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Résumé

La Nature et les modéles sont peu loquaces en ce qui concerne les mécanismes qui
couplent 1'Océan et I’Atmosphére (OA). On se propose d’approcher ces mécanismes a
travers la dynamique verticale de 'océan et de ’atmosphére vue comme une conséquence
de la conservation de I’équilibre du vent thermique. C’est une loi forte des fluides géophy-
siques, similaire a la loi générale de modération ou principe de Le Chatelier en physique.
Elle permet de mettre en lumiére des processus souvent non intuitifs pour explorer le
fonctionnement intime du couplage entre les couches limites océanique et atmosphérique.

Dans ce cadre, des approches originales de I'upwelling équatorial et du couplage OA
dans les fronts atmosphériques et océaniques sont présentées. De méme, les contraintes
des équilibres fondamentaux valides aux latitudes moyennes et équatoriales se sont avérées
efficaces pour simuler des structures océaniques de sub-mésoéchelle réalistes sur de longues
échelles temporelles. Ces contraintes peuvent étre utilisées dans les systémes opérationnels
d’assimilation de données.

Ces résultats ouvrent des perspectives sur les enjeux futurs de la modélisation cou-
plée & méso-échelle. Les enjeux atmosphériques portent sur la simulation des cyclones
tropicaux, des systémes convectifs en Méditerranée (HyMeX, 2012) et du couplage OA
en région équatoriale (AMMA-2). Les enjeux océaniques portent sur les interactions vent-
structures océaniques a fine échelle et les interactions entre couches superficielles et pro-
fondes, en raison de leurs conséquences sur la production des masses d’eaux, sur 'activité
bio-géochimique et leur variabilité climatique.



Abstract

Nature and models are somewhat reticent in regard to mechanisms that couple the
Ocean and Atmosphere (OA). It is proposed to investigate these mechanisms through
the vertical dynamics of the ocean and the atmosphere seen as a consequence of the
conservation of the thermal wind balance. The thermal wind balance is a strong law of
geophysical fluids, similar to the general law of moderation or Le Chatelier’s principle in
physics. This law allows to highlight non-intuitive processes to explore the inner workings
of the coupling between the oceanic and atmospheric boundary layers.

In this context, original approaches to the equatorial upwelling and OA coupling in
the atmospheric and oceanic fronts are presented. The constraints of the fundamental
balances, valid at mid and equatorial latitudes, are efficient in simulating realistic oceanic
sub-mesoscale structures over long time scales. These constraints can be used in opera-
tional data assimilation systems.

These results open perspectives on future challenges of the coupled modelling at the
mesoscale. Atmospheric topics involve the simulation of tropical cyclones, the convective
systems in the Mediterranean (HyMeX, 2012), and the OA coupling in equatorial regions
(AMMA-2). Oceanic topics involve the wind-ocean interactions at fine-scale and the in-
teractions between upper and deep layers because of their impact on the production of
water masses, the bio-geochemical activity, and the climate variability.
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Introduction

L’esprit révait et la science fut son réve (Anaxagore)



Chapitre 1

Introduction

La seconde loi de Newton ou Principe fondamental de la dynamique a donné nais-
sance aux équations d’Euler pour un fluide parfait non visqueux et sans conductivité
thermique puis aux équations de Navier-Stokes pour un fluide réel visqueux avec trans-
ferts thermiques. Le systéme d’équations primitives est une simplification (couche mince,
hydrostatisme, approximation de Boussinesq) des équations de Navier-Stokes et constitue
le socle des modéles atmosphérique et océanique. Si les sources de quantité de mouve-
ment des équations d’Euler et de Navier-Stokes sont connues et bien représentées dans
nos modeéles d’atmospheére et d’océan, les sources d’énergie thermique et de turbulence, les
processus d’échanges d’énergie a l'interface air-mer et les mécanismes de redistribution
et de transformation de cette énergie dans les deux milieux sont par contre beaucoup
moins bien connus. Ces processus représentent ce que 'on appelle la partie "physique”
des modéles par opposition a leur partie "dynamique” représentée par les équations d’Eu-
ler. Une grande part des dérives et biais des modéles est attribuée a la "physique” des
modeéles. Cela est dii au fait que les processus physiques sont extrémement variés et en-
tachés de grandes incertitudes, quand ils sont représentés. Leur prise en compte avec un
degré croissant de fiabilité dans les modéles est primordiale car ils peuvent donner lieu &
une trés grande diversité de phénomeénes dont la violence de certains peuvent avoir des
conséquences socio-économiques graves.

La compréhension du role de 'océan dans la variabilité naturelle du climat (ENSO,
NAO etc ...) jusqu'a la génése de phénoménes de méso-échelle atmosphériques (cyclones
tropicaux et extra-tropicaux, événements Cévenols, circulations secondaires, etc ...) et
océaniques (frontogénéses, subduction, convection etc ...) impose de mener des études
détaillées sur les processus de couplage entre 'océan et 'atmosphére. Ce couplage est
complexe, il est donc particuliérement difficile de le représenter correctement dans la
physique des modéles. Citons a cet effet 'incapacité chronique des modéles couplés a
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bien simuler la langue d’eau froide, le courant en surface et subsurface et la mousson
Africaine ainsi que leurs étroites interactions, dans I’Atlantique équatorial (Wahl et al.,
2009). Cette problématique mobilise aujourd’hui la communauté internationale et est un
objectif majeur du programme AMMA-2.

Si formellement les processus physiques sont effectivement paramétrés dans les mo-
déles, les phénoménes observés et simulés sont le résultat d’interactions non-linéaires
complexes entre ces processus. Le laboratoire numérique du modéle est alors souvent trop
complexe pour accéder aux réels mécanismes d’un phénomeéne simulé. Dans ces conditions,
le modéle ne nous éclaire pas sur la nature d’'un phénomeéne observé. On peut seulement
dire : "le modéle reproduit bien la réalité ou ne la reproduit pas". C’est bien la un revers
facheux et frustrant de la modélisation qui nous montre qu’une association sans cesse plus
intégrée du systéme "Terre" peut finalement nous éloigner de la compréhension de son
fonctionnement intime. N’est-ce pas 'inverse qui est recherché? Une fagon d’éviter cela
est de s’appuyer conjointement sur des approches expérimentales, analytiques et une hié-
rarchie de modeéles de complexité croissante, avec ou sans assimilation de données, pour
mieux identifier les processus qui font défaut ou qui sont mal représentés dans les modéles
complets de complexité nominale.

La nécessité de comprendre et représenter de maniére réaliste la dynamique, la ther-
modynamique des couches limites atmosphérique et océanique et leur couplage dans les
modeéles numériques de climat ou de prévision du temps, a conduit les communautés atmo-
sphérique et océanique a se structurer fortement autour de grands projets de recherche.
Ces projets sont multidisciplinaires et multi-échelles et intégrent & ce titre des moyens
de mesures in situ et satellitaux et de modélisation numérique en étroite synergie. Ces
projets sont toujours internationaux car la documentation in situ conjointe et détaillée
de phénomeénes atmosphérique et océanique requiert des moyens qui dépassent ceux d’un
seul pays.

Depuis une trentaine d’années, le couplage océan-atmosphére fait 1'objet de nom-
breuses investigations et études dans le cadre d’efforts internationaux colossaux. Pour
illustrer I'effort international dans ce domaine et sans étre exhaustif, on peut citer les
campagnes AMTEX (1976), JASIN (1978), KONTUR (1981), HEXOS (1984), FASINEX
(1986), GALE (1988), SOFIA-ASTEX (1982), SEMAPHORE (1993), TOGA-COARE
(1992-93), FASTEX-CATCH (1997), FETCH (1998), EQUALANT-99 (1999), POMME
(2001), EPIC (2004), AMMA-EGEE (2006) et MOUTON (2008). Les observations col-
lectées par les bouées, les navires ou/et les avions déployés pendant ces campagnes ont
documenté les propriétés de 'océan, de I’atmosphére, la température de surface de 'océan
(SST) et son état de surface dans des conditions atmosphérique et océanique trés diverses.
De plus, ces campagnes de mesures sont aujourd’hui suffisamment nombreuses pour dispo-
ser de jeux de mesures de flux turbulent de surface couvrant une large gamme de stabilité
statique et d’intensité du vent. Ce point est d’une importance capitale pour calibrer les
paramétrisations des échanges océan-atmosphére utilisées dans les modeéles. En effet ces
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paramétrisations comportent encore de fortes incertitudes qui sont sources de biais im-
portants dans les simulations. La richesse de ces observations offre aussi la possibilité de
réaliser des bilans de chaleur de la Couche de Mélange Océanique (CMO) et de la Couche
Limite Atmosphérique Marine (CLAM) assez complets pour mettre en perspective les
caractéristiques et les forgages locaux (SST, flux de surface, épaisseur de couche limite, en
présence ou non de fronts ou tourbillons océaniques) par rapport a ’écoulement synop-
tique. En effet, les interactions entre les conditions locales et I’environnement synoptique
de grande échelle peuvent générer des phénomeénes majeurs comme des cyclogénéses explo-
sives, des cyclones tropicaux, du brouillard, de la convection atmosphérique ou océanique
et des courants océaniques intenses, par exemple.

Lorsque la synergie des approches expérimentales et numériques décrite précédemment
produit au terme de plusieurs années les avancées scientifiques espérées, la valorisation
ultime des résultats est atteinte lorsqu’ils participent a 1’évolution de la représentation
paramétrique des processus dans les modéles opérationnels et de climat.

Le but de ce manuscrit est de proposer une synthése de mes travaux portant sur les
mécanismes fondamentaux de fonctionnement des couches limites océanique et atmosphé-
rique aux latitudes moyennes et équatoriales. Le manuscrit s’organise comme suit :

Tout d’abord, je propose dans le chapitre 2] une sorte d’état de ’art sur le couplage
océan-atmosphére & grande et petite échelle. Ce tour d’horizon met en évidence le role
majeur de la vitesse verticale dans la dynamique des couches limites océanique et atmo-
sphérique. Ce point constitue la ligne de force de mon travail. Ensuite le chapitre [3 présente
I'outil diagnostique de vitesse verticale basé sur le concept des Q-vecteurs (Hoskins et al.,
1978) et mes apports originaux a cette théorie. Les chapitres M et [l présentent les applica-
tions des Q-vecteurs pour diagnostiquer les mouvements verticaux dans des simulations
régionales a méso-échelle de I'atmosphére et I'océan. Le chapitre [ est une synthése des
simulations océan-atmosphére couplées & méso-échelle & Météo-France. Enfin, le chapitre
6 débouche sur le chapitre [ des "Conclusions et Perspectives" dans lequel je propose une
revue des enjeux de la modélisation océan-atmosphére couplée a méso-échelle et de ses
implications potentielles pour la prévision opérationnelle a haute résolution.
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Chapitre 2

Le Couplage Océan-Atmospheére

Les océans couvrent un peu plus des 2/3 de la surface terrestre et jouent un role
majeur dans le bilan énergétique et hydrologique global a toutes les échelles de temps et
d’espace. A ce titre, 'océan est une composante du systéme climatique. Le produit des
masses volumiques (p) et des capacités thermiques (C,) des deux milieux étant dans un
rapport de I'ordre de 4000, I'océan et I’atmosphére représentent les composantes "lente" et
"rapide" du systéme. En conséquence I'océan et I’atmosphére redistribuent 1’énergie dans
le systéme climatique dans des gammes d’échelles de temps trés différentes, en premiére
approximation. Néanmoins dans leur travail de régulation globale, 'océan et 1’atmosphére
ne s’ignorent pas mais organisent une zone d’échanges dans chacun des deux milieux,
appelée couche limite. Les échanges de chaleur, d’eau et de quantité de mouvement qui
prennent place dans cette zone tampon sont trés intenses, rapprochent considérablement
les temps de réponse de l'océan et de I'atmosphére et agissent a petite échelle spatio-
temporelle. Ces processus sont fondamentaux car ils déterminent en grande partie les
modes de réponses du systéme qui vont de quelques minutes a quelques heures dans
le cas de phénomeénes convectifs ou de couche limite, a quelques jours dans le cas de
perturbations synoptiques aux moyennes latitudes et a plusieurs mois dans le cas de
régimes pilotés par des ondes planétaires. Les interactions océan-atmospheére revétent
donc une importance toute particuliere dans la variabilité climatique de notre planéte.
Les phénomenes El Nino-Oscillation Australe (ENSO) du Pacifique tropical (Suarez et
Schopf, 1988), I'Oscillation Nord Atlatique (NAO ; Rodwell et al., 1999) et 'apparition de
langue d’eau froide équatoriale en lien avec la mousson Africaine (Okumura et Xie, 2004)
sont des réponses emblématiques de grande échelle au couplage océan-atmosphére. La
compréhension des mécanismes du couplage & fine échelle spatio-temporelle est essentielle
pour appréhender la variabilité et la modulation de tels phénomeénes.
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2.1 La Grande Echelle

Outre la variété des échelles de temps ou elle agit, I'interaction océan-atmosphére est
aussi remarquable par sa grande dissymétrie : les processus par lesquels l'atmospheére
force 'océan ne sont pas ceux par lesquels I'océan rétroagit. Ceci est di a la faible inertie
thermique et a la faible masse volumique de ’atmosphére comparées a celles de 1’océan.
En effet, 'atmosphére entraine trés largement les mouvements de 'océan en lui cédant
de la quantité de mouvement par frottement en surface, mais le forcage dynamique en re-
tour de I'océan sur I’atmosphére est infiniment plus faible. Par contre 'océan agit comme
un réservoir de chaleur et d’humidité immédiatement disponible pour les cyclones tropi-
caux, extra-tropicaux ou la convection atmosphérique a toute latitude, ou bien restitué a
I’atmosphére de maniére différée lorsque ce réservoir est subducté sous la thermocline.

Par exemple, la gyre subtropicale Atlantique est une réponse claire de 'océan a 1’ac-
tion de la circulation atmosphérique associée a I'anticyclone des Acores dans I’hémisphére
nord. Toutefois cette action n’est pas transmise a l'océan sans déformation car la gyre
subtropicale présente une intensité plus forte sur le bord Ouest du bassin par rapport au
bord Est, moins intense et plus diffus. Cette dyssimétrie, induite par le parameétre 3 = 2L

9y
(f est le paramétre de Coriolis), induit un transport net de masse et de chaleur vers le
nord (M = %ﬁ A T. Stommel, 1948) qui participe a I’équilibre énergétique planétaire.

Lorsque la circulation atmosphérique s’intensifie, celle-ci renforce le transport méridien
de chaleur océanique, qui, a son tour diminue la baroclinie de ’atmosphére des latitudes
moyennes. Ce mécanisme est une rétro-action négative pour la circulation atmosphérique.
L’auto-régulation des gyres atmosphérique et océanique est a ’origine de la variabilité de
I'oscillation basse fréquence NAO qui détermine largement les types de temps en Europe
(Guemas et al., 2009). D’autre part, Thierry et al. (2008) ont montré qu’a un mode NAO
donné correspond une proportion d’eaux d’origines subpolaire et subtropicale caractéris-
tique. Un mode NAO posséde donc sa carte d’identité océanique.

Depuis longtemps et aujourd’hui encore, les météorologistes sont tres sceptiques en
ce qui concerne l'influence de l'océan sur I'atmosphére, particuliérement aux latitudes
moyennes.

Cette question a été abordée en présence de fronts océaniques a forts gradients de SST.
Les analyses menées au-dessus des méandres induits par les ondes tropicales d’instabilité le
long du front équatorial Pacifique ont révélé un impact limité a la couche limite planétaire.
Par ailleurs, les observations satellitales des vents de surface sur le Kuroshio ont révélé des
intensités nettement plus fortes au dessus des eaux chaudes par rapport aux eaux froides.
D’autre part, le déplacement du Kuroshio vers le large de la cote Japonaise observé entre
1998 et 2001 a entrainé un déplacement du champ de vent. Ces exemples montrent quun
front océanique a la capacité d’influencer 1’écoulement atmosphérique dans la couche
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limite. Cependant Minobe et al. (2008) ont montré dans leur article publi¢ dans Nature
que la signature du Gulf-Stream n’est pas confinée & la couche limite mais affecte en
réalité toute la troposphére. En effet, le signal climatologique des mouvements verticaux
intenses et des précipitations associées atteignent le Jet-Stream. En particulier cette bande
pluvieuse est localisée sur le coté chaud du front océanique et suit le gradient de SST de
fagon spectaculaire. Les vents accélérent (décélérent) et convergent (divergent) au dessus
des eaux chaudes (froides) précisément la ou la bande pluvieuse est localisée. Sur la base
des analyses du Centre Européen, Minobe et al. (2008) ont montré que la convergence
des vents et les vitesses verticales associées résultent de l'ajustement de la pression au
chauffage différentiel induit par le front de SST et par la condensation dans les nuages.
En fait ces mouvements verticaux sont étroitement liés au Laplacien de la pression et
non au mélange turbulent. Ce mécanisme mentionné par Minobe et al. (2008) et Small
et al. (2008) est essentiel car il permet d’expliquer les fortes vitesses verticales présentes
a b00hPa et discernables jusqu’a 300hPa. Cette profonde pénétration des mouvements
verticaux dans la troposphére indique que le Gulf-Stream a une influence spatiale 100 fois
plus forte que le mélange vertical seul. En conséquence, le Gulf-Stream ouvre un passage
sur la verticale par lequel il a la capacité d’exciter des ondes planétaires (ondes de Rossby)
au niveau du Jet-Stream et finalement d’influencer le climat en Europe en modifiant la
trajectoire et l'intensité des perturbations synoptiques.

Il n’est pas nécessaire de balayer I’ensemble des réponses possibles de 'océan et de I'at-
mospheére pour constater qu’il est difficile d’identifier les causes d’évolutions du systéme.
Néanmoins une analyse fine des processus en jeu est la voie d’une meilleure compréhension
de son fonctionnement.

2.2 La Méso-Echelle

2.2.1 Vent de Surface et SST

Les observations conjointes de l'océan superficiel et de I'atmosphére ont révélé des
corrélations positives entre la vitesse du vent proche de la surface et la température de
surface de la mer (SST) (Liu et al., 2000 ; Chelton et al., 2001 ; Hashizume et al., 2001).
Cette réponse suggére que la méso-échelle océanique force statistiquement ’atmosphére
via les flux a l'interface air-mer.

Typiquement les tourbillons océaniques ont des périodes de l'ordre de 20 a 30 jours
et des longueurs d’ondes de l'ordre de 1000km a I'équateur (Tropical Instability Waves,
Legeckis, 1977 ; Lyman et al., 2007), de 3 mois et d’une centaine de kilométres aux latitudes
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moyennes (Stammer, 1997) et d’une dizaine de kilométres aux latitudes élevées (i.e. le
front Islande-iles Féroée, Scott et McDowall, 1990) et en zones cotiéres. Ces échelles sont
pilotées par le paramétre de Coriolis (c’est a dire la latitude) et la stratification dont la

combinaison définit le premier rayon interne barocline de déformation de Rossby (a = @

oug = g% est la gravité réduite). Le rayon de déformation de Rossby est essentiel car il
deéfinit les échelles d’ajustement au géostrophisme (Killworth et al., 1997 ; Chelton et al.,
1998). Les plus grands rayons de déformation de Rossby sont de I'ordre de 500km dans
les régions équatoriales, en conséquence filtrer les échelles spatiales au dela de 1000km et
d’une année élimine les modes de basses fréquences tel que El-Nino et permet d’extraire le
role des structures de méso-échelles dans la dynamique des couches limites atmosphérique
et océanique a toutes latitudes.

La carte globale de corrélation spatiale (Fig. 2] les modes au dela d’une année ont
été filtreés) entre la SST et le vent a 10m en régime neutre, déduite par Small et al. (2008)
a partir des observations TMI, montre des corrélations positives dominantes a 1’échelle
globale qui atteignent 0.6 dans les zones frontales. De méme la carte de corrélation entre
la SST et le stress du vent en surface déduite des observations AMSR-E et QuikSCAT
entre Mai et Juin 2003 (Small et al., 2008. Fig. 22) montre combien le lien entre les
anomalies de SST et du vent en surface a méso-échelle est fort. En effet les anomalies de
SST assciées aux tourbillons océaniques de méso-échelle du Kuroshio (Fig. 22k, voir aussi
Nonaka and Xie, 2003), du Gulf Stream et de la Dérive Nord-Atlantique (Fig. 22b, voir
aussi Chelton et al., 2004) dans I'hémisphére nord, de la confluence des courants du Brésil
et des Malvines (Fig. 2.2k, voir aussi Tokinaga et al., 2005) et du courant des Aiguilles (Fig.
22M, voir aussi O’Neill et al., 2003, 2005) dans 1’hémisphére sud, sont particuliérement
bien phasées avec les anomalies de stress de surface. Les corrélations spatiales atteignent
0.74 dans les zones frontales. Chelton et al. (2004) ont affiné la relation SST-vent en
mettant en évidence des phasages spectaculaires entre le rotationel et la divergence du
stress de surface et les gradients de SST associés aux ondes tropicales d’instabilité (TIW)
dans le Pacifique Equatorial (Seo et al., 2007a). Ce résultat, confirmé dans les fronts
associés au Gulf-Stream et au Kuroshio, montre que le stress de surface dépend de la
direction du vent par rapport au gradient de SST. L’accélération du vent des eaux froides
vers les eaux chaudes est cohérente avec le phasage de la divergence et du rotationnel du
stress avec le gradient de SST. En effet les zones positives de divergence et de rotationnel
sont associées aux augmentations respectives des composantes du vent transverse et le
long du front de SST (Chelton et al., 2001). L’accroissement important des observations
collectées chaque jour depuis les années 1990 confirme ces résultats a 1’échelle globale
(White et Annis, 2003 ; Small et al., 2005a) et leur caractére statistique ne permet pas de
clore, mais plutét d’ouvrir le débat sur les processus physiques qui régissent la dynamique
de la CLAM et de la CMO.

