plus importants dans la partie Norhd®ne de I'upwelling de Mauritanie. La
forte saisonnalité des flux reflete la saisonnaligs vents d'upwelling. Les émissions
moyennes simulées dans cette étude sont d& 4nb@IN,O niZ d™* (Tableau 2.5)Lueker et

al. (2003) a estimé des flux air-mer dgiNde 11 1& mmolN,O ni? d* durant des conditions
d'upwelling le long de la cote Californienne, eniliséint des données satellites, des
observations océaniques, et une formulation emprigdaptée a cette zone. Toutes ces
estimations effectuées dans les autres systempw/elling de bord Est montrent que les flux
air-mer de NO sont du méme ordre de grandeur que les toutamignes estimations
effectuées dans le systeme de l'upwelling de Nasmilbiu large de Walvis Bay. Ces
estimations confirment I'importance des zones d'eling comme source de N pour
I'atmosphere.

Flux de NO Moyenne annuelle des
102 mmoIN,O.m%.d* flux de NuO
102 mmoIN,O.m2.d*
Chili | - mouillage -0.18 et +33 +4.5

- campagnes +6
Mauritanie| - partie Sud entre 0 et +9

- partie Nord entre O et +17 +4
Californie +11

Tableau 2.5: Flux de 0 (10° mmolNO.nm%.dY) & linterface océan-atmosphére estimés
dans les autres systemes d’'upwelling de bord Est.
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Chapitre 3

Exports d’azote et flux de NO a
I'interface océan-atmosphere

3.1 Introduction

De nombreuses incertitudes subsistent sur les e®uke nutriments susceptibles de soutenir
la production primaire des gyres subtropicaux oicgess. En effet, plusieurs processus
pourraient étre mis en ceuvr€h@arria et al, 2008b): 1) le transport de nutriments par
l'activité mésoéchelle; 2) le transport dEkman deatigre organique dissoute (DOM ;
Dissolved Organic Matter) lentement reminéralisépuis les bords du gyre enrichis; 3) la
fixation biologique du diazote @) a I'interface océan-atmosphere; 4) le transpbdépot
atmosphérique d’'azote réactif; 5) et le transperhdtriments et de matiére organique (OM ;
Organic Matter) depuis les zones cotieres d'upmgll Les EBUS pourraient étre une
importante source d’azote pour les gyres subtropican exportant les nutriments et la OM
produite dans la zone cotiére vers I'océan ouvgependant, ces systemes d’'upwelling sont
souvent associés a des zones de minimum d'oxyg®MZ( Oxygen Minimum Zone),
principales zones de perte d’azote dans I'océaml@aitrification et anammox (e.G.odispoti

et al, 2001;Paulmier and Ruiz-Pina2009), qui peuvent diminuer la source d’'azotecee
régions pour les gyres subtropicaux. De plus, |8ZQles EBUS, ou se produisent les
processus affectant le cycle dwON (dénitrification et nitrification), sont généraient
associées a des émissions g@® Nvers I'atmosphereCodispoti et al 2001;Cornejo et al,
2006; Farias et al, 2007;Paulmier et al, 2008). Les émissions estimées pour les EBUS
peuvent contribuer jusqu’'a 50% des sources océasige NO vers I'atmosphereBange
2008), alors que la surface des EBUS ne représgiet®.5% de I'océan global (voir Tableau
2 deNevision et a].2004).

Comme les autres principaux EBUS, le systéme dewkllmg du Benguela et plus
spécialement la zone de l'upwelling de Namibie &rD°S et 25°S, génére une intense
production primaire dans la zone de surface etpnoduction exportée associée qui alimente
les processus de reminéralisation dans la colofes (Monteiro et al., 2006; Hutchings et
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al., 2009). Cette intense activité microbienne consentioxygene dissous et, un minimum
de concentration se forme régulierement au niveaplateau et du talus continental au large
de la Namibie. Des concentrations inférieures anllB,.I" et méme en dessous du niveau
limite de détection sont mesurées a certaines gesiale I'année au large de Walvis Bay
(Monteiro et al, 2006, 2008). En plus de la barriere respiratquieaffecte la plupart des
especes marineg&kau et al, 2010), des émissions de sulfures peuvent saipeodurant ces
épisodes anoxiques, entrainant une forte mortdétdéa faune locale. Dans cette OMZ, les
processus de dénitrification et anammox induiseet perte massive d’'azotkuypers et al.
2005; Lavik et al, 2009), pouvant atteindre prés de 1 TgN.yKuypers et a| 2005)et par
conséquent, pouvant affecter le transfert d'azaes Va partie Est du Gyre Subtropical de
I'Océan Atlantique Sud.

Dans ce chapitre, différentes questions sont paséeQuelle est I'importance du transfert
d’azote entre la cbte et la partie Est du Gyre Spintal de I'Océan Atlantique Sud comparée
aux autres sources d’azote pour l'océan ouvert Q@@lle est la perte d’azote par les
processus anoxiques de dénitrification et anammeix3} Quelle est la production océanique
de NO ?

Pour répondre a ces questions, un article récemsoembis au journal Biogeosciences a été
inclus dans ce chapitre de these. Les sections 2 d& I'article ci-dessous présentent le
modele couplé développé durant cette thése aimslegpudonnées utilisées pour la validation
de la simulation. Une description plus détailléecde deux sections est présentée dans le
chapitre 2 de la thése. Les performances du maosteié évaluées dans la Section 4 de
l'article, en utilisant différentes "métriques” oparametres statistiques (ccefficient de
corrélation, déviation standard et moyenne quaglratou RMS). L’analyse statistique de la
comparaison modele-données est présentée sous fmrdegramme de Taylor lorsque la
quantité de donnéés-situ le permet. Les champs de température, salinitésitde nitrates et
oxygene sont analysés dans de tels diagrammes. IBpuautres variables, une simple
comparaison entre modéle et donnéesitu a été réalisée, afin de mettre en évidence les
performances de notre modeéle pour représenter riesigales caractéristiques/structures
spatiales et/ou temporelles des champs étudiésn,Hefibilan annuel d’azote a été étudié
(section 5 de l'article) dans la zone de Walvis Bfig mettre en évidence les principaux flux
d’azote et de répondre aux questions posées airsless

3.2 Article : Nitrogen transfers and air-sea NO fluxes in the Upwelling off Namibia
within the Oxygen Minimum Zone: a 3-D model approab (Gutknecht et al, 2011)

Abstract — Résumé

Les systemes d’'upwelling de bord Est (EBUS ; EasBaundary Upwelling Systems) sont
des régions tres productives souvent associées aames de minimum d’'oxygéne (OMZ ;
Oxygen Minimum Zones), et représentent des zorespdur le cycle océanique de I'azote.
En effet, en exportant la matiere organique (OM gdabic Matter) produite dans la zone
cOtiere vers l'océan ouvert, les EBUS jouent un riblgortant dans le soutien de la
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production primaire des gyres subtropicaux. Desepet’azote par dénitrification, anammox
et émissions de protoxyde d’'azotex(N vers 'atmosphére ont lieu dans les environngémen
pauvres en oxygene tels que les EBUS. Ces peragstd’ peuvent réduire la source d'azote
de ces régions pour les gyres subtropicaux. Dan® r@ude, un modele tridimensionnel
couplé physique/biogéochimie (ROMS/BIOEBUS) a étgettippé afin d’étudier le bilan
d’azote complet dans le sous-systeme Namibien dtesye de l'upwelling du Benguela
(BUS ; Benguela Upwelling System). Les différentemriables d’état d’'une simulation
climatologique ont été confrontées a differentscjda données (observations satelliteset
situ). Cette étude statistique montre que le modeleasible de représenter la biogéochimie
de la région.

En utilisant ce modeéle couplé, le transfert d’azoteé étudié dans le systéme de 'upwelling
de Namibie, spécialement la zone située entre 2228°S ou I'OMZ est bien développée,(O
< 0.5 mlQ.I"). 10.5 18 mmolIN.yr* de OM sont exportés hors du plateau continentaide

0 et 100 m de profondeur). 32.4% et 18.1% sont k&p@ar advection sous forme dissoute
(DOM ; Dissolved Organic Matter) et particulaire QM ; Particular Organic Matter),
respectivement, mais la sédimentation vertical®@® dans la colonne d’eau représente le
principal processus (49.5%) pour exporter la OMshdes 100 premiers métres du plateau
continental. Le talus continental représente égafgmne perte d'azote (11.1*3@nmolN.yr

) pour les 100 premiers métres de la colonne d'des processus d’advection exportent
14.4% de DOM et 1.8% de POM, et la sédimentatiaticade de POM contribue & hauteur
de 83.8%. Entre 100 et 600 m de profondeur, lesegsts de dénitrification et anammox
générent une perte d’azote de 2.2*19molN.yr* sur le plateau et le talus continental, ce qui
est loin d’affecter le transfert d’azote entre @diecet I'océan ouvert. Au fond, une importante
guantité de OM est séquestrée dans le sédimentfisigdedu plateau Namibien. 78.8% de la
sédimentation verticale de POM a 100 m de profonést séquestrée dans le sédiment du
plateau, alors que sur le talus, seulement 14%QM Bui sédimente atteint le sédiment avant
d’étre reminéralisé.

A partir de notre estimation, le systeme de l'upivgl de Namibie peut étre une source
considérable d’azote pour la partie Est du gyrerspltal de I'Atlantique Sud. Un apport
d’'azote de 28.7 & mmolIN.yr* peut étre déduit du bilan d’azote & 10°E, entreS2a°24°S
(0-100 m). En considérant la méme surface pour e gybtropical Atlantique Sud que pour
le gyre subtropical Atlantique Nord, cette estimatéquivaut & 3.7 THmolIN.m2yr?, du
méme ordre de grandeur que les autres sourcestel’'sasceptibles de soutenir la production
primaire des gyres subtropicaux.

Alors que la zone étudiée entre 22°S et 24°S damgdteme de l'upwelling de Namibie (zone
de Walvis Bay) ne représente pas plus de 1.2% rilesigales régions de bord Est au niveau
global, ces émissions de® contribuent pour 4% des émissions des régiorsod# Est, et
représentent 0.2% des émissions d© Ne I'océan global. Au niveau du BUS entier, les
emissions de PO devraient étre prises en compte dans le budgst@etmosphérique.

127
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In Biogeosciences Discussion

Abstract

As regions of high primary production and beingnfassociated to Oxygen Minimum Zones
(OMZs), Eastern Boundary Upwelling Systems (EBU®)a@sent key regions for the oceanic
nitrogen (N) cycle. Indeed, by exporting the Orgaliatter (OM) and nutrients produced in
the coastal region to the open ocean, EBUS cangiaynportant role in sustaining primary
production in subtropical gyres. Losses of fixedrganic N, through denitrification and
anammox processes and through nitrous oxig®)Mmissions to the atmosphere, take place
in oxygen depleted environments such as EBUS, dadiatke the role of these regions as a
source of N. In the present study, we developeda ®upled physical/biogeochemical
(ROMS/BIOEBUS) model for investigating the full N diget in the Namibian sub-system of
the Benguela Upwelling System (BUS). The differetstes variables of a climatological
experiment have been compared to different data(satellite andn situ observations) and
show that the model is able to represent this lmolgemical oceanic region.

The N transfer is investigated in the Namibian ufpinwglsystem using this coupled model,
especially in the Walvis Bay area between 22°S24f& where the OMZ is well developed
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(0, < 0.5 ml Q I'Y). The upwelling process advects 24.2°1@ol N yr* of nitrate enriched
waters over the first 100 m over the slope and akercontinental shelf. The meridional
advection by the alongshore Benguela current bratgs nutrient-rich waters with 21.1 20
mol N yr*. 10.5 18° mol N yr* of OM are exported outside of the continental fsfxtween

0 and 100-m depth). 32.4% and 18.1% of this OMexy@orted by advection in the form of
Dissolved and Particulate Organic Matters (DOM &@M), respectively, however vertical
sinking of POM represents the main contributor $48). to OM export outside of the first
100-m depth of the water column on the continestalf. The continental slope also
represents a net N export (11.1*%énol N yr') between 0 and 100-m depth: advection
processes export 14.4% of DOM and 1.8% of POM,\amtical sinking of POM contributes
to 83.8%. Between 100 and 600-m depth, water colweanitrification and anammox
constitute a fixed inorganic N loss of 2.281@ol N yr* on the continental shelf and slope,
which will not significantly influence the N traresffrom the coast to the open ocean. At the
bottom, an important quantity of OM is sequestrateithe upper sediments of the Walvis Bay
area. 78.8% of POM vertical sinking at 100-m dejgtisequestrated on the shelf sediment.
Only 14% of POM vertical sinking reaches the sedimen the slope without being
remineralized.

From our estimation, the Walvis Bay area (0-100¢aj be a substantial N source (28.710
mol N yr') for the eastern part of the South Atlantic Subital Gyre. Assuming the same
area for the South Atlantic Subtropical Gyre as Mweth Atlantic Subtropical Gyre, this
estimation is equivalent to 3.7 2@nol N m? yr for the Walvis Bay area, and 0.38 mol N m
2 yr! by extrapolating for the entire Benguela upwellgygtem. This last estimation is of the
same order as other possible N sources sustainim@ny production in the subtropical gyres.
The continental shelf off Walvis Bay area does mpresent more than 1.2% of the world’s
major eastern boundary regions and 0.006% of thieagjlocean, its estimated,® emission
(2.9 16 mol N,O yrY), using a parameterization based on oxygen consomgontributes to
4% of the emissions in the eastern boundary regiand represents 0.2% of global ocean
N>O emission. Hence, even if the Walvis Bay areagmall domain, its pbD emissions have
to be taken into account in the atmospher®© Mudget.

1. Introduction

Uncertainties remain on the nutrient sources susigiprimary production in the subtropical
gyres of the ocean. Several processes could berat(@harria et al., 2008a): 1) transport of
nutrients by mesoscale activity; 2) Ekman transpdrDissolved Organic Matter (DOM)
originated from the enriched borders of the subtapgyre and which is slowly
remineralized; 3) biological fixation of nitrogeag(N) at the ocean-atmosphere interface; 4)
atmospheric transport and deposition of reactivegen (N); 5) and transport of nutrients
and Organic Matter (OM) from the coastal upwelliaggas. Eastern Boundary Upwelling
Systems (EBUS) could be a source of N, especiallhereastern border of the subtropical
gyres, but also in remote locations since for eXan@M produced in the Canary upwelling
system could irrigate the North Atlantic Ocean €gel et al., 2006). Indeed, although EBUS
do not cover a large surface of the global oceaB%D, their productivity is among the
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highest in the ocean and represents about 2% gfritmary production (Quifiones, 2010 for a
review) and 11% of the new primary production @& thobal ocean (Chavez and Toggweiler,
1995). However, EBUS are often associated with Omyg@imum Zones (OMZs), the main
regions of oceanic fixed inorganic N loss (e.g. Bpdti et al., 2001; Paulmier and Ruiz-Pino,
2009) which could mitigate the N source effecthte subtropical gyre.

Among the different EBUS (California, Humboldt, Gay and Benguela), the Benguela
upwelling system (BUS) in the South Atlantic Ocgdays a special role. The BUS presents
one of the highest primary production of all EBUSa(C 2002; Carr and Kearns, 2003;
Chavez and Messie, 2009). It is the only one bediéy two warm currents: in the northern
part, the Angola current enriched in nutrients @odr in oxygen content (Monteiro et al.,
2006; Mohrholz et al., 2008), and in the southeart,fihe Agulhas current with its leakage of
anticyclonic and cyclonic eddies carrying warm rautt depleted and cold nutrient enriched
waters, respectively (Boebel et al., 2003; Lutjeismret al., 2003; Richardson et al., 2003,
Schmid et al., 2003). As for the other EBUS, theléravinds maintain a horizontal pressure
gradient along the coast associated to a coastatrgphic current towards the equator: the
Benguela current with cold and nutrient enrichedenga This EBUS is characterized by high
levels of eddy kinetic energy reflecting the intemsesoscale activity which takes place under
the form of eddies, filaments and fronts and Rossayes (e.g., Penven et al., 2001; Charria
et al., 2006; Capet et al., 2008; Veitch et alQ@20Gutknecht et al., 2010) as well as in other
EBUS.

Due to its high productivity and subsequent exgodduction, an intense remineralization
occurs between 100 and 600-m depth in the nortparh of the BUS, especially in the
Namibian upwelling region between 20°S and 25°Srtdwo et al., 2006; Hutchings et al.,
2009). In this depth range, the oxygen contenthef Namibian upwelling area presents a
specific OMZ centered on the wide (Western Afrishglf. Suboxic concentrations below 0.5
ml O, 1™ and even below the detection limit during somequisr of the year are encountered
in Walvis Bay (Monteiro et al., 2006, 2008). Duritifgese anoxic events, in addition to the
respiratory barrier that affects zooplankton arsth fiEkau et al., 2010), sulfur emissions can
occur with subsequent impacts on the mortalityahmercial species (benthic communities
such as demersal fish, lobster and shellfish). ThéS BOMZ is controlled by local
productivity and stratification while its varialyi is mainly controlled by remote forcing
related to the low oxygen content of the polewamp@la current (Monteiro et al., 2008;
Monteiro et al., 2011). In this OMZ, denitrificaticand anammox occur and induce massive
fixed inorganic N loss (Kuypers et al., 2005; Laeikal., 2009), reaching more than 1 Tg N
yr! (Kuypers et al., 2005)nd hence could alleviate the role of N sourcgHerSouth Atlantic
Subtropical Gyre.

Furthermore, the OMZs in the EBUS are usually assed with carbon dioxide (Cp
(Paulmier et al., 2011) and nitrous oxide@Y (Codispoti et al., 2001; Cornejo et al., 2006;
Farias et al., 2007) productions inducing coupleé®and NO) or decoupled (COor N,O)
emissions from the ocean to the atmosphere (Pauehi., 2008). PO is a greenhouse gas
~300 times more efficient than G@Jain et al., 2000; Ramaswamy et al., 2001) asd it
present increase in the atmosphere plays a key onlethe stratospheric ozone and
tropospheric heat budget (IPCC; Denman et al, 200f¢ ocean is a major source ofN
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contributing about 30% of the atmospherigO\budget (Bange, 2006; Denman et al., 2007).
Coastal upwellings, where OMZ processes affectiegNdO cycle occur (denitrification and
mainly nitrification), could contribute up to 50%the oceanic source (Nevison et al., 2003).
Over the last years, OMZs have expanded due tmgerostratification of the ocean and
weaker ocean ventilation (Stramma et al., 2008020this phenomenon being more critical
in the coastal areas than in the open ocean (G#hed., 2010), especially for the EBUS. The
OMZs intensification and expansion currently obedrin the EBUS (Stramma et al., 2008,
2010) might result in a considerable increase i@ao fixed inorganic N losses angON
emissions to the atmosphere (Codispoti et al., 2C01lispoti, 2010; Naqvi et al., 2010).

In our study of the Namibian upwelling system, tbbowing questions are addressed: 1)
What is the significance of the N transfer from ttwast to the eastern part of the South
Atlantic Subtropical Gyre as compared to the otfiexources for the open ocean? 2) What is
the loss of fixed inorganic N via denitrificatiomnnmox? And 3) What is the oceanigON
production?

To answer these questions, an approach based oledaupdeling, andnisitu and satellite
data is followed. A biogeochemical model representhe N cycle, one of the main limiting
nutrients in the ocean, and the processes relat€@MZ has been developed and coupled to
the 3-D hydrodynamical model over the Namibian upmage system. This coupled model and
the data used are presented in Sect. 2 and 3,cteghe The evaluation of the model
performance is presented using different statistiggrics in Sect. 4. Then, a N budget in the
Walvis Bay area (between 22°S and 24°S) is predent8ect. 5.

2. Coupled physical/biogeochemical model

2.1  Hydrodynamical model: ROMS

The hydrodynamical model used in this study is thegi®al Ocean Modeling System
(ROMS; Shchepetkin and McWilliam2003, 2005), in its version with the 2-way negtin
capability (ROMS-AGRIF; Penven et al., 2006a; Debet al., submitted). This model is
briefly described in this section. It is a splitpéigit and free-surface model that considers the
Boussinesq and hydrostatic assumptions when sothi@grimitive equations. The model is
discretized in the vertical on a sigma or topogyafalowing stretched coordinate system.
Explicit lateral viscosity is zero everywhere in tnedeled domain, except in sponge layer at
open boundaries where it increases smoothly orrgleged points. It uses an adaptative open
boundary conditions combining outward radiationd andging towards prescribed external
boundary conditions (Marchesiello et al., 2001). Thertical turbulent closure is
parameterized using the KPP boundary layer schénagge et al., 1994).
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Figure 1. Bathymetry (in meters) from 1' GEBCO. amof the Southern Africa Experiment (SAfE "pdrent
grid; 2.5°W - 54.75°E and 4.8°S - 46.75°S, 1/4he high resolution domain (SAfE "child" grid; 3.9°H9.8°E
and 12.1°S - 35.6°S, 1/12°) is represented by tlenaih within the white rectangle, and the
Namibian configuration (5°E - 17°E and 19°S - 2&51/12°) developed and validated in this studyiadgphe
domain within the red rectangle.

Recently, a ROMS-AGRIF nested configuration of ®&oéfrica region (SAfE for South
African Experiment) has been developed by Penveih €2006b) and Veitch et al. (2009). It
is a two nested grid AGRIF configuration, consigtin a 1/4° coarse grid covering Indian,
Austral and Atlantic regions around South Africatemding from 2.5°W to 54.75°E and from
4.8°S to 46.75°S (SAfE Coarse Resolution configarafiSAfE CR), hereafter referred to
SAfE "parent" domain in Fig.1) including and "feeglina 1/12° finer grid covering the
Northern and Southern BUS, extending from 3.9°E 98%E and from 12.1°S to 35.6°S
(SAfE High Resolution configuration (SAfE HR), hereafreferred to SAfE "child" domain
in Fig. 1). These two SAfE configurations (SAfE CR aH®) have been validated, in
particular the SAfE HR one for the BUS (Veitch et @D09). Considering that, we used the
SAfE HR outputs to provide the initial and open bdany conditions of the
Namibian configuration developed here (see Se8t.stall domain in red in Fig. 1).

2.2  Biogeochemical model: BioEBUS

The hydrodynamical model ROMS is coupled tBiageochemical model developed for

Eastern Boundarypwelling Systems, name&8ioEBUS. The evolution of a biological tracer
concentrationC, is determined by an advective-diffusive equation:
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The advection (withii the velocity vector) is represented by the fiestrt on the right-hand
side, the horizontal diffusion (withA, the horizontal eddy diffusion coefficient) by the

second term, and the vertical mixing (with turbualéiffusion coefficientK,) by the third
term. The last term represents the "Source-Minuk“3erm (SMS) due to biological activity.
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Figure 2. Interactions between the different comipants of the BioEBUS biogeochemical model. Blaaknes
represent the nitrogen-dependent processes, andwarrwith added gray colors the oxygen-dependent
processes. Arrows from or to a gray rectangle acabh variables included in this gray rectangle.

BioEBUS (Fig. 2) is a nitrogen-based model deriviennf a NP,Z,D, model (Koné et al.,
2005), which has been successfully used to simtitetdirst trophic levels of the Benguela
ecosystem. It takes into account the main planktoammunities and their specificities in the
Benguela upwelling ecosystem. In this model, rétrabd ammonium represent the pool of
dissolved inorganic N. Phytoplankton and zooplankéoe split into small (flagellates and
ciliates, respectively) and large (diatoms and pogs, respectively) organisms. Detritus are
also separated into small and large particulatepastments. We added a Dissolved Organic
Nitrogen (DON) compartment. Indeed, DOM is an imaot reservoir of OM and plays an
important role in supplying nitrogen or carbon frdhe coastal region to the open ocean
(Huret et al., 2005). The simulated DON is the skbile one as the refractory and labile
pools of DON have too long (hundred of years) adghort (less than a day) turnover rates,
respectively (Kirchman et al., 1993; Carlson anatkdow, 1995). The BioEBUS model also
includes nitrite to have a more detailed descnptiof the microbial loop:
ammonification/nitrification processes under oxmnditions, and denitrification/anammox
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processes under anoxic conditions (Yakushev et2807). These processes are oxygen-
dependent, so an oxygen equation has been intrddndbe BioEBUS model. To complete
this nitrogen-based model, ;8 was introduced using the Nevison et al. (2003)
parameterization which allows to determine thgNproduction in function of the oxygen
amount consumed by nitrification and the depth.

Symbol  Variable Unity Initial Scale depth (m)
values

Ps Nanophytoplankton (flagellates) mmol N°m 0.04? 50

P Microphytoplankton (diatoms) mmol Nfn 0.06° 50

NO; Nitrates mmol N ni CARS® -

NO, Nitrites mmol N n? 0.05 100

NH, Ammonium mmol N i 0.1° 100

Zs Microzooplankton (ciliates) mmol N th 0.04° 100

Z Mesozooplankton (copepods) mmol N°'m 0.04° 100

D¢ Small detritus mmol N /i 0.02° constant with depth

D, Large detritus mmol N i 0.02° constant with depth

DON Dissolved Organic Nitrogen mmol N 0.5 100

0, Dissolved Oxygen mmol Om3 CARS® -

N,O Nitrous oxide mmol B0 mi® f([02]) © -

&: (Koné et al., 2005).
P: CARS database (2006).
¢: (Nevison et al., 2003) parameterization;{lis a function of [G].

Table 1: BioEBUS biogeochemical model state vaeslfsymbols and units), initial surface values usedhe
simulation, and scale depth considered for the agptial decrease with depth (fog,RP_, NO,, NH,, Zs, Z, and
DON).

Interactions between the different compartmentthefBIoEBUS model are summarized in
Fig. 2. All state variables (Table 1) are expresseaimol m*. The formulation of the SMS
terms for each of the biogeochemical tracers igmin Appendix A. Parameter values are
given in Table 2.
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Parameter Symbol Units Value References
Phytoplankton
Initial slope of P-I curve for a, m?.WLd? 0.025 0G99, K05
S
Initial slope of P-I curve for P a, m2.wtd?l 0.04 Popova et al(2002) K05
L
Light attenuation coefficient due to K m? 0.04 0G99, TOQKO5
pure water
Light attenuation coefficient by Kehia m?.mgChi? 0.024 0OCO00, K05
phytoplankton
Chl/C ratio ) mgChl.mgCt 0.02 F90, Lacroix and Niva(1998),
TOO, KO5
Maximum growth rate for § a, d? 0.557 K05
S
Maximum growth rate for P a, d?! 0.6 Adjusted
L
b - 1.066 0G99, K05
c ccyt 1 0G99, K05
Mortality rate of R Lo d! 0.027 K05
S
Mortality rate of R Lo d?! 0.03 0G99, K05
L
Exudation fraction of primary & d? 0.05 HO5, Y07
production (by B) s
Exudation fraction of primary & d? 0.05 HO5, Y07
production (by P) -
Strength of NH inhibition of NO; Kpsi (mmolN.m%)t 1.46 Y07
uptake constant
Half saturation constant for uptake KNH4 mmolN.m? 0.5 K05
of NH,4 by Ps s
Half saturation constant for uptake KNH4 mmolIN.m? 1 Adjusted
of NH, by R R
Half saturation constant for uptake KNO3 mmolIN.m? 0.5 Adjusted
of NOs+NO, by Ps Fs
Half saturation constant for uptake KNO3 mmolIN.m? 2 K05
of NO;+NO, by R R
C/N ratio for phytoplankton Remn molC.molN? 106/16 Redfield et al(1963)
O,/N ratio Roain molO,.moIN? 170/16 Conkright and O'Brier{1994)
Sedimentation velocity of,P Wi m.d*? 0.5 K05
L
Zooplankton |
Assimilation efficiency of £ f 1Z - 0.75 K05
S
Assimilation efficiency of Z f 1Z - 0.7 K05
L
Maximum grazing rate ofZ Omax d? 0.9 Adjusted
Zg
Maximum grazing rate of Z Ornax d? 1.2 Adjusted
ZL
Preference of Zfor Pg € p - 0.7 Adjusted
s''s
Preference of Zfor P €. p - 0.3 Adjusted
stL
Preference of Zfor Ps € b - 0.26 Adjusted
L"sS
Preference of Zfor P € p - 0.53 Adjusted
L'L
Preference of Zfor Zg € - 0.21 Adjusted
L<S
Half saturation constant for kZ mmolN.m? 15 Adjusted
ingestion by Z s
Half saturation constant for kZ mmolIN.m? 4 Adjusted
ingestion by Z -
Mortality rate of Z Ly (mmolIN.m?3)*.d? 0.05 OCO00KO05
L
Excretion rate of £ ¥, d? 0.05 Adjusted
S
Excretion rate of Z Y, d?! 0.05 K05
L
Organic fraction of £ excretion f 2z - 0.25 F90
S
Organic fraction of Z excretion f 2Z - 0.25 F90
L




Detritus

Hydrolysis rate of Q@ Mo, d’ 0.12 Adjusted
Hydrolysis rate of D Ho, d* 0.08 Adjusted
Sedimentation velocity of Wi, m.d* 1 K05
Sedimentation velocity of D Wp, m.d* 20 Adjusted
| Mineralisation in oxic conditions
Mineralisation rate of DON Knpa d? 0.002 Adjusted
Mineralisation rate of PON Knps d?! 0.007 Adjusted
Temperature parameter Ktox (°C)? 0.15 Y07
Oxygen parameter O,0x mmolQ,.m> 0 Y07
Half saturation constant Kox mmolQ,.m> 15 Y07
| Denitrification
Rate of T stage of Knasz d’ 0.12 Y07
denitrification
Rate of 2° stage of Knza d?! 0.2 Y07
denitrification
Oxygen parameter O.dn mmolO,.m’ 25 Y07
NO; parameter NO;mi mmolN.m?* 0.001 Y07
NO, parameter NO,mi mmolN.m? 0.0001 Y07
| Nitrification
Rate of ¥ stage of Knaz d? 0.9 Y07
Nitrification
Rate of 2° stage of Knos d?! 2.5 Y07
Nitrification
O, parameter O,nf mmolQ,.m> 1 Y07
| Anammox |
Anammox constant Kanammo d’ 0.03 Y07
Conversion constant Keonvert (mmoIN.rr1'3)'1 1 Yakushev (personal com.,
2009)
| N,O formulation |
N/O,ratio Rnio2 moIN.molG,™* 16/170 Conkright and O'Brien
(1994)
& molN,O.molN* 0.26 NO3
(mmolO,.m>)*
a molN,O.moIN*  -0.0004 NO3
depth scale Zscale m 3000 NO3

0G99:0schlies and Garco(1.999)
KO05: Koné et al(2005)
OCO00:OQlivieri and Chave£2000)
TOO: Tian et al.(2000)

HO5: Huret et al.(2005)
YO07: Yakushev et a(2007)
F90: Fasham et al(1990)
NO3: Nevison et al(2003)

Table 2: BioEBUS biogeochemical model parameteuasl We remind the references used by (Koné et al.,
2005) in their modeling study.

