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INTRODUCTION:

Les objectifs prioritaires, &8 moyen et long termes, des grands programmes

internationaux de recherche météorologique et océanographique soutenus par le WCRP (World
Climate Research Program) sont d'une part d'améliorer les prédictions climatiques et d'autre
part d'étendre la prédiction du climat a des échelles temporelles de I'ordre du mois ou de
I'année. Ce dernier point nécessite le couplage de modéles de circulation générale
atmosphérique et océanique afin d'obtenir une modélisation numérique de 1'évolution du
systéme global océan-atmosphere.
L'atmosphere évolue sur des échelles temporelles beaucoup plus courtes que celles de 1'océan.
De plus, les études de ces dernieéres années ont révélé que 1'oc€an tropical est responsable des
larges fluctuations du climat tropical, celles-ci affectant le climat des latitudes moyennes. Le
phénomeéne El-Nino des années 1982-1983, reconnu comme 1'El Nino le plus important du
siécle par son amplitude et ses conséquences, est venu confirmer cette hypothése (MERLE &
GILLET 1985). Afin de mieux comprendre les interactions entre les océans tropicaux et
'atmosphére, essentiellement caractérisées par la température superficielle océanique et par la
profondeur de la thermocline (ou hauteur dynamique), les efforts de la communauté
océanographique se sont portés sur l'acquisition de nombreuses données -grace notamment aux
programmes FOCAL (programme Frangais Océan Climat en Atlantique tropical), SEQUAL
(Seasonal EQUatorial AtLantic) et EPOCS (Equatorial Pacific Ocean Climate Studies)- et,
parallelement sur des études théoriques et sur I'élaboration de modeles de circulation tropicale.

A T'heure actuelle, la performance de certains modéles océaniques complexes,
tridimensionnels et a grande résolution verticale, qui rendent bien compte de la réalité,
notamment de I'évolution de la température de surface de l'océan tropical aux échelles
saisonniére et annuelle, est fortement encourageante (PHILANDER & PACANOWSKI, 1984 -
1986; DELECLUSE & al, 1989). Cependant, la qualité des simulations de 1'état de I'océan
n'est pas encore satisfaisante pour une prévision océanique, 3 moyen et long termes, par un

modele 'opérationnel’ de prédiction, ce type de modele reposant essentiellement sur la précision



d'un état initial. En effet, sans négliger 1'espoir que représente I'apport récent des données
satellitaires (altimétrie, température de surface...), le nombre de données reste faible et celles-ci
sont trop irrégulierement réparties dans l'espace et dans le temps pour fournir des conditions
initiales suffisamment précises pour les modeles océaniques (ROBINSON 1985).

11 est ainsi nécessaire d'utiliser des processus d'analyse et d'assimilation de données pour

l'initialisation de modgles océaniques, comme cela se fait déja couramment en météorologie.

ANALYSE D'UN CHAMP ET ASSIMILATION;
POSITION DU PROBLEME.

L'analyse d'un champ géophysique est une procédure par laquelle des données
observées en certains points de l'espace ( ou en certains instants) sont traitées, afin d'obtenir
des champs en tous points (ou a chaque instant) de 1'espace ou du plan, ou aux points d'une
grille numérique dans le cas de 1a modélisation. L'assimilation, elle, suppose que I'on dispose
d'observations distribuées dans le temps et d'un modele numérique pour simuler I'évolution de
I'océan ou de 'atmosphere. Elle consiste alors en une suite alternée d'analyses et de prévisions
numériques, au cours de laquelle on modifie les résultats du modele a I'aide des observations.

Une analyse permet de dégager les structures, spatiales ou temporelles, des grandeurs
étudiées. Il en est ainsi de la cartographie. Pour celle-ci, le rapport de 'Organisation
Meétéorologique Mondiale précise: 'Si 1'on ne dispose que d'une information peu abondante, la
carte présentera, dans une certaine mesure, une interprétation subjective des données. On risque
d'ignorer partiellement ou totalement les différents degrés de subjectivité qui se rapportent aux
diverses parties de la carte, ce qui produira des résultats dont la précision apparente dépassera
de beaucoup la précision réelle’. (O.M.M., 1970). Ce probléme apparait quand on cherche a
estimer les valeurs moyennes des parametres, a partir des données, sur les mailles d'un
modele. Rien ne permet alors d'accéder, a l'aide de méthodes simples d'interpolation, a la

moindre indication sur l'incertitude du résultat.