L’objet du prochain chapitre fait un point sur les processus qui perturbent le vent
dans la CLAM et le courant dans la CMO et générent in fine de la vitesse verticale.
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F1G. 2.1 - Corrélation globale SST-Vent de surface (couleur) superposée a la SST moyenne
annuelle (intervalle des isolignes : 2°C, minimum : 14°C, maximum : 30°C'). Les données
TRMM-TMI, 1997-2004, ont été filtrées en retenant uniquement les harmoniques infé-
rieures ou égales & 40 semaines. D’aprés Small et al. (2008).
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Average over May-June 2003
(a) Kuroshio (b) Gulf Stream
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F1G. 2.2 - SST (intervalle des isolignes : 0.5°C') superposée a la tension du vent en surface
(couleur, N.m™?). Les données QuickSCAT et AMSR-E ont été¢ moyennées sur la période
mai-juin 2003. (a) Kuroshio, Pacifique Nord-ouest, (b) Gulf Stream, Dérive Nord Atlan-
tique, (c) confluence Brésil-Malouines, Atlantique sud-ouest, (d) Courant des Aiguilles,
Océan Indien. D’aprés Small et al. (2008).
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2.2.2 La Couche Limite Atmosphérique Marine

La distribution spatiale des sources et puits de chaleur en surface provoque des modi-
fications importantes de I’écoulement atmosphérique non seulement proche de la surface
mais également sur toute I’épaisseur de la CLAM. En effet, & méso-échelle, les contrastes
de température et de flux de chaleur sensible, latente et de quantité de mouvement en sur-
face peuvent constituer une importante source d’énergie au déclenchement de phénomeénes
variés tel que :

— la formation de cyclogénéses cotiéres (Bosart et al., 1972 ; Bosart, 1981 ; Rogers et
Bosart, 1986 ; Smith, 1986 ; Holt et Raman, 1990 ; Huang et Raman, 1990 ; Cione et
al., 1993 ; Doyle, 1990, 1993), et la modulation de l'intensité des cyclones tropicaux
(Morris et al., 1993),

— la formation et le maintien de lignes de grains et d’orages (Ogura et Chen, 1977 ;
Sun et Ogura, 1979),

— la perturbation d’un écoulement au-dessus d’une tache chaude (Smith, 1957 ; Olfe,
1971 ; Lin, 1989),

— la génération de frontogénéses et de circulations secondaires associées dans la CLAM.
Ces circulations sont souvent rattachées au concept de la brise de mer (Walsh, 1974 ;
Rotunno, 1983 ; Dalu, 1989, 1991).

Les circulations secondaires ont constitué un théme de recherche phare dans nombre
de campagnes de mesures de couche limite sur surfaces continentales (Mahfouf, 1987) et
au-dessus de l'océan (JASIN, Pollard, 1978 ; FASINEX, Stage et Weller, 1986). En effet,
ce type d’écoulement peut modifier la structure thermique de la couche limite et les flux
turbulents de surface, et donc agir indirectement sur la structure de la couche mélangée
océanique. D’autre part, ces circulations accentuent aussi les transferts d’énergie des basses
couches vers 'atmosphére libre et peuvent donc avoir un impact sur I’écoulement des
niveaux supérieurs.

La réponse dynamique de I’atmosphére & un chauffage différentiel de surface revét de
nombreux aspects, mais parmi eux, c’est la brise thermique qui a fait 'objet des plus
nombreuses et anciennes études de la part des météorologistes et mécaniciens des fluides.
Ce phénomeéne est mentionné dans la littérature depuis le 17°™€ siécle avec les travaux de
Halley (1686) et les premicres études quantitatives sont attribuées a Davis et al. (1889).
Bien que les premiers essais de modélisation analytique datent de 1922 (Jeffreys, 1922),
les premiers modeéles analytiques incluant les effets de la rotation terrestre furent écrits
par Haurwitz (1947) et Schmidt (1947).
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La grande part des travaux portant sur ce théme est fondée sur la théorie linéaire.
La théorie linéaire montre que ’on peut obtenir une grande variété d’écoulements lorsque
I’'on soumet 'atmosphére & un forcage diabatique de surface. La réponse dynamique du
fluide dépend alors de 'extension spatiale (L) du chauffage en surface, de la rotation, de
la stratification et de la vitesse de 'écoulement (U) en amont du forgage diabatique. Par
exemple & I'aide d’un modéle linéaire 2D (x , z), Rotunno (1983) montre qu’il existe deux
réponses possibles d'une atmosphére initialement au repos et stablement stratifiée & un
chauffage diurne sinusoidal. Ce chauffage est prescrit sur la surface continentale et est nul
sur mer. Deux régimes sont observés :

— lorsque la vorticité planétaire f est supérieure a la fréquence de chauffage w, alors
I’écoulement atmosphérique s’organise de la région non chauffée (mer) vers la région
chauffée (terre) en basses couches et inversement en altitude : c’est la brise de mer.

— lorsque f < w, ce sont les ondes inertie-gravité qui pilotent la réponse dynamique
de I'atmosphére. Ces ondes se propagent hors de la zone de chauffage selon des
rayons faisant un angle = —2~— avec la verticale (IV étant la fréquence de Briint

w2—f2
Waisala).

Les régimes stationnaires d’un écoulement soumis a diverses distributions du chauffage
de surface ont été étudiés dans le cadre 2D de la théorie linéaire par Lin (1986, 1989) et
Hsu (1987). Une bonne synthése des réponses dynamiques est donnée dans Hsu (1987)
dont les principaux résultats sont :

— Lorsque la rotation est seule prise en compte (f # 0), c’est le nombre de Rossby
R, (R, = f%, ot L est 'échelle horizontale du chauffage de surface) qui pilote la
réponse dynamique de 1’écoulement. Quand R, ~ 1, ce sont les ondes inertielles de
longueur d’onde 2%% qui s'imposent, alors que lorsque R, < 1 c’est le chauffage de
surface local qui pilote la circulation : on retrouve dans ce cas les caractéristiques
de la brise thermique. Lorsque R, > 1, la circulation est en opposition de phase
par rapport a la brise thermique : la subsidence est située au dessus de la zone de
chauffage et I’ascendance est rejetée en aval de celle-ci.

— Lorsque I'atmospheére est stratifiée et sans rotation, le chauffage de surface local
génére des ondes de gravité internes dont l'amplitude décroit avec l’altitude en
raison de l'éloignement de la source d’énergie. Les propriétés des ondes internes
générées par un chauffage diabatique en surface ou en altitude par dégagement de
chaleur latente ont une longueur d’onde égale a 27r% et ont de grandes similarités
avec celles trouvées dans la théorie des ondes de relief (Smith, 1979 ; Gill, 1982).

— La combinaison des effets de la rotation et de la stratification thermique produit des
ondes d’inertie-gravité, cependant celles-ci ne dominent la circulation forcée par le
chauffage de surface (brise thermique) que lorsque R, ~ 1.

Une des caractéristiques de la théorie linéaire est de prévoir le maximum de pertur-
bation de vitesse systématiquement sur la ligne de cote, c’est a dire a I'endroit ou le
gradient horizontal du flux de chaleur en surface est maximum (Rotunno, 1983). Ceci est
di au fait que dans le cadre de I'hypotheése linéaire, la perturbation de vitesse ne peut
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rétroagir sur le champ de température par advection différentielle. Dans ces conditions ce
type de modéle ne peut simuler des propagations de fronts de brises. Ce point constitue
le plus grave défaut de la théorie linéaire puisque de nombreuses observations mettent en
évidence des propagations allant jusqu’a plusieurs dizaines de kilométres a I'intérieur des
terres (Strong, 1972 ; Garratt et Physick, 1985; Ogawa et al., 1986 ; Garratt, 1987).

Afin de pallier ce défaut, de nombreux auteurs ont utilisé des modéles non linéaires
prenant en compte les effets des advections thermique et de quantité de mouvement.
Les solutions sont obtenues numériquement car le systéme est alors trop complexe pour
étre résolu analytiquement. Avec de tels modéles, Walsh (1974), Physick (1976), Arritt
(1987), Bechtold (1991) et Arritt (1993), ont simulé des cas réels de brises thermiques
bidimensionnelles avec succés. Par exemple, Walsh (1974) montre que sans courant de
grande échelle, la solution non linéaire difféere de la solution linéaire par le fait que la
perturbation maximale de vent horizontal est située a quelques kilométres a l'intérieur
des terres.

Ces auteurs ont complexifié le probléme en ajoutant un courant de grande échelle
constant en temps et en espace. Leurs simulations montrent qu’un vent synoptique opposé
a la brise limite sa propagation et qu’il existe, pour des conditions de chauffage en surface
données, une intensité optimale du vent de grande échelle permettant a la brise d’atteindre
sa force maximale. Cette maximisation de la brise de mer s’effectue grace a ’augmentation
du gradient horizontal de température (‘g—f), c’est-a-dire du front de brise, dont 1’origine
réside dans les effets advectifs de température entre la terre et la mer. Atkinson (1981)
et Arritt (1993) ont montré une grande sensibilité de la brise de mer a 'augmentation du
gradient horizontal de température (donc de la pression) engendré par la convergence de la
brise. Ainsi en plus du chauffage différentiel par les flux de surface, il existe des contraintes
cinématiques atmosphériques qui sont susceptibles de faire évoluer le gradient horizontal
de température et dont 'effet est de rétroagir sur la circulation de brise. Afin d’estimer le
role de ces contraintes par rapport aux flux de chaleur, Arritt (1993) considére I’équation
d’évolution du gradient horizontal de température (7') en supposant I’homogéneité du
champ de température perpendiculaire au plan dans lequel s’établit la circulation de
brise. Cette équation est également appelée équation de la frontogéneése et s’écrit dans ces
conditions :

T 9z 0r Ox 0z Ox
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Les termes de cette équation sont responsables de l'intensification du gradient hori-
zontal de température selon les processus suivants :
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— Le premier terme représente l'intensification du gradient horizontal de température
par convergence du vent horizontal. Il est habituellement appelé terme de frontogé-
nése par confluence.

— Le second terme est interprété comme étant 'effet de déformation du gradient ho-
rizontal de température par la vitesse verticale.

— Le troisieme terme représente la frontogénése induite par le chauffage différentiel
horizontal de la divergence des flux turbulents de chaleur.

— Le quatriéme terme représente la frontogéneése induite par les chauffages diabatiques
tels que les flux radiatifs et les flux de chaleur liés aux changements de phase de
Ieau. Ainsi en présence de nuages et de précipitations, les processus radiatifs et de
condensation - évaporation peuvent aussi contribuer a favoriser la frontogénése (Van
de Berg et Oerlemans, 1985).

Selon Arritt (1993), le développement de la brise de mer s’effectue en deux étapes. Au
cours de la premiére étape le gradient horizontal de température, et par conséquent la
circulation, sont essentiellement pilotés par le chauffage différentiel turbulent (troisiéme
terme de I’équation de la frontogénése). Ceci correspond a la phase de création du gradient
thermique atmosphérique horizontal. Dans une seconde étape, ce gradient thermique subit
des modifications de la part de I’écoulement, ce qui a des conséquences sur la circulation
de brise elle méme : il y a rétro-action de la circulation sur elle méme. Ainsi dans le cas
d’un écoulement synoptique U, opposé & la brise, le front thermique se propage moins a
I'intérieur des terres et s’intensifie notablement par rapport au cas ot U, = 0. Les études
numériques montrent que cette intensification est provoquée par I’écoulement synoptique
qui accentue le cisaillement horizontal négatif de la circulation de brise (% < 0), ce qui
a pour effet de créer un terme de frontogénése par confluence positif (—%‘Z—f > 0). Dans
ce cas, le forgage par convergence agit comme un mécanisme de rétro-action positive : la
convergence réduit 1’échelle horizontale du contraste thermique horizontal ce qui augmente
la convergence. Arritt (1993) illustre ici particuliérement bien I'action que peut avoir un
écoulement géostrophique sur la structure de la brise, ¢’est-a-dire sur le positionnement du
front de brise et l'intensité de sa vitesse verticale. Ce type de résultat numérique obtenu
par Garratt et Physick (1987), Arritt (1990) et Bechtold (1991) a été confirmé par des
observations (Kraus, 1990).

Sur la base des mesures aéroportées collectées au cours des étés 1988 et 1989 sur la
cote de Coorong au sud de I’Australie, Kraus (1990) a étudié les processus de frontogénése
et frontolyse qui pilotent la brise de mer. Les conditions de développement de brise de
mer étaient particuliérement favorables étant donnés les contrastes extrémement élevés
entre les températures de surface sur terre (~ 60°C a 70°C) et sur mer (20°C). Cet auteur
montre que si la brise de mer est un phénomeéne simple dans un cadre académique, il n’en
est pas de méme dans un cas réel. En effet, de telles campagnes de mesures montrent que
ce phénomeéne est en réalité d’une grande complexité hydrodynamique comprenant :

— de fortes instationnarités et non linéarités en dépit des théories linéaires appliquées
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a ce phénomeéne (Rotunno, 1983 ; Dalu et Pielke, 1989),

I'influence des forces de frottement et de Coriolis,

— l'influence d’'un écoulement géostrophique,

— le dégagement de chaleur latente dans les nuages générés par la circulation,

— l'influence de la turbulence qui est particulierement développée dans la zone frontale.

A partir de ces données, Kraus (1990) a calculé les termes de frontogénése, en suppo-
sant le front thermique perpendiculaire & la section verticale décrite par I'avion (0/0y =
0). Ceci suppose un écoulement bidimensionnel, ce qui n’est pas toujours vérifié. Kraus
(1990) montre que le processus de confluence joue un role central dans le maintien de
la brise, et que ce terme est renforcé par un vent synoptique opposé a la circulation de
brise. Ceci est en accord avec les résultats numériques précédents. D’autre part, cet auteur
souligne aussi le role des flux turbulents de chaleur dans le processus de frontogénése bidi-
mensionnelle, et en particulier celui du transport turbulent transversal de chaleur (u/T”).

En effet, Kraus (1990) montre que le forgage <a% (‘9@)) est aussi important que celui

par le flux turbulent vertical de chaleur (a% <a?

thermiques horizontaux particuliérement forts dans le cas qu’il étudie.

)) Ceci est produit par les gradients

Les études citées ici ont traité la réponse de I'atmosphére a un chauffage de surface
dans le cadre bidimensionnel. L’étude de la frontogéneése et de la circulation associée dans
le cadre général tridimensionnel est bien str plus complexe. Cette complexité vient du fait
que les forgages qui agissent selon I'axe "y" ont une action sur la frontogéneése selon ’axe
"z" et inversement. D’autre part, les précédentes études ont considéré un écoulement
synoptique spatialement constant méme dans le cas réel décrit par Kraus (1990). En
réalité les variabilités spatiales du vent géostrophique induisent, par leurs cisaillements

horizontaux, des contraintes sur le gradient thermique et par conséquent sur la circulation.

Contrairement aux fronts équatoriaux ou le régime des alizés est quasi monotone, les
courants de bords ouest et leurs gradients de SST sont souvent localisés sur le chemin
des perturbations synoptiques des latitudes moyennes. Les modifications de la CLAM in-
duites par les fronts de SST peuvent influencer les perturbations synoptiques. Par exemple
Colucci (1976) a montré que la fréquence des cyclogénéses et la variabilité de la tension
du vent en surface sont maximum au voisinage du Gulf-Stream. En effet, le flanc nord du
Gulf-Stream et du Kuroshio sont des lieux trés propices au creusement rapide de cyclones
extra tropicaux au stade de "bombe" correspondant & une chute de la pression de surface
de 1hPa/h pendant moins de 24 heures (Sanders et Gyakum, 1980 ; Sanders, 1986 ; Cione
et al., 1993). Certaines de ces dépressions de méso-échelle peuvent aller jusqu’a développer
un coeur "chaud" semblable & un cyclone tropical (Neiman and Shapiro, 1993 ; Businger
et al., 2005).
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Dans le cadre du programme GALE (Dirks et al., 1988), Doyle et Warner (1990) ont
montré que les fortes discontinuités de SST associées au Gulf-Stream induisent des flux
atteignant 1200W.m =2 et des gradients de flux turbulents de chaleur en surface trés in-
tenses. Raman et Riordan (1988) et Warner et al. (1990) ont montré que ces gradients
sont a l'origine du chauffage différentiel de la CLAM et ont la capacité d’induire des cir-
culations solénoidales s’établissant au voisinage du front. Lorsqu’elles sont suffisamment
vigoureuses, elles peuvent catalyser la convection profonde, des cyclogénéses explosives
ou réactiver des perturbations provenant du continent froid arrivant sur les eaux chaudes
(Keshishian et Bosart, 1987). Mais en général la circulation agéostrophique est rarement
seulement pilotée par les flux turbulents. En effet, Doyle et Warner (1990) montrérent &
partir des données de cette campagne et de simulations non hydrostatiques (1993), que
le terme frontogénétique par déformation (premier terme de 'équation de la frontogé-
nése) joue un role prépondérant par rapport au terme lié aux flux turbulents de chaleur
(troisiéme terme de I’équation de la frontogénése) dans la production de circulations agéo-
strophiques, ce qui est en accord avec les travaux des auteurs cités précédemment. Dans
le méme ordre d’idée, Kuo et al. (1991) examinérent numériquement plusieurs cas de cy-
clogéneses explosives et trouverent que les flux turbulents de surface contribuent peu a
I’évolution d’une dépression de basses couches mais jouent par contre un role trés im-
portant dans la phase initiale de développement du tourbillon. En effet, Holt et Raman
(1992) ont noté que la conjonction d’une zone barocline de surface forte associée & un
front océanique, d'une couche limite atmosphérique peu développée et d’'une anomalie de
vorticité positive au dessus de la CLAM sont des conditions idéales de forte intensification
des perturbations atmosphériques.

Si des circulations solénoidales ont clairement été observées et simulées au dessus du
Gulf-Stream, il n’en a pas été de méme pour les campagnes JASIN et FASINEX. En effet
ces circulations n’ont pas été clairement identifiées et seuls des indices de leur présence ont
été avancés. D’autre part, des hypothéses sur leurs origines ont été émises mais n’ont pas
fait 'objet d’études spécifiques. Par exemple a partir des données de I'expérience JASIN,
Businger (1984) énonce divers processus qui peuvent forcer des écoulements secondaires
lorsqu'un vent stationnaire de grande échelle souffle au dessus d’une tache océanique
chaude. Cet auteur explique la complexité du probléme en invoquant les multiples inter-
actions qui s’établissent entre la turbulence, la convection peu profonde et les variations
de frottements entre les eaux froides et chaudes et dont le bilan provoque un effet d’ile
chaude. L’expérience FASINEX a également fait ’objet de recherches de ce type de cir-
culations au-dessus du front de SST par Khalsa et Greenhut (1989). Ces auteurs ont
détecté leur présence a partir des séries temporelles de température du point de rosée et
de 'humidité pres de la surface, et des profils trans-front de ces paramétres. Ces auteurs
ont notamment enregistré des chutes de température du point de rosée et d’humidité sur
la partie chaude du front de SST qui ont été associées a la branche subsidente d’une
circulation secondaire.
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Le gradient de pression qui force la circulation secondaire de part et d’autre d’un front
de SST (Lindzen et Nigam, 1987) est complexe car il dépend fortement de I'intensité du
vent de grande échelle. Lorsque celui-ci est faible et souffle des eaux froides vers les eaux
chaudes, la CLAM se développe fortement et rapidement sous 'effet du mélange turbulent
vertical. Dans ces conditions, les perturbations de pression sont négatives au voisinage de
la surface et positives au niveau de l'inversion et les forces de pressions s’inversent entre
la base et le sommet de la CLAM. Cette distribution de pression accélére le vent proche
de la surface et le ralentit au sommet de la CLAM, ce qui pour effet d’homogénéiser le
vent sur la verticale. En conditions de vent fort, le mélange vertical n’a pas le temps de
modifier I'épaisseur de la CLAM, en conséquence les perturbations de pression restent
confinées a proximité de la surface, et seul le vent en basse couche accélére au-dessus des
eaux chaudes (Spall, 2007a).