Due to different modifications and additions mad®f the original biogeochemical model of
Koné et al. (2005)we had to adapt the BioEBUS model, especially sofrtbeo parameter
values within the range of parameter values foumdthie literature (Table 2). Indeed,
parameters linked to the microbial loop (hydrolysfsdetritus /4, and (4, , mineralization

rate of particulate organic mattkgp, and dissolved organic mattkkps from Yakushev et
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al. (2007)formulations, sinking velocity of large detritus;, ) were adjusted in order to

better represent the distribution of nutrients amgigen from the coast to the open ocean.
Also, as a more detailed representation of thefinédtion was introduced in the BIoEBUS
model as compared to Koné et al. (2005), some efpdrameter values associated with
nutrients uptake by the phytoplankton (half satoratonstant,; and K, 4&) had to be

adjusted in order to obtain a better agreementHerchlorophylla concentrations (Ch&)
between the simulated field and the data (see 8&t. We changed the grazing function
with the introduction of the preference parametarthe zooplankton for different types of
plankton (Dadou et al., 2001, 2004), as well asagsociated maximum growth rates and half
saturation constants for ingestion. With these fications, the general spatial distribution of
the different types of plankton from the coastite bpen ocean in the BUS is better simulated
as compared to data (Kreiner and Ayon, 2008; Silxdrzada et al., 2008).

Parameter Symbol Units Ref Ref/10 Ref/5 Ref/l2 Refx2 Refx5 Refx10
Phytoplankton
Half saturation K mmol 0.5 1 2.5

NO3p, 3
constant for uptake N m
of NO;+NO, by Ps

Zooplankton

Excretion rate of € v, d?’ 0.05 0.005
S
Detritus
Sedimentation W, md- 10 20 50 100
velocity of D -

Mineralisation in
oxic conditions

Mineralisation rate Knps d?t 0.02 0.002 0.01 0.04 0.1
of DON

Mineralisation rate Knpa d? 0.007 0.0014 0.0035 0.014

of PON ()

Table 3: Parameter values for the sensitivity asayy(the final values are indicated in bold). Refee stands
for the reference run (explained in the text) aref/F0, Ref/5, Ref/2, Refx2, Refx5, Refx10 for aheevof the
reference run divided by a factor of 10, 5 and Qltiplied by a factor of 2, 5 and 10, respectively.

This first adjusted version of the model constitutee reference run for the following
analyses of the parameters. Then, the values ofpkegmeters were adjusted performing
sensitivity analyses (Table 3). The methodology tftgse analyses consists in arbitrarily
changing the value of these key parameters forefegence run. Parameters are modified one
by one and their reference values are increase@@eased by a factor of 2 up to a factor of
10. For each analysis, the annual means of thelaietufields were compared with the
annual climatologies of nitrate and oxygen conamns from the CSIRO Atlas of Regional
Seas (CARS, 2006) and SeaWiFS @hlsee details on Sect. 3). The parameter value is
chosen such as the difference between the simul@ied and the data for nitrates, oxygen
and Chla is the smallest among the different tests we méldese adjustments are illustrated
in Fig. 3 for the three parameteksps , W, and Ko, (Table 3) using different

representative profiles.
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Figure 3. Sensitivity analyses for the paramet&§|03p (small phytoplankton nitrate uptake; dotted-dashed
S
line), Kyps (DON mineralization rate; dashed line) aerL (large detritus sedimentation velocity; dottecelin

compared to the reference values (solid line) fase parameters and the climatology (dotted lirth wircles)
(see Table 3 and the text for explanation). (a) waimean of 0-100m integrated nitrate concentraiémmol N
m?) along an east-west profile (averaged between 22&S), (b) annual mean of Chl-a (mg Chf)msing a
Chl/N ratio equal to 1 g Chl (mol Njalong the same east-west profile, and (c) vertafile of annual mean
oxygen concentrations (ml,@") (averaged between 22°S - 24°S and 13°E - 15%.sEnsitivity analysis for
the parameterK NO3p, gives the same result as the reference (the dadbied line is masked by the solid

line).

The decrease by a factor of 10 of the DON minerttingparameterip4) induces a better
agreement between the simulated fields and the Watsults in an improvement of 20% for
the 0-100 m integrated nitrate concentrations alihegeast-west profile averaged between
22°S and 24°S (Fig. 3a) and of 10% for the gradiettie first 100 m of the vertical profile of
oxygen concentrations (Fig. 3c). The doubling of tedimentation sinking velocity
parameter {, ) leads to a decrease of 15% of the 0-100 m integraitrate concentrations,

mainly outside the continental shelf (Fig. 3a), amddecrease of 10% of the oxygen
concentrations below 200 m on the continental shelfh in better agreement with data (Fig.

3c). The very small effect of doubling the phytodm nutrient half-saturation coefficient
(Kyos,. ) on surface Ché (Fig. 3b), nitrate and oxygen concentrations figstiour choice to
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keep this parameter at a low valu€(, = 0.5 mmol N n? as for the reference run). Using
these sensitivity analyses, we also decreasedtat sooplankton specific excretion ragg

by a factor of 2 in order to add an additional dasing effect on the ammonium and nitrite
concentrations, already existing with thg andKyps adjustments (data not shown). Finally,

the maximum growth rate of the large phytoplank{dratoms) had to be reduced from
0.8356 d (Koné et al., 2005) to 0.6'd(Fasham et al., 1990; Oschlies and Garcon, 1999;
Huret et al., 2005) to obtain a better agreemetdxn the simulated primary production and
the BENEFIT data from Barlow et al. (2009) as weltlas data from the Atlantic Meridional
Transect (AMT) in May 1998 (AMT 6 cruise), especialiythe coastal area (see Sect. 4.3).

2.3  The Namibian configuration

The ROMS Namibian configuration (Fig. 1) is built ariMercator grid, spanning 5°E to 17°E
and 19°S to 28.5°S with a horizontal resolutioi/df2° (ranging from 8.15 km in the south to
8.8 km in the north). The grid has 32 sigma-levélstshed so that near-surface resolution
increases. In the coastal area, with a minimumihdep¥5 m, the thickness of the first (at the
bottom of the ocean) and last (near the ocean-gtineos interface) levels is 11.4 m and 0.4
m, respectively. In the open-ocean area, with aimam depth of 5000 m, the thickness of
the first and last levels is 853.5 m and 5 m, respely. Bottom topography from 1’ GEBCO
(General Bathymetric Chart of the Oceanttp://www.gebco.nét(Fig. 1) product has been
interpolated onto the model grid, smoothed as invBe et al. (2005) in order to reduce
pressure gradient errors. The ROMSTOOLS package érenet al.,, 2008,
http://roms.mpl.ird.fr) has been used to build thedel grid, atmospheric forcing, initial and
boundary conditions.

The Namibian configuration used in this study isrek domain which is a sub-domain of the
SAfE HR climatological configuration (Veitch et a2009) (Fig. 1). For temperature, salinity,
free surface and the velocity (zonal and meridi@mmhponents), the initial conditions come
from the £' January of the f0year of SAfE HR (Veitch et al., 2009); the open thdary
conditions are also provided by theé"year of this simulation for which variables haweeh
averaged every 5 days.

A 1/2° resolution QuikSCAT (Liu et al., 1998) monthdlimatological wind stress (courtesy
of N. Grima, LPO, Brest, France) based on datargpgrfrom 2000 to 2007 is used to force
the model at the surface. Surface heat and sakdlare provided by 1/2° resolution COADS-
derived monthly climatology (Da Silva et al., 1994n air-sea feedback parameterization
term, using the 9-km Pathfinder climatological Skaface Temperature (SST) (Casey and
Cornillon, 1999), is added to the surface heat floavoid model SST drift (Barnier et al.,
1995; Marchesiello et al., 2003). A similar corfentscheme is used for Sea Surface Salinity
(SSS) because of the paucity of evaporation-pratipn forcing fields as in Veitch et al.
(2009).

For the biogeochemistry, the initial and the opemuruary conditions for NQand Q
concentrations are provided by the month of Janaay the monthly climatology of the
CARS database (2006), respectively. Other biogeuats tracers are initialized using a
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constant profile (see Table 1); the same constaofilgs are used for the open boundary
conditions.

The simulation is run for a total of 12 years. A giogl spin-up is performed over 7 years, as
the model needs a few years to reach a stable bneyae, then the coupled
physical/biogeochemical model is run for 5 yearse Tdst year of simulation (year 12) will
be analyzed in the following sections of the pagcept for the time evolution at 23°S
where we consider the last three years of simuladiter the spin-up of two years. The time
step of the physical model is 15 minutes, and tbegical time step is 5 minutes. Outputs
are saved as 3-daily averages.

3. Satellite andin-situ data used

In the studied area, simulated fields are compaitddifferent types of available data sets.
Chl-a from the monthly climatology SeaWiFS productsefdl 3-binned data (9 km, version
4, O'Reilly et al., 2000), from 1997 to 2009, presed by the NASA Goddard Space Flight
Center and distributed by the DAAC (Distributed i&et Archive Center) (McClain et al.,
1998), are used for comparison with surface siredl&@hla. Simulated Chhk is the sum of
flagellate and diatom concentrations expressed umits and converted into Chal{mg Chl
m) using a variable ratio described in Appendix A.

Different sections and stations are used for thelefidata comparison. Their positions are
shown in Fig. 4. Temperature, salinity, oxygen, ieats, Chla, primary production, and
mesozooplankton data were collected in May 1998nduhe AMT 6 cruise (Aiken, 1998;
Aiken and Bale, 2000; Aiken et al., 2000). Sampl¥ese collected during expeditions M57/2
of RV Meteor February 2003 (Zabel et al., 2003; Kuypers et &052 and AHAB1 of RV
Alexander von Humboldin January 2004 (Lavik et al., 2009), and allowtedestimate
temperature, salinity, oxygen and nutrients in Kamibian upwelling system. In October
2006, the Danish Galathea expedition crossed th&.BUeasurements of temperature,
salinity, oxygen, nutrients, and Calwere collected (courtesy of L. L. Sgerensen, Naiio
Environmental Research Institute, Denmark) at déffieistations and along a vertical section
(triaxus system undulating vertically and lateralff/the stern of the ship). A mooring located
on the outer shelf at 23°S in Walvis Bay betwee®418nd 2004 (Monteiro and van der Plas,
2006) allowed to obtain a time series of tempeggtaalinity and oxygen. Measurements of
copepod abundance integrated over 200 m, from tiastc(14.5°E) to 70 nautical miles
(13.23°E) at 23°S in Walvis Bay, were collected kw2000 and 2007 (Kreiner and Ayon,
2008). Primary production estimations were effei@daduring winter 1999 and summer
2002, as part of the BENEFIT program (Barlow et &009). The CSIRO Atlas of Regional
Seas allowed to establish monthly climatologieshwif2° of resolution for temperature and
salinity fields (CARS, 2009), and oxygen and néraboncentrations (CARS, 2006). The
World Ocean Atlas (WOA) 2001 includes a global @iology of Chla (Conkright et al.,
2002). The AMT 17 cruise in November 2005 estimat€@NIroncentrations in the Southern
Benguela. For the first time in the Namibian upwgllsystem, DO samples were collected at
9 stations off Walvis Bay at around 23°S during BRS Africana cruise, in December 2009
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within the framework of the GENUS project (Geochdnyiand Ecology of the Namibian
Upwelling System). The collected samples were padowith mercuric chloride on board
and measurements were done after the cruise aGERMMAR, Germany by using the static
equilibration method according to Walter et al.qgp

All data enumerated above will be compared to sited ones for the same geographical
positions (except for DON because there are nolablai measurements in the Namibian
upwelling system) and the same climatological men8imulated oxygen concentrations are
converted in ml @I for comparison witlin-situ data.
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Figure 4. Cruise sections and stations used for fwel/data comparison: the Danish Galathea expadit
(October 2006), the METEOR expedition 57/2 (Febyu2003), the AHAB1 expedition (January 2004), AMT 6
cruise (May 1998), the Walvis Bay mooring at 2388vieen 1994 and 2004 (Monteiro and van der Pla8620
the time series of copepod abundance from the ¢@ds5°E) to 70 nautical miles (13.23°E) off WalBay at
23°S between 2000 to 2007 (Kreiner and Ayon, 2008]),the NO data from FRS Africana cruise (December

2009). The black dashed lines indicate the bathgm{@ meters). Specific stations are indicated amd be
discussed later in the text.

4. Model/data comparison
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To compare simulated fieldsn and datad (in-situ and satellite data considered as the
reference), different statistical metrics are deldcthe meanM), the bias M, - Mgy), the
Root Mean Square (RMS), the standard deviatm); &nd the correlation coefficieriR), The

centered pattern RMS differenc&’) is formulated asE?=o,°+0,” -20,0,R. The

centered pattern RMS difference and the two stahd@viations are normalized by the
standard deviation of the dats,. Then, the normalized standard deviation of theukited

field is o* =0, * =0, /0,, the normalized standard deviation of the data j$ =1, and the

normalized centered pattern RMS difference becoEits E'/g, = Jo*? +1-20*R. The

statistical informationE™, o*, R), referred as "pattern statistics", is summaripe@iaylor’s
diagrams (Taylor, 2001).

4.1  Temperature, salinity, and density

For the temperature field (Fig. 5a), the correlatamefficient between simulated fields and
data is above 0.93 for all stations and sectioreegixfor the Galathea data (surface and
station dataR = 0.86). The normalized standard deviation for terafure is between 0.9 and

1.2 for all comparisons; except for the Galathetada * is between 1.3 and 1.4). The

normalized centered pattern RMS difference is lean 0.4, except for the Galathea d&4 (

= 0.5 for triaxus data, or a RMS difference of 2@]1E™* = 0.67 for surface and station data,
or a RMS difference of 1.43°C). The differenceswasin model and data averages (called
bias) for temperature vary from 0.25 to 1.2°C altimg METEOR 57/2 sections, from -0.33

to 0.52°C for the AHAB1 sections, from 0.6 to 1°@ the Galathea data, and from 0.2 to
1.2°C for the AMT 6 data.

For the salinity field (Fig. 5b), the correlatiooefficient between simulated fields and data is
above 0.74 for all stations and sections, excaepGiilathea data (station and surface data;
0.62). The normalized standard deviation is betw@8b and 1.2 for all data, except for four
Galathea triaxusd *= 1.55). The normalized centered pattern RMS diffee is less than
0.7, except for the Galathea surface and statida @* = 0.95, or a RMS difference of
0.15). Biases for salinity vary from -0.05 to 0&8ng the METEOR 57/2 sections, from -0.2
to -0.001 for the AHAB1 sections, from 0.04 to @ot Galathea data, and from -0.22 to -
0.009 for the AMT 6 data.
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The same comparison is made for the density fiBkhsity is computed from temperature
and salinityin-situ data, using the same Jackett and McDougall (1888)ionship that one
used in ROMS. The correlation coefficient betweiemusated andn-situ density is above 0.9
for all stations and sections (Fig. 5¢). The noreeal standard deviation is between 0.85 and
1.4 for all comparisons; and the normalized centg@atern RMS difference is less than 0.52
(the range of RMS difference is between 0.13 a8 Rg n°). Bias for density varies from -
0.26 to -0.06 kg m.

In general, the model outputs overestimate the ¢eatpre field, and underestimate salinity
and density fields as comparednesitu data. These biases are mainly observed in thacaurf
layer (0-100 m) over the continental shelf. No clieditudinal trend can be highlighted. The
results of these statistics point out an imporiaterannual variability for then-situ data
which is not represented by our simulation. Indekd,monthly climatological fields (winds,
heat and fresh water fluxes) used to force the inaderepeated each year, with a linear
interpolation between each month, so the forcialglé are smoothed in time.

To complete the model/data comparison, the santestgta for the annual mean and the
seasonal cycle are computed between the simulalkel$ fand the climatology from CARS
database (2009). The comparison between seasefds fs& performed between the surface
and 600-m depth. Below this depth, statistics doshow seasonal variation (not shown). The
annual fields are also compared in the top 600 medlsas over the whole water column. The
statistics were added in the Taylor's diagramstéonperature, salinity, and density (see the
last six points in Fig. 5a, 5b, and 5c). The catieh coefficient between simulated fields and
CARS database (2009) is above 0.98 for temperaame above 0.96 for salinity and density.
The normalized standard deviation is between O® lafor temperature, between 0.8 and 1
for salinity, and between 0.85 and 1 for densithe Thormalized centered pattern RMS
difference is less than 0.21 (or a RMS different®.8°C) for temperature, 0.3 (or a RMS
difference of 0.1) for salinity, and 0.3 (or a RM#ference of 0.17 kg i) for density. Biases
vary between 0.09 and 0.29°C, -0.05 and -0.014bnisy, -0.07 and -0.02 kg th

To illustrate the above Taylor's diagrams, two ypé model/data distributions in space and
time are presented along a section (23°S; Fig.d67arand at a mooring point (23°S - 14°E;
Fig. 11). Monthly averaged simulated fields amgitu measurements of temperature, salinity
and density along the 23°S METEOR 57/2 sectiont{east direction in February 2003) are
displayed in Fig. 6. On the shelf, temperature aalihity isocontours rise to the surface,
which is the signature of the coastal upwelling [défmibia. Vertical temperature gradient is
well simulated over the 23°S section. In the top ) simulated salinity is weaker than the
observed one. The detailed analysis of all sectaom$ stations in the studied area shows
similar results as for the 23°S METEOR 57/2 sectléigure 7 presents the annual mean of
temperature, salinity, and density at 23°S as coegpaith the annual climatology from
CARS database (2009). Simulated fields are in agee¢ with the data: the vertical profile of
temperature, salinity, and density are correctipudated, although simulated salinity is
weaker than measured salinity in the surface ase@ally near the coast. This bias seems to
come from the SSS corrections used in the moddigroation. Indeed, the SSS values from
the COADS climatology used for the correction sceemthe salt fluxes (Sect. 2.3) are lower
thanin-situ data and CARS climatology (2009) at 23°S (not giow
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The temporal evolution of the vertical profilessaulated temperature and salinity at 23°S -
14°E (Fig. 11) is compared to the time series iat\Walvis Bay mooring (Fig. 4 for location)
(see Fig. 5-3 from Monteiro and van der Plas, 2006 same vertical structure in time is
observed between the simulated fields amgitu data. Temperature around 17-18°C is
observed each summer in the surface layer, iso&B87C and 10°C are situated around 100
and 300-m depth, respectively. Isohaline 35 istedta@t a mean depth of 200 m, with salinity
up to 35.2 between the surface and 100-m depth frastier water intrusions around 34.8
occur each year at 300-m depth.

These statistics show that the model is able talsitea the annual mean and seasonal cycle
for temperature, salinity, and density over the MNéam upwelling system despite a lower
standard deviation.

4.2  Oxygen, nitrate, nitrite, and ammonium

The model correctly simulates the OMZ located altrgcontinental slope (Fig. 8a and Fig.
9a), with more depleted waters in the northern phtthe domain (between 19°S and 24-25°S)
where the South Atlantic Central Waters (SACW,; Mutiz et al., 2008) are present. The
differences between model and data averages fagesxgoncentrations are always positive
from 0.14 to 0.66 ml @™ along the METEOR 57/2 sections, from 0.03 to 1160mlI™ for
the AHAB1 sections, from 0.18 to 0.8 mp O for the Galathea data, and 0.68 mlI®for
the AMT 6 data. This slight bias is mainly due e bverestimation of oxygen concentrations
on the continental shelf for water-depth above B00The correlation coefficient between
simulated andn-situ oxygen concentrations varies between 0.55 and f@19@ll data (Fig.
10a). The normalized standard deviation is lowaantd for all comparisons. Standard
deviation or variations of the simulated oxygen camtrations are lower than fam-situ
measurements, mainly associated with interannuaahitity in the BUS. The normalized
centered pattern RMS difference is less than M8%lf data. The RMS difference is between
0.34 and 2.35 ml @™,

To complete the statistics, the seasonal cycle amdual mean of simulated oxygen
concentrations are compared with CARS databasesf26@r all comparisons with CARS,
the correlation coefficient is between 0.87 andB0dhd the normalized standard deviation is
between 0.85 and 0.95 (Fig. 10a). Biases vary h=iwe.1 and 0.09 ml 0. Compared to
the CARS database (2006) (Fig. 9a), the vertiqaicgire of oxygen concentrations is well
simulated, except on the continental shelf wheeeQMZ occurs. In our simulation, the OMZ
is located on the slope as for the CARS databa3@6j2but does not extend enough on the
continental shelf. The same observation can be mdds the temporal evolution of the
vertical profiles of oxygen concentrations at 23°B1°E (Fig. 11) is compared with the time
series of oxygen concentrations at the Walvis Bapmng (see Fig. 5-3 from Monteiro and
van der Plas, 2006). The oxygen seasonal cycleoigeatly represented. Concentrations
between 6 and 7 ml O™ are well simulated close to the surface, whileytaee frequently
lower than 1 ml @I at depth. However, concentrations below 0.5 mlare frequently
recorded at this mooring while they remain highemt0.5 ml @I™* in our simulation. So, the
model correctly simulates the vertical distributioh oxygen butin-situ concentrations are
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more depleted at depth than the simulated oneswWecomment this difference in the
following paragraph.
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At the surface of the domain, simulated amditu nitrate concentrations are less than 1 mmol
N m* in the open ocean (Fig. 8b and 9b) and higher #ifammol N n? along the coast. The
pool of high nitrate concentrations (around 30-3®cohN m?) is located at depth between
200 and 1500 m (with variations depending on ldgtand related to the upwelling cells
along the coast). The differences between modeldatal averages for nitrate concentrations
are from -2.7 to -1.66 mmol N frelong the METEOR 57/2 sections, from -5 to 1.66ahhh

m™ for the AHAB1 sections, -0.02 mmol N'for the Galathea stations, and -7.9 mmol N m
3 for the AMT 6 data. Hence, simulated nitrate conicions are in general underestimated.
The correlation coefficient between simulated amditu nitrate concentrations is between 0.8
and 0.94 for Galathea, AMT 6, and METEOR 57/2 dafth normalized standard deviations
between 0.59 and 1.21, and normalized centered RINf€rences less than 0.65 (RMS
difference: 6.1 mmol N i) (Fig. 10b). The statistics are worse for AHABIalm January
2004, but this period was particular because arortapt sulphidic event was recorded in the
continental shelf waters off Namibia (Lavik et &Q09) during this cruise. North of 27°S,
oxygen-depleted waters §& 0.1 ml Q I™) were recorded below 60-m depth. In oxygen-
depleted environments, the best electron acceptarfoxic remineralization (denitrification)
is nitrate. When oxygen and nitrate are depletalfate reduction produces toxic hydrogen
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sulfide, as measured during the AHAB1 cruise. Téxreme event generally occurs on or
close to the sediments on the continental shel, amr biogeochemical model does not
include the sediment processes. In order to impoawenodel and simulate very low oxygen
concentrations on the continental shelf, a sedimetdule has to be added to BioEBUS.
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As for the other variables, the seasonal cycle andual mean of simulated nitrate
concentrations are now compared with CARS datafizd@6). The correlation coefficient is
higher than 0.94, and the normalized standard temias between 0.9 and 1.05. The
normalized centered pattern RMS difference is thas 0.35 (or a RMS difference of 3.4
mmol N m®) for all comparisons with CARS climatology (200@Jig. 10b). Biases vary
between -2.03 mmol N thin winter and 0.6 mmol N thin summer. The comparison
between simulated fields and the CARS database5§2®0y. 9b and Fig. 10b) confirms that
our model correctly simulates the seasonal cyoteaaomual mean of nitrate concentrations.
The other nutrients, i.e. nitrite and ammoniumspre very low values in the simulation with
maximum value of 0.14 and 0.4 mmol N*nrespectively, located in the surface layer above
the continental shelf. These two nutrients ardyfasinsformed in nitrate by the nitrification
processes. For the AHABL1 cruise, concentrationsoup and 4 mmol N i were measured
for nitrite and ammonium concentrations, respebttivéhese high values were principally
observed on the continental shelf. The Galathesenmeasured nitrite concentrations up to
0.67 mmol N ¥ in the studied area. During this cruise, ammonasmcentrations below the
detection level of 0.3 mmol N thwere found all over the region, and the modelbie @0
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reproduce this pattern. During AMT 6 cruise, nérivas measured at four stations in our
studied area. Concentrations vary from 0.01 to Gn43l N mi°. Only two measurements of
ammonium concentrations are available for thigtattuise: 0.62 mmol N that 161-m depth
and 3.13 mmol N M at 22-m depth (located at the same station 2614°35°E). We do not
have enouglin-situ measurements of nitrite and ammonium concentratiorconclude, but
simulated fields seem to have the same order ohinate asn-situ data, maybe at the lower
limit of the measured concentrations.
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Figure 10. Taylor's diagrams for (a) oxygen and (lifyate concentrations. See legend of Fig. 5 fetads and
abbreviations.
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The model is able to simulate the annual mean aadonal cycle for nitrate, and oxygen
concentrations. Vertical gradients of simulatedgety and nitrate concentrations as well as
horizontal distributions give satisfying resultsxcept oxygen concentrations near the
sediment-water interface over the continental sh8iimulated nitrite and ammonium
concentrations are within the range of availablsitu data.
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Figure 11. Temporal evolution (last 3 years of dation) of the vertical profiles of (a) temperatu¢¥C), (b)
salinity, and (c) oxygen (mlQ?) at 23°S-14°E (Walvis Bay mooring).

4.3  Chlorophyll- a and total primary production

Simulated surface Cld-are around 0.25 mg Chifroffshore, being higher than those derived
from SeaWiFS sensor (0.2 mg Chi’nFig. 12). Chla increase up to 10 mg Chl¥at the
coast (Fig. 12) in the model, in agreement witleltite data. High coastal simulated Ghl-
exhibit a larger extension in the southern parthef studied domain, while they stay close to
the coast in the northern part. On both data settel(ite and simulated data), the onshore-
offshore gradient is stronger in the southern pathe domain, while it is more diffusive in
the northern part. The simulated Ghis now compared with the annual WOA climatology
(2001; Conkright et al., 2002) along three vertattions (21.5°S, 23.5°S, and 25.5°S; Fig.
13) in order to evaluate the performance of the efind experiment in reproducing the
vertical distribution. At 100-m depth, simulateddan-situ Chl-a are lower than 0.2 mg Chl
m3. Maximum Chla are observed between the surface and 40-50 m itepitth data sets.
At 21.5°S and 23.5°S, simulated Ghhare lower thann-situ data in the surface layer; high
simulated Chla are confined close to the coast. As the resolutibthe WOA climatology
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(2001; Conkright et al., 2002) is too coarse, wedus-situ data from the Galathea and AMT
6 cruises to evaluate the simulated distributio€lolfa.
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Concerning the Galathea cruise (October 2006)ethadues of Chk in Walvis Bay (St. 6.7,

in the middle of the domain) are available: onénestion at 10-m depth (1.16 mg Chi¥n
another at 75-m depth (0.14 mg ChPYnand a value integrated over the first 71-m depth
(57.8 mg Chl rif). At the same location and same depths, simulatéé are equal to 1.5 mg
Chl m®, 0.2 mg Chl i, and 69.5 mg Chl i) respectively, so in close agreement with
measurements. During the AMT 6 cruise in May 19@&tical profiles of Chla were
estimated by four different sources (E. Fernandeztolligan, R. Barlow, and the British
Oceanographic Data Center; Barlow et al., 20024p@0three stations situated in the middle
of our domain (St. 14, 15, and 16; Fig. 14). Vettigrofiles of simulated Chd-are within the
different estimations. The sub-surface maximumvieen 10 and 40 m) observed at St. 15 is
well represented by the model with Ghkeaching 1.4 mg Chl th At 62-m depth (St. 15),
observed Chk are between 0.43 and 0.81 mg Chf,rand simulated concentration is equal
to 0.4 mg Chl rif. The vertical structures as well as the rangdefsimulated Ch& are quite

in agreement with the few available data.
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Figure 13. Annual mean of simulated Chl-a
Annual WOA climatology (2001; Conkright et al., 2D@re overlaid using the same color bar as theusated
fields.