Depuis le début des années 1950, différentes méthodes, dites "objectives”, ont été
développées, qui permettent de pallier ces lacunes. Nous pouvons citer entre autres celles
procédant par corrections successives d'un champ initial défini en des points de grille
(BERGTHORSSON & DOOS, 1955; CRESSMAN, 1959) , qui ont été longtemps utilisées en
prévision météorologique.

Le fondement des méthodes modemes d'interpolation et d'assimilation a ét€ développé
par GANDIN. Ce sont les méthodes dites "d'interpolation optimale"”. L'approche est alors de
nature probabiliste et apparait comme une méthode de régression linéaire statistique. On
considére un ensemble de situations présentant les mémes caractéres que la situation étudiée,
sur lesquelles on peut calculer des caractéristiques statistiques (moyennes, covariances...).
Ainsi, une distribution de probabilité étant supposée définie sur 'ensemble des réalisations
possibles de 1'écoulement, les différentes variables sont traitées comme des variables aléatoires.
Le principe de l'interpolation optimale consiste alors & prendre pour estimation d'une variable, a
un instant donné ol des observations sont disponibles, la combinaison linéaire des variables
observées qui minimise 1'écart quadratique statistique a cette variable (GANDIN, 1963;
TALAGRAND, 1984).

Une généralisation de la méthode d'interpolation optimale, le krigeage universel (du nom du
sud-africain KRIEG qui cherchait a résoudre des problémes miniers), permet de lever les
problémes liés A l'incertitude sur le champ moyen (MATHERON, 1970; DELFINER, 1973).
Son utilisation actuelle, le cokrigeage, permet d'utiliser des sources complémentaires et
diverses d'informations, autres que les seules observations du champ étudié (CHAUVET &
GALLLI, 1982; GOHIN, 1987, DELHOMME, 1978).

Ces méthodes d'analyse optimale sont actuellement utilisées dans les principaux centres de
prévision météorologique (notamment la Direction de la Météorologie Nationale -D.M.N.- et le
Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques a Moyen Terme -C.E.P.M.M.T.-). Elles
paraissent conceptuellement simples tout en permettant de traiter de maniére cohérente un

ensemble quelconque d'observations; de plus leur mise en oeuvre est relativement aisée.



Le but de l'assimilation de données est de traiter toute l'information disponible
(observations, lois dynamiques, propriétés statistiques...) de fagon globale et cohérente, afin
d'obtenir une description des champs la plus précise possible et conforme a I'état réel de
I'écoulement géophysique étudié. Les processus d'assimilation sont depuis de nombreuses
années étudiés en météorologie. Avec l'analyse optimale, méthode la plus utilisée de maniere
opérationnelle, les observations sont assimilées séquentiellement aux instants ou elles sont
disponibles. Cette méthode nécessite la connaissance des moments statistiques des deux
premiers ordres (définis a priori) et consiste & minimiser ['€écart quadratique entre les résultats
du modéle et les observations. Les résultats obtenus sont, pour l'essentiel, relativement
satisfaisants. Cependant, les analyses successives sont faites indépendamment des équations
d'évolution du modele et les champs analysés sont souvent trop lissés, & cause de l'aspect
statistique de la méthode, ceci notamment aux endroits peu fournis en observations. Ainsi, si
l'analyse optimale est la technique qui produit les meilleurs résultats & 'heure actuelle dans le
cadre de la prévision météorologique opérationnelle, elle contient encore de nombreux €léments
empiriques et, surtout, ne garantit nullement que l'on utilise au mieux toute l'information
disponible (TALAGRAND, 1984).

Deux types d'algorithmes sont envisageables pour améliorer les méthodes utilisées a ce
jour en météorologie: le filtrage de Kalman et 1'assimilation variationnelle. Le filtre développé
par KALMAN (1960) est l'outil optimal en estimation séquentielle. Son extension temporelle,
ou filtre de Kalman-Bucy apparait comme une généralisation dans le temps de l'analyse
optimale (KALMAN & BUCY, 1961). Cet algorithme a notamment €t€ utilis€ par GHIL & al
(1981). 11 s'adapte parfaitement aux modeles lin€aires et consiste, a I'aide des observations, a
minimiser l'erreur de prévision en utilisant uniquement des quantités statistiques. Cette
procédure, optimale en théorie linéaire, peut également s'appliquer en théorie non linéaire mais
est toutefois tres coliteuse numériquement (GHIL & al, 1981).