2.2.3 La Couche de Mélange Océanique

Les fronts, tels que le Gulf-Stream ou le Kuroshio, et les tourbillons sont des objets
importants de la circulation océanique car ils participent a I’équilibre énergétique global.
Les tourbillons de méso-échelle ont des tailles de 'ordre de 50 a 200 km et des extentions
verticales allant jusqu’a 2000 métres. Leur signature altimétrique (LeTraon et Morrow,
2001) et infra-rouge (Johannessen et al., 1996) sont claires car ces tourbillons ont des ano-
malies de hauteur dynamique et de température en surface fortes. Cependant les images
satellite infra-rouge révélent aussi la présence de structures tourbillonnaires et filamen-
taires de petite échelle ou de sub-mésoéchelle situées autour et entre les tourbillons de
meéso-échelle et au voisinage des fronts océaniques (Ledwell et al., 1993). Ces structures
ont des échelles de 'ordre d'une dizaine de kilométres et les mouvements verticaux qui
y prennent place jouent un role capital dans la détermination des caractéristiques ther-
modynamiques et dynamiques (température, sel, densité, courant) et bio-géochimiques
(oxygéne, plancton, matiére organique, etc ...) de la couche de mélange océanique. C’est
pourquoi les mouvements verticaux font 1’objet de nombreuses études expérimentales,
académiques et numériques.

Etant donné que la vitesse verticale ne peut étre déduite de mesures directes, des mé-
thodes diagnostiques ont été développées pour déduire ce parameétre a partir des champs
de densité et de courants horizontaux (Leach, 1987 ; Tintoré et al., 1991 ; Fiekas et al.,
1994). Ces méthodes sont fondées soit sur i) I’équation de la densité ii) 1'équation de
la vorticité ou iii) I""omega"-équation (w-équation; Hoskins et al., 1978). Les résultats
numériques de Strass (1994) ont montré la supériorité de I'w-équation sur les deux autres
méthodes car celle-ci combine les forcages thermodynamique et dynamique. Il est inté-
ressant de noter que 1’équation de la densité prévoit des vitesses verticales maximales en
lien avec des anomalies de densité maximales (w > 0 si Ap > 0, et inversement). Or
les observations satellite et in-situ montrent que les maxima des anomalies de hauteur
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dynamique et de production primaire ont lieu dans les gros tourbillons (Robinson et al.,
1993 ; Allen et al., 1996). Ces observations associées a 1’équation de densité suggérent que
les transports verticaux majeurs s’organisent essentiellement a l'intérieur des structures
de mésoéchelle. Ce point de vue est partagé par certains auteurs (Abraham et al., 2000 ;
Lopez et al., 2001 ; Martin, 2003 ; Lehahn et al., 2007) qui considérent les structures de
sub-mésoéchelle comme des zones de dispersion turbulente exemptes de mouvements ver-
ticaux. Cette approche conceptuelle suppose donc que 'espace inter-tourbillonnaire est
un désert dynamique en terme de transport vertical.

Cette vision n’est pas partagée par d’autres auteurs (Spall et Richards, 2000; Lévy
et al., 2001; Mahadevan et Campbell, 2002) qui pensent que les structures de sub-
mésoéchelle, qui connectent les tourbillons et les fronts de méso-échelle entre eux, sont au
contraire le siége de mouvements verticaux intenses. Les observations in-situ réalisées a
haute résolution spatiale & travers des fronts de densité de petite échelle (10 km dans le
sens du gradient) ont conduit & des estimations de vitesses verticales de l'ordre de 50m/j
proche de la surface, méme pour de faibles gradients horizontaux de densité (Pollard et
Regier, 1992 ; Rudnick, 1996; Allen et al., 2005). D’autre part, Strass (1992) a montré
des concentrations maximales de chlorophille a la périphérie - et non au centre - des tour-
billons et dans les fronts a sub-mésoéchelle. Les simulations numériques & haute résolution
(Lévy et al., 2001 ; Mahadevan et Campbell, 2002) confirment aussi I'existence de petites
échelles tres énergétiques.

L’impact de la sub-mésoéchelle par rapport a la mésoéchelle en terme d’injection de
traceurs des couches profondes dans la couche de mélange a été étudié par Martin et al.
(2002). Ces auteurs ont montré que effet intégré du transport vertical & sub-mésoéchelle
est supérieur de 140% par rapport a celui de mésoéchelle. Ce résultat confirme la pré-
sence de mouvements verticaux intenses dans les structures de sub-mésoéchelle dont la
contribution au taux d’injection global de traceurs dans la couche de mélange est tres
significatif mais présente une variabilité spatiale trés forte. En effet, en utilisant des ré-
solutions spatiales de 2 et 6 km, Lévy et al. (2001) ont montré que les champs de vitesse
verticale simulés sont trés différents en raison de ’émergence de fines structures dans la
simulation a haute résolution qui n’existe pas a plus basse résolution. L’apparition de pe-
tites structures a haute résolution (2 km) accroit la variance du champs de w d’un facteur
3 et les taux de subduction et d’obduction d’un facteur 2 par rapport a la simulation
a plus basse résolution (6 km). Ce résultat est conforme aux distributions spatiales en
forme de "patch" ou de filaments de la SST et de la cholorophille observés par satellite.
Ces résultats s’obtienent au prix d’une résolution spatiale élevée.

Les interactions entre le vent et les structures de méso-échelle ou sub-méso-échelle
associées a des fronts, tourbillons ou filaments mettent en jeu des mécanismes complexes.
Une des raisons est que le systéme océan-atmosphére est couplé. Les modifications atmo-
sphériques induites par les structures océanique de méso-échelle rétro-agissent sur la CMO
puis sur l'océan profond. Par exemple, les anomalies du rotationnel et de la divergence
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de la tension du vent de surface associées aux structures océaniques (front, tourbillon,
filament) rétro-agissent sur la CMO via une modification du pompage d’Ekman (Chelton
et al., 2004).

Le cas d’un vent uniforme soufflant sur une zone barocline océanique dans la direction
du courant est une configuration intéressante, car elle induit une circulation secondaire
agéostrophique fortement frontogénétique dans I'océan. L’action du vent induit un trans-
port d’Ekman qui exporte les eaux denses vers le coté 1léger du front, et le flux d’énergie
associé a ce transport est de I'ordre de 5000Wm =2 (Thomas et al., 2005), soit 10 & 100
fois plus fort que les flux de surface. Ce flux de flottabilité force le déclenchement de la
convection océanique dans la région frontale ainsi que la circulation agéostrophique asso-
ciée transverse au front. Cette circulation accélére le jet frontal via la force de Coriolis et
intensifie la vorticité, le transport d’Ekman et le flux de flottabilité associés. La répétition
de ce processus conduit & une rapide intensification du front sur quelques périodes iner-
tielles. La circulation verticale associée a la circulation secondaire se caractérise par de la
subduction du coté dense du front et par une branche ascendante dans la zone frontale et
dans sa partie légére. Le déficit marqué de vorticité potentielle, provoqué par le transport
d’Ekman de flottabilité, est un marqueur de la zone de subduction dans laquelle le champ
de densité est réajusté par la circulation agéostrophique (Thomas et al., 2010). De méme
I'upwelling accroit fortement la stratification du coté léger du front (Thomas et al., 2005).
Ce mécanisme pourrait jouer un role majeur dans la production des eaux modales au
niveau des fronts, notamment a ’échelle climatique. En effet Yasuda et Hanawa (1997)
ont attribué la variabilité décennale des eaux modales associées au Kuroshio aux change-
ments du transport de flottabilité d’Ekman et non aux changements des flux de surface.
Cet exemple montre que la frontogénése induite par le vent peut étre particuliérement
active a ’échelle des grands fronts océaniques qui ont un impact global.

Dans le méme ordre d’idée, Paci et al. (2005, 2007) et Giordani et al. (2005a,b) ont
montré que la production des eaux modales dans I’Atlantique Nord (expérience POMME,
2001 ; Mémery et al., 2005) a totalement été structurée par les tourbillons de méso-échelle.
Ces résultats ont hissé le role des structures océaniques de méso-échelle dans la production
des eaux profondes et intermédiaires au rang des approches climatologiques de grande
échelle (Marshall et al., 1993). D’autre part, ces résultats ont souligné I'importance de
mettre en cohérence les bilans nets de masse et de chaleur en surface avec les évolutions
des caractéristiques thermohaline et dynamique de la CMO a petite échelle (Caniaux et
al., 2005a,b) afin d’obtenir des simulations réalistes a 1’échelle annuelle. Les fortes vitesses
verticales qui prennent place dans les structures de méso-échelle et subméso-échelle ont
d’importantes conséquences non seulement sur le transport des propriétés physiques a
travers la thermocline (Leach, 1987 ; Fischer et al., 1989) mais également sur la production
primaire et la distribution spatio-temporelle du phytoplancton et de la chlorophylle en
surface et dans la CMO (Lévy et al., 2005). Le couplage entre biologie marine et dynamique
océanique affecte la couleur et la turbidité des eaux superficielles avec des conséquences
majeures sur le cycle diurne de la SST et la stratification des couches superficielles de
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I'océan (Wade et al., 2010).

Les conclusions des études océanographiques a échelle fine ont pointé I'importance des
résolutions utilisées dans les modéle d’océan. En effet Lapeyre et Klein (2006) ont montré
que la moitié du transport vertical est assuré par les structures de sub et méso-échelle
constituées par les fronts, tourbillons et filaments. En conséquence un modéle dont la
résolution est supérieure au rayon de déformation de Rossby s’expose a simuler un dé-
sert dynamique entre les structures de grandes échelles. Une résolution horizontale élevée
permet & I’énergie cinétique du vent en surface d’étre transportée jusqu’a de fortes profon-
deurs (=~ 2000m) par les ondes d’inertie-gravité avec des conséquences sur la circulation
thermohaline (Klein, 2008). Il s’agit donc d’un mécanisme de couplage entre échelle rapide
et échelle lente.
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2.3 Synthése

Le role des petites échelles océaniques dans les réponses de la CLAM et la CMO est
une question encore ouverte. Par exemple la corrélation positive entre les anomalies de
vent et de SST n’a toujours pas trouvé d’explications satisfaisantes. En effet certains
auteurs (Sweet et al., 1981 ; Wallace et al., 1989 ; Hayes et al., 1989) attribuent les fortes
corrélations SST-vent dans la CLAM aux effets de la stabilité de surface sur le mélange
vertical alors que d’autres auteurs (Lindzen et Nigam, 1987 ; Huang et Raman, 1988 ; Wai
et Stage, 1989 ; Warner et al., 1990) mettent en avant le role des circulations secondaires
et des gradients de pression induits par un front océanique tandis que Spall (2007a)
Pattribue & un transfert de quantité de mouvement d’une composante a l’autre pour
ajuster la force de Coriolis a la force de pression. Cela traduit bien le fait que notre vision
est encore largement parcellaire et souffre de I’absence de schéma intégrateur dans lequel
les processus viennent s’articuler autour de quelques principes fondamentaux. Small et al.
(2008) parle de la nécessité d’assembler le puzzle des processus pour avancer dans notre
compréhension.

Bien que la vitesse verticale soit d'un ordre de grandeur inférieur a la circulation
horizontale, tous ces exemples montrent que ce paramétre joue un role central dans la
dynamique des couches limites océanique et atmosphérique. En effet la vitesse verticale
est le paramétre par lequel tout fluide géophysique restaure ses équilibres fondamentaux
et ses quantités conservatrices a savoir : I’hydrostatisme, 1’équilibre du vent thermique
et la vorticité potentielle. Ces équilibres sont perturbés par les forcages dynamiques et
thermiques dont les flux qui s’exercent dans la CLAM, la CMO et a leurs interfaces. A
ce titre, la vitesse verticale est un parameétre intégrateur des modifications du vent ou du
courant induites par les forcages s’exercant sur ’atmosphére et 1’océan.
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Nous comprenons la Nature en lui résistant (Gaston Bachelard, extrait de "La
formation de ’esprit scientifique”)



Chapitre 3

Diagnostiquer Localement pour
Comprendre Globalement

L’approche mathématique la plus compléte de la circulation agéostrophique et de ses
forcages a certainement été faite par les spécialistes de la frontogénése atmosphérique
des latitudes moyennes. En effet, les travaux de Sawyer et Eliassen (1962) ont conduit
a une équation diagnostique liant explicitement la circulation agéostrophique au forgage
géostrophique de déformation thermique - qui est un terme source de la fonction frontogé-
nétique % <ﬁhT) - dans le cadre de I'hypothése quasi-géostrophique (QG). Cependant les
approches bidimensionnelles QG ou au mieux semi-géostrophique (SM; advection hori-
zontale prise en compte) (Keyser et Pecnick ; 1985a,b, 1987) ne prennent pas en compte les

processus turbulents et diabatiques. Ces hypothéses de construction sont trop restrictives
pour étre appliquées a des études de couche limite & nombres de Rossby élevés.

3.1 Une Base Forte : I’Equilibre du Vent Thermique

Ma contribution a I’étude des circulations secondaires et des vitesses verticales as-
sociées est une généralisation des équations de Sawyer - Eliassen (1962) et de la forme
d’Hoskins de I’équation aux vitesses verticales (w-équation) fondée sur le concept des
Q-vecteurs (Hoskins et al., 1978). J’ai proposé une extention de ces équations au cadre
3D du systéme d’équations primitives (PE) et I'introduction d'un Q-vecteur associé aux
flux turbulents de quantité de mouvement et diabatiques. Les formulations originales et
complétes sont disponibles dans Giordani et Planton (2000) pour 'atmosphére et dans
Giordani et al. (2006) pour 'océan. En s’affranchissant des hypothéses quasi-géostrophique
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et semi-géostrophique, le nouveau systéme d’équations proposé permet d’identifier toutes
les causes de destruction de I'équilibre du vent thermique génératrices de circulations
agéostrophiques dans I'atmosphére et 'océan. Ce systéme est applicable aux écoulements
non-linéaires & nombre de Rossby élevé et donc aux couches limites atmosphérique et
océanique. C’est la 'originalité de ce travail.

3.2 La Circulation Agéostrophique

La génése des circulations agéostrophiques est fondée sur la destruction de I’équilibre
du vent thermique ou la production de déséquilibre du vent thermique. Le déséquilibre
du vent thermique ou "Thermal Wind Imbalance" (TWI) s’exprime par :

TWI(z) = fo¢ + 5 = foes

v Ovg
W) = 13 8 = 72

ol (jag(uag,vag) est la composante horizontale agéostrophique du vent U et b =
(T — T,(2)) représente la flottabilité et 7,(z) une température de référence unique-
ment fonction de z et Ty = Cte la température moyenne de la CLAM. Les causes de
destruction de I’équilibre du vent thermique étant les sources de la circulation ﬁ)stro—
phique, son équation diagnostique se déduit de la tendance Lagrangienne de TW I, qui
s’écrit comme suit :

dTWI d ( oU
_ ag
dt  dt <f 0z ) (3:2)

La séparation des termes agéostrophiques linéaires des autres termes conduit a 1’éta-
blissement de 1’équation de la circulation agéostrophique dont on trouvera le détail des
développements dans Giordani (1997). La relation qui lie la circulation agéostrophique a
ses sources s’écrit :

oU, S = 5 5 A 5 L5
_ f28_29 + N*Vw = 2Quy + 2Q1ag + Qi + Quag + Qi + Quy (3.3)
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L’équation généralise les formulations de Sawyer-Eliassen (1962) au systéme PE.
Le membre de droite de I’équation contient les sources de TW I qui détruisent 1’équi-
libre du vent thermique et que I'on appelle les Q-vecteurs. Le membre de gauche regroupe
la circulation agéostrophique ﬁag(uag,vag,w) qui tend a restaurer cet équilibre. Les ex-
pressions des Q-vecteurs sont données ci dessous :

Forgage Thermique Géostrophique : Forgage Thermique Turbulent : C}th

th
Qrow = _Oug 9b _ 9vg Db
tgr — Ox Oz oz Oy o [OF
— g9 4
chm_—CT%<8ai>
Oy = — 200 _ Pug b e
tgy — oy Oy oy Ox
Q _ g 8 [9Fy
thy — pCpTo Oy \ Oay

Forcage Thermique Agéostrophique :

ng .
Forcages Dynamique Turbulent : (4,
o OUag Ob Ovag Ob Qdmm _ f@ 1 OTya,
Qtagx = " o1 oz 0z oy 0z \ p Oay

Q _ _ Ovag 9b _ Ouag b Q o _fg 1 97zq,
tagy 9y Oy dy Ox dmy — 9z \ p 0a;

Forgage Dynamiqg e Agéostrophique : Forgage Résiduel Agéostrophique :

Qdag er
O Oug 0 Ovg
Qdagw - f(a_; 8zg - a_ga—zg) d Dvag
Que = 4 (7222)
_ f(0v0Uuag _ OuOvag dua
Qdagy = f(ay 0z dy Oz ) Qary = _% < gzg)

Les forcages C}tw = @tg + Qtag et ch sont dits thermiques car ils altérent 1’équilibre
du vent thermique en agissant sur le champ de température. Les forcages @dag, @dm et
@dT sont dits dynamiques car ils altérent 1’équilibre du vent thermique en agissent sur le
champ de vent. Les forcages thermique et dynamique turbulents sont représentés par les
vecteurs @th et @dm, respectivement. Dans les hypothéses QG et SM, les forcages Qdag,
et der sont nuls car la circulation agéostrophique est supposée rétablir a tout instant



28 Diagnostiquer Localement pour Comprendre (Globalement

TO T1

Cas: T1>TO0 et (2Qg+Qh)>0

FiG. 3.1 — Fonction de courant (¢)) induite par les forcages thermiques géostrophique

— _Ougom _ g o (0F, .
Qige = — 525, (terme de confluence) et turbulent Q. = — 0Ty br < o positifs dans

la section (z,z). Les forcages @iy, et Q. intensifient le gradient thermique horizontal
(55)-

—

Péquilibre du vent thermique (TWI = 0).

Le cas d'un front atmosphérique bidimensionnel orienté dans le plan (y,z) est une
configuration qui permet d’illustrer simplement la mise en place d’une circulation agéo-
strophique dans le plan (x, ) tranverse au front (Fig.[3]). Dans le cadre QG, la circulation
agéostrophique, représentée par la fonction de courant v, est décrite par I’équation :

Y 0bO*Y
fzw T —2Q1ge + Qtha (3.4)
Le forcage Qg = —(%%) représente le terme de confluence du vent géostrophique

sur le gradient de température (%). Ce terme est un des mécanismes par lequel 1’équi-

libre géostrophique tend a s’auto-détruire et constitue ainsi une source du mouvement
agéostrophique (Hoskins, 1978).
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Ainsi si le forcage thermique @, accroit, comme sur la Figure (31), ou diminue
le gradient thermique (g—g), I’équilibre du vent thermique paralléle au front (axe "y")
s’en trouve perturbé. Une circulation agéostrophique s’établit alors dans le plan (z, 2),
de fagon & rétablir en permanence cet équilibre en s’opposant a I’évolution temporelle
du gradient thermique (g—g). Par conséquent la circulation agéostrophique joue le réle de
rappel au géostrophisme selon I'axe "y" mis en défaut par le forcage @y, agissant selon

I'axe trans-front "z".

La méme analyse peut étre conduite avec le forcage thermique turbulent @thm agissant
dans 'axe trans-front. Pour simplifier, on suppose une décroissance linéaire du flux tur-
bulent avec I'altitude dans la couche limite d’épaisseur h. Dans ces conditions le forcage
Qihe S’exprime comme :

9 R
pCpT()h or

ch:c =

Iy : flux de chaleur en surface

Qihe est donc proportionnel au gradient horizontal du flux turbulent de chaleur en
surface Fjy et a pour effet de chauffer 'atmosphére de facon différentielle. On retrouve
ce terme dans I’équation de la frontogénése. Ce chauffage différentiel, positif dans le cas
de la Figure B] intensifie le gradient horizontal de température (g—g) qui pousse 'atmo-
sphére hors de I'équilibre du vent thermique et induit donc une réponse agéostrophique
antagoniste.

L’équation B4 dans sa forme QG ou SM a largement été utilisée dans de nombreuses
études analytiques portant sur la brise de mer (Rotunno 1983), sur la perturbation d’écou-
lements au-dessus d’une source chaude localisée (Dalu, 1991 ; Lin, 1987, 1989 ; Hsu, 1987)
ou sur la frontogénése bidimensionnelle (Keyser et Pecnick, 1987). Dans les modeéles de
brises, le gradient horizontal du flux de chaleur en surface est induit par le cycle diurne
de Fj sur terre. Ainsi, le modéle de brise de mer apparait ici comme un cas particulier du
systéme 3.3l Lorsque d’autres forgages interviennent, la circulation agéostrophique répond
a la résultante de ces forcages. Dans ces conditions 'intérét est de distinguer 'effet de
chacun d’eux sur la circulation agéostrophique.