On average over the year and the domain, the ngtmphnkton contribution to total
simulated Chhla represents 45% but exhibits an important spatsilability. In the open
ocean, the contribution of nanophytoplankton isigigant (50-70% of total Ché), while the
microphytoplankton clearly dominates (80-100% dakdChl-a) along the coast. Based on
satellite observations, Silio-Calzada et al. (2088imated that 39% of the total Chlare
represented by nanophytoplankton on annual meamwagrdthe same domain. This plankton
community contributes to 50% in the open ocean lasd than 20% along the coast. The
model is in agreement with those satellite estiomati Silio-Calzada et al. (2008) also
assessed that 24% of the total @dre due to picophytoplankton in the Namibian estey,
with an increasing contribution as we move off doast. In the eastern part of the domain,
picophytoplankton contributes to 40% of total @hlThis phytoplankton population is not
taken into account in BioEBUS, so its contributitn partitioned between diatoms and
flagellates. However, results from Silio-Calzadaakt(2008) should be taken with caution
since their algorithm has not been validated wvitkitu data in the BUS.
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Simulated total primary production is now companeth the BENEFIT data from Barlow et
al. (2009). During summer (February-March), simedatotal primary production integrated
over the euphotic zone reaches 6 g €diinear the coast. In winter (June-July), it reaches 3
g C mi? d* near the coast. In our modeling experiment, the iNizm system appears to be
twice more productive in summer than in winter. Adothe Namibian coast, Barlow et al.
(2009) estimated total primary production betweg9Gnd 8.83 g C thd™” during February-
March 2002, and between 0.14 and 2.26 g €dhduring June-July 1999. Spatial variations
are important. For example, between St. FM18, Fdi® FM20 (located close to the coast;
see Fig. 1 in Barlow et al., 2009), primary prodreivaries from 1.5 to 6.7 g Chd™* during
summer 2002. At St. FM 24 located more offshorenary production was measured at 2 g
C m? d*, the model giving the same value for this locati®mulated total primary
productions are within the range of values estichateBarlow et al. (2009) for summer time,
but are much higher than those measured duringewd#®99. But one should notice that 1999
was a particular year since a Benguela Nifio eveatiroed in April (Mohrholz et al., 2004).
The Benguela Nifio event is characterized by an rmbalosouthern position of the Angola-
Benguela frontal zone, leading to a surface warroinifpe south-west African coastal waters.
These positive SST anomalies can remain some m¢@ah@inon et al., 1986). Therefore the
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upwelling of nutrient-rich waters decreases ananpry production is lower than usual for
some time. Siegfried et al. (1990) reported thatindu previous Benguela Nifio events,
primary productivity has been reduced by more tianthirds.

During the AMT 6 cruise in May 1998 (Aiken, 1998jkan and Bale, 2000; Aiken et al.,
2000), total primary production was estimated atehstations within our studied area.
Simulated andn-situ total primary productions were integrated over guphotic zone as
Barlow et al. (2009) (simulated euphotic zone isMeen 20 and 37-m depth at the three
studied stations). At St. 12, the simulated primamyduction is higher (3.9 g C o) than
in-situ primary production (1.6 g C fndY). At St. 15 (St. 18), simulated aimdsitu values are
similar, with 3.3 (3.55 g C thd') and 3.26 g C iid* (3.32 g C rif d%), respectively. At the
three stations, the surface primary production ighdr thanin-situ data, the difference
decreases until ~ 25-m depth. Below this limit, Wated andn-situ estimations of primary
production are similar, and they are close to B0am depth.

Spatio-temporal variability of primary productios pretty well captured in our modeling
experiment even if direct comparisons are diffitalanalyze in such a dynamic environment.

13.33

13.50

13.67

)
2 1383 6
2
=2 55
S 1
15
14.17 k!
12
14.33
11
14.50 ‘ ‘ —0
Y10 Y11 Y12

Years
Figure 15. Copepod abundance {1® ni) integrated over the first 200 m at 23°S, for thet 3 years of the
simulation.

4.4  Zooplankton and DON

The temporal evolution of simulated copepod (mesplankton: large zooplankton & in
the model) abundance (number of individuals p&rma m?) at 23°S is compared with-situ
data from Kreiner and Ayon (2008) (Fig. 15). Inttgd over 200-m depthp-situ data
between 2000 and 2007 present an important intaedrvariability. However, the maximum
abundance is usually observed during the first piifte year (summer - early fall, with 1°10
to 7.10 no m?) and is located between 10 (14.2°E) and 50 ndutiies (13.5°E) off the
coast (Kreiner and Ayon, 2008). To compare withdame units as Kreiner and Ayon (2008),
we used a mean dry weight of individual animal &.7% pg for each individual. It
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corresponds to a mean dry mass for Calanoides &asin(juvenile, and adult stages) as
estimated by Huggett et al. (2009), a major copegpmties in the Namibian system. Biomass
was converted in terms of carbon by assuming tl@do 4f the dry weight was carbon
(Peterson et al., 1990). The C/N ratio of 5.36 Useanesozooplankton biomass comes from
AMT 6 (Aiken, 1998; Aiken and Bale, 2000; Aikenadt, 2000) estimations in this area. As
shown in Fig. 15, the model simulates a maximuncagepod abundance during summer -
early fall, situated at the same distance from ¢bast asin-situ data. Each year of the
climatological simulation, the simulated copepodiradance varies between 121nd 5.16

no m-.
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Figure 16. Semi-labile DON concentrations (mmol N) estimated at four stations in the open oceanrduthe
AMT 17 cruise (profiles with dashed lines), in Nober 2005, and estimated from the coupled moddH(so
lines), for an averaged climatological month of Mmber. Simulated vertical profiles were taken ia tpen
ocean, one in a physical structure (filament; irust. on the plot) and the other outside of thimicture (out
struct. on the plot).

During AMT 6 cruise, zooplankton was estimatedha¢é¢ stations (St. 15, 12, and 7; see Fig.
4). Data from different size classes (200-%00, 500-1000um, 1000-200Qum, >2000um)
were integrated over 200-m depth except for Stwh2re integration were performed over
100-m depth. To compare with our simulation, weyotdke into account the fraction
comprised between 200 and 200®, usually considered as mesozooplankton (copejods
the model). During the cruise, mesozooplankton esisnated at a value of 796.5 mg N'm
at St. 15, 2204.6 mg N frat St. 12, and 357.5 mg Nnat St. 7. For the same climatological
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month and the same locations, the simulated coratenis are around 750, 200, and 150 mg
N m?. At St. 15, simulated anith-situ concentrations have similar values. At St. 12 and 7
simulated concentrations are much lower thausitu data maybe due tm-situ sampling
collected in an enriched structure (filament, eddgyleed, if we do not take the value at
exactly the same location, but in a physical stmgt simulated mesozooplankton
concentrations can reach 1100 mg N.rThis range of value comes closer to thesitu
observations.

Simulated semi-labile DON is compared with datarfrthe AMT 17 cruise conducted in
November 2005 (Holligan, 2005). This cruise did oamiss the Namibian upwelling system
but crossed the offshore region of the SoutherngBela upwelling system. No other
estimation of DON is available at our knowledge. &&imate the semi-labile part oFsitu
DON measurements, we assumed the deepest val@adbrstation as refractory DON, and
we removed this refractory part (assumed const@htdepth) of the vertical profile of DON.
Simulated vertical profiles of semi-labile DON centrations were taken offshore, one in a
physical structure (a filament) and another onesidetof this structure (Fig. 16). Simulated
andin-situ profiles are not directly comparable buatditu concentrations give an indication
on the profiles we can expect to find offshore of domain. Simulated DON concentrations
are within the range oh-situ concentrations (Fig. 16). The three eastern statod AMT 17
seem to be out off a physical structure, while stegion at 33.9°S - 10.3°E could be in a
filament or an eddy.

4.5 N-,O distribution

In Fig. 17, the vertical sections of temperatuedingy, and oxygen concentrations off Walvis
Bay derived from modeled fields show the signatfren upwelling event due to intense
alongshore winds. A similar situation was obserdkating the FRS Africana cruise in
December 2009 as strong winds lead to upwellingpxofgen-depleted subsurface waters
intersecting the surface within a narrow strip {20 nm) along the coast around Walvis Bay
(Mohrholz et al, 2009 in Cruise Report from Ekaud &ferheye, 2009).

In-situ NoO concentrations reached up to approximately 40Imm® I'* in oxygen-depleted
waters in the water column onto the shelf, andhat ghelf break near the water-sediment
interface and tend to decrease with increasing clncentrations (Fig. 17¢ and 17d).
Simulated NO concentrations have similar values as comparethta for waters with ©
concentrations above 2.6 mp O (Fig. 17c and 17d). For lower,@oncentrations, simulated
N.O concentrations are underestimated as compameéasured ones, with a maximum of 20
nmol NO I* over the shelf and shelf-break (Fig. 17d). The metrization used in
BioEBUS (see Appendix A) from Nevison et al. (200®)ly takes into account J@
formation associated with oxygen consumption dunitgfication process. A more complex
parameterization from Freing et al. (2009) will lpably improve results for the .0
distribution in the whole ocean including OMZ. Tigarameterization will be implemented
and tested in BIoEBUS in a future work.
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5. Nitrogen budget in the Walvis Bay area: nitrogen tansfers and air-sea BO
fluxes

The nitrogen (N) budget is performed around WaBéy between 22°S and 24°S and from
the coast to 12.5°E. Walvis Bay is chosen becausedMZ is well developed in this area
(Mohrholz et al., 2008; Monteiro et al., 2008). Taderstand the horizontal and vertical
transfers of N from the coast to the open oceaa,stiudied area is divided in two sub-
domains: the coastal domain which represents theénamtal shelf from the coast to the 200-
m isobath and the continental slope domain whicboissidered to be situated between the
200-m isobath and the 2500-m isobath. These twedsuimins are divided in three layers:
the surface layer down to 100-m depth (maximum ldgbtthe mixed layer in the ocean in
austral winter); the intermediate layer between #0@ 600-m depth where the OMZ is
located; and the oxic bottom layer between 600 Z0@D-m depth. Note that the volume of
each sub-domain is different, and then integralieces (in 16° mol N yr') presented in Fig.
18 and 19 cannot be directly compared from a subaio to the other. In the following, the
area called "entire Walvis Bay domain" correspotad22°S-24°S, from the coast to 10°E.
For comparisons with other studies, we took a Cadfield ratio (106/16; Redfield et al.,
1963) for the conversion of fluxes from nitrogercesbon.

5.1 Physical forcing and associated export

As shown in Fig. 18, two main areas of upwelling #ound. Nitrate-rich SACW waters
upwell over the slope (17.7 fmol N yr') at 100-m depth: 8 ®mol N yr* are upwelled at
50-m depth, 5.9 8 mol N yr* advected onshore between 50 and 100 m and, anto8.6
mol N yr! advected offshore between 50 and 100-m depth. Alloe continental shelf off
Walvis Bay area, 6.5 & mol N yr* upwell at 50-m depth. Then, the Ekman transport
advects nitrate enriched waters offshore betweand50-m depth: 9.2 ¥dmol N yr! are
advected between the continental shelf and theestyb-domains, 16.8 *omol N yr'
between the slope sub-domain and the open oceanalbmgshore Benguela current also
advects nutrient-rich waters from the Luderitz ufhwg cell to the Northern Benguela
system. As expected, the meridional advection dubd coastal Benguela current between 0
and 100-m depth has the most important contributiorthe continental shelf (9.6 + 2.7 =
+12.3 168° mol N yr') and decreases with distance to the coast (5.5 + 38.8 18° mol N

yr! on the slope). In the coastal domain, the mer@li@uivection of the Benguela current
represents the main contribution for sustainingnary production (between 0 and 100-m
depth). From the surface to 100-m depth, zonal eibreexports nitrates (9.2 — 5.9 = 3.390
mol N yr') offshore from the coast to the slope sub-dom2&¥ (= 16.8 + 8.6) 8 mol N

yr from the slope sub-domain to the open ocean (Ey.

Between 100 and 600-m depth, inshore zonal cua@wects nitrate enriched waters with an
inshore decreasing contribution. At this depth eaager the slope, the poleward undercurrent
below the Benguela current advects nitrate enrichatérs southward and represents a sink
for the studied area with a maximum value overcithinental slope.
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Figure 18. Annual nitrogen budget performed aroWddlvis Bay (between 22°S and 24°S) for physicakfu
for nitrates (black arrow), DOM (dark gray), and RO(light gray). Integrated fluxes are in ¥omol N yr*.
Fluxes lower than 170mol N yr* are not reported on the figure. Horizontal (veaficarrows represent the zonal
(vertical) advection, wavy arrows the vertical migj and cross-circles the meridional advection.

5.2 Primary and secondary productions

Diatom biomass contributes to 99.2% of total priynaroduction along the continental shelf,
and 92% along the continental slope. Total prim@apduction is largely sustained by nitrates:
nitrates contribute to 87.7% of total primary protion along the continental shelf and 80.8%
along the slope. Primary production due to ammoriginot negligible and explains 11.9% of
total primary production on the shelf and 17.9%wslope. By contrast, primary production
based on nitrite is weak; it only contributes t49%. of total primary production on the coast
and 1.3% on the slope, due to a fast nitrificapoocess and a very active upwelling.

In our study, total primary production estimatedward Walvis Bay is equal to 15.5%¢ C
m? yr! over the continental shelf and 11.12XpC m? yr* over the slope domain. In the
BUS, annual primary production has been estimatétiéalG g C ni* yr'* by Ware (1992),
9.5 16 g C m? yr* by Carr (2002), 5.1 0.6 1¢ g C m? yr' based on the AMT data by
Tilstone et al. (2009), and from 3.7%10p to 9.5 16 g C m? yr* using satellite primary
production models (Tilstone et al., 2009). Brown at (1991) estimated the primary
production in the Northern Benguela system at 43y1C mi® yr' inshore the 500-m isobath.
Our estimation over the entire Walvis Bay domaii@s1G g C m? yr?, so higher than the
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estimation made by Brown et al. (1991) for the Nerh Benguela system, and closer to the
estimation made by Carr (2002) and Tilstone e{2009) using primary production models

based on satellite observations. This observasiaii surprising as the primary production in
the Northern Benguela system for latitudes betva82$ and 18°S are lower than the primary
production around Walvis Bay which represents & yeoductive area as compared to other
regions of the BUS.

Secondary production (or total grazing) includeazgrg of phytoplankton (flagellates and
diatoms) by zooplankton (ciliates and copepods)gading of ciliates by copepods. Over the
continental shelf, 42% of total grazing is due tpepods, 87% of it being upon diatoms.
Over the slope, copepods explain 60.2% of totakiggp and 79.6% is effectuated upon
diatoms. Over the entire Walvis Bay domain, netnaiggted grazing flux is estimated at 2.8
10 g C m? yr'*. Monteiro (2010) estimated the food web consunmptésm at 16g C mi? yr

Lin the Northern Benguela system. Simulated zooptankonsumption is higher (x2.8) than
those estimated by Monteiro (2010). As for primpargduction, the analysis in our study is
performed on a very productive area (around WaBay) which is smaller than the one
considered in Monteiro (2010).
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Figure 19.Annual nitrogen budget performed around Walvis Bagtween 22°S and 24°S) for biogeochemical
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5.3  Vertical export of POM and fixed inorganic N lossesby denitrification and
anammox

In the surface layer (0-100 m), the high biologiaetivity produces a large amount of detritus
and DON. This OM (Ig, D. and DON) is actively remineralized in the surfaagelr: 12.7 (=
5.9 + 6.8) 18’ mol N yr' over the coast and 24.1 (= 8.8 + 15.3)°1f0l N yr' at the slope
(Fig. 19). In the surface layer (0-100 m), an intpot vertical export production of PON is
simulated. Large detritus is by far the main cdntior to total vertical PON export: it
contributes to 97.1% (or 5.1 fmol N yr') over the coast and 98.6% (or 9.2°1@ol N yr

Y at the slope (Fig. 19). The annual mean simulaggtical PON export is equal to 2.5 mol N
m? yrt (or 2 16 g C mi? yr!) on the continental shelf, slightly higher than mikiro (2010)
who estimated a sinking flux of particulate orgaréchon (POC) to 2 &g C y* (or 1.1 16

g C nmi? yrY) in the Northern Benguela system. But, the sammneent as for primary
production and grazing can be made here: Walvis iBay very productive area and is not
representative of the whole Northern Benguela syste

Simulated nitrification fluxes seem in agreemerthwn-situ estimations. Indeed, Molina and
Farias (2009) measured the aerobic,Nékidation rates (i stage of nitrification) along the
vertical profile of oxygen off Northern Chile. Iing¢ upper part of the oxycline (between 15
and 30-m depth), within the euphotic layer, aerolid;" oxidation rates were detected
between 0.16 and 0.7 d™ (or between 5.8 and 28.8"4@nol N mi® yr!). In our modeling
experiment, the two nitrification stages have a imaxn between 20 and 80-m depth, with
values up to 8.9 and 8.6 1tmol N m® yr?* for the £' and 2 stages of nitrification,
respectively. This estimate is between the valaaad by Molina and Farias (2009).

In the intermediate layer (between 100 and 600-pthjeprocesses of remineralization (oxic
and anoxic) of the OM (here: land DOM; remineralization processes are betweenaoial
three order of magnitude lower forsEhan for  and DON in this intermediate layer) stay
very active, with 0.9 (= 0.32 + 0.0013 + 0.57 +@BP10d° mol N yr* over the coast and 5.6
(= 2.1 + 0.004 + 3.5 + 0.026) Tomol N yr' at the slope (Fig. 19). During remineralization
processes, oxygen is consumed and low oxygen ctratiens are frequently found between
100 and 600 m (intermediate layer) over the contaleshelf and slope. OM remineralization
due to denitrification process represents 0.03.02® + 0.004) 18 mol N yr* at the slope
and 0.0093 (= 0.008 + 0.0013) *famol N yr* on the coast (Fig. 19). This anaerobic
remineralization associated to the anammox procesgibutes to a fixed inorganic N loss
for the system: 4.8 IGnol N yr’ is lost on the shelf and 1.7 %Mol N yr* on the slope (Fig.
19). In the bottom layer (between 600 m and 500@epth), the remaining detritus are
remineralized under oxic conditions. Kuypers et(2005) and Lavik et al. (2009) found
situ values between 0.075 and 0.25 mmehi¢ d*, mainly near the water-sediment interface
in Walvis Bay (water depth lower than 200 m) foxefil inorganic N loss associated with
denitrification. We underestimated this fixed inangc N loss with a maximum simulated
value of 0.035 mmol Nm™ d* between 22°S and 24°S. As sediment processeataken
into account in BIoEBUS, this underestimation ist@i@ly associated with missing sediment
processes. Indeed, a large fraction (1/2 to 3/4)ewitrification occur in the sediment and the
other fraction in the water column (Devol, 2008heTsame remark can be made for anammox
processin situ estimations varies between 0.01 and 0.2 mmohi d* (Kuypers et al.,
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2005; Lavik et al., 2009) while the maximum simatavalue is 1.7 Thmmol Nb m* d. In
this modeling experiment, the anammox processeiariyl underestimated as compared with
in-situ estimations. It only generates a fixed inorganio$s of 2 1® mol N yr* on the shelf
and 5.6 1®mol N yr* on the slope. The explanation could come fromuted formulation
from Yakushev et al. (2007) for the anammox procebsch requires the simultaneous
presence of N@and NH,". Indeed, N@ concentrations are generally very low in the m&rin
environment as compared to BlCas in our studied area. Recent studies arguenticavbial
processes could be more complex than the ones pteaped in biogeochemical models. A
coupling between aerobic (nitrification) and an&érdanammox) Ni oxidation (Woebken
et al., 2007), as shown for the Black Sea (Lam.eR@07), could be at work, producing NO
simultaneously with the consumption of this lataridg the anammox process. It could be of
interest to take into account this coupling to eotlly estimate the anammox process.

Inshore of the 600-m isobath, an important quandtyPON (principally large detritus)
reaches the sediment before being remineralizedexfained in the previous section, the
model does not include a sediment module; PONgostimulates on the floor artificially in
the model, without further interaction with the dyeng waters. The burial flux of PON in
the sediment reaches 4.1 (= 3.3 + 0.8°Z@0l N yr! (or 1.6 18 g C m? yr) on the
continental shelf (97.8% due to large detritus) ar2b (= 1.2 + 0.05) ¥ mol N yr' (or 0.3

107 g C m? yr') at the slope (99.9% due to large detritus) (Ri). Monteiro (2010)
estimated the annual depositional loads of PO@arNorthern Benguela system sediments to
be 0.7 18 g C yf', corresponding to a mean depositional flux rat8.4f1¢ g C m? yr* in

the organic-rich surface sediments over the contaieshelf.

5.4  Nitrogen transfers and nitrogen source for the Sout Atlantic Subtropical Gyre

Nitrogen input into the surface layer by verticadaneridional advection is compensated by
offshore and downward exports (by advection and R@itical sedimentation) of OM. In the
surface layer (0-100 m) of the coastal and slogedamains, total export of organic N
represents 21.5 ¥dmol N yr* (which corresponds to 38.5 3mol N m® yr'). Vertical
sinking of POM represents 67.4% of this export $140°° mol N yr* or 25.9 16 mol N m?®
yr); about 98% of it being channeled through theigaisinking of large detritus. Transport
of DOM explains 23.3% (5 ¥Bmol N yr* or 9 10° mol N m® yr?) of N total export, and
transport of POM 9.3% (2 $®mol N yr* or 3.6 16° mol N m® yr"). Using a 3-D idealized
coastal upwelling ecosystem, Lathuiliére et al.1®0found that 19% (497 mol N hd?,
corresponding to 11 T0mol N mi®yr* using a 300-km wide coastal band and 55-m degith) o
total export in a coastal transition zone was @uB®M transport, 25% (654 mol N'ha™* or
14.47 10° mol N mi® yr') to DOM transport, and 56% (1496 mol N'mi* or 33.09 1G mol

N m* yr') to POM sedimentation. Results from our realistiodel of the Namibian
upwelling system are coherent with estimations ftathuiliére et al. (2010).

Monteiro (2010), using a simplified representat{anbox model), estimated the total annual
carbon export flux in the Northern Benguela systetihe sum of the vertical export of POC
(210 g Cyrftor1.116g C m?yr?, 77% of total carbon export) and the offshore atioe
of dissolved organic carbon (DOC) (0.6'4@ C yi* or 0.3 16 g C m? yr?, 23% of total
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carbon export). In our study, using the same dafimias Monteiro (2010), the total simulated
annual carbon export flux over the continental slagld the slope off Walvis Bay area
represents 1.8 g C yr' (3.1 16 g C m? yr"): vertical sinking of POC out of the surface
layer is equal to 1.2 1&g C yr* or 2 16 g C m? yr* (65.7% of total carbon export), and
offshore advection of DOC is 0.6 @y C yr* or 1.1 16 g C m yr* (34.3% of total carbon
export). Monteiro (2010) estimated annual sedinterafluxes of POC in the Northern
Benguela system sediments and found 0.2 §0C yi* (or 0.4 16 g C m? yr). Here,
simulated sedimentation flux of POC is 0.4%¢ C yr', corresponding to 0.7 @ C m? yr

! Our results are then in agreement with thoseimdticby Monteiro (2010).

The Walvis Bay area can be a non-negligible N sodor the eastern part of the South
Atlantic Subtropical Gyre. Using our coupled modeN input of 28.7 18 mol N yr* can be
inferred at 10°E (western boundary of the entirelWgaBay domain), between 22°S and
24°S, for the first 100 m of the water column. Assug a horizontal surface for the South
Atlantic Subtropical Gyre (7.7 2&m?® equivalent as the one considered in Charria .et al
(2008b) for the North Atlantic Ocean, this estimatis equivalent to 0.037 mol Nyr* for

the entire Walvis Bay domain (10.3*1km?). Assuming the same contribution for the entire
BUS (18°S to 35°S with 10° offshore, or 10.5 k@n®) as the entire Walvis Bay domain, the
N source for the Subtropical Gyre corresponds 88 Gnol N m* yr’. This extrapolation
certainly represents an overestimation as the WaBay area is a very productive area
compared to the entire BUS. This last estimatios @ same order of magnitude than the
other possible N sources reminded in the introdactianging from 0.01 to 0.24 mol Nm
yr! (Charria et al., 2008b). As explained in the poesi Sect. 5.3, fixed inorganic N loss due
to denitrification and anammox is underestimatedunestimated offshore N source from the
Walvis Bay area for the eastern part of the Souttamdic Subtropical Gyre. Indeed,
denitrification and anammox processes occur maudgy close to the coast and in the
sediment. Sediment processes are not taken intuatdheses processes are mainjya@d
NO3z consumptions, and fixed inorganic N loss by dédiaation. Moreover, the resolution of
our coupled model is not fine enough on the contae shelf to really resolve
biogeochemical processes very close to the coast.

55 Air-sea N,O flux

Ocean-atmosphere,® fluxes were estimated to be equal to +2.8 m@dl N,O yr' in the
coastal domain and +2.6 ®thol NbO yr* over the slope (Fig. 19). Figure 20 presents the
annual mean PO flux at the ocean-atmosphere interface usingath@spheric convention
(positive flux means an outgasing ot from the ocean to the atmosphere). Fluxes are
averaged in latitude over the same domain as thadget (22°S to 24°S). In the open ocean,
air-sea fluxes are weakly positive (+0.8%1®mol NO m? d%). During AMT 12 (May-June
2003) and AMT 13 (September-October 2003) cruisgssea NO fluxes were estimated
over the South Atlantic Subtropical Gyre. Using Wiakhof (1992) relationships, air-sea
fluxes were +1.3 16 and +0.4 18 mmol NbO m? d' in austral autumn and spring,
respectively (Robinson et al., 2006; Forster et 2009). Simulated air-sea,® fluxes
offshore, over the most western part of our studiechain, are higher than those estimated
from in-situ measurements during AMT 12 and 13 cruises. Howekertrack of both cruises

163



was in the oligotrophic gyre (10°S to 30°S - 25°%#e the tracks on Fig. 1 from Robinson et
al., 2006). Even at the most western part of omnala (5°E), conditions are not oligotrophic.
Annual mean of the simulated® fluxes increases up to +7 4@mol NbO m? d* close to

the Namibian coast (Fig. 20). Using®I concentrations from the FRS Africana cruise in
December 2009, we estimated air-se®Nuxes along the Walvis Bay transect (23°S). Some
assumptions were made. First, concentrations measirthe first bottle (between 4 and 18-
m depth) are assumed to be representative of surfanditions. Secondly, the same
formulation than the one in BIoEBUS (see Appendixi& used to estimate air-segaN
fluxes. Thirdly, we used the same wind speeds Diecember) than those used to force the
coupled model, deduced from the QuikSCAT monthiynatology. Estimated air-sea,®
fluxes from FRS Africana data are overlaid on 2@. The three estimations made at 13.2°E
(+2.4 + 0.7 1¢ mmol NO m? d*), 13.7°E (+3 + 0.4 16 mmol NbO m? d%) and 14.1°E
(+3.6 + 0.6 10 mmol NbO m? d%) are in good agreement with the simulated fluese to

the coast, air-sea ® flux from in-situ observations can not be estimated because of an
important standard deviation for the@ concentrations measured in the water column at
14.3°E (see Sect. 4.5). Taking a mean value betweefour measurements made in the first
20-m depth at 14.3°E, air-sea@flux is estimated at +16.8 Fammol O m? d*. Close to

the coast, the simulated air-segONflux reaches a maximum value of +72fmol N,O mi?

d*, which is less intense than tiresitu estimated one. However, this later has to be taken
with caution due to high standard deviations arel rttean value taken over the first 20-m
depth. So, simulated air-sea@ fluxes in the Walvis Bay area, using our coupteddel,
seem in reasonable agreement with estimations mvéateN,O data from the FRS Africana
cruise in December 2009, except close to the cotstiever, it is obvious that moire-situ
data are needed to conclude.
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Figure 20. Annual and seasonal mean of air-se® Kuxes (mmol PO mi? d?), averaged over the latitude
range 22°S to 24°S (Walvis Bay area) in the Namihipwelling system. Red stars stand for the FREBaka
(December 2009) data. Positive flux means an oiurigasf NO from the ocean to the atmosphere.

As a fewin-situ data are available in our studied area, we alstome comparisons with
other EBUS. Four cruises and one year of monitooiighile provided data for determining
air-sea NO exchanges (Paulmier et al., 2008). At the fixdien located on the continental
shelf (67-m depth), estimated air-seagONfluxes show great temporal variability (between
September 2000 and December 2001). Values betvte®@ri8® and +0.33 mmol pO m? d*
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have been recordetliring relaxation and upwelling events, respecyivéhe average annual
N,O flux estimated at this station is +4.5“Mmmol NO m? d*. Other estimations made
during cruises give an average annugDNlux of +6 10> mmol NbO mi? d* (Paulmier et al.,
2008) Wittke et al. (2010) estimated,® emissions in the Mauritanian upwelling system
using a simple upwelling modeh-situ N,O measurements and QuikSCAT product. Air-sea
N,O fluxes are estimated up to +172énmol NbO m? d*! in the northern part of the
upwelling area off Mauritania, while they do notceed +9 18 mmol NbO m? d* in the
southern part. pO emissions highlight an important seasonality elrivoy the wind-driven
upwelling off Mauritania. Using satellite and oceabservations, and an empirical
formulation adapted fothe Californian coasti.ueker et al. (2003) estimated air-segON
fluxes of +11 1¢ mmol NuO mi? d* during upwelling conditions. Coastal air-segONluxes
estimated in our study seem in agreement with tddéerent estimations obtained for other
EBUS.

We now compare the mean simulategONemissions off Walvis Bay area with estimations
made in other coastal upwelling regions. As coagtalelling areas studied in Nevison et al.
(2004) do not extend more than 100 km offshorejuseuse the mean ® emissions of the
coastal domain off Walvis Bay (22°S to 24°S; frdm toast to 200-m isobath, so around 100
km offshore) to be coherent for this comparisor. the coastal domain off Walvis Bay (2.1
10* km?), ocean-atmosphere,® fluxes were estimated to be +2.% bol N,O yr* (Fig. 19)

or +8.1 Gg N yi*. This small domain does not represent more th2¥ bf the world’s major
eastern boundary regions (1.75° Kn% Nevison et al., 2004), however its® emissions
contribute to 4% of the emissions in the eastenmbary regions (+200 + 0.140 Gg N'yr
Nevison et al., 2004), and to 0.2% of the globaascemission (+3.8 Tg N ¥r Nevison et
al., 2003, 2004). For comparison, Nevison et @004 estimated +16 Gg N V(8% of the
global N;O upwelling emissions) for the South-West Africaaf5°S — 30°S: 1.9 1&m?, or
10.9% of the global coastal upwelling). Dividing Biye surface of each area, the coastal
domain off Walvis Bay (2.1 Tokm?) studied here emits 38.5 1@ N m? yr?, while the
South-West Africa area (1.9 1Rm?) from Nevison et al. (2004) emits 8.446 N mi? yr™.
Other coastal upwelling areas (see Table 2 fromiddavet al., 2004) emit between 6.3 and
16.4 10° g N m? yr'’. However, as mentioned by Wittke et al. (2010)yilsien et al. (2004)
overestimate the air-sea,® fluxes due to the gas transfer velocity and thepidgcal
relationships used in their study. As we used #mesgas transfer velocity from Wanninkhof
(1992) than Nevison et al. (2004), even if the relatiopshused for the gas exchange
overestimates the air-seafluxes, the Walvis Bay area stays an importaaa af emission
as compared to other coastal upwellings. Therefexn if the Walvis Bay area only
contributes to 1.2% of the world’s major eastermrmary regions, its }0 emissions are
noticeable for these regions.