Les algorithmes d'assimilation variationnelle, eux, cherchent a déterminer la solution du mod¢le
qui minimise une mesure appropriée de 1'écart aux observations. Ces techniques présentent
l'avantage primordial de fournir une analyse des observations compatible avec la dynamique du

modele. De plus, I'utilisation simultanée des équations adjointes du modele permet d'assimiler



des données en fonction du temps et de I'espace et d'étudier l'influence de chaque donnée sur
les résultats. Son inconvénient majeur est également son coiit numérique €élevé. Cependant si
cette méthode d'assimilation n'a ét€ jusqu'a présent utilis€e que sur des modeles barotropes
bidimensionnels, ses qualités intrinséques et sa puissance font que la D.M.N. et le
C.E.P.M.M.T. ont décidé son développement systématique en parallele avec le développement
de leurs futurs modeles de prévision (COURTIER & TALAGRAND, 1987, TALAGRAND &
COURTIER, 1987; LE DIMET & TALAGRAND, 1986).

En océanographie, l'assimilation reste encore au stade de I'exploration; la modélisation
océanique est en effet une discipline beaucoup plus récente que la modélisation atmosphérique.
De plus, si les méthodes d'assimilation employées en météorologie peuvent €tre reprises en
océanographie, leur utilisation pratique et les problémes rencontrés sont trés distincts. La
présence des frontiéres, l'existence d'un rayon de Rossby nettement inférieur a celui de
I'atmosphére, le comportement différent des ondes de gravité, une plus grande disparité des
observations et surtout l'absence de climatologies précises sont autant de différences qui
caractérisent les océans. Ainsi, ces différences entre 1'atmosphére et I'océan nous imposent une
série d'études préliminaires sur l'impact de l'assimilation de données dans des mode¢les
océaniques, auxquelles ne peuvent se substituer l'expérience et les résultats acquis par les

météorologues dans ce domaine.

Historiquement, les premiéres €études d'assimilation dans le domaine océanique ont
porté sur des données de hauteur dynamique assimilées dans un modele quasi-géostrophique -
Q.G.-. L'utilisation, en temps réel, de données de hauteur dynamique observées a fourni des
résultats satisfaisants pour une prévision a court terme, aux moyennes latitudes et sur un
domaine restreint (ROBINSON & LESLIE, 1985).

Dans des conditions semblables, des expériences d'utilisation de mesures altimétriques de la
topographie de surface ont €té menées (DE MEY & ROBINSON, 1987). Parall¢lement, des

études d'assimilation de données issues d'analyses objectives des résultats du modele
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assimilateur ont cherché a évaluer quantitativement les effets des corrections apportées lors de la
phase d'initialisation (MOORE & al, 1987; PHILANDER & al, 1987; THACKER & LONG,
1988). TZIPERMAN a utilis¢€ la méthode variationnelle et les équations adjointes d'un modéle
Q.G. barotrope non linéaire (TZIPERMAN & THACKER, 1989). Pour les régions tropicales,
THACKER & LONG développent le modele adjoint du mod¢le aux équations primitives du
G.F.D.L. (THACKER & LONG, 1988; LONG & THACKER, 1988), et des expériences
d'assimilation dans un mod¢le tridimensionnel de mesures X.B.T. (eXpendable Bathy-
Thermograph) interpolées de fagon optimale sont actuellement en cours (LEETMA, 1989;
MORLIERE, 1989).

Il ressort de ces premieres études que des méthodes simples d'analyse permettaient déja
de rapprocher les résultats des modeles des observations de fagon encourageante (LEETMA,
1988; MOORE & al, 1987, MORLIERE & al, 1989). De plus, ces études ont montré que, pour
l'initialisation de modele de circulation générale, la spécification du champ de température
constitue une meilleure condition initiale que celle du champ des vitesses (MOORE & al, 1987;
PHILLANDER & al, 1987). Enfin, il semble que I'océan réagisse de maniere plus saine aux
latitudes moyennes a des processus d'assimilation que ne le fait I'atmosphére (ROBINSON,

1984).