3.3 L’Equation aux Vitesses Verticales

L’équation généralisée ([B3) de la circulation agéostrophique conduit & une extension
de la forme d’Hoskins (1978) de la vitesse verticale :
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fz?;z; + %V%w = V.Qor
(3.5)
Qtot - 2th + 2ng + ch + Qdag + Qdm + er

Dans la théorie QG proposée par Hoskins et al. (1978) la seule source de vitesse ver-
ticale est géostrophique ﬁ.@tg alors que dans le cadre PE on en dénombre 5. Cette forme
généralisée de I'w-équation est particuliérement intéressante car elle permet d’identifier
les sources de vitesse verticale pour un large spectre d’écoulements, allant de 1’échelle sy-
noptique a la sub méso-échelle. En ce sens, cette w-équation est moins restrictive que son
homologue QG. On remarquera néanmoins que le formalisme d’Hoskins a été conservé.

S’il existe un mode dominant dans les champs w et Qtot, on montre alors qu’il y a
proportionnalité entre le champ de vitesse verticale et la divergence du forcage total Qo :

w X _V-Qtot

Dans ces conditions il est possible de diagnostiquer le signe de la vitesse verticale a
partir du signe de la divergence du forcage Qtot. Ainsi une vitesse verticale ascendante
(w > 0) sera associée a une convergence du vecteur @tot (ﬁ.@mt < 0), tandis qu’une
subsidence w < 0) sera reliée a une divergence de Cjtot (ﬁ.@mt > 0). I s’agit la d’une
estimation qualitative de la vitesse verticale.

Par exemple, si 'on considére le cas le plus simple de la brise de mer ou seuls les
flux turbulents de chaleur en surface Fy forcent ’atmosphére initialement au repos, alors
les vitesses ascendantes sont trouvées dans les zones ou la courbure du champs Fj est
négative (ﬁ@h = V2F, < 0), c’est-a-dire dans les régions en phase de réchauffement.
Cette approche en Q-vecteur établie donc un lien explicite entre le Laplacien du flux de
chaleur et la circulation de brise. Parallelement, Minobe et al. (2008) établissent un lien
statistique entre le Laplacien des flux de chaleur latente (et de la pression) aux fortes
vitesses verticales au dessus du Gulf-Stream. Il y a ici une analogie qui montre que les Q-
vecteurs sont les processus physiques qui couplent les échanges diabatique et dynamique
a la circulation. C’est la la puissance de cette approche.

On peut montrer que la divergence des forcages thermiques @h et Qv, sont des termes
sources de la tendance de la courbure du champ de température (V327T). Ainsi lorsque
I'un des forcages ﬁ@h = V2F, ou ﬁ@v est négatif (positif), il génére la création d’une
bulle chaude (goutte froide) et donc une courbure négative (positive) dans le champ de
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température a laquelle est associée une ascendance (subsidence). On voit donc ici le lien
existant entre la déformation du champ thermique et la vitesse verticale qui en découle.

Notations

Les termes sources de vitesse verticale dans ’atmosphére et 1'océan sont désignés
comme suit dans la suite de ce manuscrit :

— Forcage thermique turbulent : Dy, = —ﬁ.@th

— Forcage thermique cinématique géostrophique : Dy, = —2€.C§tg

— Forcage thermique cinématique agéostrophique : D,y = —2€.Q’mg

— Forcage thermique cinématique : Dy, = Dyy 4+ Dyqg

— Forcage dynamique turbulent : Dy, = —ﬁ.@dm

- Fozgage dynamique par déformation du déséquilibre du vent thermique : Dgoy =
Y Gy

— Forgage dynamique par transport et tendance locale du déséquilibre du vent ther-
mique : Dy, = —ﬁ.@dr
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Chapitre 4

La Modélisation Atmosphérique
Régionale

Comment les flux a I'interface air-mer influencent-ils la circulation de la CLAM ? Cette
question est au coeur de mes travaux de recherches sur ’atmosphére. Si I'on fait référence
a la brise de mer, la réponse a cette question peut paraitre simple. En réalité ’état de
I’art présenté dans 'introduction montre qu’elle ne I'est pas.

4.1 L’Atlantique Subtropical

L’expérience SEMAPHORE (1993) m’a permis d’étudier cette question en profondeur.
Cette campagne a participé a l'effort global de compréhension du systéme dynamique
océan-atmosphére en apportant sa contribution dans le domaine de la méso-échelle en
régions subtropicales (Eymard et al., 1996 ; Giordani, 1997). Les observations bateaux et
aéroportées collectées pendant SEMAPHORE ont conjointement documenté le front ther-
mique océanique des Agores (Figure 1)) et 'atmosphére en conditions anticycloniques,
c’est & dire dans un contexte de forcage atmosphérique synoptique faible. Malgré des gra-
dients de SST modestes pour ne pas dire faibles (~ 1°C/100km ; Fig[41]), les observations
collectées les 11, 12 et 13 Novembre 1993 par I'avion (Arat) de part et d’autre du front
océanique le long du transect [A,B]| (voir Figures 1] et L2]) mettent clairement en évi-
dence des couches limites plus développées et plus chaudes au-dessus des SST chaudes
par rapport aux régions de SST froides. Ces configurations s’accompagnent d’un accrois-
sement de 3°C de la SST et de 40W.m ™2 du flux de flottabilité en surface de part et
d’autre du front océanique. Ces caractéristiques sont cohérentes avec les profils verticaux
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F1G. 4.1 — Analyse de SST (°C) a la mi Novembre 1993 décrivant le front thermique
océanique des Agores observé pendant la campagne SEMAPHORE. La section [A,B] re-
présente la trajectoire de 'avion qui a documenté la CLAM sur 3 niveaux superposés de
la partie froide du front océanique (point A) vers la partie chaude (point B).

observés (Lambert et al., 1997) et simulés (Giordani et al., 1997, 1998) des flux turbulents
et d’énergie cinétrique tubulente dans la CLAM. Les observations dans la couche limite
révélent aussi un vent de secteur nord-est a est soufflant des eaux froides vers les eaux
chaudes. Ce type de situation est la plus favorable au développement d’une couche limite
turbulente et instable (Kwon et al., 1998). Mais l'intensification systématique du vent de
la partie froide vers la partie chaude du front de SST est le fait marquant de ces 3 sections.
Elle a donc fait 'objet d’une étude approfondie.
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F1G. 4.2 — Superposition de la température potentielle et du vecteur vent horizontal. A
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11 Novembre 1993 (haut), le 12/11 (milieu) et le 13/11 (bas). Les directions des vents sont
conformes & la rose des vents présentée sur la figure .3l Dans les encadrés représentant
les profils de SST et de flux de flottabilité en surface le long des transects "avion", les
observations sont en trait plein et les réanalyses sont en tireté.



36 La Modélisation Atmosphérique Régionale

La comparaison de la réanalyse du modéle ARPEGE & 30 km de résolution (Giordani,
1997 ; Giordani et al., 1998) et de la simulation du modéle Meso-NH non-hydrostatique a
5 km de résolution aux observations "avion" du 12 Novembre 1993 (Fig. 3] montre que
les modeles ont la capacité de simuler correctement la dynamique de la CLAM lorsqu’ils
sont forcés par un champ de SST réaliste. Cependant on note que les structures spatiales
des champs de vents restitués par les deux modéles différent sensiblement (Figure [L.4]). Le
vent observé présente un maximum d’intensité en fin de section aux alentours de 300m
d’altitude ainsi qu'une forte diminution au deld de 400m. Le vent réanalysé montre une
intensification uniforme du vent et une structure verticale homogéne de part et d’autre
du front océanique tandis-que Meso-NH simule le maximum de vent aux 2/3 de la sec-
tion et un cisaillement vertical fort entre 400 et 500m d’altitude plus en accord avec les
observations que la réanalyse. Ces résultats mettent clairement en évidence ’apport de
la physique et de la haute résolution du modéle Meso-NH par rapport au modéle AR-
PEGE. L’intensification du vent Meso-NH dans la couche limite et son fort cisaillement
au dessus de 400m sont entiérement portés par la composante agéostrophique (U,,) et non
par la composante géostrophique (Fig. A0). U,, présente une forte circulation de retour
de l'ordre de 2m/s au dessus de la couche limite vers 600m. En vertu de I’équation de
continuité, on identifie sur la Figure L5l une forte subsidence (w < 0) en milieu de section
en lien avec 'intensification du vent et une ascendance (w > 0) en fin de section en lien
avec la convergence du vent. Méme si elle est occultée par la circulation géostrophique de
grande échelle, on constate que la composante agéostrophique compléte (U,q,w) controle
les variations du vent dans la couche limite sur des échelles de I'ordre de 100km : elle est
donc essentielle.
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F1G. 4.5 — Simulation des composantes (a) géostrophique et (b) agéostrophique du vent
et (c) de la vitesse verticale dans la section "avion" [A,B]| le 12 Novembre 1993 & 15 TU.

4.1.1 Les Sources d’Agéostrophisme et de Vitesse Verticale

L’identification des sources d’agéostrophisme et de vitesse verticale est ’approche que
j’ai choisie pour comprendre la dynamique de la CLAM. C’est pourquoi j'ai proposé
une forme généralisée (Giordani, 1997; Giordani et Planton, 2000) de I’équation aux
vitesses verticales d’Hoskins présentée dans le chapitre Bl Ici, 'objectif est d’extraire les
processus physiques générateurs de TW I donc de vitesse verticale et d’agéostrophisme,
non accessibles par I’équation de continuité.

Une étape essentielle dans les études de processus est la validation. Celle-ci est donnée
par le réalisme des simulations de la CLAM (Fig. et @4)), et par le bon phasage de
la vitesse verticale simulée (Fig. L6h) et du bilan de ses sources (D) (Fig. LGb) dans la
section "avion".

Les sources thermiques et dynamiques de vitesse verticale présentées sur les Figures
4.0k et [1.0d respectivement, montrent qu’il n'y a pas de forcage prépondérant dans la
production de vitesse verticale et de circulation agéostrophique. Ce résultat montre que
cette situation réelle est loin du schéma conceptuel de la brise thermique idéalisée, dans
lequel le seul processus actif est le for¢age associé au flux turbulent de chaleur (Dy,).
La subsidence et l'intensification du vent en milieu de section sont principalement le
résultat du forgage Dy, associé a la tendance Lagrangienne du TW . L’ascendance et
la diminution du vent en fin de section sont essentiellement induites par les forcages
thermiques turbulent Dy, et cinématique D,,, et, dans une moindre mesure, par le forcage
dynamique Dy, associé au flux turbulent de quantité de mouvement. Les fortes intensités
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F1G. 4.6 — Moyennes sur les 200 premiers métres au dessus de la surface dans la section
verticale "avion" [A,B], (a) de la vitesse verticale w (¢m/s), (b) du forgage total D, (c)
des forgages thermiques Dy, (trait plein noir) et Dy, (tireté rouge) et (d) des forcages
dynamiques Dy, (trait plein noir), Dg,, (tireté rouge) et Dy, (tireté long-court vert)
(K /100km?/ Jour).

du forcage Dy, mettent en évidence le caractére non-stationnaire de 1’écoulement, ce qui
finalement invalide les théories quasi et semi-géostrophiques dans la CLAM.

L’w-équation établit les liens entre les évolutions des champs de masse et de vent.
C’est 1a la puissance de 'approche illustrée sur cet exemple car elle permet 1'extraction
des sources de TW I et donc l'identification effective des processus générateurs d’agéo-
strophisme et de vitesse verticale.
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F1G. 4.7 — Profil vertical de la corrélation entre les forcages thermique Dy, et dynamique
D,. Cette corrélation a été calculée sur I'ensemble des points du domaine de simulation.

4.1.2 Domaine d’Interaction entre Vent et Flux Turbulents de
Chaleur

Une question fondamentale du couplage océan-atmosphére est d’estimer comment et
sur quelle épaisseur l'océan perturbe I’écoulement atmosphérique.

Une facon de répondre a cette question est d’examiner le degré de couplage entre le
forcage associé aux flux turbulents de chaleur Dy, et les autres forcages. L’accroissement
significatif des corrélations de chaque forgage dynamique avec Dy, en deca de 400m,
excepté pour le forcage de grande échelle D,,, exprime le fort couplage entre la circulation
agéostrophique et les flux turbulents dans cette zone (non montré). La Figure 7] illustre
ce couplage de facon synthétique en présentant le profil vertical de la corrélation spatiale
moyenne entre Dy, et le forcage dynamique total (D, = Dyy+ Dam + Daag + Dar) associé a
I'écoulement. La forte anti-corrélation (r < —0.9) entre Dy, et D, traduit une forte inter-
régulation de la circulation et des flux turbulents de chaleur dans les 200 premiers meétres
au-dessus de la surface. La forte décorrélation au-dela de 400m traduit la disparition de
la production d’agéostrophisme et de vitesse verticale par les flux turbulents de chaleur.

Moyennés sur les 200 premiers meétres au-dessus de la surface, les forcages Dy, et D,
montrent une opposition systématique et des intensités du méme ordre de grandeur, dans
la section "avion" (Fig. 8h). 1l s’agit 1a d’un signal fort qui confirme le couplage étroit
entre les flux turbulents de chaleur et la circulation agéostrophique mais sans pour autant
nous renseigner comment ce couplage se met en place. L’accroissement de la SST (Fig.
A1) et du flux de flottabilité (Fig. L2) dans la section "avion" indique que le forgage
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Fic. 4.8 — Moyennes sur les 200 premiers métres au dessus de la surface des forgages

thermique Dy, (trait plein noir) et dynamique D, (tireté rouge) (K/100km?/Jour) dans

la section (a) "avion" |A,B| et (b) Cellule le 12 Novembre 1993 a 15 TU.

Dy, est piloté par le front océanique. Dans ces conditions, 1’écoulement atmosphérique est
contraint de s’ajuster aux flux turbulents de surface. Cet ajustement s’effectue de fagon
a produire un forcage dynamique net D, antagoniste & Dy, dans le but de minimiser le
TWI.
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F1G. 4.9 — Circulation Agéostrophique dans la section Cellule le 12 Novembre 1993 & 15
TU.

Considérons maintenant une autre section verticale dans le domaine, baptisée section
Cellule, car elle échantillonne une circulation agéostrophique vigoureuse et bien organisée

(Fig. £9).
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200 premiers meétres; b) la SST (°C); ¢) le flux de chaleur sensible (H, W/m?) et d) le
flux de chaleur latente en surface (LE, W/m?) dans la section Cellule.
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Tout comme dans la section "avion" (Fig. EE8h), les forcages Dy, et D, sont opposés
dans la section Cellule (Fig. [Z.8b). Cependant ici, le dipole négatif-positif de vitesse ver-
ticale (Fig. I0h) est contrdlé par le forcage atmosphérique D, (Fig. E8b) et non par
le forgage thermique Dy, comme dans la section "avion" (Fig. [8h), en raison d’'un gra-
dient de SST faible (Fig. I0b). Dans la section Cellule, D, résulte principalement du
forgage cinématique Dy, associé & une forte convergence du vent (non montré). Ainsi a
I'inverse de la section "avion", ici ce sont les flux turbulents de chaleur qui s’ajustent a la
circulation de facon a produire un forgage thermique Dy, opposé au forcage dynamique
D, toujours dans le but de minimiser le TWI. En effet, les minima/maxima des flux de
chaleur sensible (Fig. @I0k) et latente (Fig. LI0M) stabilisent /déstabilisent ’atmosphére
et s’opposent a l'ascendance/subsidence observés dans la section Cellule (Fig. EI0h).

En conclusion, ces deux exemples montrent que le minimum de TW I - correspondant
a un état proche de I'équilibre géostrophique - est atteint soit par l'ajustement de la
circulation agéostrophique aux flux turbulents de chaleur soit par I'ajustement des flux
turbulents de chaleur & la circulation. Dans le premier cas, les flux turbulents de chaleur
sont fortement contraints par le front de SST et forcent la circulation atmosphérique
tandis que dans le second cas, la circulation atmosphérique force la distribution spatiale
des flux de surface, en raison d’'un gradient de SST faible. D’une fagon générale on congoit
qu’il existe peu de cas de forcage "pur" de la surface sur 'atmosphére et inversement mais
qu’il existe plutot un processus d’auto-régulation ou d’influence mutuelle entre les flux et
la circulation dans les 200 premiers meétres. Cette région d’interaction peut étre assimilée
a une couche limite interne dynamique.

4.2 L’Atlantique Nord

L’impact du front océanique associé a la Dérive Nord Atlantique (DNA) sur le dé-
veloppement et le cycle de vie des dépressions atmosphériques dans I’Atlantique Nord a
été documenté au cours des campagnes FASTEX pour I'atmospheére (Joly et al., 1999) et
CATCH pour l'océan (Eymard et al., 1999) dans la région de Terre Neuve pendant les
mois de janvier et février 1997.

Le choix d’étudier la perturbation documentée pendant la POI15 de FASTEX a été
motivé par le fait que cette dépression s’est fortement creusée lors de son passage au-

dessus du front thermique océanique associé a la DNA de la partie froide (SST=3°C') vers
la partie chaude (SST=15°C).

La stratégie adoptée pour estimer le role de la SST et des flux de surface associés
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F1a. 4.11 — SST réanalysée le 15 Février 1997. Cette réanalyse a été construite a partir de
I’ébauche de SST du modéle ARPEGE et a assimilé 2000 observations in-situ. Trajectoires
des centres dépressionnaires ER (noir), EC (rouge) et EW (vert).

au front océanique dans la cyclogénése de la POI15 repose sur trois simulations atmo-
sphériques réalisées avec le modéle Meso-NH. Dans la simulation de controle (ER), I'at-
mosphére est forcée par la SST réanalysée. Ce champ de SST décrit en détails le front
océanique car les observations in-situ collectées par les bateaux pendant la campagne
CATCH ont majoritairement été assimilées dans cette réanalyse (Giordani et Caniaux,
2001 ; Fig. AI1]). Les deux autres simulations sont des expériences de sensibilité dans les-
quelles le front de SST est supprimé. Dans ces simulations, la SST est uniforme et égale a
3°C et 15°C, respectivement. Ces deux cas correspondent aux conditions de surface que
la dépression aurait rencontrées si elle s’était déplacée uniquement au-dessus des eaux
froides du Labrador (EC) ou uniquement au-dessus des eaux chaudes de la DNA (EW).
Ces expériences représentent deux possibilités extrémes de cyclogénése dans 1’Atlantique
Nord-Ouest.

Les évolutions des pressions de surface (Fig. [L12b) le long des trajectoires des dépres-
sions ER, EC et EW (Fig. LIT]) montrent que la dépression de controle ER se creuse de
17hPa en 7 heures lorsque la perturbation traverse le front océanique de sa partie froide
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long-court rouge) ; (a) SST (°C) et (b) pression de surface (hPa) du 13 Février 12 TU au
15 Février 00 TU.

(SST=3°C") vers sa partie chaude (SST=15°C") (Fig. E12h). Les évolutions des pressions
EC et EW sont par contre monotonnes comparées a celle de ER. La pression ER atteint
quasiment celle de EW (964hPa) en fin de simulation. Ces comportements illustrent les
effets du front de SST sur le développement de la dépression.

4.2.1 Interactions entre une Perturbation Synoptique et la Dérive
Nord-Atlantique

Composée de branches frontales bien marquées, la perturbation ER est bien dévelop-
pée (Fig. £13). En particulier le renforcement des vents dans l'occlusion résulte de son
phasage avec le front océanique. En revanche, la perturbation EC, forcée par des SST
froides, présente globalement une dynamique frontale trés atténuée par rapport & ER. La
perturbation EW, forcée par des SST chaudes, développe une plus faible activité frontale
que EC et ER, notamment pour le front froid, par contre son vortex dépressionnaire et
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F1G. 4.13 — Structure des perturbations atmosphériques ER, EW et EC le 14 Février a 15
TU. Superposition des champs de vent & 20m, de température potentielle a 20m (tireté
blanc) et du front océanique symbolisé par I'isotherme 10°C' en trait plein épais sur la
figure ER.

son occlusion sont nettement plus intenses.

Les champs de flux de flottabilité (G) et de quantité de mouvement en surface associés
aux ondes ER, EC et EW présentent de fortes différences (Fig. EE14). Dans le controle
ER, G atteint des valeurs de 'ordre de 800W.m ™2 & l'arriére du front froid. Ces fortes
intensités, induites par la forte advection d’air froid a l'arriére du front froid (cold-air
outbreak) au-dessus des eaux chaudes (SST=15°C'), alimentent massivement ’atmosphére
en énergie statique humide. Les fortes variations de GG sont localisées dans 1'occlusion en
raison de son phasage avec le front océanique. Dans le secteur chaud de la perturbation les
flux changent de signe (G=—200W.m~2) ce qui signifie que 'atmosphére céde de 1'énergie
a 'océan. Dans le cas EC, les intensités et les variations de GG de part et d’autre du front
froid et de 'occlusion sont beaucoup plus faibles que dans ER. Dans la majeure partie
du domaine, G négatif est un puit d’énergie pour la CAPE et tend a stabiliser la CLAM.
Dans EW, G est positif partout avec des intensités trés fortes (~ 1800W.m~2) dans la
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FIG. 4.14 — Bilan net de chaleur en surface (G) (W/m?) pour (a) ER, (b) EC et (c) EW,
et stress de surface (1) (N/m?) pour (d) ER, (e) EC et (f) EW le 14 Février a 12 TU.

région de 'occlusion. Les variations de G a travers l'occlusion sont aussi beaucoup plus
fortes que dans ER, méme en l'absence de front de SST. L’occlusion marque la limite
entre les advections d’air chaud et d’air froid refoulée au nord.