6. Conclusion

A coupled physical/biogeochemical model (ROMS/Bi&EB has been developed for the
Namibian upwelling system. It takes into accoumt main planktonic communities and their
specificities, a detailed description of the midabbloop, small and large particulate
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compartments, a DON compartment, and an oxygentieguar oxygen-dependent microbial
processes. A simple module has been used to estiimatNO production and calculate the
N2O fluxes at the air-sea interface. Simulated fieldse compared with different types of
data available in the studied area. The model ctiyreepresents the climatological fields as
compared with CARS databases (2006 and 2009) anA di@atology (2001; Conkright et
al., 2002). Our climatological configuration obvaby underestimates the important
interannual variability of the Namibian upwellingssem that is observed in-situ data. In
future works, the coupled physical/biogeochemicaldet will be run using the interannual
forcing to catch this interannual variability. Viedl gradients of simulated fields give
satisfying results, except oxygen concentratiorsr iee water-sediment interface over the
continental shelf. This problem will be resolved thwe addition of a sediment module that
will take into account oxygen consumption by degtamh processes at the water-sediment
interface. Along the Namibian continental shelfgdelation of OM in the upper sediments is
very active since an important part of OM falls it the water column and accumulates in
the upper sediments before being remineralized.

This coupled model allowed us to estimate the Nsfiers from the coast to the open ocean,
the N export under the surface layer, and the gutno (NO) exchange at the ocean-
atmosphere interface in the Namibian upwelling eystand more especially in the Walvis
Bay area (between 22°S and 24°S). In the surfag I@@-100 m) of the coastal and slope
sub-domains, primary production is sustained byeation of nitrates: mainly by horizontal
advection in the coastal domain, and mainly by ujmee in the slope domain. Over the
coastal domain (0-100 m), 32.4% of total OM expsrtiue to DOM export (3.4 1Hmol N
yrl), 18.1% due to POM export (1.9 ®6nol N yr?), and 49.5% due to vertical sinking of
POM below 100-m depth (5.2 fomol N yr'). The slope also represents a net loss of fixed
inorganic N, advection processes export 14.4% ofvD@.6 10° mol N yr'), 1.8% is
exported by advection in form of POM (0.2'4@nol N yr'), and vertical sinking of POM
contributes to 83.8% (9.3 ¥omol N yr'). Denitrification and anammox processes take place
in the intermediate layer (between 100 and 600-pitdeover the continental shelf and slope.
These anoxic processes contribute to the losskefifinorganic N (2.2 Fomol N yr?) over
the continental shelf and the slope. This fluxektively weak compared to other horizontal,
vertical and biogeochemical fluxes, including tliresea NO fluxes. However, since the,&

not yet well represented near the bottom of theewablumn, the biogeochemical fixed
inorganic N loss could be greatly underestimateggssting the importance of including a
sediment module to represent the biogeochemistryhisf wide shelf Namibian system.
Indeed, an important quantity of OM is sequestrateitie upper sediments of the Walvis Bay
area. 78.8% (4.1 1®mol N yr') of POM sinking vertically at 100-m depth is sesuated on
the shelf sediment while only 14% (1.3"4énol N yr*, mainly above 600-m depth) of POM
reaches the sediment without being remineralizedhenslope. As compared with previous
studies (Monteiro, 2010; Lathuiliere et al., 2018)y modeling experiment provides similar
results.

The N export at 10°E is non-negligible (28.7%Mol N yr?) for the first 100-m depth. An
extrapolation to the entire BUS would imply a sfgraint contribution of the upwelling region
for sustaining primary production in the SubtropiGyre. In a future work, the estimation
will be made using a configuration of the entire BU
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The Walvis Bay area is also an area wheg® N outgazed to the atmosphere. Estimated
fluxes in our study have the same order of mageitinéhn fluxes estimated off Walvis Bay
during the FRS Africana cruise in December 2009, fuxes estimated in other EBUS. The
coastal domain off Walvis Bay considered in oudgtdoes not represent more than 1.2% of
the global coastal upwelling, however a simple paterization shows that its,@ emissions
(8.1 Gg N y) could contribute to 4% of the globab® upwelling emissions, and to 0.2% of
global ocean BD emission. So, estimated emissions off Walvis Bgyesent a significant
area of NO emissions for the South-West Africa region, andhpared with other coastal
upwelling areas. The JO oceanic cycle deserves to be studied and betiderstood. Its
parameterization in global models has to be imptaneorder to better estimate the response
of the global ocean to present and future climati@nges, taking into account oxygen
minimum zones, especially in Eastern Boundary UpmglSystems.

In future works, ameliorations will be made in BBES to improve the microbial loop and
better estimate the fixed inorganic N loss duednittlification and anammox processes, and
the NO production in suboxic conditions. In order to tbetsimulate very low ©
concentrations on the continental shelf and fixedrganic N loss by denitrification, a
sediment module will be added to BioEBUS. In thisaawhere suboxic conditions are
frequent, the BD parameterization has to take into accow formation process associated
with suboxic processes. The parameterization froemg et al. (2009) will probably improve
results for the PO distribution in the OMZ. Finally, microbial progges, with a coupling
between aerobic and anaerobic Nkxidation, could be of interest to better quantifie
anammox process in the BIOEBUS model. More stualieneeded to better understand the N
cycle in OMZ and improve the representation of #msociated processes in coupled
physical/biogeochemical models.

Appendix A: Formulation of the Source-Minus-Sink (SMS) terms ofthe BioEBUS
model

The model contains 12 state variables (Table 1¢ fohmulation of the SMS terms for each
of the biogeochemical tracers, with parameter \&a(U@ble 2), is given by:

SME(R;) = (1-¢&5,).05 (PART,N).[Ps] = G;2.[Zs] =Gz [Z,] = 145, [Ps] (A1)
SMYP,) =(1-& ).Js (PART,N).[P.]1-G} .[Z] -G .[Z, ]~ 4 [P]+ Lys (A2)
SMSZ;) = {1, (G2 + G ).[Zs] - G22 [Z,] - ¥y, [ Z6] — g, [Zs)? (A3)
SMSZ,) = f1, .(G}* +G}t +G2*).[Z, 1 -y, 12,1 - 1y (2,1 (A4)

SMSD;) = (L~ 1, ).(G7 + G ).[Zs]+ php, [Ps]+ e [P1+ 4, [Z5]?

(AS)
_/'IDS'[DS] —remD; + Ls
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SMSDL) =@- flzL)-(G;f +G;t +GZZLS)-[Z|_] "',UzL '[ZL]2 ~ Hp, '[DL] —remD_ +Ls (AB)

SMY(DON) =&, J, (PART,N).[Ps]+ &, J (PART,N).[P.]1+ 2, .y, .[Z]

(A7)
+f 2zL 'yzL '[ZL] +/'IDS -[Ds] +:uDL '[DL] —-remDON
SMSNQ,) = —[aJPS(PART).fPS'(NOS,NOZ).[PS] + aJF,L (PART).fF,L '(NOa,NOZ).[PL]].
__INGI | Nitrif 2- Denitrt (A8)
[NG,] +[NG,]
SMYNQ,) =-[aJ, (PART).f, '(NO, NO,).[P] + al, (PART).f, '(NO,,NG,)[R]]
& + Nitrif 1— Nitrif 2+ Denitrl— Denitr2 — Anammox (A9)
[NG,]+[NQ]
SMYNH,) =-aJ, (PART).f, "(NH,).[Ps] —aJ, (PART).f, "(NH,).[P.]
+(@-12,).y, [Zs]+ @~ 2, ).y, [Z,] - Nitrif 1+ remDy +remD, + remDON (A10)

— Anammox

SMS0,) =Ry, /y-(Jp, (PART,N).[Fs] + I (PART, N).[R ] - DcDON(O,)
— DcDs (Oz) —Dch, (Oz) -1 f 223)-yzS -[Zs] -@1-f 22L )-yzL '[ZL]) (Al11)
~ 15.Nitrif 1~ 05.Nitrif 2+ FluxOAO,)

If [O5] > 4 mmol @ m™ and depth (Z, in meters) > depth of euphotic z@\evison et al.,
2003):

SMSN,0) = Ry 0,(a,/[0,] + ,).expC Z/Z.....)-A5.Nitrif 1+ 05.Nitrif 2) (A12)

Lvs is the sinking term which represents the sinkiegpeity w, , w, , or w, for large
phytoplankton, small and large detritus, respettijvdepending of the considered equation.

Primary production

The growth rateJ, (PAF,T,N) of phytoplanktonP, (i represents flagellates or diatoms), is

limited by light availability for photosynthesis AR: Photosynthetically Active Radiation),
temperature T (°C), and nutrients (N represents, NQ»,, and NH),

Jp (PART,N) =aJ, (PART).f, (NG;,,NG,,NH,) (A13)

aJ, (PART) represents the phytoplanktéhgrowth rate limitation by PAR and temperature,
using the analytical formulation of Evans and Rawrs{1985):
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Imav, a, PAF

al, (PART) =
' J@Omax, *+ (@, PAR?)

(A14)

where Jmax, is the maximal light-saturated growth rate, funictiof temperature (Eppley,
1972):

Jmax, =a, b’ (A15)
Exponential decrease of light intensity is formethas in Koné et al. (2005):

0
PAR(2) = PAR,.exp(- (K, 2+ Koo || ORc/y [R]1.02)) (A16)

PAR is the incident radiation at the surface of theao¢k, andkcy, are the light attenuation
coefficients due to water and to chlorophgllrespectively.d is the chlorophyll/carbon ratio,
rem IS the carbon/nitrogen Redfield ratio for phytaeon, [P;] represents the sum of nano-
and microphytoplankton concentratiods, is the depth step (vertical thickness) (m).
Limitation by nutrients (Fasham et al., 1990) igegi by aMichaelis-Menterformulation:

fo (NO,NO,, NH,) = f, '(NO,NO,) + , "(NH,)
 (NOLNOLNH, ) = (NOT+INO.EXPEK s INH) | [NH,] (A17)
| Kuos, +INOT*INOT " Kypsy, +INH,]

The phytoplanktorP, growth rate is limited by N§ NO,, and NH. NH, is preferred to N@
and NQ for phytoplankton.KNO3F1 andK,, are the half-saturation constants for N8O,

and NH, uptakes by flagellates or diatoms. Small phytodktiam cells are more adapted to low
nutrient and stratified conditions than larger onéalf-saturation constants for N@nd NQ
are usually higher than those for iHor both flagellates and diatoms (Eppley et H69;
Caperon and Meyer, 1972a, 1972b). Besides the mlexated surface/volume ratio, small
cells have better assimilation efficiency than éaoglls (Nalewajko and Garside, 1983). So,
the half-saturation constants are lower for flaagelt than diatoms.

Note that here, it is assumed that phytoplankt@nrar limited by phosphate (Dittmar and
Birkicht, 2001; Tyrrell and Lucas, 2002) and/oricgite and/or other micro-nutrient like
metals (e.g. Fe), which is reasonable for the Namibpwelling system.

Grazing

The specific feeding rate of a predatér on a food typeR, is calculated according to the
following formulation (Tian et al., 2000, 2001):

€ [P
G;_ _g ZJ»Pi [ |]

— Ymax,, *
| Tk, +F

,avecF = e, , [P] (A18)

t
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O, is the maximum grazing rate of the predaiyr (j represents ciliates or copepods),
€ n is the preference of the predatdy to the preyP, [P] is the prey concentratiorkZi is
the half-saturation constant of the predair for ingestion, F, is the total biomass of
available food for the predatd; (Fasham et al., 1999).

Remineralization of particulate and dissolved déns

Decomposition of detritus¥s orD, ) or dissolved organic nitrogddON (namedDet in the
following equations), is formulated as follow (Yahev et al., 2007):

remDet= DcDet(O,) + DcDet(NO,) (A19)
- DcDet(O,) is the decomposition dDet in oxic conditions:
DcDet(O,) = exp(KtoxT).K, .[Det].Fox (A20)

If [O2]< O0xthen:Fox =0
If [O2]> Oz0x then:Fox = ([O2]-0O20x)/(|O,]-O.0x+Kox)

whereKy isthe remineralization rate in oxic conditiont&f4 for Ds andD,, andKyp4 for the
DON).

- DcDet(NGQ,) is the decomposition dDet in suboxic conditions (denitrification):

DcDet(NQ;) = 05.Denitrl(Det) + 0.75.Denitr2(Det) (A21)
Denitrl(Det) = Kys2.Fdnox.FANNQ.[Det] (A22)
Denitr2(Det) = Ky24.Fdnox.FANNQ[Det] (A23)

If [O2]>0O2dnthen:Fdnox =0
If [O2]< Oxdnthen:Fdnox = 1 4 O]/(02dn.(Gdn+1-[02]))

If [NOs]< NOsmi then:FdAnNG; = 0
If [NO3]>NOsmi then:FAnNQ; = ([NOs3]-NOsmi)/([NOs]-NOsmi+1)

If [NO;] < NO;mi then:FAnNG, =0
If [NO, ]> NO2mi then:FANNG, = ([NO,]-NOmi)/([NO;]-NOmi+1)

Then, the T and 2° stages of denitrification are:

Denitrl = Denitr1(DON) + Denitrl(3) + Denitrl(D,) (A24)
Denitr2 = Denitr2(DON) + Denitr2(3) + Denitr2(D,) (A25)
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Nitrification (Yakushev et al., 2007)

1% stage of nitrification NH, — NC,): Nit 'flzw. NH A26

g NH, ,): Nitri 0,] + Oynt [NH,] (A26)

2" stage of nitrification NG, -~ NG,): Nitrif Z:M.[NOZ] (A27)
[O,] + O,nf

Anammox (Yakushev et al., 2007)

Anammo = Kanammo'[NOZ]'[NH4]'Kconver (A28)

Fluxes at the ocean-atmosphere interface

0O, and NO fluxes at the ocean-atmosphere interface areesgpd using the gas transfer
velocity from Wanninkhof (1992), and the Schmidther from Keeling et al. (1998) for,O
and from Wanninkhof (1992) for J0. O, saturation concentrations at one atmosphere total
pressure for water-saturated air come from Gamth@ordon (1992). PO concentrations in
equilibrium with moist air at total pressure of caenosphere come from Weiss and Price
(1980). The dry mole fraction of atmospherigNis assumed to be 318 ppb (Lueker et al.,
2003; Cornejo et al., 2006; Anonymous, 2008).

Chlorophyll/Nitrate ratio

Chlorophylla concentrations Chl-a]; in mg Chl m® are derived from simulated
phytoplankton concentrationsP{f in mmol N m® using a variable Chl/N ratio following
(Hurtt and Armstrong, 1996):

[Chl-a] = 159.1.[P] (A29)

1.59 is the standard Chl/N ratio (in g Chl (mol'IN)If growth is light limited, then the Chl/N
ratio is maximum andgy = x,,.,, = 1, hence C/Chl,=50g C g CHht. If phytoplankton growth

is nutrient limited, ¥ = nutrient-limited growth rate / light-limited gnth rate, and the upper

limit for the (C/Chl}a is fixed to 160 g C g CHI(Charria et al., 2008b). In this case, the
applied y ratio increases with the quantity of light avaltafor a constant growth rate.
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3.3 Conclusion

Les champs issus du modele couplé ROMS/BioEBUSEntonfrontés a différents types de
données disponibles dans la zone de l'upwelling Ndamibie. Le modeéle représente
correctement les champs climatologiques compargsbages de données CARS (2006 et
2009) et a la climatologie WOA (2001). Notre configtion climatologique ne peut
représenter 'importante variabilité interannuelle systeme de 'upwelling de Namibie, telle
gu’observée dans les donnéesitu. Les gradients verticaux des champs simulés ddriesn
résultats satisfaisants, excepté pour les condemsaen oxygene pres de linterface eau-
sédiment sur le plateau continental. Ce problenta sésolu en ajoutant un module de
sédiment prenant en compte la consommation d’oxyganes processus de dégradation a
I'interface eau-sédiment. En effet, sur le plateantinental Namibien, la dégradation de la
OM dans les sédiments superficiels est trés acvaine part importante de la OM chute le
long de la colonne d’eau et s’accumule au niveasédliment avant d’avoir été décomposée.

Aprés confrontation des champs modélisés avec desébs satellites eénb-situ, les flux
physiques et biogéochimiques ont été étudiés adircamprendre et estimer les transferts
d’azote depuis la cote vers I'océan ouvert, I'exgbazote sous la couche de surface, et les
emissions de PO a l'interface océan-atmosphére dans le systeniapmleelling de Namibie.

Dans la couche de surface (0-100 m) du plateaalet tontinental, la production primaire est

soutenue par I'advection de nitrates. L’'upwellingnpipal des eaux riches en nitrates se situe
au niveau du talus continental. Une partie de e eemonte jusqu’a la surface, une autre
partie est advectée zonalement sur le plateaunmonél avant de remonter a la surface.
L’apport de nitrates par advection méridienne gstlément trés important en raison de la
cellule de Luderitz tres active située au Sud desrmpne d’étude.

Au-dessus du plateau continental (0-100 m), la @Glpeancipalement exportée par advection
de DOM (32.4%) et sédimentation verticale de POBLE%), dont une importante quantité
(39%) arrive au niveau des sédiments superficielpldteau Namibien avant d’avoir été
décomposeée, et se retrouve séquestrée dans lesesésli Le talus représente également une
perte nette d’'azote par advection de DOM (14.4%)xédimentation verticale de POM
(83.8%). Au niveau du talus, seulement 11% de la ©dortée est séquestrée dans les
sédiments. L'importante quantité de OM qui sédiradatlong de la colonne d’eau entraine
une intense activité de reminéralisation bactéeeimonsommant I'oxygene pour dégrader la
OM. Ces processus biologiques locaux ainsi queebasx South Atlantic Central Waters
(SACW) pauvres en oxygene advectées par le sousstiopermettent le maintien d’'une
OMZ dans la zone intermédiaire (entre 100 et 60@enprofondeur) au-dessus du plateau et
du talus continental Namibien. Ainsi, au niveau plateau et du talus continental, les
processus de dénitrification et anammox contribi@enine perte totale d’azote de 2.2 10
moIN.yr*. Ces flux sont relativement faibles (deux ordres gtandeur de différence)
comparés aux autres flux horizontaux, verticaukiegeochimiques, mais sont comparables
aux flux de NO vers I'atmosphére (5.5 @oIN.yrY). Cependant, puisque I'oxygéne n’est
pas encore correctement représenté pres du sédieepertes d'azote par dénitrification et
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anammox sont certainement fortement sous-estineéesiggérent I'importance d’inclure un
module de sédiment pour représenter la biogéochdm@ateau continental Namibien.

L’export total d’azote estimé a 10°E (0.037 molN.y1%), entre la zone de Walvis Bay et le
Gyre Subtropical de I'Océan Atlantique Sud, n’eat mégligeable dans les 100 premiers
meétres de la colonne d'eau. Une extrapolation eut ke Benguela (0.38 molN:fryr?)
montre une contribution significative de la zond’dpwelling pour la production primaire du
Gyre Subtropical. L'utilisation du modeéle couplé @nfiguration SAfE permettra d’estimer
I'export d’azote depuis le systtme du Benguelaeenters le Gyre Subtropical de I'océan
Atlantique Sud.

Enfin, cet article met en évidence le rbéle du systede I'upwelling de Namibie comme
source de PD pour I'atmosphere. Les flux estimés dans notmeesont du méme ordre de
grandeur que ceux estimés au large de Walvis Bagntida campagne FRS Africarem
Décembre 2009, et ceux estimés dans les autres EBIOS que le domaine cétier situé au
large de Walvis Bay ne représente pas plus de H@%EBUS en terme de surface, ces
émissions de DO (8.1 GgN.yi"), estimées & partir d’une paramétrisation simpéirraient
contribuer a 4% des émissions totales des EBUG 286 des émissions de I'océan global, en
raison des conditions anoxiques fréquentes quirfesat la production de JO. Ainsi, le
domaine cotier au large de Walvis Bay représenéezame significative d’émissions de®l
pour la zone du Benguela. Ces résultats montreiitagt nécessaire d’étudier et de mieux
comprendre le cycle océanique dpCN La paramétrisation du,® dans les modeéles globaux
doit étre améliorée afin de mieux estimer la répode I'océan global aux changements
climatiques présents et futurs.
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Chapitre 4

Cycle saisonnier des principaux traceurs
et flux, role de la mésoéchelle

4.1 Cycle saisonnier des principaux traceurs et po@ssus physiques

Dans cette partie, le cycle saisonnier des vasaimledélisées est étudié et comparé au cycle
saisonnier décrit dans la littérature, quand csigessible. Chaque traceur a été moyenné sur
la méme zone que le budget d’azote (Section 3.&r)e 22°S et 24°S, de la cbte a 10°E. Les
concentrations des traceurs ont été moyennéeges®Olpremiers métres de profondeur pour
la température, la salinité, les nitrates, les eatrations en chlorophylle- les productions
primaire et nouvelle, et la biomasse de zooplanditwxygene, le protoxyde d’azote, ainsi
que les processus de nitrification, dénitrificatienanammox seront quant a eux moyennés
entre 100 et 600 m de profondeur, de la cote aldd talus continental (isobathe 2500 m),
zone ou se situe le minimum d’oxygéne. La variasaisonniére des principaux processus
physiques (I'upwelling de nitrates, les advectiangsale et méridienne de matiére organique
dissoute (DON) et particulaire (PON), ...) moyennés &s 50 premiers metres de
profondeur, est ensuite étudiée sur ce méme don@22i8-24°S, cote-10°E).

4.1.1 Vents

Comme décrit paPeterson and Stramm@991) etLass and Mohrhol£2008), I'Anticyclone
Atmosphérique Subtropical de I'océan Atlantique Seddéplace d’environ 5° en latitude
entre I'été et I'hiver austral, avec une positidunspau Sud en été (anticyclone centré autour de
32°S-5°W) et un déplacement vers le Nord-Ouestivar I(27°S-10°W). En conséquence, les
Alizés suivent ce déplacement latitudinal saisonrians la partie Nord du Benguela, les
Alizés favorables a l'upwelling persistent toutanhée, mais ils sont plus intenses en hiver
gu’'en été austral. La Figure 4.1 montre bien lestsy@aralléles a la cbte et un maximum
d’intensité di a la composante méridienne du veritieer et début printemps. Sur cette zone
centrée autour de Walvis Bay, la climatologie Q@RS montre également un maximum en
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Mars non décrit dans la littérature, alors que resis précédents ainsi que les suivants
semblent correspondre a la période d’affaiblisserden Alizés (Figure 4.1). Toutefois, il est
a noter que cette climatologie n’est construiteacpartir d’'une série temporelle courte (2000-
2007). En conséquence, la variabilité interannutellie que le déplacemment inhabituel de
I’Anticyclone Atmosphérique Subtropical observé2@®3-2004 Gutknecht et a) 2010 ; voir
article en annexe) peut modifier les moyennes nadlesude cette climatologie.
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Figure 4.1: Cycle saisonnier de lintensité du véenh haut; m:) pour la climatologie
mensuelle QUIkSCAT et de sa direction (en bas)enm@yentre 22°S et 24°S et de la cbte a
10°E. Sur la figure située en haut, la ligne plemeprésente l'intensité du vent, et la ligne
tiretée, la composante méridienne du vent.

4.1.2 Température et salinité

L’'upwelling situé au large de la Namibie reste faiiute I'année, avec un maximum en fin
d’hiver (Shannon and O'TooJel999). Au large de Walvis Baylansen et al.(2005)
décrivent deux périodes distinctes: une premiérd'upwelling cotier est actif (de Mai a
Décembre) avec un maximum en Septembre, et unexdeqoendant laquelle la colonne
d’eau est plus stratifiée (de Février a Avril). &shéma est en accord avec le cycle annuel
général du systéme de l'upwelling de Namibizemarcq et al.(2003) présentent une
climatologie mensuelle de la SST par satellite (ARRJ 1982-1999) qui confirme également
cette saisonnalité (voir Figure 2 Bemarcq et al 2003). Nos résultats sont en accord avec
les observations décrites ci-dessus. En effetelapératures simulées (Figure 4.2) présentent
un maximum entre Février et Avril, puis un refreggment de Mai a AoQt, jusqu’a atteindre
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un minimum fin Aodt - début Septembre (~15.5°C)nBda zone étudiée, la température
varie de 3.7°C entre I'hiver et I'été, avec un maxim (~19.2°C) vers la fin de I'éte.

Le cycle saisonnier de la salinité est de I'ordzeddB, avec un maximum en Avril-Mai pour la
climatologie CARS et en Juin pour la simulationg{ife 4.2), et un minimum en Novembre-
Décembre. Le flux net d’'eau douce ainsi que lesetitins horizontales d’eau (notamment
méridiennes) peuvent expliquer ce cycle saisoniNeus pouvons remarquer que la salinité
est sous-estimée dans le modele, comme cela adign® dans le Chapitre 3. Le rappel en
surface vers la salinité de surface (SSS) issula dématologie COADS ainsi que les flux
d’eau douce pourraient étre a l'origine de cettdince (0.6).

Temperature [°C]

—_ - — =
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Jan Feb Mar Apr May  Jun Jul Aug Sep Oct Nov Dec
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Figure 4.2: Cycle saisonnier de la température f@ut; °C) et de la salinité (en bas),
moyennées sur les 50 premiers métres de la coldeaa entre 22°S et 24°S et de la cOte a
10°E. La ligne pleine représente les sorties duétedt la ligne tiretée, les données issues de
la climatologie CARS 2009.

4.1.3 Nitrates, chlorophyllea et production primaire

L’advection verticale associée au processus d’upwehblimente la couche de surface en
nutriments. Le maximum de concentrations en niraienulées (~4.4 mmolN:fy Figure
4.3) est corrélé avec le maximum d’intensité dgwalling et les températures minimales
(~15.5°C) dans la couche de surface (Figure 4.8xtlcependant sous-estimé par rapport a la
climatologie CARS (voir explication par la suitéps nitrates sont immédiatement assimilés
par le phytoplancton durant le processus de photbsge, avec des concentrations en
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chlorophyllea totale modélisées maximales (~1.3 mgCH)nvers la fin du mois de
Septembre — début Octobre (Figure 4.3). Ces coratemts restent élevées durant tout le
printemps et I'été austral, et diminuent légéeremamtautomne. Les diatomées représentent
clairement I'espéce dominante. Les flagellées gaanix ne suivent pas le méme cycle : leurs
concentrations diminuent quand le processus d'upwetievient plus intense, et pourraient
étre liées a la limitation par la lumiéere (la pemttale P-I a, étant plus faible pour les

flagellés ; voir Chapitre 2, Section 2.1.3). Larhasse des diatomées décline avec la distance
a la cbte, et la communauté phytoplanctonique algamggressivement vers une population
mixte ou les flagellées dominent dans lI'océan duyeon montré). La méme répartition
spatiale a été observée dans les autres EBB8vez et a) 1991).Barlow et al.(2006) ont
également observé cette méme répartition des espégtoplanctoniques dans I'écosysteme
Nord du Benguela a partir des donnéesitu de la campagne RV Meteor en Octobre 2000.
Le cycle saisonnier de la production primaire (Fégd.3) suit celui des concentrations en
chlorophyllea totale, avec un maximum en fin d’hiver et au @imps (~53 mgC.md™). Au
printemps, 94% de la production primaire totale cegt aux diatomées, alors qu’en éte, les
flagellées contribuent a hauteur de 30% (non mantré

Le cycle saisonnier des concentrations en nitratedélisées suit celui de la climatologie
CARS 2006, bien gu’il soit important de noter qigehelle n'est pas la méme (Figure 4.3).
Les concentrations en nitrates modélisées sontfaibies que celles issues de la climatologie
car la production primaire modélisée est un petefdans le domaine d’étude, comme il I'a
déja été remarqué au Chapitre 3.

Les concentrations en chlorophydede surface ont été confrontées aux données deuwoul
de I'eau issues du capteur SeaWiFS ainsi qu’araatblogie saisonniére WOA 2001 (Figure
4.4). Les concentrations simulées sont en bon dcawvec celles de la climatologie WOA
2001, bien que cette derniere indique un minimunctderophyllea au printemps alors que
le modele ainsi que les données SeaWiFS présamtemtaximum pour le mois d’Avril. Les
données satellites présentent des concentratiosf@veées que celles modeélisées, de I'ordre
de 1.5. Toutefois, ces deux jeux de données persenh maximum de concentrations en
Avril et au printemps austral. Cette confrontatidwit tout de méme étre considérée avec
précaution car la climatologie WOA 2001 posséde faible résolution spatiale, et les
données satellites présentent en général un hipisrtant prés de la cote.
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Figure 4.3: Cycle saisonnier des concentrations rémates (mmolIN.iY) (en haut), des
concentrations en chlorophylle-a (au milieu ; mg@fi)) et de la production primaire (en
bas ; mgC.fii.d%), moyennées sur les 50 premiers métres de la weldieau, entre 22°S et
24°S et de la cOte a 10°E. Pour les nitrates, dmdi pleine représente les sorties du modéle
(axe de gauche) et la ligne tiretée, les donnéasess de la climatologie CARS 2006 (axe de
droite) ; a noter que ces deux axes sont différdPasir les concentrations en chlorophylle, la
ligne pleine représente la chlorophylle totale, smendes concentrations liées aux diatomées
et aux flagellés (ligne tiretée et ligne pointilléespectivement). Pour la production primaire,
la ligne pleine représente la production totale,la@tligne pontillée, la production due aux
nitrates.
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Figure 4.4: Cycle saisonnier des concentrationschforophylle-a (mgChl.i) de surface,
moyennées entre 22°S et 24°S et de la cOGte a 1L08Eligne pleine représente les
concentrations modélisées, les étoiles représetdetitmatologie saisonniere WOA 2001, et
la ligne pointillée, les données issues du cap8aaWiFS.