PRESENTATION DU TRAVAIL:

Pourquoi avoir entrepris ce travail? Les zones tropicales sont le si¢ge de phénoménes
propagatifs baroclines a grande échelle qui peuvent déplacer d'énormes quantités d'énergie
d'un bord a l'autre de l'océan. Ces phénoménes peuvent également expliquer en partie les
évenements climatiques de type "El Nino". La définition d'un état initial correct qui puisse
permettre de décrire et éventuellement de prédire 1'évolution de 1'océan tropical a l'aide d'un
modele numérique nécessite 1'assimilation d'observations disponibles. Mais le caractere

ondulatoire dominant des mouvements océaniques affectant les régions équatoriales impose des
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études spécifiques portant sur l'impact des assimilations. Les questions auxquelles il faut
répondre sont nombreuses: quel est le temps de réponse du modele considéré a une
assimilation? quels sont les effets de la densité spatio-temporelle, de la position et de la qualité
des données assimilées? Existe-t-il un effet équatorial, des effets de bord Ouest, Est? Quelle est
la sensibilité de la simulation aux conditions initiales?...

Nous nous proposons de tenter de répondre a certaines de ces questions. Notre étude a pour
objectif d'étudier certains aspects de l'impact de I'assimilation de données dans un modele
simple & modes verticaux de 1'océan Atlantique tropical, for¢é par des vents climatologiques
(vents mensuels moyens; nous nous plagons donc a des échelles de temps saisonniéres). Un tel
modele, linéaire et n'incluant aucun processus thermodynamique, permet essenticllement de
décrire de fagon réaliste la variabilité du champ de masse (ou topographie dynamique) de
I'océan. Nous chercherons 2 mettre au point une méthode permettant d'assimiler des données
altimétriques, obtenues en surface, de fagon optimale dans ce type de modéele.

Le choix d'un modele simple pour développer des processus d'assimilation se justifie
principalement par le fait que la phyéique de ce genre de modele est bien comprise, ce qui
permet a priori une interprétation plus facile des réactions du modele. Il se justifie €galement par
un faible coiit informatique, d'ou la possibilité d'effectuer les nombreux tests nécessaires a une
bonne compréhension de l'impact de ces processus sur le modele.

Un run climatologique sans aucune assimilation servira de référence pour les tests que
nous effectuerons. Pour ces tests, nous utilisons des données qui sont les résultats d'un modéle
tridimensionnel aux équations primitives, for¢é par les mémes vents climatologiques. Ce
modele a été élaboré au Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) et décrit dans
PHILLANDER et PACANOWSKI (1984, 1986a).

Les questions clés auxquelles nous tenterons de répondre dans de cette étude sont,
d'une part, de voir si une assimilation de données peut pallier le manque de thermodynamique
ou 'absence de non-linéarités dans un tel modele et permettre ainsi a ce modele de restituer des
champs comparables a ceux d'un modé¢le tridimensionnel aux équations primitives (dans lequel
les flux de surface utilisés sont de toutes fagons incorrects) et, d'autre part, d'étudier 1'influence

de la stratégie d'assimilation utilisée sur les résultats obtenus. Une premiére démarche va
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consister a étudier principalement I'impact de la fréquence temporelle d'assimilation et celui de
la position des données assimilées (fréquence spatiale). En effet, les processus qui ont lieu dans
certaines régions oul peu de données sont disponibles restent moins bien connus. Enfin, nous
aborderons en application 'assimilation de la topographie dynamique obtenue a partir des
données altimétriques du satellite GEOSAT, ce travail s'insérant ainsi parmi les études

préliminaires au programme TOPEX-POSEIDON.

Les résultats obtenus permettront une approche plus aisée de l'initialisation d'un mode¢le
opérationnel tridimensionnel de 1'Atlantique tropical, qui est un des objectifs frangais du

programme TOGA (Tropical Ocean Global Atmosphere).
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CHAPITRE I : LE MODELE UTILISE POUR L'ASSIMILATION:

Nous disposons de deux outils, a savoir:
- un modele simple
- les résultats d'un modele numérique complexe.
Dans ce chapitre, nous allons décrire en détail le modele simple utilis€ pour les tests
d'assimilation et expliquer les raisons qui nous ont poussés a choisir ce modéle. Nous
justifierons le choix de certains paramétres fondamentaux et aborderons les bilans énergétiques
du modele. Dans le chapitre III, nous présenterons les résultats du modéle tridimensionnel qui

nous serviront de données 'observées', que nous comparerons avec ceux de notre modele.
A: DESCRIPTION DU MODELE LINEAIRE.