L’analyse de la tension du vent en surface (7) montre les plus fortes intensités le long
de I'occlusion ot la baroclinie et I'instabilité sont maximales (Fig. AI4]). Ces maxima sont
néanmoins trés modulés dans les trois simulations, ce qui révéle I'influence significative de
la SST sur la stabilité et le vent dans la CLAM. Les plus faibles intensités (1.5N.m~2) sont
trouvées dans EC, en raison d’une stabilité statique accrue en basses couches. Dans ER,
le front de SST renforce la baroclinie de la CLAM tandis que dans EW, les SST chaudes
déstabilisent fortement la CLAM et catalysent la convection. Ces deux configurations

générent des stress de surface jusqu’a 5N.m 2.

Comment les distributions spatiales des flux de chaleur et de quantité de mouvement
en surface et dans la CLAM contribuent-ils & la frontogénése et a la cyclogénése? Cette
question est aujourd’hui toujours controversée (Mak, 1998). Ma contribution a cette ques-
tion passe par 'analyse de diagnostiques de frontogénése et de vitesse verticale mis en
oeuvre dans les expériences ER, EC et EW.
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4.2.2 La Frontogénése

La fonction frontogénétique identifie les processus générateurs et destructeurs de gra-
dient horizontal de température qui s’écrit :

P d

= 2 o S - =
= (Vh'9> = Qun- Vil + Q. V1,0

F: est composée du chauffage diabatique différentiel (Fi,) et de 'advection thermique
différentielle ou forcage cinématique de température (Fiy).

Dans ER (Fig. @I5h), Fiu, est négatif dans le front froid. Ceci signifie que les flux
de flottabilité, hautement controlés par la SST, diminuent la baroclinie et affaiblissent la
frontogénése dans la CLAM. Cette contribution est compensée par la composante Fy,
qui assure une bonne activité du front froid. Par contre dans l'occlusion, Fi;, est une
forte source de frontogénése ce qui montre que la distribution tridimensionnelle du flux de
flottabilité produit de la baroclinie dans cette région. Cette baroclinie est induite par le
phasage de I'occlusion avec le front de SST et contribue au creusement de la dépression. Le
forcage Fiyy, est positif tout le long du front de SST ainsi qu’a I'arriére du front froid de la
perturbation. Comme mentionné par Sanders et Gyakum (1980), ce type de structure est
capable de générer des cyclogéneses secondaires. Enfin, Fy, est également frontogénétique
dans l'occlusion ce qui lui assure un fort développement.

Dans EC (Fig.I5b), les SST froides produisent un effondrement de Fy, par rapport a
ER (Fig.EI5h). Seul F,,, contribue tout juste au maintient du front froid et de 'occlusion.
Dans EW (Fig. L.I5k), Fy, et Fiu, sont respectivement frontolytique et frontogénétique
dans 'occlusion. Ici c¢’est la convection, massivement alimentée par les SST chaudes, qui
force la convergence de basses couches et induit & son tour des fonctions frontogénétiques
cinématique positive et diabatique négative. En revanche dans les branches frontales, Fyy,
est nul car les SST chaudes ont brisé les advections froides et par conséquent les advections
différentielles de température. Ceci explique la disparition des fronts froid et chaud du cas
EW.

4.2.3 Les Sources de Vitesses Verticales

Le diagnostique de la divergence des Q-vecteurs de I'w-équation dans les simula-
tions ER (Fig. E16), EC (Fig. @IT) et EW (Fig. @I8) a permis d’estimer la sensibilité
des sources de vitesse verticale a la SST.
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Tout d’abord les forgages thermiques (Dy, et Dy,) et dynamiques (Dgy, et Dy,y) de la
vitesse verticale ont des intensités similaires. Ceci montre qu’aucun processus ne peut étre
négligé dans la dynamique de la perturbation. Néanmoins les for¢ages thermique Dy, et
dynamique Dy, structurent le systéme frontal dans les trois cas ER, EC et EW. Ce résul-
tat confirme I'importance des advections différentielles et des circulations agéostrophiques
dans la dynamique frontale (Hoskins et Bretherton, 1972).

Dans ER (Fig.[@I0)), les flux de flottabilité sont sources de vitesse verticale ascendante
(Dy, > 0) dans le corps de 'occlusion. En effet, le phasage de 1'occlusion avec le front de
SST intensifie la frontogénese atmosphérique (Fi, > 0. Fig. [.I5h) et génére une w-source
Dy, positive qui contribue au creusement de la dépression. On rappelle que ce creusement
peut étre qualifié d’explosif puisqu’il est de 17 hPa en 7 heures (Fig. 12b) (Sanders,
1986 ; Cione et al., 1993). On trouve aussi des noyaux de Dy, positifs le long du front de
SST a larriére du front froid, en accord avec le champs Fy, (Fig. LI5h). Les branches
frontales sont bien entretenues par les w-sources Dy, et Dg,q et dans une moindre mesure
par Dy, associé aux flux turbulents de quantité de mouvement.

Dans EC, les SST froides stabilisent la CLAM et induisent des gradients de tempéra-
ture et de vent plus faibles que dans ER (Fig. 13]) et des flux de flottabilité négatifs (Fig.
14 dans une grande partie du domaine. En conséquences, Dy, génére de la subsidence
et les autres w-sources (Dyy, Dyag €t D) (Fig. LIT) sont trés atténuées comparées au
cas ER. Le résultat est que la cyclogénése obtenue est trés modérée.

Inversement dans EW (Fig. E18]), les SST chaudes déstabilisent fortement la CLAM
et catalysent la convection bien au dela de la CLAM. Cette convection particuliérement
active autour du vortex dépressionnaire structure toutes les w-sources. Cela montre que
la circulation agéostrophique est pilotée par le dégagement de chaleur latente lié a la
convection. La dépression prend alors des allures de cyclone tropical, avec un coeur chaud
(Neiman and Shapiro, 1993). Ici, le point surprenant est que la w-source Dy, est positive
alors que la fonction frontogénétique correspondante Fi;, est négative. Ceci est proba-
blement da au fait que le flux turbulent de chaleur n’est plus dicté par la dynamique
frontale comme dans ER et EC mais par la convection. Dans ces conditions, il peut y
avoir déconnection entre Dy, et Fyy.
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Fi1G. 4.15 — Moyenne sur les 1000 premiers métres au dessus de la surface de la fonc-
tion Frontogénétique F et de ses composantes diabatique Fjy et cinématique Fi,
(K?/100km?/jour) pour les expériences (a) ER, (b) EC et (¢) EW le 14 Février a 15
TU.
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F1G. 4.17 — Sources de vitesse verticale Dy, Dyy, Dam et Dgag (K/100km?/jour) de
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Chapitre 5

La Modélisation Océanique Régionale

5.1 L’Atlantique Subtropical

Les eaux modales jouent un réle important dans la variabilité naturelle du climat,
c’est pourquoi le programme POMME (2001) (Mémery et al., 2005) a eu pour objectif
de mieux comprendre le role de 'océan sur le climat en tant que réservoir de carbone, de
chaleur et de transformation de la matiére vivante, dans la région des Agores. Ce réservoir
de chaleur, situé sous la thermocline, est constitué d’eaux modales & 12 — 13°C' qui sont
formées dans la couche de mélange pendant 'automne et I’hiver puis sont subductées
sous la thermocline au printemps. Quatre campagnes de mesures se sont déroulées entre
Septembre 2000 et Octobre 2001 dans I’Atlantique Nord-Est & mi-chemin entre les Agores
et la péninsule Ibérique. Ces campagnes ont documenté 'état de I'océan & des périodes
clefs de I'année afin d’estimer la production d’eaux modales pendant ’automne 2000 et
I’hiver 2001 et leur subduction sous la thermocline au cours du printemps et 1’été 2001.

Les mouvements verticaux participent activement a la subduction des eaux modales
produites dans cette région ainsi qu’au transport de la matiére bio-géochimique. De plus
la campagne POMME s’est avérée un terrain particulierement propice a 1’étude des mou-
vements verticaux en raison d’une forte activité tourbillonnaire pendant toute la période.

L’étude de la subduction nécessite la réalisation d’une simulation annuelle réaliste,
c’est-a-dire reproduisant fidélement en temps et en espace les structures de méso-échelle
(Valdivieso Da Costa et al., 2005). Ce point est essentiel pour obtenir des évaluations
d’eaux modales fiables. Pour celd, la plupart des modéles ont recours & des techniques
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d’assimilation de données séquentielles. Ces techniques sont efficaces pour réduire les biais
et dérives des modeéles mais générent en contre-partie des chocs et I’émission non physique
d’ondes de gravité induites par le déséquilibre des champs de masse et de courant & chaque
procédure de réinitialisation (Robinson, 1996). Ces déséquilibres ont des effets désastreux
surtout sur les mouvements verticaux mais aussi sur la dynamique et la thermodynamique
de l'océan. En conséquence, ces techniques d’assimilation de données sont rédibitoires
pour conduire des études de processus et forcer des modeéles de bio-géochimie marine. Ce
probléme est un des défis que I'océanographie opérationnelle a a résoudre, aux latitudes
moyennes et équatoriales.

5.1.1 Assimiler le Courant Géostrophique dans un Modéle

La dualité entre "chocs liés a 'assimilation" et "réalisme des simulations" était le
point bloquant pour répondre aux objectifs du programme POMME. Afin de s’affranchir
de ce probléme, j’ai développé un modéle d’océan intermédiaire pour mettre en place une
technique dite "d’assimilation douce" visant a éviter les chocs des techniques classiques
(Giordani et al., 2005a). Ce type de modéle intermédiaire s’inscrit dans la hiérarchie des
modeles de complexités variables cités dans 'introduction. La technique s’appuie sur la
"balance" linéaire géostrophique qui est forte aux latitudes moyennes. En vertu de cet
équilibre, le courant géostrophique analysé ((jg = piflg X ﬁhP) est introduit continiiment
dans I'équation du mouvement a la place du gradient de pression horizontal du modéle
PE. I’équation du mouvement horizontal s’en trouve modifiée comme suit :

i (01— 0,) + 2 <Kaa£) ~(09) 4 (5.0

Les réseaux hydrologiques analysés POMMEL (13 Février) et POMME2 (4 Avril 2001)
(Fig. B.Th,b) montrent le caractére tourbillonnaire marqué de la situation synoptique.
La simulation de POMME2 (Fig. 5Ik) obtenue aprés 50 jours d’intégration a partir du
réseau POMME] montre la capacité du modéle a simuler correctement les SST et les
courants de surface. L’assimilation d’un guide géostrophique dans un modéle est donc une
technique robuste. Le réalisme de ce type de simulation vient non seulement du guide mais
également du bon ajustement géostrophique, non contraint dans le modéle, s’effectuant
a des échelles inférieures a celle du guide. La mise en oeuvre de cette technique a permis
de produire une simulation annuelle validée et de référence pour 'expérience POMME
(Giordani et al., 2005b). En particulier, elle a permis d’estimer les bilans de chaleur et les
taux d’entrainement-détrainement intervenant dans la production des eaux modales.
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F1G. 5.1 — Analyses de SST (°C') et de courant de surface (m/s) (a) POMMEL (13 Février),
(b) POMME2 (4 Avril) et Simulation de POMME2 initialisée & POMMEL.

En conclusion, cette technique permet I’élimination des chocs de l'assimilation sé-
quentielle et offre 'opportunité de faire des simulations de longues durées réalistes car
elle utilise le courant géostrophique comme guide de basse fréquence.

5.1.2 Vitesses Verticales dans les Structures de Méso-Echelle

La période sélectionnée pour I’étude des mouvements verticaux a été le mois de mars
2001 en raison des interactions fortes entre le vent et la CMO qui ont lieu pendant la
période de restratification des couches superficielles océaniques. La figure présente les
champs de vitesse verticale & 200m (wag) et & 50m (wsg) de profondeur au cours d'une
journée de fort ensoleillement et de vent modéré. wagy et wsy sont superposés a la hauteur
dynamique (HD) et la profondeur de la CMO, respectivement.

Les fortes vitesses verticales a 200m sont localisées dans les zones de gradients de
HD, c’est-a-dire sur le flanc sud du tourbillon cyclonique C4, autour du tourbillon Al
et dans la zone d’étirement/déformation située vers 18°W ; 40°N. Certaines structures
observées a 200m sont également présentes a H50m comme par exemple autour de Al
mais d’'une facon générale les deux champs sont trés différents. En effet wsy présente
une structure filamentaire et dipoélaire vers 40.5°N et 18.5 — 20°WW qui n’existe pas a
200m. De plus, on note que cette structure est phasée avec le gradient de profondeur de
CMO. Outre leur intérét dynamique, I'émergence de ce type de structures de subméso-
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échelle trés énergétiques et proches de la surface jouent un roéle de premier plan dans
I’évolution des concentrations bio-géochimiques par rapport aux structures de méso-échelle
(voir introduction ; Lévy et Klein, 2004 ; Martin et al., 2002).

Afin d’évaluer la nature des mouvements verticaux dans certaines structures de méso
et subméso-échelle en interaction avec le vent, I'w-équation généralisée a été adaptée
a locéan et appliquée a la simulation annuelle (Giordani et al., 2006). Cette équation
elliptique a été inversée afin d’accéder aux cinq composantes de la vitesse verticale corres-
pondant aux sources physiques représentées par les Q-vecteurs, dont les expressions sont
données dans le chapitre

Trois mécanismes majeurs et distincts ont été mis en évidence dans trois sections
verticales symbolisées sur la Figure £.2b. Ces sections coupent 'anticyclone Al selon le
segment AB, la zone d’étirement selon le segment CD et le filament de couche de mélange
selon le segment EF dont I'extension sud-nord est de 40 km. La Figure présente la
vitesse verticale simulée et sa composante dominante associée a un Q-vecteur.

Dans la section AB, le dipdle de w présenté sur la Figure B3k affecte une grande
épaisseur du fluide. Ce dipole est localisé sur la périphérie de I'anticyclone Al et il est
principalement induit par le forcage er comme le montre la Figure E.3b. Ce terme re-
présente la tendance du TW I ou de facon équivalente, une redistribution par advection
de la vorticité agéostrophique sur la verticale (Viudez et al., 1996). Ici, ce mécanisme
de réajustement est forcé par les advections horizontales de TW I a petite échelle qui
sont associées aux mouvements de Al autour de sa position d’équilibre. Ces mouvements
sont clairement visibles sur une animation de la hauteur dynamique et induisent de fortes
vitesses verticales en périphérie de Al.

Dans la section CD, le dipéle de vitesse verticale a son maximum d’intensité autour de
200m (Fig. B3k). Comme le montre la Figure [B.3H, cette structure est principalement le
résultat du forcage C»jm- Les forts gradients de courant et de densité accroissent 'intensité
du front de densité dans cette section dont le taux de croissance est piloté par le terme

de convergence (% %) du vecteur frontogénétique (Jy,. Les composantes géostrophique

et agéostrophique de @tw étant du méme ordre de grandeur (non montré), cela interdit
I'utilisation des théories quasi et semi-géostrophique.

Les variations de profondeur de CMO dans la section EF sont clairement associées au
dipole de vitesse verticale confiné aux couches superficielles (Fig. B3k). Ceci suggére que
ces mouvements verticaux sont intimement liés a la distribution sur la verticale des flux
turbulent dans la CMO et cette hypothése est effectivement confirmée par le forcage @dm
(Fig. B.3F). La vitesse verticale étant proportionnelle a la divergence du Q-vecteur (voir
chapitre 3]), la source de vitesse verticale associée a @dm s’exprime donc par :
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L’expression de Dy, montre que la vitesse verticale dans la structure filamentaire EF
dépend de la distribution du rotationnel du flux de quantité de mouvement (7) dans la
couche de mélange. Ainsi, les mouvements subsidents (w < 0) / ascendants (w > 0) sur
le flanc Sud / Nord du filament sont induits par des courbures positive / négative du
rotationnel du stress sur la verticale, respectivement. Cet exemple illustre les effets des
distributions horizontale (rotationnel) et verticale (aa—;) du flux de quantité de mouvement
sur w. Ce processus est particulierement significatif puisque les intensités de w atteignent
ici 5m.j~ 1. D’un point de vue physique, ce mécanisme de production de vitesse verticale
est associé aux variations spatiales de la profondeur de la CMO, et il peut étre vu comme
résultant du piégeage de I’énergie mécanique du vent en surface dans la structure filamen-
taire de CMO. Une étude analytique a révélé que ce processus peut générer des vitesses
verticales 10 & 100 fois plus fortes que le pompage d’Ekman (Giordani et al., 2006). Ce
processus est représentatif du couplage océan-atmosphére car il n’est actif qu’en présence
simultanée de vent et de variations spatiales de profondeur de CMO. Enfin, lorsque les
gradients de SST renforcent le rotationnel de la tension du vent (Chelton et al., 2001), le
processus de piégeage décrit ici s’en trouve amplifié.

Ces résultats montrent que 'w-équation est un outil diagnostique trés utile pour
progresser dans notre compréhension de la dynamique océanique. Par exemple, les pro-
cessus de déformation et turbulents qui font aujourd’hui débat dans la mise en place de
la pompe verticale dans les couches supérieures de l'océan (Lapeyre et Klein, 2006b),
peuvent étre distingués avec cette approche.
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F1G. 5.2 — (a) Superposition de la vitesse verticale (m/j) (couleur) de la hauteur dyna-
mique (m) (isoligne noir) et du vecteur courant (m/s) a 200m et (b) superposition de la
vitesse verticale & 50m (m/j) (couleur) et de la profondeur de la CMO (m).
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de couche de mélange est représentée par la ligne continue dans les sections verticales.
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5.2 L’Atlantique Equatorial

La langue d’eau froide (LEF) équatoriale se caractérise par une chute de la SST de
5°C' & 7°C au cours des mois de Mai a Juillet : c’est le signal saisonnier le plus important
de I’Atlantique équatorial (Caniaux et al., 2011). L’occurrence de la LEF est associée a la
migration vers le nord de la zone de convergence intertropicale et elle s’étend spatialement
des cotes Gabonaise a 20°W en longitude et de I'équateur a 5°S en latitude.

L’origine de la LEF est généralement vue comme une conséquence de I'upwelling équa-
torial qui est engendré par la divergence d’Ekman au passage de 1'équateur (Philander et
al., 1990). Cependant les mécanismes physiques de production de I'upwelling, de 'incli-
naison de la thermocline le long de I’équateur et finalement de la LEF font toujours 1'objet
d’un large débat dans la communauté scientifique. La propagation d’ondes de Kelvin et
de Rossby piégées a ’équateur ont fait la part belle a la théorie ondulatoire. En effet en
forgant des modeles & gravité réduite par des coups de vent a 'ouest du bassin, Adamec
et O’Brien (1978) et Philander et Pacanowski (1981) ont réussi a simuler un upwelling
équatorial et une LEF dans I'est du bassin. Néanmoins ’échelle des structures simulées
n’était pas correcte au regard des observations, et le décalage de I'upwelling et de la LEF
dans I'hémisphére sud n’étaient pas reproduit (Houghton, 1983). L'upwelling équatorial
n’est donc pas une pure réponse a la fameuse "remote wind forcing theory".

Les études sur la formation de 'upwelling équatorial sont souvent fondées sur la théorie
d’Ekman (Weisberg et Tang, 1983 ; Zebiak et Cane, 1987 ; Okumura et Xie, 2004 ; Caniaux
et al., 2011) qui n’intégrent pas la circulation équatoriale. Notamment, ces études ne
tiennent pas compte des interactions entre le courant de surface et le vent et donc du flux
d’énergie cinétique associé. Ce point est un grave défaut car la circulation équatoriale est
intense (~ 1m.s!) et fortement cisaillée horizontalement et surtout verticalement avec
la présence du courant équatorial sud en surface et du sous courant équatorial vers 50 m,
tout deux s’écoulant dans des directions zonales opposées.

Ma contribution principale a I'expérience AMMA-EGEE (2006) (Redelsperger et al.,
2006 ; Bourles et al., 2007) a porté sur la compréhension du dévelopement de I'upwel-
ling équatorial. J’ai donc proposé des diagnostiques de vitesse verticale dans le cadre du
systéme d’équations primitives qui prennent en compte toute la complexité des modéles
actuels.
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5.2.1 Une Forme Expansée de I’Equation de la Vitesse Verticale

Pour accéder aux sources de vitesses verticales dans les régions équatoriales, il faut
revenir a 'origine, c’est a dire a I’équation de la divergence :

oD 1 = (0T
— = f(—pu—-V*P+V 97} + Termes Non-Linéaires (5.2)
ot p 0z

ou D = ( o T g—;) est la divergence du courant horizontal (u,v), f le paramétre de

Coriolis, f = 8_y7 ¢ la composante verticale de la vorticité, u le courant zonal, p la densité,
P la pression et 7 le flux turbulent de quantité de mouvement.