4.1.4 Biomasse zooplanctonique

La biomasse zooplanctonique augmente en Septerfibral’fiver austral) et atteint un
maximum au printemps et en été (jusqu’a ~1.3 mmmoflyl, puis diminue en automne jusqu’a
un minimum en début d’hiver (~0.8 mmolN3n(Figure 4.5). Le méme cycle saisonnier peut
étre observé dans la série temporell&dginer and Ayor(2008 ; Chapitre 1, Section 1.4.3).
Cette seérie temporelle représente I'abondance gépoules au large de Walvis Bay entre
2000 et 2007, avec une diminution du nombre d’iilddiven automne et une augmentation en
hiver et au printemps, lié au cycle saisonnierual@nelling au large de Walvis Bay. Le cycle
du zooplancton suit celui du phytoplancton, avet¢aimps de retard. En effet, la biomasse du
zooplancton est maximale un mois et demi aprescleg chlorophyllea totale, un temps de
réponse de 3 a 8 semaines étant nécessaire aypodagéoour répondre a 'augmentation de
la biomasse phytoplanctoniquBastel et al 1995). Vers la fin du mois de Septembre, la
biomasse zooplanctonique est suffisamment imp@&taotir exercer une pression de broutage
suffisante sur le phytoplancton (Figure 4.3). Endbre, la biomasse de zooplancton continue
d’augmenter alors que la production primaire re&$éyée durant tout le printemps, jusqu’a
Janvier lorsque celle-ci commence a diminuer.
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Figure 4.5: Cycle saisonnier des concentrationszeaplancton (mmolIN.1), moyennées sur
les 50 premiers métres de la colonne d’eau, er@f& 2t 24°S et de la cbte a 10°E. La ligne
pleine représente la biomasse totale du zooplancemme des concentrations de copépodes
et ciliés (ligne tiretée et ligne pointillée, respigement).

4.1.5 Oxygene et protoxyde d’azote

L’intense production primaire observée dans la zételieée génére une importante activité
microbienne dans la colonne d’eau, qui consomme/giéne dissous par reminéralisation de
la matiere organique. Dans la zone intermédiaimgeel00 et 600 m de profondeur au-dessus
du plateau et du talus continental, de faibles epations en oxygéne (~2.8 mld) sont
simulées la premiére partie de 'année (Figure. M@nteiro et al.(2006) ont rapporté que le
minimum du cycle saisonnier pour I'oxygéne, se tiiygant typiquement vers la fin de I'été
austral (Février - Avril), semble étre généré pas dhangements dans les forcages physiques
a grande échelle ainsi que par la variabilité dex fle production exportée suite a
'augmentation de la production nouvelle locale. dfiet, le sous-courant de talus dirigé vers
le pble est particulierement développé vers ladénl’été lorsque le front Angola-Benguela
descend plus au Sud (~18°S contre ~15°S en hivar ptintemps). Ce sous-courant advecte
les eaux SACW pauvres en oxygene dans le sousssydiord du Benguela. De plus, les
données de trappes a sédiment permettant de mdsuparbone organique particulaire
(POC ; Particulate Organic Carbon) mettent en éddeun cycle saisonnier bien marqué avec
des pics de production exportée en début - miligétéd qui coincide avec les taux de
production nouvelle élevés. L'influence de ces dmécanismes décrite pkfonteiro et al.
(2006) semble expliquer les minima d’oxygéne saigmement observés sur le plateau
continental Namibien. Ces deux mécanismes sembks#z bien simulés par notre modele,
avec une production nouvelle basée sur les nitiaipsrtante au printemps et en été ainsi
gu’une production exportée maximum en été (détiligns la Section 4.1.7).
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Figure 4.6: Cycle saisonnier des concentrationsogypgene (axe de gauche et ligne pleine :
modéle, ligne pointillée : CARS 2006 ; mlO) et en protoxyde d'azote (axe de droite et
ligne tiretée ; mmolbD.ni®) (en haut), moyennées entre 100 et 600 m, enfi® 8224°S et
de la c6te a la fin du talus continental (isoba%0 m). Cycle saisonnier du flux de(Na
linterface océan-atmosphére (mmeini.d™), moyenné sur la méme zone.

Comme attendu avec la formulation Mevison et al(2003), les concentrations desont
inversement corrélées aux concentrations en oxygdme des concentrations maximales la
premiere partie de I'année, entre Janvier et Jigu(e 4.6). En moyenne, les concentrations
en N:O se situent entre 15.5 et 17.5°1@moIN,O.m>. Ces valeurs sont comparables aux
quelques mesureim-situ dont nous disposons dans la zone (voir Sectiord 2P article
présenté Section 3.2). Cependant, ces donnéesegmasentatives de la fin du printemps —
début de I'été. Dans le cadre du projet GENUS, tdésuprélevements ont été effectués en
2010 et 2011 afin d’estimer les concentrations d®© Mans la zone de l'upwelling de
Namibie. Ces données seront disponibles d’ici quedgemps.

La zone de Walvis Bay agit toute I'année comme soerce de BD pour I'atmosphére
(Figure 4.6). Les flux de D a l'interface océan-atmosphere présentent desirgafaibles a

la fin du printemps — début de I'été (~0.011 mmdlat) et sont multipliés par deux en
hiver, avec un maximum en Aot (0.024 mmét.dt). Bien que la production de,® soit
maximale la premiére partie de I'année, son dégazars I'atmosphére nécessite I'advection
par upwelling des eaux de fond (du plateau et tis}aers la surface, qui est maximale fin
Aolt — début Septembre. Ces eaux, chargées,@ndiésous se réchauffent au contact avec
I'atmosphére, le coefficient de solubilité dyONdiminue, entrainant une augmentation de la
pression partielle de O océanique en surface et donc un dégazage vérsosphere. Ce
maximum de flux de PO ne perdure pas durant toute la saison d’'upwellinggit plus
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comme un mécanisme de décharge des eaux richesGnghi une fois advectées vers la
surface au début de la saison d’'upwelling, n'org [gatemps ni les conditions nécessaires
pour se recharger en@. Cette recharge se produira en été et automaargui

4.1.6 Nitrification, Dénitrification et Anammox
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Figure 4.7: Cycle saisonnier des processus de fiziéion (en haut), dénitrification (au
milieu) et anammox (en bas), moyennés sur les 68@@iers metres de la colonne d’eau,
entre 22°S et 24°S et de la c6te a la fin du tabrginental (isobathe 2500 m).

Le procesus de nitrification démarre en hiver etnedt un maximum en Novembre, puis reste
élevé tout le printemps et I'été austral. Enfindiihinue en automne et début d’hiver (Figure
4.7). 1l suit le cycle saisonnier de la productmmaire en surface (Figure 4.3), avec environ
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un mois de retard. En effet, la matiere organiquadyite en surface chute le long de la
colonne d’'eau ou elle est reminéralisée. De pkiqic¢ de zooplancton se produit plusieurs
semaines apres le pic de biomasse en phytoplanétonooplancton et ses productions de
particules organiques (pelotes fécales, ...) reptéaerune importante source de matiere
organique pour la colonne d'eau, expliuant le rdetantre production primaire et
nitrification. L’ammonium ainsi formé est alors @y en nitrites, puis les nitrites en nitrates
durant les deux étapes de la nitrification qui comsment I'oxygene dissous dans la colonne
d’eau (Figure 4.7).

Les processus anoxiques de dénitrification et anaxsont quasiment inexistants d’Octobre
a Mars, et se déclenchent en Avril, avec un maxirearMai. Leur maximum en automne se
produit a la fin de la période de production prireat sédimentation verticale des particules.
Ces deux processus se produisent dans une zoramessur le plateau et le talus. Il serait
nécessaire d’étudier la variation des concentratemoxygene et autres variables dans cette
méme zone pour une meilleure compréhension du sgidennier de ces processus.

4.1.7 Apports/exports de nitrates, DON et PON

Les nitrates sont exportés vers le gyre oligotrofzhelarge de 10°E ; limite Ouest de notre
domaine d’étude pour les bilans) par transport digk durant la période d’'upwelling (fin
d’hiver - début printemps ; Figure 4.8), avec urximaim en Septembre (-0.18 mmolN°rd

1), Cet export est compensé par |'advection veria# nitrates mais aussi par I'advection
méridienne depuis la cellule de Lideritz, situéeSad de la zone étudiée. Les composantes
zonale et méridienne présentent une trés bonnélation R= -0.8), laissant suggérer que le
transport d’Ekman simulé dans la zone de Walvis @2jS-24°S) est régi par la cellule de
Ludéritz, plutét que par l'upwelling cétier situélaa méme latitude (22°S-24°S). Au total
(somme des trois composantes de I'advection),degasus d’advection contribue a un gain
de nitrates pour la zone étudiée, di a I'advectenticale et méridienne de nitrates.

Les composantes dissoute (DON) et particulaire (P@&I'azote organique sont, comme
pour les nitrates, apportées par advection mémgiert par advection verticale en hiver, et
exportées par transport d’'Ekman au large de 101andua méme période (Figures 4.9 et
4.10). De méme que pour les nitrates, les advextinéridienne et zonale se compensent,
avec un coefficient de corrélation de -0.77 pouD@N et de -0.89 pour le PON. Ainsi, la
remargue précédente semble étre confirmée : laleele Luderitz joue un rdle majeur sur le
transport d’Ekman au large de Walvis Bay. Dans teléte, les temps de résidence du DON
et du PON sont assez longs (~ 1 an et 6 mois, ctgpment) ainsi, la matiére organique
dissoute et particulaire peut étre advectée avastlgs bactéries n'aient achevées de la
dégrader. Par exemple, le pic d’advection horizentie DON et PON visible en Mars, ne
'est pas dans les nitrates, car celui-ci est epieht consommé, comparé au temps de
résidence du DON et PON. Au total, les processadwction de DON et PON contribuent a
un export d'azote par transport d’Ekman vers leegyligotrophe. Toutefois, cet export par
advection est faible comparé a la sédimentatioticade des particules qui représente de loin
le principal mécanisme d’export d’azote pour lageétudiée (Figure 4.10). La sédimentation
verticale du PON contribue a 90% de I'export tatalPON (advection et sédimentation) en
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hiver et a 97% au printemps et en été. Cet expmus $a thermocline est maximal de
Novembre a Mai, en corrélation avec la périodetdhise production primaire (Figure 4.3), et
se trouve largement alimenté par les gros deétfitD&ET) (Figure 4.10).
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Figure 4.8:Cycle saisonnier du processus d’advection de mggmmolN.m.d*), moyenné
sur les 50 premiers métres de la colonne d’eauge2f2°S et 24°S et de la cote a 10°E. Xady,
Yadv et Vadv représentent, respectivement, les@sanpes zonale, méridienne et verticalede
I'advection, et Tadv représente la somme de cés ¢mmposantes.
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Figure 4.9:Cycle saisonnier du processus d’advection de DOMdIN.m>.d%), moyenné sur
les 50 premiers métres de la colonne d’eau, en®& 2t 24°S et de la cote a 10°E. Xady,
Yadv et Vadv représentent respectivement les admectonale, méridienne et verticale, et
Tadv représente la somme des trois contributionteaue d’advection de DON.
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Figure 4.10:Cycle saisonnier du processus d’advection de PONdiN.n>.d?) (en haut) et

de la sédimentation verticale des particules (es)baoyennés sur les 50 premiers meétres de
la colonne d’eau, entre 22°S et 24°S et de la 601€°E. Xadv, Yadv et Vadv représentent

respectivement les advections zonale, méridienneréitale, et Tadv représente la somme

des trois contributions au terme d’advection de PON
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4.2 Echanges cote-large : rOle des flux moyens athulents

L’analyse du bilan d’azote annuel, présenté daasidle soumis au journal Biogeosciences
(voir Chapitre 3), a été menée dans le but d’étudie transferts d’azote dans le systeme de
'upwelling de Namibie. Pour cette analyse, ledéldnts termes de I'équation d’évolution
temporelle de chaque traceur biogéochimiGu@appelée ci-dessous) ont été étudiés.

Le bilan a été analysé dans la zone de Walvis Batyrd 22°S et 24°S) et, différents sous-
domaines ont été définis: sur I'horizontale, le dame cotier (~ plateau continental) de la cote
a la rupture de pente du plateau (isobathe 200tn®) @lus continental, entre les isobathes
200 et 2500 m ; sur la verticale, les 100 premieetres de la colonne d’eau, ou se produit
I'activité phytoplanctonique, la zone intermédiaisguée entre 100 et 600 m de profondeur,
avec les processus de reminéralisation et la pcéséiun minimum d’oxygene (OMZ), et
enfin la zone profonde : entre 600 m et le fondurRaler plus loin dans I'analyse, le bilan
sera également étudié au large de l'isobathe 250Qusgu’a 10°E. De plus, quelques
raffinements verticaux seront nécessaires pour bagrurer les différentes caractéristiques
liées aux échanges de nitrates entre la cbtelatde. Par exemple, la couche située entre la
surface et 25 m de profondeur, ainsi que celleésitentre 25 et 50 m seront étudiées plus
précisément afin de ne pas négliger le transpdekrdan vers le large et le courant de
compensation situé en sub-surface.

Cette étude du bilan d’'azote (Chapitre 3) a migwdence le réle des processus advectifs
dans les transferts d’azote de la zone de Walvisz Baur approfondir ces résultats, les
termes d’advection de nitrates, qui peuvent étreomposés en flux moyen (ou transport
d’Ekman et géostrophique) et flux turbulent ou deymdlds (représentant l'activité
mésoéchelle), vont étre étudiés plus précisémeneftet, de récentes études ont montré que
I'activité mésoéchelle semblait diminuer la prodoctbiologique dans les EBUR@ssI et
al., 2008, 2009 Gruber et al.,2011), agissant ainsi contre le transport d’Ekmainegtraine
vers le large la zone enrichie en chlorophgliéproxi de la biomasse phytoplanctonique).
Gruber et al.(2011) ont montré que les tourbillons et autrex@ssus a mésoéchelle tendent
a restratifier la colonne d’eau, avec un transpdlient contre le transport di au vent, se
traduisant par la subduction des eaux récemmergcéglrs par upwelling. Cette subduction
transporte les eaux enrichies en nutriments velarde, conduisant ainsi a une perte nette de
nutriments pour le systeme de l'upwelling. Ce mé&ae a été montré pour le systeme de
'upwelling de Californie Gruber et al, 2011). Dans cette partie, le role des processus a
mésoéchelle est étudié dans notre zone d’étudgstéme de I'upwelling du Benguela.

4.2.1 Décomposition du terme d’advection totale etrmes moyen et turbulent
Dans I'équation de la tendance temporelle d'unewa€;, détaillée a la Section 2.1.3 du

Chapitre 2, les termes d’advection peuvent étrem@osées en flux moyen et flux turbulent.
L’équation d’évolution temporelle est rappelée ici:
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aC, J

B .o (4.1)
—L =-[0(iC,)+KEA . C +— (K& =L)+SMSC.
at (U |) h =h“i dz( \Y dz) S |)

oC,
- a—t' . la tendance temporelle du trac&yr

- [0.(uC,): le terme d’advection du traceGy, avecu le vecteur vitesse.
- KSALC, @ le terme de mélange latéral (diffusion horizéejtaavec K le coefficient de

diffusion horizontal.

- %(KVC %) . le terme de mélange vertical, avié¢ le coefficient de diffusion turbulente.

- SMYC,) : les termes "sources-moins-puits” di a l'actildtélogique ou aux réactions

chimiques, détaillés Section 2.1.3 du Chapitre 2.

Le processus d’advection d’'un traceu(iC, s’'¢crit également de la maniére suivante:

d(uC) , A(VC) , A(WC) (4.2)

0.(uC) =
0X ay 0z

Pour I'étude du bilan annuel, la moyenne temporelée chaque composante (zonale,
méridienne et verticale) peut se decomposer enluxroyen et un flux turbulent. Par
exemple, pour I'advection zonale, on obtient:

d(uC) _a(uC) LoWc) (4.3)
0X X 0X
- % : le flux moyen, incluant les contributions d’Ekmet géostrophique.
- % . le flux turbulent, représentant I'activité a méshelle (filaments et tourbillons).
X

-u etEi la moyenne temporelle deetC,.

- les flux turbulents u'=u-u et C,'=C, -C, , sont déterminés & partir des sorties tous les
trois jours, corrigés par la moyenne temporelle.

Ici, nous allons étudier la part de I'activité mésbelle dans I'advection des nitrates. Depuis
le bilan d’azote présenté au Chapitre 3, nous apoolengé la simulation du modéle couplé
physique-biogéochimique afin d’obtenir des diagigpss sur cing ans au lieu d’'un an. Les

diagnostiques sur cing ans permettent de calculerrmoyenne temporelle de et a qui
soit plus représentative de la dynamique de la dé#tade.
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4.2.2 Distribution spatiale des différentes contribtions (termes moyen et
turbulent) a I'advection totale des nitrates

La Figure 4.11 indique les contributions zonaleridiénne et verticale de I'advection des
nitrates dans les différents sous-domaines étwadidarge de Walvis Bay (22°S — 24°S). Les
pourcentages entre parenthéses représentent lays@d I'activité moyenne et celle due a
I'activité turbulente. Différentes couleurs perreett d’accéder rapidement aux résultats
intéressants de ce travail. Une premiere observabocerne I'importance de I'écart-type par
rapport a la valeur moyenne sur cing ans. Surdeeal continental, I'écart-type présente une
valeur faible (inférieur a un tiers de la valeurymione ; souligné en jaune sur la figure) alors
que sur le talus et au large, I'écart-type est sepga la valeur moyenne (souligné en rose sur
la figure). Le second point qui ressort de ce bifaovient de la part de I'activité mésoéchelle
sur I'advection totale des nitrates. Alors queti\dt® turbulente ne contribue que faiblement
a l'advection sur le plateau continental, cellgn@sente une contribution non négligeable sur
le talus et au large. Ces résultats indiquent aqueles plateau continental, les différentes
contributions (zonale, méridienne et verticale) @mocessus d’advection de nitrates sont
gouvernées par la partie moyenne, avec des vakssez stables sur les cing années
diagnostiquées. Au contraire, les fluctuations soidortantes au large du plateau, avec des
termes qui peuvent changer de signe d’une ann@eitéel Cette forte variabilité sur le talus
et au large semble étre liée a I'activitée mésodehmli contribue de maniére notable aux
différents termes d’advection de nitrates. Cettatrifoution turbulente peut aller dans le
méme sens ou au contraire en sens opposé a lédotiotr moyenne. Intégrée sur la colonne
d’eau complete (Figure 4.12), I'activité turbuleate-dessus du talus constitue une perte de -
18.3 + 7.8 18’ moIN.yr* (soit -915% de I'advection totale) et tend & congee I'apport di &

la partie moyenne (+20.3 + 5.1nolN.yr*; soit +1015% de I'advection totale). Au large,
les parties moyenne et turbulente de I'advectitaleade nitrates contribuent toutes les deux a
une perte de nitrates, expliquée & 67% par le tenmgen (-6.5 + 7.6 T8 moIN.yrY) et &
33% par le terme turbulent (-3.1 + 11.1*4énoIN.yr%). L'écart-type est dans ce cas trés
important et nécessiterait d'estimer ces flux sne période d’intégration plus longue du
modele couplé afin de vérifier cette variabilitaupées flux turbulents.
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open ocean slope coast

Xadv =+1.0%1.6 ( 20%, + 80%) Xadv=+21%51(171%, - 71%) | Xadv=- 941 (104%,-4%)
Yadv=+1.0%1.2(100%, 0%) Yadv=+1.4 %27 (209%, 109%) | Yadv=+10.6+1.1 (103%, - 3%)
50mpyadv=- 01211 ( 2006%800%) | | Vadv=+29%24( 59% £ 41%)_ | Vadv=+ 66+03(103% -3%) |8
Xadv=- 4152 ( 68%, #82%) Xadv=+4.2+97(162%, /= 62%) | Xadv=+ 6.0£1.8(93% +7%) [~
Yadv = +2.2%3.2 (132%, - 32%) Yadv=- 61%6 ( 66%, +34%) | Yadv=+ 3.241.5 (122%, 22%)
Loo | YRV =+0.T 234 (0%, 100%) Vadv =+ 0.5%3.6 (-350%, +450%) | Vadv=- 9.6+0.3 (103%, -
. Xadv =-45.1 +86.4 ( 52%, +18%) Xadv=+1553+72 (106%, - 6%)
E Yadv = +46.8 £68.5 ( 95%, + 5%) Yadv =-168.0 £62.8 ( 99%, +1%)
£ Vadv =- 3.3 £42.1 (148%, -48%) Vadv=+103 2417 (117%, ATQ \ [xadv=+ 3319 (97%, +3%)
A Yadv=- 6.6+2.0(95%, +5%)

Vadv=+ 3.1£0.2(100%, 0%)

600 m /

Xadv=-102.3%98 ( 97%,+ 3%) Xadv = - 4.1 £59.4 ( 68%, +32%)
Yadv=+909+131 ( 93%, + 7%) Yadv=+16.8+46.4 ( 97%, + 3%)
Vadv =+ 2.7+45.6 (182%, - 82%) Vadv =-13.7 £37.7 (88%, +12%)

Std = mean value of total flow

/ZSOO m Std =1/3 * mean value of total flow
0,
5000 m Mean value of Eddy flow = + 15% mean

value of total flow

Figure 4.11: Perte ou gain d'azote (fOmoIN.yf") par les advections zonale (Xadv),
méridienne (Yadv) et verticale (Vadv) dans leidihts sous-domaines étudiés au large de
Walvis Bay (22°S — 24°S). Entre parentheses, legribations (en terme de pourcentage)
moyenne et fluctuante sur 5 ans sont indiquéeg®’reien rouge, respectivement.
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a) Total flow

om open ocean slope coast
Xadv =-150.5%173 Xadv = +167.6 £ 107 Xadv =-0.2%48
Yadv =+140.9 £ 167 Yadv =-1556%105 Yadv =+7.2t44 9
(X+Y)adv= - 96267 (X+Y)adv= + 2%3 (X+Y)adv= +7 £0.3 )
( 8%, + 32%) { 1015%, - 915%) (107%, - T%)
5000 m
b) Mean fl
om } Mean flow
Xadv =-139 x174 Xadv =+171.5%105 Xadv =-1 £45
Yadv =+1325%177 Yadv =-151.2%108 Yadv =+B8.5%45 g
(X+Y)adv= - 65176 (X+Y)adv = +20.3 £ 5.1 (X+Y)adv=+7.5%0.1 )
5000 m
om c) Eddy flow
Xadv =- 11.5:84 Xadv =-13.9%6.3 Xadv =+0.8%0.3
Yadv = + B4 :1438 Yadv =- 44%87 Yadv =-1.3104 )
(X+Y)adv = - 3.1%11.1 (X+Y)adv=-18.3%7.8 (X+Y)adv=-0.5£0.3 a
5000 m

Figure 4.12: Perte ou gain d'azote (fOmoIN.yf") par les advections zonale (Xadv),
méridienne (Yadv) et horizontale (X+Yadv) intégsée la colonne d’eau compléete pour le
plateau continental, le talus et I'océan ouvert Ewge de Walvis Bay (22°S - 24°S).
L’advection verticale n'apparait pas ici car, @gré sur toute la colonne d’eau, Vadv est
nul. a) Advection totale, b) terme moyen et cmeerfluctuant. Entre parentheses, les
contributions (en terme de pourcentage) moyennessams et fluctuante sont indiquées en
vert et en rouge, respectivement.

La distribution spatiale de I'advection horizontdleonale et méridienne) intégrée sur la
colonne d'eau compléte (Figure 4.13) confirme I|antgbution des termes moyens et
fluctuants. Sur le plateau continental, et pludipalierement entre la c6te et I'isobathe 100
m, I'advection des nitrates est due au terme mdkegure 4.13b), avec un écart-type faible
(Figure 4.14Db). Intégré sur toute la colonne d'dapport de nitrates sur le plateau provient
de I'advection méridienne par le flux moyen, avac2++ 4.4 1&° moIN.yr* (Figure 4.12).
L’advection zonale est négligeable sur toute laomoé d'eau (0.2 + 4.6 1O moIN.yr?;
Figure 4.12). En effet, I'export vers le large pansport d’Ekman (-9.4 + 1 ¥dmolIN.yr?:
Figure 4.11) est compensé en profondeur par I'athrea’eaux riches en nitrates sur le
plateau continental (+6 + 1.8 fOmolIN.yr'entre 50 et 100 m et +3.3 + 1.9'9@noIN.yr
Yentre 100 m et le fond; Figure 4.11). Au large datgau, les contributions moyenne et
fluctuante sont anti-corrélées, avec un maximunsiffpgpour le terme moyen et négatif pour
le terme fluctuant) au niveau du talus, entre $ebathes 200 et 2500 m (Figures 4.13b et
4.13c).
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Figure 4.13: a) Advection horizontale (zonale etridiénne) de nitrates, intégrée sur la

colonne d'eau compléte (mmolNérY), b) contribution moyenne et c) contribution

fluctuante.
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Figure 4.14: a) Ecart-type de l'avection horizorga(zonale et méridienne) de nitrates,

intégrée sur la colonne d’eau compléte (mmolRiym), b) écart-type de la contribution
moyenne et ¢) écart-type de la contribution fluotea
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4.2.3 Transport total des nitrates et role de I'agvité mésoéchelle

L’analyse des Figures 4.11 a 4.13 présentées mauadnt ainsi que les sections verticales
suivantes (Figures 4.15 et 4.16) permettent de oemadjpe le transport total des nitrates au
large de Walvis Bay et le r6le de I'activité médugle sur ce transport, schématisé par le
diagramme présenté Figure 4.17. Concernant lepgoantotal, les nitrates sont advectés vers
la cote entre 100 et 500 m de profondeur par be hoyen (Figures 4.15 et 4.17). Le sous-
courant de talus dirigé vers le pble advecte egahendes eaux riches en nutriments
originaires du déme d’Angola. Cet apport méridie22aS ajouté a I'apport zonal dirigé vers
la c6te génére une advection méridienne de nitnalies importante a la frontiere Sud du
domaine (24°S). Pour cette raison, le bilan nenhéggtif pour I'advection méridienne entre
100 et 500 m de profondeur au-dessus le talusremttl (Figure 4.15). Le rotationnel négatif
du vent génere une remontée d’eau riche en nuttér@nniveau du talus continental. Une
partie remonte jusqu’a la surface alors que I'apaigie est advectée sur le plateau avant de
remonter a la surface le long de la c6te (FigurgéS ét 4.17). Sur le plateau continental, entre
la cote et I'isobathe 100 m (soit environ 50 km ldege), le courant cotier du Benguela
advecte des eaux riches en nitrates depuis le Glidlé de Luderitz) vers le Nord (Figures
4.15 et 4.17). Sur le plateau continental, lesxceamontées et transportées par le courant
cOtier du Benguela sont ensuite advectées vessde bar transport d’Ekman (Figures 4.15 et
4.17) ; ce transport est tres important dans legréfiers km a la cote, puis il diminue. Sous
cette couche de surface dominée par le transpé&#nthn vers le large (de la surface a
environ 25 m de profondeur), un courant de compemsdirigé vers la cote est simulé entre
25 et 50 m de profondeur.

Les fleches bleues de la Figure 4.17 représenterédsumé schématique du transport total de
nitrates par advection. Le réle de I'activité tudanie est indiqué par les fleches rouges. Sur
le talus continental, la mésoéchelle participe retaontée d’eau profonde (entre 200 et 400 m
de profondeur) par les vitesses verticales posit{geurbillons cycloniques,...). Une partie
des nitrates est directement advectée vers le ([@gee 50 et 200 m de profondeur), avant
d’avoir atteint la surface. Cet export représente perte d'azote pour I'écosysteme de
'upwelling et un gain pour I'océan ouvert. En sw0# et sub-surface, la mésoéchelle agit dans
le méme sens que le transport total de nitrates; ame advection vers le large dans les 25
premiers métres et une advection dirigée vers ta eatre 25 et 50 m de profondeur. La
meésoechelle contribue de maniere significativeaagd de la rupture de pente entre le plateau
et le talus continental, alors que sur le plateantioental, les transports d’Ekman et
géostrophique sont dominants.
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Figure 4.15: Section verticale de l'advection apnale, b)

nitrates, intégrée entre 22°S et 24°S (mmolfr).
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Figure 4.16: Section verticale de la contributiomriulente a I'advection a) zonale, b)
méridienne et c) verticale de nitrates, intégrage22°S et 24°S (mmolNZmgr?).
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Figure 4.17: Diagramme illustrant le role des toulins & mésoéchelle (fleches rouges) sur
le transport des nutriments total (fleches bleues).