A:1: INTRODUCTION:

Dans l'océan Atlantique équatorial le signal saisonnier de la réponse océanique au
forgage atmosphérique est supérieur au signal inter-annuel. Ceci s'explique par le fait que cet
océan réagit, en surface, de fagon beaucoup moins importante aux processus
thermodynamiques et de mélange turbulent qu'au forgage mécanique de 1'atmosphére, les vents
s'exercant sur I'Atlantique tropical ayant une variabilité saisonni¢re (méridienne et zonale) tres
marquée. Ainsi, MERLE (1980) a montré que, a 1'échelle saisonniere, seulement 10% des
variations du contenu thermique de cet océan était imputable a celles du flux de chaleur
atmosphérique.

La réponse basse fréquence de 1'Atlantique tropical est donc essentiellement une réponse
dynamique au vent. La nécessité d'une plus grande compréhension de la réponse océanique au
vent justifie le développement, ces derni¢res années, de modeles forgés uniquement par le vent
en surface. Par ailleurs des modeles simples ont montré que la plupart des variations observées
de la réponse océanique peuvent étre expliquées par des modeles aux équations linéaires

(BUSALACCHI, PICAUT; 1983).
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La réponse a grande échelle des océans tropicaux peut se caractériser par les variations
de la profondeur de la thermocline, région de fort gradient de température qui, de fagon
simplifiée, sépare un couche de surface homogéne et chaude des eaux profondes et froides.
Ainsi certains modeles linéaires simples, dits 'a gravité réduite’, sont caractéris€s par une seule
couche active, la couche de surface, dont la profondeur constitue la seule variable a résoudre
(Mc CREARY; 1980, DELECLUSE; 1984, ARNAULT; 1984).

D'autres modeles utilisent la décomposition en modes verticaux des équations du
mouvement. Cette décomposition permet de transformer les équations tridimensionnelles en un
nombre fini d'équations bidimensionnelles aprés l'application de certaines simplifications
(notamment la linéarisation et I'absence de topographie). Les modes verticaux sont I'ensemble
des solutions de 1'équation décrivant la structure verticale de I'océan ainsi simplifié€. De tels
modeles ont ét€é notamment utilisés par BUSALACCHI et PICAUT (1983), CANE et
PATTON (1983), Mc CREARY et al (1983), DU PENHOAT et TREGUIER (1985).
L'avantage de tels modeles utilisant plusieurs modes par rapport aux modeles a gravité réduite
est qu'ils permettent d'obtenir une description selon la verticale et de calculer la hauteur
dynamique, tout en restant relativement simples a utiliser. Ces considérations nous ont poussés

a choisir ce type de modele.

A:2: LE MODELE

Le modele considéré ici est un modele 2 modes verticaux développé par
P.DELECLUSE (1984). 11 a été adapté et validé en Atlantique tropical par S,ARNAULT
(1984) et CLEVY (1984) avec l'assistance de M.A.FOUJOLS, en particulier pour la définition
des lignes de cOte faite a partir du fichier mondial de bathymétrie utilis€ dans les modéles du
G.F.D.L.. Il a dernierement été utilisé par K.DOOS (1989) pour l'étude de la variabilité
saisonniere des années 1982-1984.

11 concerne le bassin Atlantique tropical limité aux méridiens 60°W et 13°E, et aux
paralleles 20°S et 20°N, représenté par 107 points en longitude et 70 en latitude. Le maillage

(Cf: fig.I.A.2) est décalé et assure la conservation de l'enstrophie (de type C selon la
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classification dARAKAWA) et la résolution du rayon de Rossby. Il est défini par des
fonctions trigonométriques hyperboliques, ce qui permet une résolution variable sur le bassin
selon les régions d'intérét. Ainsi, le maillage est resserré en longitude le long de I'embouchure
amazonienne avec une extension minimale entre 47° et 49°W de 80 km, s'élargit jusqu'a 111
km au centre du bassin et se resserre vers l'est pour atteindre 67 km entre 12° et 13°E. En
latitude, le maillage est élargi aux frontiéres nord et sud avec 139 km de résolution pour se
resserrer a 'équateur jusqu'a 88 km de résolution (Cf: fig.I.A.1).