On note que les processus impliqués dans 'évolution du terme dynamique (f¢ —fu) ne
sont pas explicites dans I'équation (5.2)). En particulier, les forgages associés au rotationnel
de la tension du vent et a la tension zonale du vent n’apparaissent pas explicitement dans
I'équation (5.2)). Ce point est réellement un probléme car le vent est bien connu pour son
role moteur dans le développement de 'upwelling équatorial et de la LEF. Il est donc
essentiel de pouvoir en estimer 'impact. Une fagon de pallier ce probléme est de faire un
développement temporel du terme (f( — fu), a savoir :

(=)0 = (fc = sy e+ [ (155 - 55 ) ar 5:3)

Le développement (3] fait appel aux équations de la vorticité ([B4) et du courant

zonal (1) ;

8( =(C+ f)— +kV x or — Bv + Termes Non-Linéaires (5.4)
ot 0z

ou 10P 0T, .

G —;% + fo+ 5, + Termes Non-Linéaires (5.5)

qui permettent d’extraire, entre autres, les termes liés aux flux de quantité de mou-
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vement. La combinaison de I'équation de continuité et du développement (B.3]) conduit a
une forme expansée de ’équation de la vitesse verticale w qui s’écrit comme suit :

Lw(_Z) = Fe:ct + Ent(w) (56)

ou F,,; représente la catégorie des forcages externes, c’est-a-dire explicitement indé-
pendant de w ou de D et Fj,; représente la catégorie des forcages internes explicitement
dépendant de w. Cette décomposition peut paraitre arbitraire, en fait elle ne I'est pas.
En effet, elle permet d’isoler la réponse, c’est a dire la rétro-action de I'océan représentée
par le forcage Fj,;, au forcage externe F,,; qui l'a initiée. Cette approche est directe-
ment inspirée des w-équations (Pagé et al., 2007) dans lesquelles la vitesse verticale agit
dans le but de rétablir ’équilibre du vent thermique aux latitudes moyennes. Cette dé-
composition en forgages externe et interne obéit au principe général de I’Action-Réaction
qui n’est autre que la troisitme loi de Newton. Cette loi impose que la vitesse verticale
travaille & la restauration d’un équilibre fondamental qui n’est pas connu aux latitudes
équatoriales, contrairement aux latitudes moyennes ou le géostrophisme est un équilibre
robuste. Lorsque les hypothéses d’Ekman sont appliquées, les forcages externe et interne
conduisent directement aux expressions du pompage d’Ekman des latitudes moyennes et
équatoriales. Ce point renforce la légitimité de cette décomposition car elle englobe la
théorie d’Ekman dont le domaine de validité est inférieur a celui du systéme PE.

F.. et Fj,; s'expriment comme suit :

{ Fezt:Fpl+Fp2+Fv+FTI+FrotT+FdivT+FDefD+FBaroC+FBaroD (57)

Ent = Fstretch{ + FNL

avec :
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( = fof (C%I)dZdt

Frotr = fo [°FEV x (Z) dzdt
de = f <8V7> dz
fo f (26 fv) dzdt
FDefDZ—f Def1 D)dz
Fitretene = fo f ( §+f)a“’)dzdt
Fyr = fy [ (—fw + Bw2 + fTilt(¢)) dzdt + [°. (Adv(D) + Defo(D)) dz
— e (éa_P) dzdt

p Oz
By = [, (6 = Bu)” = §v°P) =
Fparoc = [, |7 fBaro(¢)dzdt
{ FBaroD = ffz Baro(D)dz

(5.8)

ot (f¢ — pu)” = (f¢—Pu),_, +f0t (fAdvh(¢) — BAdvh(u)) dt est le terme dynamique

sans advection verticale.

Cette décomposition donne un accés explicite a toutes les sources de vitesse verticale,
ce que ne permet pas I’équation de continuité. On ne détaille pas ici les développements
et les termes d’advection (Advh), barocline (Baro), de déformation (Def) et de bascule
(Tilt) dont on trouvera les expressions dans Giordani et Caniaux (2011). Les forcages F,
Fotr €t Fyi,r sont associés a la composante zonale, au rotationnel et a la divergence du flux
turbulent de quantité de mouvement, respectivement. Ces forgages sont liés a la tension
du vent en surface mais aussi au cisaillement de courant sur la verticale et 'horizontale.
Les forcages Fy,, Fpefy, Fstretenc, Fni sont associés a la circulation et les forgages F,,,
Fyy, FBaroc, FBarop sont associés au champ de masse. En particulier la réponse interne
de l'océan Fj,; a pour composantes i) Fyyerene, le terme d’étirement des vortex qui est le
processus par lequel le fluide conserve sa vorticité potentielle et ii) Fyp, le terme non-
linéaire qui inclue les termes d’advections verticales, de déformation et de bascule. Enfin
le forgage Fjp resulte du déséquilibre entre les termes de circulation (f¢ — fu)* et de

pression (%VQP) .

Cette approche est compléte, elle apporte donc une valeur ajoutée aux approches
simplifiées dans lesquelles 'océan est considéré comme un milieu passif forcé par le vent.
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FIG. 5.4 — Vitesse verticale & 20m (m.j ') moyennée sur la période Mai-Aott 2006

5.2.2 Diagnostique des Sources de Vitesse Verticale & ’Equateur

Cette section présente la vitesse verticale et ses sources identifiées dans les équations
B0) et (B7) et explicitées dans le systéme (B.8)). Les champs présentés dans cette section
ont été diagnostiqués a 20m de profondeur sur une simulation numérique régionale réaliste
de I’Atlantique équatorial et moyennés entre Mai et Aotit 2006, la période de formation
de la LEF pendant AMMA-EGEE (2006).

La vitesse verticale simulée par le modéle (Fig. 54]) met en évidence la présence de
I'upwelling dans la bande équatoriale [2°S,1°N] et de 'upwelling d’Angola entre 6°S et
I’équateur en latitude et entre 3°F et la cote Angolaise (Doi et al., 2007). Les structures
dans 'upwelling équatorial et dans les subsidences de part et d’autre de I’équateur sont
de grande échelle, conformément aux grands rayons de Rossby dans cette région. Enfin
I’alternance d'upwellings et de downwellings entre 1’équateur et 4°N est due a la pro-
pagation des ondes tropicales d’instabilité. Les intensités sont de l'ordre de 2m.s~! dans
I'ouest du bassin et de 0.5m.s~! dans 'upwelling d’Angola. A partir des données collectées
pendant les expériences FOCAL-SEQUAL (1984) et AMMA-EGEE (2006), Weingartner
et Weisberg (1991) et Rhein et al. (2010) confirment respectivement ces résultats.

L’opposition des forcages F.,; et Fj,; dans tout le domaine est clairement mise en
évidence sur les Figures (5.0h) et (B.5b). Ce résultat signifie que la vitesse verticale est
telle que son forcage associé Fj,; s’oppose au forgage F,,; qui lui a donné naissance. Cet
équilibre révele une régulation robuste entre F,,; et Fj,; et illustre le principe d’Action-
Réaction mentionné dans la Section (B.2.]). D’aprés ’équation (B.0]), ce principe montre
que la réponse de I'océan Fj,; au forcage externe F,,; tend & minimiser le terme de tendance
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F1G. 5.5 — w-sources (m.j~2) a 20m moyennées sur la période mai-aotit 2006, a) F.;, b)
Fini. Les expressions de ces forgages sont données dans le systéme (B.8]).

(%—It”). Sur la base d’observations, Weingartner et Weisberg (1991) confirment le caractére
monotone de la vitesse verticale durant les mois d’été boréal. Par conséquent, la vitesse
verticale a I’équateur résulte plutét de I’équilibre entre F.,; et Fj,; que du résidu entre
ces deux termes, puisqu’il est quasiment nul en moyenne sur la période.

Principales Sources Externes de Vitesse Verticale

Comme l'indique la Figure (5.5)), F.,; est source d’ascendance dans les régions équa-
toriales et d’Angola et source de subsidence au dela des latitudes 2°N et 3°S. Ce champ
est donc cohérent avec la distribution spatiale de la vitesse verticale simulée (Fig. [54), ce
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qui confirme le lien entre w et F,;.

Une analyse plus fine des principaux mécanismes de développement des upwellings
équatorial et d’Angola est donnée par les 5 principales composantes, parmi 9, de F,,; qui
sont présentées maintenant par ordre décroissant d’importance.
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F1G. 5.6 — w-sources (m.j~%) a 20m moyennées sur la période Mai-Aotit 2006, a) F,,, b)
F,, ) Frotr, d) Fya, €) Fyiyr. Les expressions de ces forgages sont données dans le systéme

(=8).
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F1G. 5.7 — Termes (m.j~?) a) (f¢ — fu)* et b) —%VzP a 20m moyennées sur la période
Mai-Aotit 2006.

Forcgage F’,

Le forgage F;, (Fig.[5.0h) est la plus forte contribution au développement de 'upwelling
équatorial (F,, > 0). F,, est d’ailleurs une source d’upwelling dans la majeure partie du
domaine excepté dans le Golfe de Guinée ou F}, est négatif et induit des mouvements
subsidents. Ce résultat est conforme a ceux de Colin (1989) et Panitz et Speth (1986) qui
montrent une forte corrélation entre 'intensification des vents d’Est et I’établissement de
I'upwelling équatorial. Comme le rappelle le systéme (B.8), U'intensité de F,, ne dépend
pas seulement de la tension zonale du vent en surface mais aussi du cisaillement vertical
du flux de quantité de mouvement qui est fort dans cette région. La forte diminution de
F,, le long de 'équateur et son changement de signe dans la partie Nord-Est du domaine
sont attribués a la rotation des vents au passage de 1’équateur.
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Forcgage F,

Le forcage F, est associé a ’advection de vorticité planétaire par le courant méridien v
(systeme [1.8)). I1 est fortement négatif dans la majeure partie du domaine (Fig.[5.6b), sauf
le long des cotes Guinéennes ot les noyaux positifs et négatifs sont probablement induits
par les oscillations du courant de Guinée. Les contributions négatives (subsidences) sont
dues au signe du courant méridien qui est négatif dans I’hémisphére sud et positif dans
I’hémisphére nord, en moyenne sur la période. Dans la théorie d’Ekman, ce processus
induit uniquement un upwelling centré a I’équateur (Caniaux et al., 2011). Cette différence
radicale provient de l'expression du courant méridien dans les deux approches. Dans la
théorie d’Ekman le courant méridien dépend uniquement de la tension méridienne du
vent qui est positive (Caniaux et al., 2011) et induit donc un forgage F, positif (voir
expression dans le systéme [0.8) dans I’hémisphére sud. Lorsque des coups de vent de sud
suffisament forts ont la capacité d’inverser le sens du courant méridien "v", c’est a dire
de rendre v > 0 au sud de I’équateur, alors F, devient positif et génére un upwelling,
uniquement dans ce cas. Méme si Philander et Pacanowski (1981) et Panitz et Speth
(1986) ont montré que certains refroidissements en SST sont associés a des renforcements
de la tension méridienne du vent & des fréquences entre 50 et 200 jours, ceux-ci restent
spatialement et temporellement localisés, et leurs effets n’apparaissent donc pas dans la
moyenne présentée sur la Figure (B.Gb).

On remarque que F, (Fig. B6h) et F, (Fig. B.Gb) sont opposés sur tout le domaine.
On peut expliquer cela comme suit. Dans I'hémisphére sud (f < 0), une intensification
de la tension zonale d’est (7, < 0) tend a accroitre le courant zonal vers l'ouest (u < 0)
et donc le courant méridien vers le sud (v < 0) via la force de Coriolis. En conséquence,
la force de Coriolis couple les forcages F, et F, avec des effets opposés sur la vitesse
verticale.

Forgage FrotT

Avec des valeurs positives s’étendant d’Est en Ouest dans la bande de latitudes [0, 3°5],
le forcage F,., (Fig. B0k) tend a placer 'upwelling équatorial dans I’hémisphére sud
(Bakun et Nelson, 1991 ; Caniaux et al., 2011). Cette contribution a I'upwelling équatorial
est la seconde en intensité. Les fortes valeurs positives de F},; & I'Est du bassin et vers
4°S montrent que le rotationnel du flux de quantité de mouvement est la contribution
majeure au développement de 'upwelling d’Angola. Les changements de signe de Fj,
entre 10°S et 3°S dans la partie centrale du bassin sont induits par les forts gradients
Sud-Nord de profondeur de couche de mélange. En effet ces variations de CMO affectent
la distribution verticale du rotationnel du stress qui in fine changent le signe de F.;,
et w (voir expression dans le systéme [.8]). Grace a Uapproche en Q-vecteurs, le méme
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mécanisme a été mis en évidence aux moyennes latitudes dans un filament de CMO
documenté pendant l'expérience POMME (2001) (voir Section B.1.2] et Giordani et al.,
2006).

Forgage I

En représentant le déséquilibre entre les termes de circulation (f¢—fu)* et de pression
(1/pV?P), le forcage F,y prend en compte les champs de courant et de masse dans la
production de vitesse verticale. La Figure (5.6d) montre que F,y est positif dans une
large bande de latitude comprise entre 4°S et 2°N dans tout I’Atlantique ce qui en fait
une contribution significative (1 — 2m.;j72) a I'upwelling équatorial. En dehors de cette
bande, Fp; induit de la subsidence. Les composantes dynamique F,, = ff)z (f¢— Pu) dz
et de pression [y, = — ffz 1/pV?Pdz du forcage F,y sont présentées sur la Figure
(E7h,b). On remarque une forte contribution positive (upwelling) de Fy,,, dans la bande
[3°S—2°N] avec des valeurs de 2m.j 2, excepté dans I'étroite région équatoriale [1°S—1°N]
ou apparaissent des valeurs négatives. Dans cette région, [, est une source d'upwelling
et s'oppose a Fy,,, mais cette opposition est plus franche aux plus hautes latitudes. On
retiendra finalement que le terme de circulation Fy,,, est majoritairement une contribution
positive a 'upwelling équatorial puisqu’il est faiblement compensé par le terme de pression
Fpres'

En introduisant la pression dans la théorie d’Ekman, Stommel (1960) a montré que
les gradients de pression ont pour effet d’intensifer la circulation méridienne équatoriale.
En particulier, la branche dirigée vers I’équateur en subsurface s’en trouve renforcée ce
qui accentue la convergence et donc I'upwelling a I’équateur. Ceci montre I'importance du
role joué par la pression, role confirmé par les résultats numériques de Liu et al. (1994),
de Giordani et Caniaux (2011) et expérimentaux de Knauss (1966).

Forgage FdivT

Le forgage Fy,., associé a la divergence du flux de quantité de mouvement (systéme
B8let Fig. 5.6k), est un a deux ordres de grandeurs plus faible que les précédents forgages.
Sa contribution est positive tout au long de 1’équateur entre 4°S et 1°N, mais cette
contribution n’est pas significative contrairement & ce que prévoit la théorie d’Ekman. En
effet, la divergence du transport d’Ekman induite par les alizés a 1’équateur est souvent
mentionnée comme étant la source principale de 'upwelling équatorial (Cromwell, 1953 ;
Philander et al., 1990 ; Weingartner et Weisberg, 1991 ; Okumura et Xie, 2004 ; Caniaux
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et al., 2011).

Ces résultats confirment la théorie d’Ekman (Zebiak et Cane, 1987) sur le role im-
portant de la tension zonale du vent. Par contre, les approches d’Ekman et généralisée,
présentée dans ce manuscrit, sont en désaccord sur plusieurs points dont on trouvera les
détails dans Giordani et Caniaux (2011). En effet, dans la théorie d’Ekman, I’advection
méridienne de vorticité planétaire F, induit un upwelling a I’équateur et un downwelling
dans 'approche généralisée. Cette différence radicale vient du fait que ce processus dé-
pend uniquement de la tension méridienne du vent dans la théorie d’Ekman alors qu’elle
dépend du courant méridien dans 'approche généralisée. D’autre part, la théorie d’Ek-
man tend respectivement & sur-estimer et sous-estimer la divergence et le rotationnel du
flux de quantité de mouvement, par rapport a I’approche généralisée. La conséquence est
que I'upwelling d’Angola n’est pas ou trés mal représenté dans I’approche d’Ekman (voir
Giordani et Caniaux, 2011). Enfin approche généralisée fait apparaitre un forgage qui
prend en compte la dynamique thermohaline de l'océan. Ce forgage (F)2) est essentiel
pour 'upwelling équatorial et n’existe pas dans la théorie d’Ekman car celle-ci ne restitue
que la circulation issue de I’équilibre des forces de Coriolis et de la tension du vent.

L’approche PE généralisée présentée dans cette section a mis en évidence le nombre et
la complexité des processus impliqués dans la production de vitesse verticale, notamment
ceux qui entrent dans le développement de 'upwelling équatorial. Cette approche a aussi
montré les limites de validité de la théorie d’Ekman dont une utilisation abusive peut
conduire a de mauvaises conclusions.
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FIG. 5.8 — w-sources (m.j %) a 20m moyennées sur la période Mai-Aott 2006, &) Flyrerchc,
b) Fyp. Les expressions de ces forgages sont données dans le systéme (0.8]).

5.2.3 Vers une Equation d’Equilibre Equatoriale ?

La méthodologie exposée dans la Section (L.2.]]) consistant a séparer les forgages in-
dépendant de w (externe) et dépendant de w (interne) est validée par 'opposition des
forgages F..; et Fj,; montrée par les Figures (0.bh) et (5:5b). En effet cette opposition
montre que la vitesse verticale est telle qu’elle géneére un forcage Fj,; opposé au forcage F .,
qui lui a donné naissance. Ce comportement, qualifié d’inter-régulation entre les forcages
F.. et Fj,;, illustre bien la troisieme loi de Newton.

Une analyse plus fine de la réponse océanique est conduite en considérant les deux
composantes Fiyetcne €t Fnp de Fipe. Frerene Teprésente I'étirement des vortex sur la



La Modélisation Océanique Régionale 7

verticale (Holton, 1992; Viudez et al., 1996) et Fl, contient les termes non-linéaires
constitués des termes d’advection, de déformation et de bascule des vortex (voir systéme

£.8).

Le forcage Fyretene (Fig. [0.8R) présente des intensités croissantes de I'équateur vers les
plus hautes latitudes et inversement pour Fy (Fig. 5.8b). Par conséquent le mécanisme
de régulation entre F,,; et Fj,;, mentionné ci-dessus, est controlé par I’ajustement linéaire
(a condition que f >> () Fyyetenc aux hautes latitudes, ¢’est-a-dire pour des latitudes au-
dela de 2°N et 2°5, et par I'ajustement non-linéaire Fly;, aux basses latitudes, c’est-a-dire
pour des latitudes comprises entre 2°S et 2°N, et donc particulierement a 1’équateur. En
fait il n’y a pas de coupure nette en latitude du processus d’ajustement ce qui fait que
Fairetene et Fyp travaillent continiment pour équilibrer le forcage externe F,;.

Ce mécanisme d’inter-régulation entre F,,; et Fj,; suggére que les mouvements verti-
caux a I’équateur s’organisent de fagon a restaurer un état de base équilibré qui est diffi-
cile a définir. Ce résultat numérique est confirmé par des approches théoriques (Theiss et
Mohebalhojeh, 2009) qui montrent qu’il existe un état de base a I’équateur. Cependant
cet état résulte d’un équilibre complexe entre divers forcages, notamment non-linéaires,
contrairement aux latitudes moyennes ot I’état de base géostrophique résulte de I’équilibre
des deux forces dominantes qui sont les forces de Coriolis et de pression.

En dépit de cette complexité, des auteurs tels que Colin et Rotshi (1970) et Picaut et
al. (1990) suggérent la relation linéaire suivante pour estimer le courant géostrophique a
I’équateur :

o*pP
pPu = _8—y2 (5.9)

Bien que I'équation (5.9) soit la plus simple relation exprimant le géostrophisme équa-
torial, celle-ci a été utilisée avec un certain succés a partir d’observations ou de sorties de
modeéles (Bryden and Brady, 1985 ; Picaut et al., 1989 ; Delcroix et al., 1991).