600 m

Le rb6le de la mésoéchelle étudié a I'aide du modelglé au large de la Namibie met en
évidence un schéma un peu différent de celui dpariGruber et al.(2011) pour le systéme
de Californie (Figure 4.18). Leur étude a montré tps processus a mésoéchelle généraient
un transport latéral superficiel dirigé vers le thoent, une subduction et un transport vers le
large en profondeur des eaux riches en nutrimé&eesmmment advectées par upwelling. Dans
notre étude, le transport d’azote vers le largeperiondeur (entre 50 et 200 m) semble
similaire a celui décrit en Califonie. Toutefois, inécanisme de génération de ce transport
semble sensiblement différent entre le BengueldaetCalifornie. Ces deux systéemes
d’'upwelling se distinguent par leur bathymétrieosl que le Benguela possede un plateau
continental bien développé (environ 100 km de lgarigebathymétrie de la zone de Californie
se caractérise par une pente abrupte et 'absemgdatbau continental a cause de la nature
sismiqguement active de la région (avec la faille $an Andreas). Cette différence
topographique permet une boucle de circulationlesynlateau continental Namibien qui est
absente en Californie (Figures 4.17 et 4.18).@i Suppose que le talus continental Namibien
se comporte comme la cbte Californienne vis-a-\@s grocessus mésoéchelle, I'activité
mésoechelle étant trés réduite sur le plateau reamtal Namibien, il serait intéressant
d’étendre note analyse plus loin au large afin alger l'activité mésoéchelle sur une
distance zonale équivalente a I'étudeGleber et al.(2011). De plus, des simulations avec
des résolutions horizontales différentes, par exem@d5 ou 60 km comme da@suber et al.
(2011 ; supplementary material), ainsi qu’'une satiah linéaire permettrait de confirmer nos
résultats, notamment sur le role de la mésoéckellde transport total de nitrates dans la
zone de Walvis Bay.
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Figure 4.18: Diagramme illustrant le réle des toiultns & mésoéchelle sur la circulation
cotiére, le transport des nutriments, la producteir’export de matiére organique. Les lignes
épaisses indiquent le transport d’azote total,ligees fines représentent la circulation. Les
transports et circulations dues a Ekman sont indgjen bleu. Les fleches rouges montrent
les transports et vitesses dus aux tourbillons ppéa Gruber et al. (2011).

4.2.4 Variabilité saisonniére du transport de nitraes (termes moyen et turbulent)
sur le plateau et talus continentaux

L’évolution temporelle de I'advection totale degraies sur le plateau continental met en
évidence un cycle saisonnier bien marqué pour tesposantes horizontale et verticale
(Figure 4.19). L’advection verticale par upwelliagt minimum en été et maximum en hiver
austral (Figure 4.19d), en relation avec les vémterables a 'upwelling (les Alizés) dans la
région. Il en résulte un transport d’Ekman verktge maximum en hiver sur les 50 premiers
metres de la colonne d’eau (Figure 4.19a), et wmact de compensation profond (en dessous
de 50 m ; non montré). En été, le transport vetarlge est plus faible et ne concerne que les
25 premiers metres, le courant de compensatioplestsuperficiel et compense le transport
d’Ekman si I'on intégre sur les 50 premiers metieda colonne d’eau, expliquant le faible
transport zonal observé en été austral (Figuread.Tncernant le transport méridien prés de
la cote, le courant cétier du Benguela advecte géusitrates vers le Nord en hiver (avec une
largeur zonale plus importante) qu’en été ausfaures 4.19b et 4.20), en relation avec
I'intensité de la cellule de Luderitz, située audSie la zone étudiée ici. Le sous-courant
dirigé vers le pdle a une position bien distinatefenction des saisons, il se localise sur le
plateau continental (entre 100 et 200 m de profor)den été austral alors qu'il est plus
profond, au niveau du talus (entre 200 et 300 mrdé&ndeur) en hier austral (Figure 4.20).
Cette analyse a permis de synthétiser les prirespedractéristiques saisonniéres du transport
total de nitrates sur le plateau continental Naeml{Figure 4.21).
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Figure 4.19: Evolution temporelle du transport totée nitrates (en noir) et du transport
turbulent (en rouge) intégré entre 22°S et 24°S Isuplateau continental (de la c6te a
lisobathe 200 m) et sur les 50 premiers métreslade€olonne d'eau, en moINyr a)
transport zonal, b) méridien, c) horizontal (zoraméridien), et d) transport vertical.
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Nos résultats sont en accord avec les observatiemdohrholz et al (2008). En effet, ces
auteurs ont deécrit la variation saisonniere dessewmsd’eau présentes sur le plateau
continental Namibien (voir Section 1.4.5 du Chapit)). Bien que dans notre étude nous
considérons les transports de nitratedlehrholz et al (2008) considérent quant a eux les
fractions de masses d’eau présentes sur le platedinental, les mémes caractéristiques sont
retrouvées. En hiver austral, les eaux SAGQW bassin du Cap (ESAC)\progressent vers

la partie Nord du Benguela, sur le plateau Namibtem été austral, la profondeur de la
couche d’eau affectée par le transport d’Ekman isiei®, et les eaux SACW originaires du
bassin d’Angola pénétrent sur le plateau continetiasous-systéme Nord du Benguela,
advectées par le sous-courant dirigé vers le pole.

La Figure 4.19 confirme le r6le secondaire du fpansturbulent sur le plateau continental,
précédemment mis en évidence. Méme en additionesttbomposantes zonale et méridienne
du transport de nitrates, la turbulence ne joueupa®le important dans I'advection totale des
nitrates sur le plateau (bien sir a I'échelle desgssus turbulents résolus avec une résolution
horizontale de 1/12°). Concernant la variabilit@perelle, le transport turbulent horizontal ne
montre pas de saisonnalité marquée, comparé ae sgidonnier de I'advection verticale. En
effet, les processus turbulents génerent une lgggte de nitrates par advection verticale en
hiver dans les 50 premiers métres de la colonnaud(€igure 4.19d) durant le maximum
d’'upwelling, alors qu’ils sont tres faibles le este I'année.

Sur le talus continental (Figure 4.22), la saistitthau transport de nitrates est difficile a
mettre en évidence. La variabilité temporelle egbartante et se traduit sur des échelles de
temps plus courtes sirement liées a la mésoéchelleansport de nitrates présenté Figure
4.22 est intégré sur toute la colonne d’eau, maisnEme constatation est faite en ne
considérant que l'un ou lautres des différents ssdomaines. Quand a la part de la
turbulence sur le transport de nitrates, elle égligeable si I'on considere les composantes
horizontales séparément (Figures 4.22a et 4.22h%, neHle joue un rdle significatif en
additionnant les composantes zonale et méridieenéadvection de nitrates (Figure 4.22c).
La corrélation entre le transport total et le tpaors turbulent est forte, avec un ccefficient de
corrélation de 0.75.

1 South Atlantic Central Water

2 Eastern South Atlantic Central Water
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Figure 4.20: Sections verticales du transport idién de nitrates (mmolN:fryr?) dans la
zone de Walvis Bay: transport total de nitratestn(a) et en hiver austral (b).
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Figure 4.21: Schéma de la variabilité saisonniétetdansport total de nitrates dans la zone
de Walvis Bay : transport de nitrates en été (sgrehiver austral (b).
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Figure 4.22: Evolution temporelle du transport totée nitrates (en noir) et du transport
turbulent (en rouge) intégré entre 22°S et 24°Slsurlus continental (entre les isobathes

200 et 2500 m) et sur toute la colonne d’eau, etNmyr': a) transport zonal, b) méridien,
c) horizontal (zonal + méridien). Sur la colonneedl compléte, le transport vertical est nul.

4.2.5 Conclusion

Cette analyse de I'advection des nitrates aveotdribution du transport moyen et turbulent
a permis de mettre en évidence différents points :

- le transport total de nitrates est gouverné @dradnsport d’'Ekman sur le plateau, alors que
ce méme transport est fortement perturbé parViaetmeésoéchelle sur le talus continental.
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- le cycle saisonnier du transport de nitratesbest marqué sur le plateau continental, alors
gu’'une variabilité plus haute fréquence est obsersér le talus, slrement liee a la
mésoeéchelle.

- le schéma du réle de la mésoéchelle est un gt de celui décrit pour 'upwelling de
Californie Gruber et al, 2011).

Ces résultats préliminaires seront approfondiscegra des simulations complémentaires.

Ainsi une simulation linéaire et des simulatione@des résolutions horizontales moins fines
pourraient confirmer la part de 'activité mésodtehsur le transport total de nitrates.
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Conclusions et Perspectives

1. Conclusions

Le principal objectif de cette these était d’étudies interactions entre I'océan cotier et
I'océan ouvert dans la zone de I'upwelling du Bezlgusituée au large des cotes d’Afrique
du Sud et de Namibie, a l'aide d’un outil numériqgtede données satellites iptsitu. La
premiere étape de ce travail a donc été consacvéaléxeloppement d'un modéle
biogéochimique adapté a la zone d’étude (BioEBUBfogeochemical model foEastern
Boundary Upwelling Systems) et prenant en compte les processus castiqiées des
systemes d'upwelling de bord Est (EBUS) et des gate minimum d’oxygene (OMZ)
associees, tels que les processus de dénitrificaiod’anammox qui entrainent une perte
d’azote dans la région. Ce modele a ensuite étgl€@w modele hydrodynamique ROMS et
une configuration centrée sur le systéme de l'ulimgede Namibie (sous-systéme Nord du
Benguela) a été mise au point. L'étape d’ajusterdentvaleurs des parameétres du modele de
biogéochimie et de validation du modéle couplé R@BIEBUS nous a permis de
représenter au mieux la distribution des différemégeurs biogéochimiques (nutriments,
oxygene, concentrations en chlorophyle-..) de la cbte a I'océan ouvert. Les champs
modélisés ont alors été confrontés a differentsesypde données (satellites ietsitu)
disponibles dans la zone de I'upwelling de Namihge configuration climatologique mise au
point pendant ma these représente correctemerthbasps issus des climatologies CARS
(2006 et 2009) et WOA (2001). Toutefois, elle neitpeprésenter I'importante variabilité
interannuelle du systéeme de l'upwelling de Namilbleservée dans les donnéessitu. La
zone de minimum d’oxygene au niveau du talus centa est bien représentée, ce qui n’est
pas souvent le cas dans les modéles océaniquesnment les modeles globaux et encore
moins les modeéles couplés océan-atmosphére utitieés les scénarios futurs du climat
(IPCC). Les champs modélisés sont en bon accord lagedonnées satellites iatsitu en
utilisant des criteres quantitatifs (corrélationca-type, RMS,...), nous permettant
d’approfondir notre étude et de répondre aux dfiées questions posées durant cette these
(voir I'Introduction). Les flux d’advection-diffusn et ainsi que les termes sources et puits
des différentes composantes du modele biogéochemoquété étudiés afin de comprendre et
d’estimer les transferts d’azote depuis la cotes Veicéan ouvert, I'export d’azote sous la
couche de surface, les émissions d® M l'interface océan-atmosphére ainsi que le déle
I'activité mésoéchelle dans le systeme de 'upwgliile Namibie.
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L’'upwelling du Benguela : source significative d’ate pour I'océan ouvert ?

Au-dessus du plateau continental Namibien, I'expdet matiére organique s’effectue
principalement par advection de matiére organigesodte (DOM) (32%) et sédimentation
verticale de matiere organique particulaire (POM)%), dont une importante quantité (39%)
arrive au niveau des sédiments superficiels dealatontinental avant d’avoir été dégradée,
et se retrouve ainsi piégée dans les sédimenttalle continental représente également une
perte nette d’azote avec la principale contributionprocessus de sédimentation verticale de
POM (84%). Cette importante quantité de matiéreamigque qui sédimente le long de la
colonne d’eau entraine une intense activité de néralisation bactérienne qui consomme
I'oxygene dissous. Cette activité biogéochimiqueale associée a I'advection par le sous-
courant dirigé vers le pdle de masses d'eau pratetha bassin d’Angola (South Atlantic
Central Waters), pauvres en oxygene, permet le treaind’'une OMZ dans la zone
intermédiaire (entre 100 et 600 m de profondeur)lessus du plateau et au niveau du talus
continental Namibien. Les processus de dénitrificaet anammox liés a 'OMZ contribuent
a une perte d’azote (2.2°180IN.yr"), toutefois relativement faible comparée aux autiex
d’advection-diffusion et autres sources et puits déférentes composantes du systeme
biogéochimique, mais comparable au flux d®©Ners I'atmosphére (5.5 4noIN.yr"). Ces
pertes d’azote par dénitrification et anammox ssmrsiblement sous-estimées, comparées
aux quelques données disponibles sur le plateaineatal NamibienKKuypers et a| 2005 ;
Lavik et al, 2009). Cette constatation suggere I'importarioeldre un module de sédiment
pour représenter les processus biogéochimiquels actiinterface eau-sédiment et dans les
eaux au-dessus du sédiment, sur le plateau cotalndamibien, notamment la demande
sédimentaire en oxygéne et nitrates.

L’export total d'azote estimé a 10°E entre la zdeeWalvis Bay et le Gyre Subtropical de
I'Océan Atlantique Sud, et extrapolé sur tout len@eela (0.38 moIN.fAyr') montre une
contribution significative de la zone de l'upwediirpour la production primaire du Gyre
Subtropical. L'impact du systeme de I'upwelling Benguela pour les apports d’azote vers le
gyre oligotrophe de I'océan Atlantique Sud est dénma ordre de grandeur que les autres
sources d’azote susceptibles de soutenir la prmofugrimaire des gyres subtropicaux (de
0.01 & 0.24 molIN.fhyr'; Charria et al, 2008b). Une configuration & plus grande échelle,
telle que la configuration SafE couplée au modetdE=EBUS, permettra d’affiner I'estimation
de cet export et donc cette source d’azote pospille le Gyre Subtropical, car la zone de
Walvis Bay est une région particulierement prodictidu systéeme de l'upwelling du
Benguela.

L’'upwelling du Benguela : source ou puits de,® ?

Cette étude a également mis en évidence le rélsydteme de l'upwelling de Namibie
comme source de @ pour I'atmosphere. En effet, les émissions d© Mstimées pour le
domaine céotier situé au large de Walvis Bay (8.N@G') pourraient contribuer & 4% des
émissions totales des EBUS, alors que cette méme e représente pas plus de 1.2% des
EBUS en terme de surface. Nos estimations de feuRi® a I'interface océan-atmosphere
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ont pu étre confrontées aux premieres données,@edisponibles dans la zone cotiere de
'upwelling du Benguela\(erheye and Ekaw2009 ; programme GENUS) et présentent un
bon accord avec ces quelques données. En raisonodédgions anoxiques fréquentes qui
favorisent la production de N, la région de Walvis Bay représente une zoneifgigtive
d’émissions de PD pour la zone du Benguela. Ainsi, il est néceesdér mieux comprendre
le cycle océanique du R afin d’améliorer la paramétrisation dwN dans les modeles
globaux océaniques et plus particulierement da&RUS, ces zones constituant une source
majeure de BD pour I'atmosphere.

Flux & mésoéchelle : une contribution significativdans les interactions céte-large ?

Pour approfondir ces résultats et comprendre le dés processus a mésoéchelle dans les
transferts d'azote, les termes d’advection simué@s été décomposés en flux moyen
(transports d’Ekman et géostrophique) et flux tlebti ou de Reynolds (représentant
I'activité mésoéchelle). Cette analyse a permisédére en évidence la répartition spatiale de
I'activité turbulente, avec un réle trés faible derplateau continental, et une contribution
significative dans I'advection de nitrates surd&s$ continental et au large du talus. Sur le
plateau, les processus d’advection de nitratesgmnternés par le flux moyen, avec un cycle
saisonnier bien établi et un écart-type faible Buisérie temporelle étudiée (5 ans). En
revanche, sur le talus continental, le transportndeates présente une forte variabilité
associée a I'activité mésoéchelle, avec de forst-dgpes et une variabilité temporelle haute
fréquence. L’activité turbulente au-dessus du tedagl & compenser I'apport de nitrates par le
flux moyen, en exportant les nitrates vers le langeub-surface.

A l'aide de modélisation couplée physique/biogénthj ces travaux de these ont permis
d’améliorer les couplages physigues/biogéochimigaassi que la compréhension des
ecosystemes d’'upwelling de bord Est et leur impmuzl et régional. A I'issue de mes travaux
de thése, les apports d’azote depuis la zone gavélling vers le gyre oligotrophe de I'océan
Atlantigue Sud semblent comparables aux autrexesut’azote possibles pour le gyre. Les
pertes d’azote par dénitrification et anammox li@d©OMZ sont équivalentes aux pertes par
emission de BD vers I'atmosphere, mais sont sous-estimées paoraaux estimations-
situ dont nous disposons. Les flux deNa linterface océan-atmosphére sont largement
significatifs comparés a la taille de la zone, @pesficie. Enfin, mes travaux de these
montrent I'importance des processus a mésoéchafie k& transport total d’azote au large du
plateau continental Namibien.
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2. Perspectives

Les systemes d'upwelling de bord Est sont actuelldmétudiés avec un intérét tout
particulier. En effet, leur importante contributiarla biomasse marine globale et aux péches
mondiales n’est plus a démontrer. Toutefois, lexgssus biogéochimiques complexes dans
ces systéemes d'upwelling associés a des zones mmum d’oxygene (OMZ) ne sont pas
encore complétement compris et, leur représentations les modéles océaniques doit étre
ameéliorée. Mes travaux de thése ouvrent des piagcherche variées dont certaines sont
évoquées ci-dessous.

Roéle de la mésoéchelle

Tout d’abord, I'étude en cours du rble de la mékeke sur les apports d’'azote dans le
systéme de l'upwelling du Benguela nécessite d'é@&pprofondie. Par exemple, une
simulation linéaire actuellement en cours permettea confirmer la part de lactivité
mésoéchelle sur le transport total de nitrates.sNawons dans un premier temps concentré
nos efforts sur le transport de nitrates, maiglég également intéressant de regarder le réle
de la mésoéchelle sur I'advection de matiere orgenidissoute et particulaire. En effet, le
réle de la mésoéchelle sur la biogéochimie danERidS n’a été étudiée que trés recemment
(Rossi et al. 2008, 2009 Lathuiliére et al, 2010 ;Gruber et al, 2011), et aucune ne se
concentre sur le systeme de l'upwelling du BenguBliaus chercherons a vérifier le réle
inhibiteur de la mésoéchelle sur la production emsévidence a partir des données satellites
(Rossi et al. 2008, 2009) et les processus associés. Notamiffeehtection turbulente des
nutriments vers le large en sub-surface, mise ddegge par notre étude, permet-elle
d’expliquer ce role inhibiteur de la mésoéchelle ?

Flux de N;O a I'interface océan-atmosphere

Dans le cadre de notre collaboration avec les sfiggres impliqués dans le projet allemand
GENUS, nos estimations du flux annuel deONa linterface océan-atmosphére et des
concentrations de JO dans la colonne d’eau ont pu étre confrontéespagmmiéres mesures
in-situ effectuées dans la zone coétiere de l'upwellingBéanguela. Bien que le flux de.®™
simulé soit en bon accord avec les quelques mesaites, le modéle couplé ne représente
pas la production de  liée a la dénitrification. D’autres paramétriea de production de
N,O seront prochainement testées dans le modele RISE® collaboration avec H. Bange
du Leibniz-Institut for Marine Science - Marine Beochemistry (Kiel, Allemagne) et T.
Rixen du Leibniz Center for Tropical Marine Ecolod@remen, Allemagne), notamment celle
proposée paFreing et al.(2009), plus adaptée aux OMZs. Nous estimerontegat la
sensibilité de nos estimations de flux dgONa I'interface océan-atmosphere aux différentes
paramétrisations de la vitesse de transfert liéeeatl
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Processus contraignant 'OMZ

Le modéle couplé physique/biogéochimie a été valider I'azote et I'oxygeéne. Le bilan
d’'azote a été étudié. Toutefois, pour complétetraeail, I'étude du bilan d’oxygéne est
nécessaire afin de bien comprendre le réle desepsos biogéochimiques locaux et des
processus d’advection a plus grande échelle datablissement et le maintien de 'OMZ au
large des cotes Namibiennes. En effet, différeétades onteiro and van der Pla2006 ;
Monteiro et al, 2006, 2008) suggerent que la consommation lodarygéne lors de la
reminéralisation de la matiére organique représentetlément clé pour la formation de
'OMZ, mais ne peut maintenir a elle seule les lfbconcentrations en oxygéne mesurées
sur la plateau Namibien. L'advection vers le Sud daux tropicales d’Angola, pauvres en
oxygéne, advectées par le sous-courant dirigé Mengble détermineraient lintensité et
I'étendue de 'OMZ au-dessus du plateau NamibiegtteCétude du bilan d’oxygéne dans
'upwelling du Benguela pourra étre confirmée adéade la configuration SAfE couplée a
BioEBUS, prenant en compte les zones proches dgudiéur. Actuellement, cette
configuration a été validée a I'aide de différenfsess de données, notamment pour I'oxygéne,
dans le cadre du projet MEECEe(Vu et al, 2011).

Voici un exemple représentant les concentrationsxggene dans le minimum d’oxygéne et
la comparaison avec celles déduites de la climgi®I€ARS. Nous pouvons remarquer les
eaux pauvres en oxygene provenant de la zone dlArgjadvectées notamment par le sous-
courant de talus dirigé vers le péle dans I'upwgllile Namibie (Figure 1). Les ondes cétieres
provenant de I'équateur pourraient aussi jouerda dans le maintien de 'OMZ a certaines
périodes de I'année, mais ne sont pas prises epteodans la configuration SAfE, dont la
limite Nord se situe a 5°S. Aprés validation, lEbid’'oxygéene et la contribution relative des
processus physiques (advection, diffusion) et Hobénmiqgues (ammonification,
nitrification,...) ont été étudiés et montrent unetcibution respective de 40% et 60% pour
maintenir TOMZ (contribution déterminée pour laren19°S-25°S, de la cote a 6°E), avec
une contribution des processus physiques qui augmam hiver. Je suis co-auteur de ce
travail qui sera soumis au journal Biogeoscienc¢ies dlin 2011 (e Vu et al, 2011).
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Figure 1: Minimum d’oxygéne (mmoi@i°) simulé par le modéle couplé ROMS-BioSUS en
configuration SAfE en été (a) et en hiver (b) ehimum d’oxygéne issu des données
mensuelles de la climatologie CARS en été (c) atven (d).

Upwelling du Benguela : source ou puits de €@

De méme, le cycle du carbone et notamment lesd&ilCQ a l'interface océan-atmosphere
dans la zone de l'upwelling du Benguela pourrome é&tudiés, le modeéle incluant les
variables d’état pour le carbone inorganique tdiakous et I'alcalinité totale. D’apres les
différentes observations présentées Section 1.d.6ette thése, il semble que I'océan se
comporte comme une source de QOur I'atmosphére au niveau de 'upwelling qui ecte
des eaux profondes et riches en carbone inorgandijsgous, et un puits de GO
atmosphérique au large de la zone d’'upwelling loeslgs processus biologiques dominent.
Toutefois, le bilan net du flux de G@ l'interface océan-atmosphére dans le systemeledm
n'est pas encore connu, les parties Nord et SudBduaguela pouvant avoir des
comportements différents.
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Emissions de HS dans 'upwelling du Benguela

Une autre piste particulierement intéressante coeckes émissions de sulfure d’hydrogéne
(H2S) sur le plateau continental Namibien. En eftes, énrichissements et émissions d& H
représentent des phénomenes réguliers en étélaustla plateau continental Namibien entre
22°S et 25°S. Cependant, ces émissions restent@ewes dans notre zone d’étude. Elles
ont été mises en évidence dans les données caldelieau SeaWiFS en "quasi true color"
parWeeks et al2004) de maniere tres qualitative sans pos®hikt séparer les décolorations
des eaux dues aux émissions de sulfures, de chlles & d’autres processus présentant la
méme signature. Plus recemmédinde et al (2007) ont développé un algorithme basé sur les
réflectances p, qui permet de différencier les sulfures colloidades blooms de
coccolithophoridés, des apports des rivieres (Grangr) et de la remise en suspension des
sédiments. Une collaboration avec T. Ohde du Leibnstitute for Baltic Sea Research
(Warnemtinde, Allemagne) nous a permis d’avoir aac&simages satellites traitées avec cet
algorithme. Les images dont nous disposons coulagpériode allant de Janvier 2004 & Aot
2005.

a) Zoom 20/04/2005 h) Number of H,S events between (01/2004 and 08/2003)
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Figure 2: a) Exemple d’épisodes sulfureux le 2a085, les événements d’intensité faible
(en bleu ciel), moyenne (en jaune), et forte (arge). b) Répartition spatiale du nombre total
d’évenements identifiés entre janvier 2004 et aR005 (a gauche), et nombre total
d’évenements moyennés en longitude, pour la mérnoelpda droite).

L’analyse des images traitées avec l'algorithmeéuanent décris ci-dessus montre que les
émissions sont trés cotiéres (voir Figure 2), auaee extension zonale maximale de 20 km.
Les émissions s’étendent de 18°S a 26°S, maisika goncipale se situe entre 22°S et 25.5°S
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(voir Figure 2b). La répartition temporelle présentsur la Figure 3 met en évidence des
émissions régulieres en été et automne austrdédeer a Juin), et une seconde période plus
restreinte vers Septembre - Octobre. Toutefois, sérge temporelle plus importante est
nécessaire pour confirmer cette tendance. Nousoskspns bientdét des données pour les
années suivantes grace a notre collaboration avetde.

Répartition temporelle (entre 01/2004 et 08/2005) des émissions de sulfure
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Figure 3: Répartition temporelle des émissions défuse en fonction de la latitude,
moyennées en longitude.

Afin de simuler les émissions de,$] une paramétrisation simple basée sur les étleles
Neumann(2000), Neumann et al(2002) etFennel and Neuman(2004) a été implémentée
dans le modele BioEBUS (voir le détail Section 2.1Cependant, actuellement le modele ne
se trouve jamais en conditions pour produire deissiams de kS sur le plateau continental.
Pour déclencher ces évenements, les eaux doiventida fois pauvres en oxygene et en
nitrates. Comme il a été montré dans la Sectior2 3l& modéle arrive a représenter la zone
de minimum d’oxygene. Cependant, cette zone se aifitniveau de la rupture de pente entre
le plateau et le talus, mais ne s’étend pas assele Plateau continental comme mis en
évidence dans les donnéassitu. La raison provient certainement du réle des sédimqui
n'est actuellement pas pris en compte dans le reoB&EBUS. En effet, au niveau du
plateau continental Namibien, une part importa8@2{) de la matiere organique exportée
atteint le sédiment avant d’avoir été reminéralisgéette matiére organique pourrait géenérer
une intense reminéralisation au niveau des sédsreiterficiels, en consommant I'oxygene
puis les nitrates a l'interface eau-sédiment. Cdégradation (oxique puis anoxique) de la
matiere organique dans les sédiments semble élspensable a prendre en compte dans le
modeéle pour atteindre des minima d'oxygéne et deates sur le plateau continental
Namibien et ainsi simuler une production dgSHDifférentes paramétrisations, de la plus
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simple a la plus élaborée jusqu’au modéle de sédirpeuvent étre envisagés pour modéliser
la dégradation de la matiere organique dans legnséts superficiels et reproduire la

distribution spatio-temporelle des émissions d& He long des cotes Namibiennes (ex :
Soetaert et a 2000).

L’étude des systemes d’upwelling de bord Est, natant les mécanismes de maintien de la
production importante qui représente une part ingnde des péches a I'échelle globale, les
échanges de nutriments entre I'océan cétier eédinoouvert, les émissions de gaz a effet de
serre (CQ, N;O) et de HS toxique pour les ressources marines, au cceuradinése et de
programmes internationaux (SOLAS, IMBER), représendes enjeux majeurs d’actualité
pour la compréhension de I'état actuel de l'océarsan devenir dans le contexte du
changement climatique.
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Annexe : Article sur les Ondes de Rossby

J'ai consacré les cing premiers mois de ma thésmliser mes travaux de stage de Master |l
Recherche en Sciences de I'Univers (Université Paabatier, Toulouse Ill), Mention
"Océan, Atmosphere et Surfaces Continentales".eG#tide a porté sur "L'influence des
ondes de Rosshy sur le systéme biogéochimiquedéadh Atlantique Sud", et a donné lieu a
une publication.

Spatial and temporal variability of the remotely seased chlorophyll-a signal associated
with Rossby waves in the South Atlantic Ocean

Journal of Geophysical Research

E. Gutknecht, I. Dadod, G. Charrid, P. Cipollin? and V. Gargoh

! Laboratoire d’Etudes en Géophysique et Océanbigaipatiales, UMR 5566
CNES/CNRS/IRD/UPS, Toulouse, France.
% National Oceanography Centre, Southampton, Utdtagdom.

Méme si I'océan ne représente que moins de 1%luerzsse liée aux plantes sur la Terre, il
est responsable de prés de la moitié de la phatussm nette de la biosphére. A ce titre, cette
biomasse est un élément essentiel dans la réguidti@limat, par I'absorption du dioxyde de

carbone lors de la photosynthese, par exemplat Wl@nc nécessaire d’estimer correctement
cette biomasse ainsi que les processus qui I'effechotamment a mésoéchelle (10 a 1000
km).

Afin de mieux comprendre les interactions existamire la physique et la biogéochimie, les
ondes de Rossby, processus a mésoéchelle, onpé&tdicuement étudiées dans l'océan
Atlantique Sud, ainsi que leur influence sur lan@sse marine. La signature de ces ondes en
anomalies de hauteur de la mer (SLA) et en anomdkieconcentrations en chlorophylle de
surface (CHLA) a été analysée a l'aide des donsatedlites sur la période 1997-2006, la
SLA provenant des données altimétriques TOPEX/ERS8 €HLA des données de couleur
de I'eau du capteur SeaWiFS.

Des longueurs d'onde comprises entre 400 et 11Q0s&npropageant vers I'Ouest, ont été
observées entre 18°S et 45°S avec des vitessempagation comprises entre 0.05 et 7.5
cm.s. L'utilisation d’un modéle théorique a mis en éride que trois processus étaient
susceptibles d’expliquer la signature des ondeRaksby dans les données de chlorophylle
de surface. Ces processus sont I'advection méridigles concentrations en chlorophylle de
surface, l'uplifting du maximum en chlorophylle it en subsurface et l'upwelling de

nitrates. La contribution relative des trois preues a I'aide d'une méthode statistique, a
permis d’identifier trois principales zones dargléntique Sud. Au Nord et au Sud du Gyre,
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I'advection méridienne de chlorophylle liée auxegiges geostrophiques associées a l'onde est
responsable d’environ 60% de la signature des odedRossby observées dans les données
de chlorophylle de surface ; sa contribution gstiae plus faible dans le Gyre (~50%). Dans
ces trois régions, l'upwelling de nitrates conteba plus de 30% du signal. Les nutriments
qui alimentent par advection verticale la couchghetique vont entrainer un accroissement
de la production primaire et donc des concentratemchlorophylle de surface. Ce processus
pourrait donc influencer la production primairea@tsi jouer un réle sur le cycle du carbone,
via la "pompe biologique". Enfin, le Gyre Subtragiale 'océan Atlantique Sud apparait
comme l'unique région ou la contribution du procsss’uplifting de chlorophylle atteint
20%.

La variabilité saisonniére et interannuelle du psstis dominant a été étudiée a l'aide des
relations de phase entre CHLA et SLA ainsi que chdignt méridien de chlorophylle de
surface. Un déplacement méridien saisonnier destdrentré dans les deux jeux de données,
dans la zone de gradient méridien négatif. Pouwraldabilité interannuelle, 2003 et 2004
apparaissent comme des années particulieres a @018, relation de phase (CHLA-SLA) et
le gradient méridien de chlorophylle ne suivent lgasycle saisonnier habituel. Ces années
particulieres semblent liées a des anomalies dalation atmosphérique a grande échelle au
niveau de I'océan Atlantique Sud.
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Spatial and temporal variability of the remotely sensed chlorophyll «
signal associated with Rossby waves in the South Atlantic Ocean

E. Gutknecht,' I. Dadou,' G. Charria,"* P. Cipollini,” and V. Garcon'
Received 23 January 2009; revised 22 October 2009; accepted 18 December 2009; published 4 May 2010.

[1] The present study focuses on the spatial and temporal variability of interactions
between physics and biogeochemistry during the Rossby wave passage in the South
Atlantic Ocean. The Rossby wave signature in sea level anomalies (SLA) and surface
chlorophyll a concentration anomalies (CHLA) is analyzed using remotely sensed data
from 1997 to 2006. Wavelengths between 400 and 1100 km, with westward propagating
speeds up to 7.5 cm.s ', are observed. Using a theoretical model, three processes
(meridional advection of surface chlorophyll ¢ concentrations, uplifting of subsurface
chlorophyll @ maximum, and upwelling of nutrients) are likely to explain the chlorophyll «
Rossby wave signature. A statistical assumption allows quantifying the relative importance
of each process. Three zones are identified. The Subtropical Gyre is the only area where
the contribution of the uplifting process reaches 20%. North and south of this gyre, the
meridional advection process is responsible for an important part (around 60%) of the
observed chlorophyll @ signals. The temporal variability of this dominant process is
studied using the phase relationships between CHLA and SLA and the surface meridional
chlorophyll @ gradient. A seasonal meridional shift (4°) is shown on both data sets on the
area of negative meridional gradient. At 30°S-31°S, a clear seasonal cycle is observed in

both data sets for the whole studied period, except in 2003 and 2004 where both data
sets do not follow the usual seasonal cycle. These particular years can be related to
anomalies in large scale atmospheric circulation over the South Atlantic Ocean.

Citation: Gutknecht, E., I. Dadou, G. Charria, P. Cipollini, and V. Garcon (2010), Spatial and temporal variability of the
remotely sensed chlorophyll @ signal associated with Rossby waves in the South Atlantic Occan, J. Geophys. Res., 115, C05004,

doi:10.1029/2009JC005291.

1. Introduction

[2] The South Atlantic Ocean plays an important role in
the global oceanic circulation and climate variability. It
connects the North Atlantic and Indian Oceans and its
southern part communicates with the Pacific Ocean via
the Antarctic Circumpolar Current. The South Atlantic
Ocean exhibits a large frequency range of variability from
intraseasonal to interannual up to multidecennial time
scales, especially for the sea surface temperature (SST) [e.g.,
Robertson et al., 2003; Haarsma et al., 2003; Grodsky and
Carton, 2006]. This variability 1s linked to fluctuations of
the intensity and position of the South Subtropical Anticy-
clone in sea level pressure that affects the winds close to the
ocean surface. Several hypotheses are proposed to explain
the interannual variability in the South Atlantic Ocean: local
coupled atmosphere/ocean interactions [e.g., Venegas et al.,
1997; Sterl and Hazeleger, 2003], atmospheric teleconnec-

'Laboratoire d’Etudes en Géophysique et Océanographic Spatiales,
UMR 5566, UPS, CNES, CNRS, IRD, Toulouse, France.
*National Oceanography Centre, Southampton, UK.

Copyright 2010 by the American Geophysical Union.
0148-0227/10/2009JC005291

tion with the Tropical Pacific [e.g., Venegas et al., 1997;
Colberg et al., 2004; Handoh et al., 2006], oceanic transport
from the Indian Ocean [e.g., Matano and Beier, 2003], as
well as Tropical Atlantic influences [e.g., Grodsky and
Carton, 2006]. This variability affects the circulation of the
South Atlantic Ocean.

[3] Rossby waves are also present in the South Atlantic
Ocean and play a role in maintaining the midlatitude gyre
and in the intensification of western boundary currents.
These waves influence the South Atlantic Ocean circulation
and variability. They were first theoretically studied in this
basin by Reason et al. [1987]. They are mainly generated by
fluctuations of winds on the eastern boundary of the basin
(western African coast) as well as in the open ocean. The
advance of satellite observations renewed the study of
Rossby waves, especially with altimetry and ocean color data
[Chelton and Schlax, 1996; Machu et al., 1999; Cipollini
et al., 2001]. The South Atlantic Ocean exhibits the least
imtense signals of all basins in terms of wave amplitudes
[Polito and Liu, 2003 ], but clear westward propagating sig-
nals can be identified on the longitude/time plots with the
properties of first baroclinic mode of Rossby waves [Charria
et al., 2003]. However, Chelton et al. [2007] pointed out the
fact that nonlinear eddies are expected to have phase speeds
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close to that of nondispersive Rossby waves, making it
difficult to separate the two kind of signals.

[4] These Rossby waves have also a signature in satellite
surface chlorophyll a concentrations [Machu et al., 1999;
Cipollini et al., 2001; Uz et al., 2001]. Horizontal (meridi-
onal advection of surface chlorophyll a concentrations) and
vertical mechanisms (uplifting of subsurface chlorophyll «
maximum and upwelling of nutrients) can explain this in-
fluence. Vertical processes associated with the passage of
Rossby waves can increase/decrease the primary production
[Charria et al., 2008]. At basin scale, it may have an in-
fluence on the carbon cycle via the biological pump asso-
ciated with the primary and subsequent export productions.
These processes can potentially be modulated by the seasonal
and interannual variability in the South Atlantic Ocean. In
this paper, we focus our study on interactions between
physics and biogeochemistry during the passage of Rossby
waves and their spatial and temporal (seasonal and inter-
annual) variability. We analyze the simultancous satellite set
of altimetry and ocean color data using spectral analyses.
After a characterization of Rossby wave properties in the
satellite data, we study the coupled processes which might
explain this Rossby wave signal in surface chlorophyll a
concentrations using a theorctical model [Killworth et al.,
2004; Charria et al., 2006]. We then investigate the sea-
sonal and interannual variability of the dominant process.
and we attempt to interpret this process in the framework
of the seasonal and interannual variability of the South
Atlantic Ocean in the results and discussion section before
concluding.

2. Data and Methods

2.1. Remotely Sensed Data Used

[5] As mentioned previously, two remotely sensed data
sets are used in the studied area: sea level anomalies (SLA)
derived from satellite altimeters and estimated surface
chlorophyll @ concentration anomalies (CHLA) from ocean
color sensors.

2.1.1. Altimetry: Sea Level Anomalies

[6] Sea level anomaly (in ¢m) data from the DUACS
(Data Unification and Altimeter Combination System)
archive are developed by AVISO (Archivage, Validation et
Interprétation des données des Satellites Océanographiques).
An improved space/time objective analysis method combines
TOPEX/Poseidon, ERS-1/2, JASON-1, GFO and ENVISAT
data to obtain a merged sea level. This method takes into
account long-wavelength errors (noise correlated on large
scales) with a 1-2 ¢cm mean error [Le Traon et al., 1998].
SLA weekly products, obtained by subtracting the mean
dynamic topography RIO05 [Rio et al., 2005] from the sca
surface height data, are projected on a regular spatial grid
of 1/3° from October 1992 to August 2006 to obtain the
mapped sea level anomaly products. To have the same
temporal resolution as the monthly surface chlorophyll a
concentrations (see below), SLA data are averaged monthly.
2.1.2. Ocean Color: Surface Chlorophyll
Concentrations )

[7] Surface chlorophyll a concentrations (in mgChl.m )
are from the SeaWiFS (Sea-viewing Wide Field-of-view
Sensor) ocean color sensor. We use monthly level 3 binned
data products, processed (version 5.1) with the OC4v4
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algorithm from O 'Reilly et al. [1998]. Data are processed by
the NASA Goddard Space Flight Center and distributed by
the DAAC (Distributed Active Archive Center) [McClain
et al., 1998]. Monthly products are projected on a regular
spatial grid of 9 km and cover a period of almost 9 years
from the start of the SeaWiFS mission (September 1997) to
August 2006. The predicted error on the 1 km SeaWiFS
estimates of surface chlorophyll ¢ concentrations is 35%
[McClain et al., 1998]. The accuracy of 9 km gridded data
is comparable or better. Monthly data are regridded onto a
regular spatial grid of 1/3° to have the same spatial resolu-
tion as SLA, sufficient to detect large scale propagating
signals.

[8] Chlorophyll @ concentrations in the ocean tend to be
lognormally distributed [ Campbell, 1995; Pottier et al., 2006].
Therefore, we take the decimal logarithm of surface chloro-
phyll ¢ concentrations. Gaps in the data, mainly due to the
presence of clouds, are filled with a linear interpolation
necessary for the application of the spectral analysis and
filters described below. These gaps have a mean value of
51 km + 37 km between 18°S and 45°S, or 13% + 9% of
the minimum wavelength (400 km) of the Rossby waves
studied.

2.1.3. Studied Domain

[¢9] The analyzed arca between 18°S and 45°S varies
in longitude (from 39°W to 6°E for the maximum zonal
extension). Coastal areas as well as regions north of 18°S
and south of 45°S are masked out. Indeed, regions with high
surface chlorophyll @ concentrations on the borders of data
series (for example, the Benguela Upwelling and the Brazil-
Malvinas Confluence Zone) may induce strong edge effects
in the spectral analysis and generate important spectral
coefficients which may mask the weaker signals linked to
Rossby waves. Moreover, closer to the equator, the equa-
torial region has dense cloud coverage. Southward of 40°S,
the dynamics are complicated by the strong advection of the
Antarctic Circumpolar Current inducing eastward propa-
gating features [Hughes, 1995]. Furthermore, the observa-
tion of Rossby waves from ocean color data becomes very
difficult south of 45°S because of persistent winter cloud
cover. Therefore, we choose 45°S as the southern boundary
of the studied area.

[10] Since the ecastern boundary of the South Atlantic
Ocean is removed from our studied domain, the beta refrac-
tion effect toward the equator of low latitude baroclinic
Rossby wave packets due to the strong dependence of the
zonal group velocity Cg on latitude [see Schopf, 1981;
Pierini, 2005, 2006] cannot be seen.

2.2. Signal Analysis Methodology and Westward
Propagations

[11] In the present work, the wavelet analysis (WA) as in
the work of Charria et al. [2006] is used. This spectral
analysis, based on the Wavelet Transform (WT), allows
finding the dominant frequencies of the signal and their
locations in space and/or time. For a one-dimensional WA,
the WT uses a family of functions, called wavelets, based on
two parameters: the translation and the dilatation [Kumar and
Foufoula-Georgiou, 1994]. We are using the 1-D continuous
WT defined as a convolution of a discrete sequence and a
translated and dilated wavelet [ Torrence and Compo, 1998].
We adopt the Morlet wavelet, a modulated Gaussian plane
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Figure 1. Longitude/time diagrams of SLA (cm) at (a) 20°S, (¢) 30°S, and (d) 40°S for filtered data and
(b) 30°S for raw data. Signals are reconstructed for wavelengths between 400 and 1100 km, after remov-

ing castward propagating and stationary features.

wave suitable for the analysis of waves in Geophysics. This
method is spatially applied, for cach latitude (between 18°S
and 45°S) and each time step, to study wavelengths of the
dominant propagating signals in altimetry and ocean color
data sets. The cross-wavelet analysis (CWA [see Torrence
and Webster, 1999]) is then applied to both data sets,
which allows for the quantification of the coherency and
phase relationships (or phase differences) between these two
data sets. We focus here our investigation on the possible
phase relationships between CHLA and SLA.

[12] The first baroclinic mode of Rossby waves corre-
sponds to westward propagating signals, which can be non-
dominant in SLA and/or surface chlorophyll a concentrations
as compared to other processes such as the seasonal cycle
or nonlinear eddies. To clearly identify these propagations,
a preprocessing is necessary. In our case, we choose to
apply two spectral filters. First, the eastward propagating
(corresponding to those spectral components for which
wave number and frequency have the same sign, i.c., those
in the first and third quadrants) and stationary features
(those with zero frequency, i.e., on the wave number axis)
are removed using a 2-D (longitude/time) Fourier analysis
for each latitude. By removing stationary features, zonal
mean values are removed from SLA and surface chloro-
phyll @ concentrations. Surface chlorophyll @ concentration
anomalies (CHLA) are then obtained. Components with zero
wave number are also removed [Killworth et al., 2004]. In a
second step, CHLA and SLA signals are reconstructed for
wavelengths included between 400 km and 1100 km, using
a 1-D spatial WA performed for each latitude and time step.

The choice of this wavelength range allows filtering out part
of the mesoscale signals (for nonlinear eddies with dia-
meters lower than 200 km). This wavelength interval was
emphasized by a preliminary WA carried out on the SLA
data after removing only the stationary and eastward prop-
agating features (see section 3.1). A filtered data set is then
obtained and westward propagations are clearly observed in
longitude/time diagrams of SLA as compared to the unfil-
tered data (see the example at 30°S, Figures b and lc¢).

[13] We tested our filtering procedure to ensure that
removal of eddies was performed efficiently using an ide-
alized 3-D model (M. Thomas, personal communication,
2009). This model simulates statistically realistic Gaussian
eddies based on Chelton et al. [2007], a set of idealized
sinusoidal waves, and a final model field (or mesoscale
field) containing both eddy and Rossby wave components.
The filtering procedure is then applied on the mesoscale
field in order to split the signal into eddy component and
lincar Rossby wavefields, and demonstrate the efficiency of
the filter to remove a large fraction of eddies. The filtering
procedure successfully removes a large fraction of simulated
eddies (not shown) and can be applied to real data with
confidence. However, some of them subsist after filtering,
west of 25°W southward of 40°S because of the high
mesoscale activity associated with the Brazil-Malvinas
Confluence Zone.

[14] Propagation speeds (the phase velocities of Rossby
waves) are estimated using the Radon transform (RT)
[Deans, 1983]. This method, frequently used to estimate
phase speeds in oceanic data sets [e.g., Challenor et al.,
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2001; Maharaj et al., 2005; Cipollini et al., 2006; Charria et
al., 2006], is applied on 2-D filtered SLA longitude/time
diagrams.

2.3. Modeling of the Physical/Biological Coupled
Processes

2.3.1. Different Mechanisms and Associated Phase
Relationships Between CHLA and SLA

[15] To investigate the different physical/biogeochemical
coupled processes involved in the signature of Rossby
waves in CHLA, Killworth et al. [2004] modeled each one
of the three different mechanisms responsible for the coupling,
and predicted the resulting phase relationships between
CHLA and SLA.
2.3.1.1. Horizontal Mechanism: Meridional Advection
of Surface Chlorophyll « Concentrations

[16] Westward propagating Rossby waves generate peri-
odic sea surface height anomalies alternatively positive and
negative (crests and troughs, respectively) [Killworth et al.,
2004]. Owing to geostrophic balance, there are meridional
velocities of alternate signs in the SLA zonal gradients on
the flanks of the waves. A field of westward propagating
waves superimposed on a background meridional chloro-
phyll a gradient (north-south) will therefore distort the front
of chlorophyll ¢ concentrations because of those geostrophic
velocities, resulting into an alternation of positive and
negative anomalies in the chlorophyll ¢ field that propagate
westward with the waves.

[17] For this horizontal mechanism, the theoretical spatial
phase relationships depend on the sign of the meridional
chlorophyll a gradient and on the studied hemisphere. In
the South Atlantic Ocean, the following three situations
can be observed [see Killworth et al., 2004, Figure 8] (see
section 2.3.2):

[18] 1. North of the Subtropical Gyre northern boundary, a
positive meridional chlorophyll « gradient (¢[Ch/]/dy > 0)
gives spatial phase relationships between —7/2 and 0. The
northern boundary of the gyre is leaning northwest/south-
cast, situated at about 15°S in the western part of the basin
and at about 30°S in the eastern part.

[19] 2. In the Subtropical Gyre, between the northern
boundary and about 39°S, the negative meridional chloro-
phyll a gradient (6[Chl]/éy < 0) gives spatial phase relation-
ships between 7/2 and 7. The gradient is very weak in the
oligotrophic gyre, between the northern boundary and about
30°S. It becomes strongly negative in the southern part of
the gyre until the Subtropical Front, between about 30°S and
39°8.

[20] 3. Between about 39°S and 45°S, a positive meridi-
onal chlorophyll a gradient (6[Chl]/év > 0) gives spatial
phase relationships between —7/2 and 0.
2.3.1.2. Vertical Mechanism 1: Uplifting of Subsurface
Chlorophyll ¢ Maximum

[21] Several oceanic regions have a subsurface chloro-
phyll ¢ maximum located within 10 m depth. A propagating
wave generates isopycnal vertical movements. Uplift of iso-
pycnals subsequent to the passage of Rossby waves allows
an uplifting of phytoplankton cells that can be remotely
detected [Cipollini et al., 2001; Charria et al., 2003] and
thus can generate an anomaly of surface chlorophyll a
concentrations.
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2.3.1.3. Vertical Mechanism 2: Upwelling of Nutrients

[22] Upwelling associated with Rossby waves could bring
additional nutrients into the euphotic layer [Cipollini et al.,
2001; Killworth et al., 2004]. Indeed, Rossby waves pump
nutrients upward during their westward propagation across
the oceanic basin, the so-called Rototiller effect [Siegel,
2001]. Following the structure of the wave, these new nu-
trients in the euphotic zone would be assimilated and con-
verted into chlorophyll a by phytoplankton. These wavelike
structures, propagating at the same speed as Rossby waves,
could be detected by an ocean color sensor.

(23] For the two last vertical coupled processes. it can be
theoretically demonstrated that the predicted spatial phase
relationships are between 7/2 and 7 [Killworth et al., 2004 ]
in the case of a spatial analysis (see section 2.3.2).

2.3.2. Relative Contribution of the Different Processes

[24] A more quantitative approach, based on amplitude
ratios and phase relationships between CHLA and SLA, can
be adopted to identify the relative contribution of the pro-
cesses that can explain the chlorophyll a signal of Rossby
waves.

[25] The theoretical model from Killworth et al. [2004]
describes the evolution of a tracer (C) advected by a purely
westward propagating Rossby wave. Based on this advection/
diffusion equation, a complex expression of the ratio between
the amplitude of the tracer signal (C;) and the sea surface
height (7)), detailed enough to express the various possible
combinations of mechanisms, is obtained
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where ¢ is the phase difference (¢ = ( phase(C 4) — phase(1)4))),
g is the acceleration due to gravity, ¢ the negative phase
speed of the wave (because of westward propagation) de-
termined from the wave number k = w/c (negative), w the
wave frequency (positive). %, 1s the zonal mean current,

f the Coriolis parameter and 3 = dfidy the northward gra-

dient of the Coriolis parameter. The subscript (o) represents
the surface values. Cy, is the horizontal meridional tracer
gradient (estimated from SeaWiFS ocean color data aver-
aged between 1998 and 2001). Limiting nutrients are as-
sumed to be nitrates, which is a reasonable assumption over
the South Atlantic Ocean [Killworth et al., 2004], north of
50°S. AC = C(z=0)— C(z=—h) with h =50 m for nutrients
(chosen value for the mixed layer depth using the nitrate
climatology of Louanchi and Najjar [2001]) and s/ = 10 m
for chlorophyll & (for the reasons outlined by Killworth et al.
[2004]). 7 is the relaxation time, 1.¢., the response time of the
system to come back at a steady state after a perturbation,
here taken to be 20 days. In equation (1), the mixing term is
simply parameterized as the relaxation time 7 after a per-
turbation. This time scale represents the necessary time of
the whole biogeochemical processes to eliminate a nutrient
anomaly. All chosen values for the different parameters are
taken from Killworth et al. [2004].

[26] Equation (1) allows the modeling of the three dif-
ferent mechanisms, and can be rewritten as
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The sign function returns the sign of the above quantity called
A. Soif A > 0: sign(4) = +1, and 1f 4 < 0: sign(4) =—1.
[27] Defining ¢ such that
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We have then
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As shown by Killworth et al. [2004], the different cases can
be summarized as follows:

fwr <1 then o=(2— sign(A))g. (7)
- . ™
Ifwr>1 then ¢=(3- agn(A))i. (8)
e gCo,
Andif AC=0 then 4= ( 7 ) (9
- gBAC
And if Coy =0 then A= (*d/g ) (10)

The horizontal advection case is computed by taking C as
surface chlorophyll @ concentrations and removing the effect
of the vertical advection (AC = 0). The vertical advection
processes are simulated removing the tracers horizontal
gradients (Cg, = 0), then taking C to represent either surface
chlorophyll ¢ concentrations to solve the vertical advection
of chlorophyll « (AC calculated using the climatology of
Conkright et al. [1998]), or nutrient concentrations (then
converted to chlorophyll ¢ assuming a constant Chl:N ratio
AC = 1.59AN estimated using the climatology of Louanchi
and Najjar [2001]) for the upwelling case. Using these
different formulations, amplitude ratios (|C4/14|) and phase
relationships (@) from each process can be analyzed.

[28] So in the South Atlantic Ocean, we get for the fol-
lowing different cases: (1) if AC =0, the horizontal process
dominates and ¢ & [7/2 7] for negative meridional chloro-
phyll gradient and ¢ € [-#/2 0] for positive meridional
chlorophyll gradient and (2) if C,, = 0, the vertical processes
dominate and ¢ € [7/2 7). '

[29] To study the relative contribution of the three dif-
ferent coupled processes, we added a statistical assumption
that allows a quantitative decomposition of the contributions
by the different processes, by combining together modeled
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and observed amplitudes ratios and phase relationships
[Charria et al., 2000].

[30] We assumed that the observed amplitude ratios and
phases could be written as a linear combination of the three
modeled processes. So, the following equation can be built:
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where z,,, z3 and z., are three unknown parameters associated
with the different modeled complex amplitudes: horizontal
advection (hadv), uplifting of chlorophyll a (upl) and up-
welling of nitrates (#pw). These parameters are complex (for
example, z, = a exp(ip,)) in order to encompass both
amplitude and phase errors in the model.

[31] The system (11) has six unknown parameters in two
equations (real and imaginary parts) and then an infinite
number of solutions. Among the different possible solutions,
we select the one that gives the smallest value for the fol-
lowing cost function:

Y= \/\znf 174

The cost function ¥ describes the distance, in parameters’
space, between the three complex parameters (a point with
coordinates (z,, z3, z,)) and number one (the point (1,1,1)),
based on the idea that if the process modeling is correct then
all the three coefficients would be equal to unity. In other
words, z,, zg or z, equal one represents a total contribution
by the corresponding process, exactly as modeled (with
exactly modeled amplitude and phase), to reproduce the
observations. Solving (11) by minimizing ‘¥ allows extract-
ing a set of parameters to reproduce the observed amplitude
ratios and phase relationships. The relative contribution (P)
of the three different processes involved in the signature of
Rossby waves in the South Atlantic Ocean is then computed
using the following equation:

25— 1[4z, —1f. (12)

5| Ca/nal;
Za|Ca/nala+281Ca/nalg+24|Ca/nal,”

P =100 x (13)

where j = a, 3, 7.

3. Results and Discussion

3.1. Rossby Wave Signature in SLA and CHLA
in the South Atlantic Ocean

3.1.1. Westward Propagations Observed in SLA

[32] Westward propagating signals, previously identified
by several authors as the first baroclinic mode of Rossby
waves from their dynamical features (for a review, see Fu
and Chelton [2001]), are clearly observed in longitude/
time plots of filtered SLA at all latitudes studied between
18°S and 45°S (see examples at 20°S, 30°S and 40°S on
Figure 1). At 20°S and 30°S, propagations are distinct
and keep roughly the same amplitude (3 cm and 10 cm,
respectively) across the basin. At 30°S, waves do not exhibit
any disturbance, probably due to a waveguide at 30.5°S
[Polito and Liu, 2003]. At 40°S, the high mesoscale activity
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b) Linear theory (cm.s™")

20°s i &
25°S | 6
30°s
| 4
35% |
40°s | 2
45°s —
40°W 30°W 20°W 10°W 0°E
d) log(Observed speeds/Extended theory)
20°S 1 3 1
25°S 1 05
30°s I
b1 0
35°S 1 | |
40°S | ' -05
- ! F 'r i
45°S 4— -1

40°W 30°W 20°W 10°W 0° 10°E

Figure 2. Propagation speeds (cm.s” ', positive westward) corresponding to (a) the filtered SLA data,
(b) the linear theory, and (c) the extended theory. (d) Logarithm of the ratio between speeds deduced from
the observations and the extended theory. In Figures 2a and 2d, data close to the coasts are omitted due to
strong zonal chlorophyll @ gradients which introduce edge effects in the WA.

(i.c., eddies, fronts, meanders) associated with the Brazil-
Malvinas Confluence Zone and the wave/current interac-
tions in this region amplify the propagations west of 20°W.
3.1.2. Zonal Phase Velocities

[33] Observed zonal westward propagation velocities as-
sociated with Rossby waves increase from less than 1 em.s™'
in some areas close to 45°S to more than 7.5 cm.s ' at 18°S
(Figure 2a), in agreement with Polito and Liu [2003]. Such a
dependence on latitude is expected from both the linear the-
ory for the first baroclinic mode of Rossby waves (Figure 2b)
and its recent extension (Figure 2¢) [Killworth and Blundell,
2003a, 2003b]. The observed westward increase of the
speeds (Figure 2a) 1s well described by this extended theory
(Figure 2¢) because it takes into account the mean baroclinic
currents, the stratification and the oceanic topography. The
ratio between the observed phase speeds and the velocities
of the extended theory (Figure 2d) exhibits a good agree-
ment in most of the locations, despite some differences in a
few localized areas. The presence of slower waves than the
theory south of 40°S (Figure 2d) is probably due to the Doppler
shift induced by the barotropic mean current (northern branch
of the Antarctic Circumpolar Current) [Hughes, 1995],
which is not considered in the extended theory.
3.1.3. Wavelengths

[3¢] A preliminary 1-D WA was performed on the SLA
data after removing only the stationary and eastward prop-
agating features to extract wavelengths for the maximum
wavelet coefficients at each latitude and each month (see
section 2.2). The results highlight a strong latitudinal vari-
ability of the signal, with an equatorward increase of the
wavelengths from about 455 km at 45°S to 1050 km at 18°S

on temporal mean. This wavelength range corresponds to
the wavelength range associated with the cross-spectral
peak found by Killworth et al. [2004] in the South Atlantic
Ocean (between 500 km and 1000 km [see Killworth et al.,
2004, Figure 6d]), and in other oceans for this latitude range.
3.1.4. Westward Propagations Observed in CHLA

[35] On Figure 3, three examples of longitude/time dia-
grams in log,o(CHLA) computed with the same methodo-
logical approach as for the SLA are shown. Westward
propagating features observed at 20°S, 30°S and 40°S are
very similar to Rossby wave signals detected in SLA with
wavelengths between 400 km and 1100 km. This confirms
the findings by Cipollini et al. [2001], Uz ef al. [2001], and
Charria et al. [2003, 2006] that Rossby waves have a sig-
nature in ocean color data, although filtering is often required
to highlight this signature, otherwise hidden by other sources
of variability. Thus, westward propagating features (Rossby
waves and/or nonlinear eddies, especially in the western
boundary) are a nonnegligible source of chlorophyll « var-
iability in the South Atlantic Ocean. Nevertheless, many
propagating features faster than Rossby waves (i.e., in-
stabilitics, meanders) are also observed at 40°S west of 20°W
in the Confluence Zone (Figure 3c).

3.2. Coupled Physical/Biogeochemical Processes
Involved: A Dominant Process?

[36] As presented before (see section 2.3.1), three physical/
biogeochemical coupled processes are likely to explain the
signature of Rossby waves in CHLA: the meridional ad-
vection of surface chlorophyll @ concentrations, the uplifting
of subsurface chlorophyll ¢ maximum and the upwelling
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Figure 3. Longitude/time diagrams of log;o(CHLA) (logm(mgChl.mﬁ)) at (a) 20°S, (b) 30°S, and
(c) 40°S. Signals are reconstructed for wavelengths between 400 and 1100 km, after removing eastward

propagating and stationary features.

of nutrients. In this section, we address the question of
which mechanism dominates in the South Atlantic Ocean,
following the methodology developed by Charria et al.
[2006], which is an extension of the approach suggested by
Killworth et al. [2004] (sce section 2.3.2).
3.2.1. Spatial Variability of Phase Relationships
Between CHLA and SLA

[371 We analyze the phase relationships between the
filtered CHLA and SLA signals using a CWA. Wavelet
coherency and phase relationships (¢ = phase(CHLA) —
phase(SLA)) are computed for each latitude from 18°S to
45°S and for each month from September 1997 up to August
2006. From each local wavelet power spectrum, the phase for
components between 400 km and 1100 km (within the cone of
influence, to exclude the edge effects [see Torrence and
Compo, 1998]), having a coherency above 0.75 [Charria et
al., 2006], is then extracted. For the whole time series, the
percentage of cross-wavelet coefficients having a coherency
above 0.75 is approximately the same for each month and
cach year (between 61.3% and 66.5% with a mean value of
63.3%; Figure 4a). The largest number of strong coherencies
between CHLA and SLA is reached in the southern part of
the Subtropical Gyre (between 32°S and 38°S), with 70% to
84% of values above 0.75 in temporal average (Figure 4b).