Bien que Fy,,, = ffz (f¢ — Bu)” dz soit nettement plus fort que F,es = — fi)z 1/pV?Pdz,
la Figure (5.7) fait apparaitre une opposition entre ces deux forcages. En effet, aux la-
titudes élevées, typiquement au-dela de 2° de latitude nord et sud, le terme de pression
Fes tend a compenser le terme de circulation Fy,,, qui est piloté par le terme de vorticité
(f(); cest I'équilibre géostrophique classique. Dans la bande équatoriale [2°5, 2°N|, F),,s
tend aussi & compenser le terme de circulation Fjy,, mais ici de facon moins claire. Ici
Fayn est piloté par le terme (Su).
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Certes, le différentiel entre Fyy, et F,.s est fort, c’est ce qui en fait une source de
vitesse verticale importante a I'équateur (F,2 # 0). Cependant 'opposition entre ces deux
termes suggére que ’on tient peut-étre la les éléments d’un équilibre linéaire géostrophique
équatorial qui s’exprime comme suit :

fC— Bu— %VQP =0 (5.10)

La relation (B.I0) est la forme linéarisée et stationarisée de I’équation de la divergence
(E2). Elle est consistante avec la relation (.9) mais est plus générale. La différentiation
sur la verticale de 'équation (5.I0) permet d’obtenir une relation locale entre la masse et
le courant qui est :

Ju _ 0¢

ER ER (5.11)

Ivp =5
P

Attention cet équilibre est faible donc peu contraignant, mais la dynamique verticale
de T'océan tendrait sans cesse a le restaurer. Ainsi d’aprés le schéma conceptuel (9), si
le cisaillement (%) est négatif (positif) aux latitudes équatoriales, un upwelling (down-
welling) se met en place pour maintenir par advection la concavité négative (positive) du
champs de densité. En conséquence la présence du courant équatorial sud s’écoulant vers
I’ouest en surface et du sous-courant équatorial s’écoulant vers I'est doit induire un up-
welling pour ajuster le champs de densité : ceci est confirmé par la remonté des isopycnes

a I’équateur.

Enfin si un équilibre géostrophique existe a I’équateur, il incorpore trés probablement
des termes non-linéaires comme mentionés par certains travaux théoriques (Saujani et
Shepherd, 2006 ; Raymon, 2006).



a9

Equator W

Iso-p surface

—— EUC

W

F1G. 5.9 — Schéma conceptuel du systéme de courants zonaux a ’équateur (fléches rouges)
et de la vitesse verticale (W) associée. Le courant équatorial sud (SEC) s’écoule vers
I'ouest en surface et le sous-courant équatorial (EUC) s’écoule vers l'est en sub-surface.
La vitesse verticale "W" tend a ajuster la concavité des isopycnes au cisaillement vertical
du courant zonal conformément a I’équation de balance linéaire (5.1T]).
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Le concept d’émergence réside dans l'interaction entre les parties qui composent un
systéme et en définit ses propiétés. En sciences, 1’émergence sert a décrire comment une
multitude d’entités prises collectivement forment un ensemble cohérent. Cette cohérence
signifie que I'ensemble est doté de ses propres lois, a ses propriétés propres qui font que
I’ensemble peut étre étudié indépendamment de ses fragments. Le concept d’émergence a
été énoncé aux alentours de 1920 par un groupe de philosophes et de biologistes britan-
niques, concept qui a été reformulé en complexité irréductible par le professeur de biochimie
Michael Behe, en 1996. La complexité irréductible est la théorie selon laquelle certains sys-
temes biologiques sont trop complexes pour étre le résultat de I’évolution de précurseurs
plus simples. Cette théorie, dite du "tout”, est appliquée avec un certain succeés a d’autres
domaines non scientifiques.



Chapitre 6

Le Couplage Océan-Atmospheére a
Meéso-Echelle

6.1 Quelques Etudes Régionales

La modélisation océan-atmospheére couplée a 1’échelle régionale connait aujourd’hui un
essor sans précédent. Quelques études existent déja dans ce domaine dont on donne ici
quelques exemples.

L’interaction d’un tourbillon océanique de méso-échelle avec un vent d’ouest dans
I’hémisphére Nord a pour effet d’intensifier le vent au dessus des eaux chaudes au centre du
tourbillon et & le diminuer a sa périphérie ot les eaux sont plus froides. Cette perturbation
du vent modifie ensuite le transport d’Ekman qui force le tourbillon chaud & se déplacer
vers le sud (White et Annis, 2003).

Fondé sur le modele régional couplé SCOAR, qui est composé des modéles RSM pour
I'atmosphére et ROMS pour I'océan, Seo et al. (2007a,b) ont montré que le couplage
océan-atmosphére a I’équateur a pour effet de ralentir la propagation vers 'ouest des
ondes tropicales d’instabilité par rapport au mode forcé, en raison d’une tension du vent
en surface plus faible. Cette diminution de la tension du vent en surface trouve son origine
non seulement dans les modifications de stabilité et de pression atmosphérique induites
par les anomalies de SST associées aux ondes tropicales d’instabilité, mais également dans
le courant de surface. En effet Seo et al. (2007b) ont montré que la prise en compte du
courant de surface peut induire une diminution de la tension du vent en surface jusqu’a
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20% dans les régions équatoriales. De telles modifications a des conséquences significatives
sur le mélange turbulent et le courant lui méme, notamment sa composante verticale
(rotationnel et divergence) dans la couche de mélange. Cette modification de la tension
en surface par les courants suggére donc une source possible d’erreurs dans des simulations
océaniques forcées par les vents QuikSCAT. En effet comme ces vents observés intégrent les
effets du couplage océan-atmospheére, ils peuvent générer des biais et dérives océaniques si
le modeéle ne simule pas des courants réalistes en intensité et variabilité spatio-temporelle.
Ainsi, si les composantes observées du forcage de surface ne sont pas cohérents avec la
dynamique de la CMO (au moins) du modéle, les simulations sont vouées & une qualité
médiocre. L’expérience POMME (2001) a permis de confirmer ce résultat (Caniaux et
al., 2005b; Paci et al, 2005; Giordani et al., 2005b) qui est peu intuitif mais est d’un
enseignement majeur.

Les perturbations des latitudes moyennes croissent par instabilité barocline (Chang et
al., 1993) et une des sources de baroclinie en basses couches (surface-850hPa) provient
des gradients de SST des grands systémes de courants tels que le Gulf-Stream, la Dérive
Nord Atlantique et le Kuroshio (voir Section [£2]). Ces systémes océaniques accroissent
la fréquence des vents forts (> 20m/s) (Sampe et Xie, 2007), qui en retour intensifient
les transports méridiens de chaleur océaniques et les fronts de SST. Dans les régions
frontales océaniques, le couplage océan-atmosphére a donc une branche de rétro-action
positive sur les dépressions atmosphériques des latitudes moyennes (Hoskins et Valdes,
1990). Le systéme front de SST - perturbations atmosphériques peut donc étre vu comme
un systéme auto-entretenu. D’aprés Nakamura et al. (2004), I'occurence des vents forts
sur les fronts océaniques résulte principalement des effets du couplage sur la distribution
spatio-temporelle du rail des dépressions.

Les effets du couplage sur la dynamique et la thermodynamique de I'océan et de I'at-
mosphére en mer Adriatique ont été quantifiés par Pullen et Doyle (2006) en régime de
Bora. Des simulations mensuelles régionales a haute résolution (2km pour 'océan et 4km
pour 'atmospheére) ont été réalisées en mode couplé et forcé avec le modéle COAMPS
(Hodur, 1997). En mode forcé, 'atmosphére est contrainte par les analyses de SST mises
a jour toutes les 6 heures; I'océan est ensuite contraint en surface par les flux atmosphé-
riques a la fréquence horaire. En mode couplé, les fréquences d’échanges sont identiques,
a la différence que les SST transmises au modéle d’atmosphére proviennent du modéle
d’océan et non des analyses. Pullen et Doyle (2006) ont montré une nette réduction des
biais océanique et atmosphérique en mode couplé comparé au mode forcé. La simula-
tion couplée est systématiquement plus réaliste par rapport aux observations in-situ et
satellitales. Par rapport au mode forcé, le modéle couplé simule des SST moins froides
(0.5°C"), des flux turbulents de chaleur et de quantité plus faibles en intensité (—20%),
une couche limite atmosphérique plus stable et moins turbulente et des vents plus faibles.
Ces résultats montrent qu’un couplage océan-atmosphére a une fréquence assez faible (6
heures) apporte déja une réelle valeur ajoutée par rapport au mode forcé contraint par
des analyses de SST. Les effets dynamique et thermodynamique dans les deux milieux
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induits par le couplage océan-atmosphére plaident pour I'utilisation de systémes de prévi-
sion opérationnels couplés a haute résolution. Une réflexion sur ce sujet est en cours pour
le modéle AROME a Météo-France.

L’impact du couplage océan-atmosphére est essentiel pour les cyclones tropicaux car
leur développement dépend crucialement du contenu thermique de la CMO (Shay et
al., 2000). Le seuil de 26°C' sur la SST n’est pas un critére suffisant a leur maintient
(Emmanuel, 2003). D’autre part, Samson et al. (2009) a montré que la dynamique et
la thermodynamique de la CMO dépendent fortement de la vitesse de déplacement des
cyclones tropicaux. Un cyclone préconditionne donc les propriétés de 'océan pour le cy-
clone suivant, et ainsi de suite. Si aujourd’hui on sait I'importance du contenu thermique
océanique, sa place dans le fonctionnement intime des cyclones est par contre beaucoup
moins bien connue et étudiée.

La circulation secondaire, ou radiale, dans un cyclone tropical est habituellement consi-
dérée comme une petite perturbation superposée a la circulation primaire autour du cy-
clone. Ceci tient au fait que la circulation secondaire est d’un ordre de grandeur plus faible
que la circulation primaire. En considérant la circulation secondaire comme un systéme
isolé de la circulation primaire, Kieu (2006) a montré que ’on est incapable de comprendre
le dévelopement d’un cyclone. En effet, ces deux circulations sont au contraire en étroite
interaction et s’entretiennent mutuellement (Kieu, 2006). Cette interaction est fondée sur
une rétro-action positive entre les effets diabatiques et la vitesse verticale. Plus le dégage-
ment de chaleur latente est important et plus la vitesse verticale est forte, laquelle & son
tour induit plus de dégagement de chaleur latente. Cette croissance n’est pas infinie car elle
est limitée par les effets non linéaires ondulatoires qui évacuent la chaleur vers I'extérieur
du systéme. En vertu de la conservation de la masse, ce processus controle la circulation
secondaire en intensité et distribution spatiale, mais il est lui méme contrélé par le flux
d’humidité associé a la circulation primaire en basses couches (Emmanuel, 1986). Les
flux de chaleur latente en surface et en altitude sont donc les moteurs de ce mécanisme
auto-régulé qui couple les circulations primaire et secondaire. Le potentiel d’évaporation
en surface étant fortement lié au contenu thermique de la couche de mélange, on peut
s’attendre & des effets importants du couplage océan-atmosphére sur les circulations se-
condaire et primaire, leurs interactions et finalement sur le développement des cyclones.
Enfin les équations de Sawyer (1956) et Eliassen (1962) permettent de résoudre la circu-
lation secondaire mais en considérant 1’état de base de la circulation primaire déconnecté
de la circulation secondaire. Kieu (2006) a montré que cette approche a ses limites et ne
peut étre utilisée pour les cyclones.



84 Le Couplage Océan-Atmosphére a Méso-Echelle

6.2 La Modélisation Couplée a4 Méso-Echelle & Météo-
France

La these de C. Lebeaupin (2007) a fait 'objet du développement d’un systéme cou-
plé océan-atmosphére a aire limitée construit sur le couplage du modéle Meso-NH pour
I'atmospheére (Lafore et al., 1998) avec un modéle unidimensionnel pour I'océan (Gaspar
et al., 1990). Les colonnes océaniques sont donc indépendantes entre elles et sont atta-
chées a la grille horizontale du modéle d’atmospheére. Le couplage entre les deux modéles
s’effectue par le biais des flux de surface. Le mode forcé dit "one way" consiste a forcer
le modéle d’océan en surface avec les flux du modéle d’atmosphére qui utilise un champ
de SST prescrit dans le temps (analyse). Dans le mode couplé dit "two way", le modéle
d’océan fait évoluer la SST qui est prise en compte dans le calcul des flux de surface. Ce
modéle couplé est relogeable car il offre la souplesse d’étre localisé dans n’importe quelle
région du monde. Cette souplesse se traduit par la capacité d’étre initialisé et forcé aux
limites latérales avec des champs thermodynamiques, dynamiques et géographiques (ba-
thymétrie, relief, végétation, ...) de provenances diverses. Ce point est essentiel en mode
recherche.

6.2.1 Les Evénements Pluvieux Intenses en Méditerranée

Les effets du couplage sur des systémes convectifs de méso-échelle (MCS) fortement
précipitants et sur la CMO en Méditerranée ont été étudiés par Lebeaupin et al. (2006).
Les simulations réalisées en mode forcé et couplé a 2.4km de résolution et a 24 heures
d’échéance ont montré que la diminution de SST du mode couplé induit un affaiblissement
des flux de chaleur en surface et donc de I’énergie convective disponible pour ’atmosphére
par rapport au mode forcé ot la SST est constante. Par exemple dans le cas du Gard des
8 et 9 septembre 2002, décrit en détail par Ducrocq et al. (2004) et Delrieu et al. (2005),
le cumul journalier de précipitations du mode couplé est 24mm inférieur a celui du mode
forcé. Mais Lebeaupin (2007) a montré qu’a échéance journaliére, cette sensibilité est com-
parable & celles obtenues en modifiant la SST de 1°C' ou en changeant la paramétrisation
des flux turbulents de surface.

Si la formation de barriéres de sel par les précipitations est bien connue en régions
tropicales (Dourado et Caniaux, 2003), ce phénomeéne a peu ou pas été observé et simulé
aux latitudes moyennes. Le cas précipitant de ’'Hérault du 3 décembre 2003 a donné
Iopportunité de simuler un tel événement dans le golfe du Lion. En activant et désactivant
le flux d’eau douce en surface dans une simulation journaliére de ’océan, Lebeaupin (2007)
a mis en évidence la forte sensibilité de la CMO aux précipitations. En effet lorsque
les précipitations sont désactivées, les profondeurs de CMO atteignent 200m sur toute



Le Couplage Océan-Atmosphére a Méso-Echelle 85

la zone en accord avec les fortes pertes de chaleur et les tensions du vent en surface
et I'entrainement d’eau froide a travers la thermocline. Lorsque les precipitations sont
activées, le flux d’eau douce, qui atteint 350mm en 24 heures dans le golfe du Lion (Fig.
[61kh), induit une forte chute de la salinité des couches superficielles océaniques. Comme
le montre la Figure [6.Ib, une couche limite interne stable inférieure & 25m, dite barriére
de sel, se forme en lieu et place de la bande convective. On peut noter que dans cette
zone, les courants de surface dépassent largement 1m/s (Fig. 6k) car le flux d’energie
cinétique en surface reste confiné dans la couche limite interne stable qui est de faible
épaisseur (Cronin et Kessler, 2009). Maintenant, la question est de savoir quels impacts
peuvent avoir de telles structures océaniques sur les flux de surface, la SST et finalement
I’évolution des MCSs.

La Figure (6.Ik) montre des différences de densité de surface significatives entre les
simulations adoptant les fréquences de couplage de 6 heures et 5 minutes (Lebeaupin et
al., 2009). Ces écarts en densité sont causés par 1'étalement de la bande précipitante et
un taux de précipitation faible & basse fréquence (6 heures) comparé a la haute fréquence
(5 minutes). Avec une fréquence de couplage de 5 minutes ou méme horaire, les forts taux
de précipitation atteignent 60mm/h, forment une couche limite interne de faible salinité
proche de la surface et empéchent le mélange vertical océanique. Les flux moyennés sur
la fréquence de couplage de 6 heures filtrent les coups de vent intenses et les taux de
précipitation extrémes. Dans ces conditions la couche barriére stable ne peut se développer,
ce qui explique le champ de différences de densité présenté sur la Figure [6.Ik.
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F1G. 6.1 — Evénement pluvieux intense de I’'Hérault du 3 décembre 2003. (a) Champs
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du Lion (voir Figure (a)) et (c¢) différence de densité des eaux de surface (kg/m?) entre
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6.2.2 Les Cyclones Tropicaux

L’¢tude du cyclone Ivan (12-17 Février 2008) dans 'océan Indien a fait I'objet de
la thése de G. Samson (2009) dont un des objectifs était d’estimer le role du couplage
océan-atmosphére sur le cycle de vie du cyclone. Le modéle couplé Meso-NH-Océan-1D,
initialement développé pour les événements pluvieux Méditerranéen, a été mis en oeuvre
sur le domaine du cyclone Ivan (Madagascar, la Réunion) avec une résolution horizontale
de 4km. Le modéle a été initialisé avec ’analyse atmosphérique du modéle Aladin-Réunion
et les analyses de température et de sel du modeéle global MERCATOR pour l'océan. La
SST et le contenu thermique océanique analysés par MERCATOR sont comparables aux
SST satellitales et aux contenus thermiques analysés par les équipes du laboratoire de
I"AOML (Atlantic Oceanographic and Meteorological Laboratory).

Les simulations forcée et couplée de la pression centrale du cyclone sont évaluées
par rapport a la trajectoire analysée, dite "Best-Track" (BT, AOML), sur la Figure 62
Si la tendance de la pression centrale du mode couplé est en meilleur accord avec la
BT que celle du mode forcé, notamment dans les phases initiale et de creusement, le
minimum de pression du mode forcé est par contre plus proche de la BT que celui du
mode couplé. Cependant, les biais des minima de pressions entre les simulations et la
BT restent forts puisqu’ils atteignent +20hPa pour le mode couplé et —10hPa pour le
mode forcé (Fig. B2). En conséquence, le vent a 10m tend & sous-estimer celui de la
BT en mode couplé et inversement en mode forcé (non montré). En se fondant sur une
statistique de 163 cyclones, Bender et Ginis (2000) ont montré que le couplage tend a
dégrader 1’évolution de la pression centrale par rapport au mode forcé pour les cyclones
les plus forts (< 960hPa). Ces auteurs attribuent ce résultat a un défaut de résolution
des modéles. Ainsi, les petites structures vorticales convectives résolues dans les modéles
a haute résolution ont une contribution essentielle a 'intensification globale du cyclone.
Dans ces conditions, il semble que les meilleurs scores du mode forcé dans la phase mature
du cyclone soient obtenus pour de "mauvaises" raisons.

En mode couplé, le cyclone donne une empreinte thermique a l'océan de —4°C' dans
son sillage et de —2°C' dans sa région centrale. Les structures de SST simulées sont en
bon accord avec les analyses de SST assimilant les données satellites des capteurs TMI et
AMSR-E des satellites TRMM et Aqua (non montré). Ce résultat montre que les processus
advectifs sont moins importants que les processus de mélange turbulent dans 1’évolution
des caractéristiques de la CMO, tout au moins dans ce cas et & quelques heures d’échéance.
Ce refroidissement a généré une diminution des flux turbulents de chaleur en surface de
I'ordre de 300W.m~2 soit 40% par rapport au mode forcé. Cette diminution du flux de
flottabilité en surface est un manque a gagner pour la CAPE, la convection, le cumul des
précipitations (—25%) et finalement 'intensité du cyclone en mode couplé (+20% pour la
pression centrale et —35% pour 'intensité des vents).
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F1G. 6.2 — Pression centrale du cyclone au niveau de la mer (hPa), (trait noir) Analyse
ou "Best-Track", (trait rouge) Simulation forcée et (trait bleu) Simulation couplée.

L’analyse de I’évolution du cyclone dans sa phase de croissance a révélé une forte
augmentation de la température potentielle équivalente (0z) dans la CLAM et dans la
région centrale du cyclone (200km autour du centre) en mode forcé et une stagnation en
mode couplé. La croissance de 65 en mode forcé a été attribuée a une rétro-action positive
entre la convection, la vitesse verticale et le flux d’évaporation en surface. Emmanuel
(1994) et Craig et Gray (1996) ont dénommé ce mécanisme "WISHE" que 'on peut
décire comme suit. En refroidissant et en asséchant la CLAM, les subsidences ou downdraft
associés aux cellules convectives renforcent les flux en surface qui, a leur tour, intensifient la
convection (dégagement de chaleur latente et les ascendances ou updraft), les subsidences,
les flux de surface et ainsi de suite. En mode couplé ce mécanisme est compensé par une
boucle de rétro-action négative entre la SST et les flux de chaleur en surface limitant ainsi
I'augmentation de 0g. L’intensification conjointe des flux en surface et a la base de la
CMO (Samson et al., 2009) par les downdraft induit une décroissance forte de la SST. En
retour, 'abaissement de la SST produit un affaiblissement des flux air-mer et finalement
des mouvements verticaux et de 'activité convective. Ce résultat montre que le couplage
océan-atmosphére active une boucle de régulation faisant intervenir non seulement la SST
mais aussi l'intégralité de la CMO comme le montre la Figure[6.3l Le couplage n’est donc
pas confiné a l'interface air-mer mais met en jeu les couches limites atmosphérique et
océanique.
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F1G. 6.3 — Schéma de régulation entre la convection atmosphérique dans le cyclone et
la couche de mélange océanique. Les fléches rouge représentent la boucle de rétro-action
positive entre la TSM (SST), les flux de chaleur en surface et la convection atmosphérique.
La boucle de rétro-action négative en bleu est active uniquement en mode couplé.
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Chapitre 7

Conclusions et Perspectives

J’ai tenté dans ce manuscrit de replacer mes travaux sur la modélisation régionale des
couches limites océanique et atmosphérique & méso-échelle dans un contexte aussi large
et complet que mes connaissances le permettent. J’ai orienté la discution autour des mé-
canismes générateurs de mouvements verticaux dans 'océan et 'atmosphére. Si je devais
donner une seule conclusion commune & toutes ces études, je dirais que les mouvements
verticaux dans ’atmosphére et 'océan s’organisent de fagon a générer des forcages oppo-
sés & ceux qui leur ont donné naissance. C’est ce que 'on appelle en physique le principe
de Le Chatelier ou loi générale de modération énoncé en 1884 comme suit : "Lorsque les
modifications extérieures apportées a un sytéme physico-chimique en équilibre provoquent
une évolution vers un nouvel état d’équilibre, [’évolution s’oppose aux perturbations qui
I’'ont engendrées et en modeére [’effet”. Ce principe s’applique aux déplacements d’équi-
libres : il est connu en chimie, en électromagnétisme (phénomeéne d’induction) avec la loi
de Lenz et en mécanique avec la troisieme loi de Newton, par exemple.

Ce principe a été illustré aux latitudes moyennes sur la base d’études numériques
de cas réels documentés pendant les campagnes SEMPAHORE, POMME, FASTEX et
AMMA-EGEE. J’ai pu montrer que les circulations agéostrophiques et les vitesses verti-
cales dans les couches limites travaillent au rétablissement de 1’équilibre du vent thermique
aux latitudes moyennes. L’équilibre du vent thermique est donc une base forte des écou-
lements géophysiques méme dans les couches limites puisqu’il permet de comprendre le
couplage entre les flux air-mer et les circulations dans les couche limites atmosphérique
(SEMAPHORE et FASTEX) et océanique (POMME). De méme, il semble que 'upwel-
ling équatorial dans I’Atlantique (AMMA-EGEE) soit une réponse de I'océan au forcage
du vent plus subtile que ne le prévoit la théorie d’Ekman (Zebiak et Cane, 1987). En
effet, on a pu montrer que 'upwelling équatorial résulte d’une inter-régulation forte entre
forgages indépendants (F.,;) et dépendants (F},;) de w, comme l'indique le principe de
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Le Chatelier, probablement pour restaurer un équilibre géostrophique équatorial (Theiss
et Mohebalhojeh, 2009 ; Saujani et Shepherd, 2006). Enfin sans faire référence a un prin-
cipe de conservation, I’étude de sensibilité du cyclone Ivan au couplage océan-atmospheére
a également montré une inter-régulation entre l'activité convective atmosphérique et le
contenu thermique de la CMO, conformément au principe de Le Chatelier.

Il est important de souligner que ces conclusions ont été obtenues grace a une synergie
forte entre observations, modéles numériques simplifiés et modéles nominaux. Cependant,
cette approche ne suffit pas a accéder aux mécanismes qui permettent de comprendre les
réponses des modéles et par leur intermédiaire, la Nature. Pour accéder aux causes, il est
trés utile de se doter d’outils diagnostiques, comme les w-équations, pour extraire 'infor-
mation cachée contenue dans les observations ou les modeéles. Ces outils sont puissants
car ils sont des émanations des théories qui sont les fondements de nos modéles, c’est
pourquoi ils peuvent aussi donner lieu & la détermination d’indices.

Aujourd’hui la question est de savoir comment ces résultats seraient affectés par un
couplage tri-dimensionnel de 1'océan et de I'atmosphére. En ce qui concerne les études
abordées dans ce manuscrit, on peut se demander quelles seraient les modifications atten-
dues sur :

— L’inter-régulation entre les flux a I'interface air-mer et la circulation atmosphérique
dans la CLAM (SEMAPHORE, 1993).

— Le creusement des dépressions extra tropicales en interaction avec un front océanique
tel que la dérive Nord-Atlantique (FASTEX-CATCH, 1997).

— Le développement des cyclones tropicaux en fonction de leurs caractéristiques (contexte
synoptique, vitesse de déplacement).

— Les vitesses verticales dans les tourbillons, les fronts et les filaments en interaction
avec le vent et les conséquences sur les masses d’eaux subductées (POMME, 2001).

— Les développements de 'upwelling et de la langue d’eau froide dans I’Atlantique
équatorial pendant la mousson Africaine (AMMA-EGEE, 2006).

Il ne s’agit 1a que de quelques exemples, et I'impact de SST évolutives sur les propriétés
de l'océan et de I'atmosphére mérite d’étre instruit pour une large gamme de situations
synoptiques.

Alors que de nombreux systémes couplés océan-atmospheére sont en charge de produire
des projections climatiques et prévisions saisonniéres depuis déja une vingtaine d’années,
il existe aujourd’hui trés peu de modéles océaniques couplés régionaux de fine échelle.
Cependant, on assiste aujourd’hui & un essor de ces modeles tout a fait impressionnant
(WARF, SCOAR, COAMPS, RAMS, DieCAST etc ...). Si certaines réponses du systéme
climatique dépendent fortement des processus de couplage entre 'océan et 'atmosphére,
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le réalisme des simulations a méso-échelle en dépend tout autant. L’idée consistant a consi-
dérer comme suffisant de forcer un modéle d’atmosphére avec une analyse de SST évoluant
séquentiellement dans le temps puis de forcer un modeéle d’océan avec les flux d’un modéle
d’atmosphére est de plus en plus battue en bréche. Le couplage océan-atmosphére amé-
liore les scores des simulations car les couches limites océanique et atmosphérique sont les
domaines de la "physique rapide". De plus en plus d’études en attestent (Ren et al., 2004 ;
Loglisci et al., 2004 ; Pullen et Doyle, 2006). Lorsque le couplage dégrade les simulations,
souvent la simulation forcée est meilleure pour de mauvaises raisons, c’est le cas pour les
cyclones tropicaux ou le manque de résolution est compensé par des flux air-mer trop
forts et irréalistes. Le couplage océan-atmosphére ouvre une nouvelle ére d’amélioration
des modeéles de méso-échelle car elle est fondée sur une meilleure compréhension du fonc-
tionnement intime de 'océan et de 'atmospheére. Cela & un cott. En effet pour tirer profit
du couplage océan-atmosphére, il faut limiter la croissance des erreurs de prévision. Cette
limitation passe en grande partie par I’amélioration et la détermination de certains points
dans les modéles qui sont les suivants :

les paramétrisations des flux turbulents en surface,

— les paramétrisations du mélange vertical (diffusion, convection) dans 'océan et 1’at-
mosphere,

— la fréquence de couplage optimale,

les schémas d’assimilation de données.

Certaines études tendent & montrer qu’il existe un potentiel d’amélioration significatif
des paramétrisations des flux air-mer via la prise en compte des embruns, notamment
pour I’évaporation, et du spectre des vagues dans le calcul des coefficients d’échanges.
Les paramétrisations du mélange vertical dans I'océan doivent étre améliorées notamment
pour les régimes de vents forts et de stratification stable (Renaudie et al., 2011). L’objectif
étant d’obtenir des flux d’entrainements réalistes a la base de la CMO et au sommet de
la CLAM pour une bonne représentation des nuages de couche limite. L’intensité du flux
solaire en surface en dépend étroitement ce qui peut générer des dérives catastrophiques
sur la SST dans les simulations océaniques, comme par exemple dans l’est du bassin
Atlantique équatorial ou les couches de mélange sont trés fines (~ 10m).

La fréquence de couplage est aussi un parameétre qui conditionne fortement la formation
de structures océaniques. Par exemple, une fréquence de couplage qui résout le cycle
diurne conduit a simuler des SST et des profondeurs de couche de mélange plus réalistes
(Renaudie et al., 2009 ; Wade et al., 2010). Sa prise en compte a aussi des effets significatifs
a l'échelle climatique. Par exemple, Bernie et al. (2005) ont montré que la prise en compte
du cycle diurne augmente la variabilité de la SST de 20% sous les tropiques et Guemas et
al., (2009, 2010, 2011) ont montré une diminution de 10% de la persistance des régimes
de temps au couplage & haute fréquence. Enfin, la formation de couches limites internes
océaniques induites par des précipitations intenses n’est possible que si la fréquence de
couplage est suffisamment élevée (Lebeaupin et al., 2009). Ces résultats montrent que la
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fréquence de couplage dans un modéle est un parameétre a définir soigneusement.

Si la limitation des erreurs de prévision passera par I’amélioration de la physique et
des schémas numériques des modéles, celle-ci dépendra aussi des évolutions des schémas
d’assimilation de données. En effet si les schémas actuels sont performants pour produire
des états analysés proches des observations, leur qualité "dynamique" est encore médiocre,
notamment pour les modéles d’océan. En effet les champs de masse et de courants analy-
sés ne répondent pas suffisamment aux équilibres fondamentaux des équations primitives
ce qui génere des chocs et I'émission d’ondes de gravité numériques a l'initialisation et
pendant la phase de "spin-up" des simulations. Ces déséquilibres favorisent la croissance
des erreurs et dégradent la qualité des prévisions. Des techniques tels que 'TAU (Incre-
mental Analysis Update) utilisée dans le systéme MERCATOR, sont destinées a limiter
I'impact néfaste des chocs initiaux sur les prévisions. Cependant, ces techniques ne sont
pas satisfaisantes dans la mesure ou elles agissent comme un filtre temporel mais ne ré-
solvent pas le probléme de fond. L’amélioration structurelle des schémas d’assimilation
doit passer par l'introduction de contraintes d’équilibres physiques entre les champs de
masse et de courant valides a toutes les latitudes. La technique de guidage d’un modéle
par la géostrophie (Section [B.I.T]) et I’étude de 'upwelling équatorial Atlantique (Section
(.223) sont deux exemples qui illustrent le role central joué par les états de bases équilibreés.

Le couplage océan-atmosphére et 'accroissement de la résolution des modéles posent
de nouvelles questions que les modélisateurs auront a résoudre et qui entrent dans mes
préocupations scientifiques. J’en cite ici quelques unes :

— La dynamique des couches supérieures océanique en interaction avec le
vent.

Simuler des fronts et des tourbillons réalistes & subméso-échelle est déterminant pour
une bonne représentation des instabilités des courants et des upwellings, tels que le
courant Liguro-Provencal en Méditerranée et la convection dans le golfe du Lion
(Schaeffer, 2010), par exemple. L’intérét de telles simulations pour la biogéochimie
n’est plus & démontrer. Les observations satellites (SST, chlorophyle-a), radar HF,
flotteurs lagragiens permettent d’identifier ces structures. Aujourd’hui, I’assimilation
des données altimétriques et des profils de température et de salinité dans les modeéles
opérationnels (MERCATOR, MFS) permettent de contraindre les masses d’eau et
donc la géostrophie. L’assimilation des observations radar & échelle kilométrique
(en dessous du rayon de déformation de Rossby) et horaire, pourrait enrichir en
structures fines les simulations des modeéles opérationnels qui atteignent le 1/12¢m¢
de degrés en global. Mais attention, ’assimilation de ces observations ne sera un
succes que si les techniques d’assimilation sont revues et adaptées, comme montré
dans la Section (B.I.T]).

Ces études a haute résolution spatiale visent aussi a mieux comprendre et résoudre
le transport vertical des traceurs passifs et biogéochimiques dans I'océan. Ce point
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est capital car la moitié du transport vertical dans ’océan s’effectue dans les struc-
tures de subméso-échelle telles que des fronts, tourbillons et filaments. Par exemple
les frontogénéses de surface induites par le vent activent des mouvements verticaux
et des circulations agéostrophiques trées intenses. Une des questions est de savoir
comment ces mouvements se mettent en place dans les couches supérieures et com-
ment ils affectent et modifient les couches inférieures de 'océan. Pour répondre a
ce type de question, l'accroissement de la résolution des modéles ne suffira pas, il
faudra recourir aux outils diagnostiques de vitesse verticale (agéostrophie) que sont
les w-equations, mais dans le cadre PE et non plus QG.

A Tissue de mes réflexions sur I'upwelling Atlantique équatorial, il me semble que
la définition d’un état de base équilibré a I’équateur plus complet que celui proposé
par Picaut et al. (1990), par exemple, pourrait servir de base a 1’élaboration d’une
w-equation généralisée aux latitudes équatoriales et tropicales.

— L’impact des petites échelles sur la stratification de la CMO a grande
échelle.

Lapeyre et al. (2006) ont montré que les fortes vitesses verticales associées aux
structures de fine échelle contribuent a restratifier fortement la CMO et a accroitre
la SST de 1°C' a grande échelle. Comment paramétrer ce processus dans les modeéles
climatiques pour réduire leurs biais en SST 7

— L’impact des petites échelles sur la propagation de I’énergie mécanique
du vent de la surface vers 1’océan profond.

Ce transport d’énergie affecte t-il la circulation thermohaline? Faut-il paramétrer
ce transport dans les modéles couplés de climat qui ont un manque chronique de
mélange abyssal ?

— L’influence des grand fronts océaniques de bords ouest (Gulf-Stream,
Dérive Nord Atlantique, Kuroshio) sur les frontogénéses et cyclogénéses
atmosphériques des latitudes moyennes. Quel est le role du contenu ther-
mique de la CMO en regard des conditions synoptiques atmosphériques
dans le développement et le cycle de vie des MCS et des cyclones tropi-
caux ?

Ici, il s’agit de progresser sur les processus de modifications du vent et de I’énergie
potentielle convective de ’atmosphére induits par le contenu thermique de la CMO.
On a vu aussi que les précipitations intenses ont la capacité de générer des couches
limites internes dans les couches superficielles de 'océan qui, a leur tour, modifient
la tension du vent et les flux de chaleur en surface. On peut se demander quelles
peuvent étre les rétro-actions de ces modifications sur la circulation océanique, le
pompage d’Ekman, la SST et finalement leurs conséquences sur les précipitations.

Ces questions sont des axes majeurs de I'expérience HyMeX qui aura lieu en Mé-
diterranée occidentale en 2012-2013. Des moyens de mesures en mer et aéroportés
seront déployés simultanément pour documenter 'océan et ’atmosphére et les flux
aux interfaces (thermocline, surface et inversion) pendant les événements Cévenols
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(MCS) en automne, et les cyclogénéses dans le golfe de Génes en hiver et au prin-
temps.

Comment améliorer la production des masses d’eau dans les modéles ?

La subduction est organisée par les tourbillons de méso-échelle : c¢’est un des résul-
tats fort de 'expérience POMME (2001). Avec 'augmentation de la résolution, les
modéles simulent des structures de subméso-échelles (tourbillons, fronts, filament)
de plus en plus fines. En raison de leurs interactions avec le vent, ces structures sont
le siége de mouvements convectifs intenses et sont donc des zones de production
significatives d’eaux modales (Legg et al., 1998).

Aujourd’hui, la convection dans les modeéles d’océan est habituellement représentée
par un ajustement convectif. C’est une paramétrisation trés insuffisante pour simuler
les mouvements convectifs dans les structures de subméso-échelles. Afin d’améliorer
le réalisme des masses d’eaux produites dans ces structures, il est essentiel d’ac-
croitre la physique du mélange vertical dans les modéles, en particulier celui de
la convection, en s’inspirant de ce qui a été développé pour 'atmosphére avec les
schémas & flux de masse (Kain et Fritsch, 1993 ; Bechtold et al., 2001 ; Kain, 2004).
L’introduction de paramétrisations de la convection dans les modéles de climat est
probablement une des clefs d’une meilleure représentation de la circulation thermo-
haline planétaire puisqu’elle en est un moteur essentiel. C’est aussi un enjeu majeur
dans le contexte du changement climatique.

Enfin, la rétro-action de I'océan sur I'atmosphére peut se réveler significative dans
les régions de convection profonde ou d'upwelling. En effet, les fortes anomalies de
SST et gradients de SST, induits par ces mouvements verticaux dans I'océan, modi-
fient les flux de chaleur et de quantité de mouvement en surface, et donc 'injection
d’énergie et d’humidité dans la CLAM. La simulation de tels phénoménes, en Mé-
diterranée par régime de Mistral par exemple, nécessiterait la mise en oeuvre du
modéle AROME couplé & un modéle d’océan.

Le programme AMMA se prolonge aujourd’hui avec AMMA-2 avec pour
objectifs principaux i) la compréhension des processus de couplage entre
la langue d’eau froide et la mousson Africaine et i) les causes des biais
chaud en SST des modéles climatiques couplés dans I’Atlantique équato-
rial.

Pour ce qui concerne le premier point, les phases d’interactions entre I’écoulement
de mousson et 'océan (Caniaux et al., 2011), seront étudiées par la modélisation
afin d’identifier les mécanismes du "saut" de mousson. Le second point est un défaut
commun a tous les modéles couplés. C’est une question difficile car elle reléve du
couplage des couches limites atmosphérique et océanique. Ici le couplage ne se réduit
pas seulement aux flux a l'interface air-mer mais fait intervenir les courants et leurs
actions sur le mélange turbulent dans la CMO, et les interactions rayonnement-
turbulence et leurs conséquences sur la formation de nuages dans la CLAM.

Bien entendu ces thémes ne sont pas exhaustifs mais sont des balises des directions
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scientifiques qui se présentent a nous aujourd’hui. Ces thémes sont des enjeux car ils sont
les axes de progrés de la modélisation a toutes les échelles, y compris la prévision opé-
rationnelle du temps. Ce paysage, encore une fois dicté par l'accroissement permanent
des résolutions, impose de se doter de modéles régionaux couplés tridimensionnels relo-
geables a haute résolution. Comme mentionné au début de ce chapitre, de plus en plus
de laboratoires dans le monde 'ont compris et s’engagent dans cette voie.

Le couplage d’un modéle colonne d’océan au modéle atmosphérique Meso-NH est
I’approche initiée par V. Ducrocq et moi méme & Météo-France. Ce modéle est une étape
intermédiaire s’inscrivant dans une hiérarchie de systémes numériques de complexité crois-
sante. Ce modéle couplé "intermédiaire" a démontré son utilité pour étudier des systémes
convectifs et des cyclones tropicaux. Cependant, les enjeux futurs de recherche cités ci-
dessus doivent nous inciter a nous élever au rang international en développant un modéle
régional couplé tridimensionnel relogeable et communautaire. NEMO étant le modéle de
la communauté Francaise et Européenne pour 'océan hauturier et SYMPHONIE le mo-
dele d’océan cotier du POC (Pole d’Océanographie Cotiére de 'TOMP), le systéme régional
couplé AROME-NEMO/SYMPHONIE serait un outil adapté pour répondre aux enjeux
précédents.

Le réalisme des simulations couplées de cas réels (événements fortement précipitants
en Méditerranée et cyclones tropicaux) opérées avec le modéle Meso-NH-Océan-1D ouvre
des perspectives particuliérement séduisantes en matiére de prévision opérationnelle du
temps. En effet, pendant les périodes perturbées, les fortes couvertures nuageuses ne
permettent pas d’assimiler les données satellitales. En conséquence, les champs de SST
analysés, qui forcent habituellement les modéles atmosphériques, n’évoluent pas au cours
de ces périodes, et peuvent induire de fortes erreurs sur les échanges a l'interface océan-
atmosphére et finalement dégrader les scores de la prévision météorologique. Par exemple,
la perturbation atmosphérique qui a balayé la région des Acores pendant la campagne
SEMAPHORE (1993) a généré un refroidissement de plus de 1°C' sur un domaine de
1000km? environ. Ce refroidissement a pu étre restitué par les analyses de SST seulement
au terme de 4 jours d’assimilation & raison de 4 réseaux quotidiens (Giordani, 1997;
Giordani et al., 1998). Cet exemple illustre bien l'intérét de coupler un modéle océanique
1D a un modéle atmosphérique afin de restituer en temps réel, et non en temps différé, les
évolutions rapides de la SST notamment pendant les régimes perturbés ou de vents forts.
La prise en compte des évolutions rapides de la SST, des flux aux interfaces et du vent en
basses couches offre donc 'opportunité d’améliorer les ébauches et les analyses des couches
limites océanique et atmosphérique des modeéles. En raison de ces gains potentiels, cette
question mérite d’étre instruite dans le contexte du modéle AROME pour la prévision
des événements de mistral, tramontane, cyclogénése, frontogénése, convection, cyclones
tropicaux, brouillards marins et cotiers, par exemple.

Du point de vue des contraintes opérationnelles, un modéle unidimensionnel d’océan
est peu couteux en temps de calcul, numériquement robuste, et ne nécessite pas de cou-
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pleur car il est attaché a la grille horizontale du modéle d’atmosphére. Ici, 1'idée est
d’adosser ce systéme aux analyses hebdomadaires océaniques 3D produites par le systéme
MERCATOR afin de profiter des données in-situ (Coriolis) et altimétriques (SSALTO)
assimilées par le modele NEMO. On peut aussi imaginer d’enrichir les analyses de SST
MERCATOR avec les données a haute résolution (kilométrique) produites par le CMS-
Lannion. Le systéme couplé AROME-Océan-1D aurait alors la charge de simuler le downs-
caling de 'océan en cohérence avec les flux de surface et les évolutions des propriétés de
la CLAM simulées par le modéle atmosphérique.
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