[38] The temporal average of phase relationships is per-
formed by summing the wavelet coefficients in the complex
space. The percentage of data contributing to the estimate

of the phase differences is the most important (>80%) be-
tween 32°S and 38°S. It stays above 50% on the rest of the
domain, except on the borders (Figure 4d). Figure 5a pre-
sents the phase relationships between CHLA and SLA sig-
nals using the CWA. In order to compare our results with
those obtained by Killworth et al. [2004] using the 2-D
Fourier cross-spectral analysis (Figure 5b), we show the
results from the 1998-2001 period only (Figure 5a). How-
ever, the phase differences obtained for the whole time series
using the CWA (not shown) are very similar to those from
the 1998-2001 period only. Due to the propagation being
westward, the spatial phase map on Figure 5b has opposite
sign as compared to the temporal phase map on Figure 6h in
the work of Killworth et al. [2004]. The phase relationships
by both methods (Figures 5a and 5b) appear to be in good
agreement and are correlated with the meridional chloro-
phyll @ gradient [see Killworth et al., 2004, Figure 8].

[39] In areas of strong positive meridional chlorophyll a
gradient, north of the Subtropical Gyre northern boundary
(see white solid line on Figure 5b) and south of 39°S (see
white dotted line on Figure 5b), phases are mainly between
—m/2 and 0 (Figure 5a). However, phases between —7 and 7/2
are also observed in the area north of the Subtropical Gyre
northern boundary, and the area south of 39°S also contains
phases between 0 and 7/2 (especially south of 42°S). Based
on phase relationships. meridional advection of surface
chlorophyll & concentrations could explain the Rossby wave
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Figure 4. Ratio of extracted data as compared to the number of data used for the CWA: (a) temporal
evolution of the percentage (%) by month and by year, (b) temporal evolution of the percentage (%)
by year and by latitude, (c) temporal average (from 1998 to 2001) of all coherencies above 0, and
(d) percentage (%) of data having a coherency above 0.75 over 4 years (1998 — 2001).

signals in ocean color in most of those locations where
observed phases are between —7/2 and 0 (see section 2.3.1).

[40] Between 39°S and the Subtropical Gyre northern
boundary, the phase relationships are mainly between 7/2
and 7 (Figure 5a) (¢ = — is equivalent to ¢ = ), especially
between 30°S and 39°S where coherencies deduced from
the CWA are the most significant (with values which can be
higher than 0.95; not shown). In this area of negative meridi-
onal chlorophyll a gradient, such a range of phases can arise
from both vertical and horizontal processes (see section 2.3.1).
North of 30°S, some locations exhibit phase relationships
between —m/2 and 7/2 where the meridional chlorophyll a
gradient is weakly negative in this oligotrophic zone. So
between 39°S and the Subtropical Gyre northern boundary,
the simple examination of the phase relationships does not

allow a straightforward determination of a dominant process.
Further analysis, described below, is needed to assess the
relative contribution of the different processes.
3.2.2. Relative Contribution of the Different Processes:
Importance of the Chlorophyll « Horizontal Advection
[41] The results of the time independent theoretical
model (see section 2.3.2), which computes amplitude ratios
(|C4/n4]) and phase relationships () for each process, are
compared to the observed amplitude ratios and phase re-
lationships for the whole area studied. We are using the
observations from Killworth et al. [2004] (see Figure 5b), as
these already represent averages over the same time series
(1998-2001). The method from Charria et al. [2006] (see
section 2.3.2) is then applied at all latitudes from 18°S to
45°S in order to identify the relative contribution of the

8 of 16

258



C05004

a) Phase relationships (1998 - 2001)
18°S 1

24°S 1
30°S

36°S 1

42°8 1

7 + =—__=
32°W 24°wW 16°W 8°w 0°

b) Phase relationships - Killworth et al. (2004)
18°s ; : : :

32°W 24°W 16°W 8°W

Figure 5. Phase relationships between SLA and CHLA
(phase(CHLA) — phase(SLA)). (a) Spatial phase relation-
ships are computed using the CWA. Phases for data having
a maximum coherency > 0.75 are extracted from each local
wavelet power spectrum in the cone of influence for wave-
lengths between 400 and 1100 km. If there is more than one
maximum coherency in the spectral domain, the point in the
physical space is excluded to retain only unambiguous
phases. (b) Spatial phase relationships found by Killworth
et al. [2004] over the time series from 1998 to 2001, com-
puted using the Fourier cross-spectral analysis. The white
solid line and the white dotted line represent the Subtropical
Gyre northern limit and the 39°S limit, respectively (sce
section 3.2.2).

three processes explaining the influence of Rossby waves on
surface chlorophyll ¢ concentrations in the South Atlantic
Ocean and to resolve any ambiguity whenever possible.

[42] This basin scale method allows distinguishing three
different subdomains (limits plotted on Figure 5b) previ-
ously suggested by the meridional chlorophyll a gradient
and the phase relationships deduced from remotely sensed
data (see section 3.2.1). Figure 6 shows the results on ter-
nary diagrams for the following three distinct subdomains:

[43] 1. North of the Subtropical Gyre northern bound-
ary (oriented northwest/southeast; the white solid line on
Figure 5b), the meridional advection of surface chlorophyll «
concentrations is the dominant process, with a mean relative
contribution of 63.2%. The mean relative contribution is
33.5% for the upwelling of nitrates, and 3.3% for the up-
lifting of subsurface chlorophyll & concentrations.
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[44] 2. Between the northern boundary of the Subtropical
Gyre and 39°S, the horizontal advection process contributes
to 48.5%, the uplifting of subsurface chlorophyll ¢ con-
centrations to 20.5%, the upwelling of nitrates to 31%. The
contribution of the uplifting process needs to be highlighted
because it is not observed in the other two areas. Charria et

a) North of cl):he Gyre

Z

5 0 %

§ oallErs ... Z.
& 0 Z
§ %

o 20 %
0
0 20 40 60 80
Uplifting of Chlorophyll-a
b) In the G%re
0 ®

g %2
& B %
§ @

<L 80 20 %
um s a
0 20 40 60 80
Uplifting of Chlorophyll-a
c) South ofothe Gyre
Z
0 09'
)
20 &

0 0 40 60 80

Uplifting of Chlorophyll-a

Figure 6. Relative contribution (in %) of the three assumed
processes which can explain the surface chlorophyll @ signa-
ture of Rossby waves: meridional advection of surface chlo-
rophyll a concentrations, upwelling of nitrates in the euphotic
zone and uplifting of the subsurface chlorophyll ¢ maximum.
Crosses represent all model grid points (a) north of the Sub-
tropical Gyre northern boundary, (b) between the northern
boundary of the Subtropical Gyre and 39°S, and (c) south
of 39°S for a domain between 18°S and 45°S.
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al. [2003] using the same data set [Conkright et al., 1998]
as Killworth et al. [2004] as well as a radiative transfer
model, suggest that the vertical chlorophyll ¢ advection
could explain part of the observed signal in the Subtropical
Convergence Zone, where the vertical chlorophyll ¢ gradient
is high.

[45] 3. South of 39°S, the horizontal process is the main
contributor (58.8%) with most of the values higher than
50%. Uplifting of subsurface chlorophyll ¢ concentrations
contributes to 9.7% and upwelling of nitrates to 31.5%.

[46] The meridional advection of surface chlorophyll «
concentrations by Rossby waves is the dominant process,
responsible of an important part of the observed signals in
the chlorophyll ¢ data. Previous studies (Quartly et al.’s
[2003] study of the South Indian Ocean and Killworth et
al’s [2004] study of the global ocean) also showed that
the primary mechanism explaining a Rossby wave signal in
ocean color appears to be the meridional advection of water
across a strong chlorophyll @ gradient. The significant
contribution of the purely vertical advection of subsurface
chlorophyll ¢ concentrations 1s restricted to the Subtropical
Gyre. Charria et al. [2003] and Killworth et al. [2004]
showed that in the Subtropical Convergence Zone, a rea-
sonably small upwelling velocity acting against a strong
vertical chlorophyll « gradient over the top 10 m [see
Killworth et al., 2004, Figure 10h] can produce a strong
surface signal. The process of upwelling of nutrients re-
presents almost the same contribution in the entire studied
area (~32%). This process could potentially have an influ-
ence on the primary production and, thus play a role in the
carbon cycle through “the biological pump.” Indeed, a study
in the North Atlantic Ocean showed local increases/decreases
of the primary production of about + 20% associated with
Rossby wave propagations [Charria et al., 2008] in several
locations. Compared to the North Atlantic Ocean using the
same method [Charria et al., 2006], the situation is different
in the South Atlantic Ocean mainly due to the presence of
the Subtropical Convergence Zone, which generates an
important front in surface chlorophyll ¢ concentrations.

[47] Some caveats have to be made on these results.
Rossby waves represent a major process in the ocean, which
can be studied using satellite observations. However, the
formal identification of Rossby waves remains tricky. The
first moderation comes from the existence of nonlinear
eddies, which, when observed by surface longitude/time
diagrams, have spectral characteristics similar to Rossby
waves [Chelton et al., 2007). Chelton et al. [2007] sug-
gested that more than 50% of the variability over much of
the World Ocean was explained by nonlincar eddies with
amplitude between 5 em and 25 cm and diameter between
100 and 200 km. These nonlinear eddies propagate almost
westward at approximately the phase speed of non disper-
sive baroclinic Rossby waves. From 25° to the equator, eddy
speeds are slower than zonal phase speeds of non dispersive
baroclinic Rossby waves predicted by the classical theory.
Elsewhere, eddy speeds are very similar to the westward
phase speeds of classical Rossby waves. Thus, in our study,
westward propagations observed between 25°S and 45°S
may correspond both to Rossby waves and nonlinear eddies,
and eddies should be important particularly in the Subtropical
Convergence Zone due to the strong mesoscale activity
there [Longhurst, 1998]. However, as the data used in our
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study are filtered for wavelengths below 400 km, we
therefore remove a large fraction of these nonlinear eddies
between 100 and 200 km diameter, except in the region
of western boundary currents where strong interactions
between Rossby waves, eddies, fronts and currents occur. In
a future work, it will be of great interest to clearly separate
these nonlinear eddies and the Rossby waves through a size
classification or based on dynamical criteria as the Okubo-
Weiss parameter used by Chelton et al. [2007].

[48] Moreover, the theoretical model from Kilhworth et al.
[2004] is a simple model; strong assumptions are made. For
example, the vertical chlorophyll @ and nitrate gradients are
deduced from climatologies. The statistical hypothesis from
Charria et al. [2006] assumes that the observed ratio between
CHLA and SLA can be a linear combination of the three
modeled coupled processes. Furthermore, the model con-
siders only three distinct physical/biogeochemical coupled
processes; however a fourth process was described by
Dandonneau et al. [2003], in which organic material and
floating particles accumulate at the surface due to Rossby
wave-induced convergence and then are misclassified as
surface chlorophyll ¢ concentrations by ocean color algo-
rithms. This process, on which there is not a definite con-
sensus [Killworth, 2004; Dandonneau et al., 2004] can
explain part of the signal observed in the South Pacific
Subtropical Gyre because of the very oligotrophic condi-
tions in this area, with very weak meridional and vertical
gradients of chlorophyll @. In the South Atlantic Ocean, the
oligotrophic gyre is not very much developed, as compared to
other oceans, especially the South Pacific Ocean [McClain et
al.,2004], and there are strong meridional gradients of surface
chlorophyll @ concentrations, north and south of the Sub-
tropical Gyre, as well as in the Subtropical Convergence
Zone. Thus, we conclude that this fourth mechanism is
unlikely to play a role in the formation of a Rossby wave
signals on CHLA in the South Atlantic Ocean.

3.3. Temporal Variability of the Dominant Process:
Horizontal Advection of Surface Chlorophyll a
Concentrations

[49] In the previous section, we found that the results from
the CWA are consistent with previous studies, and that
when we look at the mean contributions over the 1998-2001
period the meridional advection of surface chlorophyll a
concentrations by Rossby waves represents the dominant
process, responsible of an important part of the observed
signals in the chlorophyll ¢ data in the South Atlantic
Ocean. In this section, we take advantage of the capability of
localizing the information in time, allowed by the wavelet
approach, to investigate the seasonal and interannual vari-
ability of this dominant process over the South Atlantic
Ocean. Therefore, we study the seasonal and interannual
variability of the observed phase relationships between
CHLA and SLA signals in relation with the meridional
gradient of surface chlorophyll @ concentrations deduced
from the raw data of ocean color for the whole time series
(from September 1997 till August 2006). The time dependent
phase relationships are calculated using the CWA between
the filtered signals of CHLA and SLA. The time variability
of the other two processes is not investigated for two rea-
sons. First, these two processes are not dominant over the
South Atlantic Ocean. Second, we do not have databases
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Figure 9. Latitude/time diagram of the meridional chlorophyll « gradient (loglO(mgChl.11173),dcgrce7])
from satellite observations. The black solid (dashed) rectangle represents the area situated between the mean
winter and summer limits of the northern (southern) limit of the strong negative chlorophyll a gradient.

seasonal shift in the Northern Subtropical Frontin SST related
to the seasonal shift of the Subtropical Atmospheric Anti-
cyclone [Peterson and Stramma, 1991; Lass and Mohrholz,
2008].

[s2] With the same methodology, Figure 8 presents the
scasonal phase relationships in austral summer and winter.
As mentioned in the previous paragraph, we focus on the
area of strong negative meridional gradient (phase relation-
ships between 7/2 and 7 according to the theoretical model).

Phase relationships between CHLA and SLA
1 1 1

2 T F -

In section 3.2.1, the phase relationships from 1998 to 2001
show that between 30°S and 39°S, observed phases are
mainly between 7/2 and 7 (or around —m) (Figure 5a).
Here, this phase range shifts 4° degrees in latitude between
austral summer (from 32.5°S to 40°S) and winter (from
28.5°S to 36°S), in agreement with the seasonal displace-
ment of the negative meridional chlorophyll « gradient
(<-0.03 logm(mgChl.mJ).dcgrch). So, this seasonal
variability of the phase relationships is shown with the

Latitude

-40 -+

-45

T
01/1998 01/1999 01/2000 01/2001 01/2002 01/2003 01/2004 01/2005 01/2006

Time

Figure 10. Latitude/time diagram of the phase relationships between CHLA and SLA from satellite ob-
servations. The same rectangles as in Figure 9 are plotted.
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Figure 11. Temporal evolution of the mean meridional chlorophyll ¢ gradient (log;o(mgChlm ™).
degree ') (dashed line with crosses, axis to the right) and the mean phase relationships between CHLA
and SLA (solid line with circles, axis to the left) for latitudes located between 30°S and 31°S. The
meridional chlorophyll a gradient is plotted with a reverse axis for ease of comparison.

meridional shift (4°) of the horizontal chlorophyll « gradient
of the Subtropical Convergence Zone, related to the seasonal
shift of the Subtropical Atmospheric Anticyclone [Peferson
and Stramma, 1991; Burls and Reason, 2006; Lass and
Mohrholz, 2008]. This scasonal meridional variability of
the associated coupled processes may have an influence on
the biological production via the latitudinal variation of the
available light and nutrient fields.

3.3.2. Interannual Variability

[53] The interannual variability of the meridional chloro-
phyll & gradient and the phase relationships observed between
the CHLA and SLA signals are now investigated. Figure 9
presents a time/latitude diagram of the meridional chloro-
phyll a gradient. The gradient is averaged in longitude
and smoothed in time and latitude (moving average over
3 months and over 5/3°). The interannual study requires a
heavier smoothing than the secasonal study to reduce the
noise and observe the trends, as the interannual signal is
weaker. Here, the same comment as for the seasonal vari-
ability can be made. The area of strong negative meridional
gradient is very developed and, the positive gradients are
weaker. So, we study the interannual variability of the neg-
ative meridional gradient, with the same threshold: we follow
the gradients less than —0.03 log,(,(mgChl.mfs).dcgrccf1
(regions in blue on Figure 9) associated with phases between
7/2 and 7.

[54] First, we focus on the northern limit of the strong
negative gradient (<—0.03 log;o(mgChl.m *).degree ). This
limit is located near 30°S-31°S and shifts around 4° in
latitude as a function of the season (~28.5°S during winter
and ~32.5°S during summer; see the black solid rectangle on
Figure 9). For specific years, this scasonal cycle is per-
turbed. The years 1999, 2003, and 2004 can be emphasized.
Indeed, the strong negative meridional chlorophyll a gradient
moves equatorward up to 25°S during the 1999 winter. On
the other hand, in 2003 and 2004 it hardly migrates equa-
torward at all, and stays around 31°S. To observe a potential

impact on the phase relationships (or phase differences)
between CHLA and SLA (Figure 10), the same methodol-
ogy 1s used. In 2003 and 2004 the area with phase range
between 7/2 and 7 (or around —7) does not migrate equa-
torward up to 27°S-28°S during the winter season and
remain at 31°S as well as the strong negative meridional
chlorophyll a gradient (Figure 9). Always focusing on the
northern limit of the area with phases between 7/2 and T,
the winter 1999 does not present any anomaly whereas
the negative meridional chlorophyll ¢ gradient moves
exceptionally equatorward. In this case, the observed
phase relationships do not represent any of the theoretical
mechanisms, because they should be situated between 7/2
and 7 until 25°S (see section 2.3.1) using the theoretical
process model from Killworth et al. [2004]. In 1998, the area
with phases between 7/2 and 7 extends farther equatorward,
and this particularity is not observed in the meridional chlo-
rophyll a gradient. Other contributions (vertical mechanisms)
could explain this difference between the meridional chlo-
rophyll « gradient and the phase relationships in 1998, as the
phase relationships are situated between 7/2 and 7 for both
theoretical vertical mechanisms (see section 2.3.1).

[55] Figure 11 presents the mean meridional chlorophyll a
gradient (dashed line with crosses) and the mean phase
relationships between CHLA and SLA (solid line with
circles) for latitudes located between 30°S and 31°S (mean
position of the limit between the oligotrophic gyre and the
area with a strong negative gradient; see Figure 9), using
the same methodology as for Figures 9 and 10. The meridi-
onal chlorophyll e gradient presents a clear seasonal cycle
during the whole time series, although its amplitude is
reduced in 2003 and 2004. The gradient is strongly negative
during the austral winter season, and it is weakly negative
(close to zero) during the austral summer season. From
September 1997 to the end of 2002 and from 2005 to August
2006, the meridional chlorophyll @ gradient and the phase
relationships are well correlated (correlation coefficient
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around —0.65). Phases are positive during the austral winter
and negative during austral summer. The situations described
for 1998 and 1999 in the previous paragraph do not appear
on Figure 11 as we focus on latitudes 30-31°S, these si-
tuations are located closer to the equator. Between 30°S and
31°S, we can deduce that the process of meridional advection
of surface chlorophyll ¢ concentrations associated with the
meridional chlorophyll a gradient is likely to explain an
important part of the signal observed on the phase relation-
ships from September 1997 to the end 0f 2002 and from 2005
to August 2006. In 2003 and 2004, the situation is different.
The phase relationships do not follow the seasonal cycle of
the meridional gradient (correlation coefficient < —0.12)
described for the other years. The phase relationships
between CHLA and SLA stay close to zero both years
as the scasonal variability of the meridional gradient is
reduced with weak value in winter (>-0.035 and >-0.03
log](,(mgChlAm_’:).dcgrcc" in 2003 and 2004, respectively).
The usual seasonal cycle for both data sets is situated
poleward, south of 31°S-32°S in 2003 and 2004 (see
Figures 9 and 10). Between 30°S and 31°S, the meridional
advection process of surface chlorophyll ¢ concentrations
does not seem to play the predominant role in the chloro-
phyll @ signature of Rossby waves in 2003 and 2004. This
result illustrates that, while generally the dominant mecha-
nism is horizontal advection (as shown by Killworth et al.
[2004]), other processes cannot be ruled out as they must
still play a significant role in specific places at specific times.

[s6] The same pattern can also be observed but weaker
at the southern limit of the strong negative meridional
chlorophyll @ gradient (<—0.03 logm(mgChl.mﬂ).dcgrccﬁl)
(Figure 9). This transition is situated near 40°S during the
austral summer, while it is usually close to 36°S in the
austral winter (see the black dashed rectangle on Figure 9).
The Subtropical Convergence Zone, with important seasonal
modifications and mesoscale activity, is a highly variable
region. However, some interannual variability can be high-
lighted. During the summer season, this transition does not
go poleward of 39°S for 1998 and 2003 as compared to the
other years (around 40°S). This specificity can also be
observed in austral summer 1998 on the phase relationships
(Figure 10). The area with phases range between 7/2 and 7
(or around —7) does not go poleward of 38°S. The same
representation as Figure 11 is not shown for the southern
limit as the interannual variability is weaker.

[57] Burls and Reason [2006] also observed interannual
variability in the SST gradients using microwave satellite
data in the South Atlantic Ocean. For example, in winter a
broad region of relatively enhanced gradient in the 36°S—
40°S zone for 2003 and 2004 could correspond to the
Southern Subtropical Front. They studied the associated
large scale atmospheric circulation with the NCEP/NCAR
reanalysis over the midlatitude South Atlantic and found
July 2002 rather different from July 2003 and 2004. In the
latter two years, the South Atlantic Anticyclone is stronger
and shifted toward the south. The enhanced and southward
shifted anticyclone in July 2004 is also found in the
QuickSCAT surface winds. This anticyclone center is shif-
ted poleward up to 35°S as compared to near 30°S in July
2003 and about 27°S in 2002. The permanent high pressure
system is usually centered near 27°S in austral winter
[Peterson and Stramma, 1991; Lass and Mohrholz, 2008].
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Burls and Reason [2006] concluded that the SST gradients
between about 33°S and 43°S in the South Atlantic Ocean
seem to be related to Ekman convergence and their inter-
annual varability linked to that in the observed winds.
These results are quite in agreement with the poleward
position of the meridional chlorophyll ¢ gradient and phase
relationships between CHLA and SLA for both years 2003
and 2004 that we have described above.

[58] Grodsky and Carton [2006] considered the implica-
tions of the tropical/extratropical connection for the climate
of the South Atlantic through the relationship between
interannual sea level and SST between October 1992 and
June 2005. They observed higher leading sea level (de-
composed into EOFs, Empirical Orthogonal Functions) than
average in 1998, 1999, 2003, and 2004 in good agreement
with negative anomalies of a climatic index: the St Helena
Island climatic index (HIX) developed by Feistel et al.
[2003]. HIX is the time series of the leading EOF of pres-
sure, temperature and precipitation at the St Helena weather
station record. The same correlation was found for the time
series of the leading EOF of SST. These in-phase relation-
ships between SST and sea level in the tropics extend into
the southeastern subtropics. In contrast, SST in the south-
western subtropics varies out of phase with SST in the
southern Gulf of Guinea, giving rise to a northeast/south-
west SST dipole in conjunction with a weakening of the
southeasterly Trade winds and development of a more intense
southern subtropical high pressure. The study of Grodsky and
Carton [2006] suggests a connection between the tropics and
the subtropics for the interannual variability of the South
Atlantic Ocean, and confirms the findings by Burls and
Reason [2006] for an enhanced and poleward shift of the
atmospheric South Atlantic Anticyclone for the winter sca-
son of 2003 and 2004. Further rescarch is needed to clarify
this possible link between the tropics and the subtropics and
its influence on interannual variability of meridional SST
and chlorophyll ¢ gradients between 18°S and 45°S in the
South Atlantic Ocean.

4. Conclusions and Perspectives

[s9] To conclude, this paper highlights the relative impor-
tance of three processes explaining the Rossby wave signa-
ture in ocean color in the South Atlantic Ocean. Three distinct
subdomains are distinguished in this basin. North of the
Subtropical Gyre northern boundary, the meridional ad-
vection of surface chlorophyll ¢ concentrations contributes
for 63.2%, the upwelling of nitrates for 33.5%, and the
uplifting of chlorophyll @ for 3.3%. Between the northern
boundary of the Subtropical Gyre and 39°S, a mean con-
tribution of 48.5% is attributed to the horizontal advection,
20.5% to the uplifting of chlorophyll « and, 31% to the
upwelling of nitrates. South of 39°S, the horizontal process
explains 58.8% of the observed signal, uplifting of chloro-
phyll @ 9.7%, and upwelling of nitrates 31.5%. The merid-
ional advection of surface chlorophyll ¢ concentrations
represents the dominant process in the South Atlantic Ocean.
The present work also investigates seasonal and interannual
variations of this dominant process. The temporal var-
ability of the phase relationships between CHLA and SLA
with the meridional gradient of chlorophyll @ concentrations
is analyzed. A clear seasonal cycle shows a meridional shift in
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latitude of both data sets. For the interannual variability,
specific years (2003 and 2004) are observed at 30°S, where
the meridional gradient of chlorophyll @ concentrations and
the phase relationships do not follow the usual seasonal cycle.
This seasonal and interannual variability can be associated
with the variability of the South Atlantic Anticyclone [Burls
and Reason, 2006; Grodsky and Carton, 2006].

[60] To complete the study of temporal variations, more
knowledge about the vertical gradients are needed, such as
an interannual data set of vertical gradients of chlorophyll a
and nutrient concentrations. Longer SLA and ocean color
data records are required to really quantify the interannual
variability of the phase relationships of both data sets and its
possible link with the tropical connections (ENSO) [e.g.,
Grodsky and Carton, 2006] and/or extratropical connections
(SAM) [e.g., Pottier et al., 2004]. The scasonal and inter-
annual variation of the relative contribution of all the different
processes (i.c., including the vertical ones) is not studied here.
To do so, the theoretical model of the different processes
would have to be transformed into a coupled model capable
to evolve with time.
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PhD Advisor : Isabelle Dadou

Abstract

The main objective of this PhD thesis is the stoflghe shelf/offshore interactions in the
Benguela upwelling system, off South African andri@an coasts, using a numerical model
as well as satellite and-situ data. ABiogeochemical model adapted feasternBoundary
Upwelling Systems (BioEBUS), taking into account the main psses linked with eastern
boundary upwelling systems and associated oxygaemmm zones, has been developed and
coupled with the ROMS hydrodynamical model, in orde implement a realistic
configuration in the Namibian upwelling system (Mern Benguela), the studied area of this
PhD thesis.

This PhD thesis contributes to the improvementhef physical/biogeochemical couplings as
well as the understanding of the Eastern Boundgwyelling Systems (EBUS) and their local
and regional impact. Nitrogen inputs from the upwwgl area to the South Atlantic
oligotrophic gyre were estimated (0.38 molN.sr) and are of the same order as other
possible N sources sustaining primary productiothan subtropical gyre (from 0.01 to 0.24
molIN.mZyr?). Nitrogen losses by denitrification and anammaacpsses linked with the
oxygen minimum zone (2.2 $moIN.yr') are equivalent with outgasing of,® to the
atmosphere (5.5 $onoIN.yrY), however they are underestimated when compartétinvsitu
estimations. Air-sea J0 fluxes are clearly significant in this area fbetatmospheric O
budget. Indeed, even if this area represents 1.R#eoEBUS, its estimated & emission
contributes to 4% of the EBUS emissions. Furtheentitis PhD thesis shows the important
role of mesoscale processes in the nitrogen t@asport off the Namibian continental shelf.
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Résumeé

Le principal objectif de cette thése est d’étutksrinteractions entre I'océan cbtier et 'océan
ouvert dans la zone de 'upwelling du Benguelaiésitau large des cotes d’Afrique du Sud et
de Namibie, a I'aide d’'un outil numérique et de wdes satellites d@h-situ. Un modele
biogéochimique adapté a la zone d'étude (BioEBWBSogeochemical model foEastern
BoundaryUpwelling Systems), prenant en compte les processus cardicjéess des systemes
d’'upwelling de bord Est et des zones de minimunxyby@ne associées a été développé, puis
couplé au modele hydrodynamique ROMS, afin de meaiir point une configuration réaliste
centrée sur le systeme de l'upwelling de Namibaugssystéme Nord du Benguela), zone
d’étude de cette thése.

Ces travaux de these ont permis d’améliorer nairepcéhension des systemes d’upwelling
de bord Est (EBUS), notamment leurs impacts locatuségionaux, ainsi que les couplages
physiques/biogéochimiques dans ces systemes. Ai€ige ces travaux de these, les apports
d’azote depuis la zone de I'upwelling vers le ggligotrophe de I'océan Atlantique Sud ont
été estimés (0.38 molIN:friyr?) et sont comparables aux autres sources d'azssihpes de
soutenir la production primaire dans le gyre syfita (de 0.01 & 0.24 moIN:fryrY). Les
pertes d’azote par dénitrification et anammox ligéa zone de minimum d’oxygéne (2.210
molIN.yr') sont équivalentes aux pertes par émission g@ Mers I'atmosphére (5.5 40
molIN.yr'), mais sont sous-estimées par rapport aux quelgstimationsin-situ dont nous
disposons. Les flux ded® a l'interface océan-atmosphére dans cette régpon clairement
significatifs pour le budget atmosphérique d®ONEN effet, méme si la surface de la zone ne
représente pas plus de 1.2% des EBUS, ces emisiedg®© contribuent a 4% des émissions
de NO dans les EBUS. Enfin, ces travaux de these munfimportance des processus a
mésoéchelle dans le transport total d'azote aw ldwgplateau continental Namibien.
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