Les équations du mode¢le résultent de la linéarisation des équations primitives de
NAVIER-STOCKES, de l'approximation de BOUSSINESQ et des hypotheses
d'hydrostaticité, d'incompressibilité et d'adiabaticité (cette demniere hypothése est forte dans les
tropiques ou les échanges thermiques entre océan et atmosphére sont importants).
L'accélération horizontale de Coriolis est négligée et 1'accélération de 1a gravité est considérée
constante (=980,6 cm.s’2 ) . On obtient:

(I.1)  ug-fv =-px/po + AnAu+ (Hyuy),

(L2)  vi+fu=-py/po + ApAv + (Lyv,),

(L3) ux+vy+w,=0

(I4)  p.=-pg

(L5) p,+wp",=0 <=> p-

avec A, et . coefficients de diffusion turbulente horizontale et verticale.
P=p"@ +pxyzb (P(xy.zt) << p(2))
Po : densité moyenne de I'eau de mer.
f= 2.Q.5inQ : paramétre de Coriolis ( Q: vitesse de la rotation terrestre)

N2 : fréquence de Briint- Viisild.
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Grille du modéle linéaire

Fig. LA.1
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Le fait de linéariser autour d'un profil de densité constant sur I'horizontale et dans le
temps, ce qui est une approximation fréquente en modélisation, contraint fortement le mode¢le.
En réalité la densité varie sensiblement dans les tropiques d'une région a une autre. De méme la
variabilité saisonniére de la densité, lide aux mouvements verticaux de la thermocline, est loin
d'étre négligeable (bien qu'inférieure a la variabilité spatiale). Le choix d'un profil moyen
représentatif de 1'Atlantique tropical est donc délicat et conditionne I'ensemble des résultats
d'un tel modele (une étude de sensibilité du modele au profil moyen a été effectuée par DOOS,
1989). Le profil considéré a été choisi approximativement au centre du bassin a 24°W le long de
I'équateur. 11 a ét€ calculé A partir des données du fichier hydrologique de MERLE (1980) et
utilisé ensuite notamment par MERLE et DELCROIX (1984) puis par MERLE et ARNAULT
(1985).

Le fond de I'océan est considéré plat. La vitesse verticale y est supposée nulle ainsi que
les termes de diffusion turbulente verticale. Celd est sans grande conséquence quand on
s'intéresse aux couches de surface. En surface les termes de diffusion turbulente verticale sont
égaux a la tension du vent et la vitesse verticale est nulle (approximation du toit rigide); cette
hypothése n'affecte pas les modes baroclines de basse fréquence, seuls modes explicités par le
modgle, celui-ci résolvant une perturbation autour d'un profil moyen de densité p* (mais elle
affecterait le mode barotrope qui réagit instantanément au forcage; Mc CREARY, 1980).

On fait I'hypothése que les mouvements horizontaux et verticaux sont découplés.

On cherche les solutions sous la forme:
L6) u=I u (xy,0F (2)

@7 v=X v (xy).F (2)
1.8) p=X p,(x.y,).F (2)
19 w= Zn wn(x,y,t).Gn(z) ou n est l'indice du mode.
Fj, et G, sont les fonctions d'amplitude de chaque mode vertical (G, o JF,/dz d'aprés

I'équation 1.3), ou fonctions de structures verticales, et correspondent aux modes propres des

équations précédentes. Nous nous limitons a la résolution des trois premiers modes verticaux.
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11 a été en effet vérifi€ que les trois premiers modes sont de loin les plus représentatifs de la
réponse océanique lorsque 'on considére des grandeurs intégrées. Ayant calculé des hauteurs
dynamiques en sommant sur trois modes puis neuf modes, DU PENHOAT et TREGUIER
(1985) ont montré que les trois premiers modes expliquaient 95% du signal obtenu avec neuf
modes 2 1'équateur et quasiment 100% en allant vers les pdles).

Les équations 1.3, 1.4 et 1.5 permettent d'obtenir les €équations régissant la structure verticale.

Les conditions aux limites étant définies, on procéde a la projection des équations de la quantité

de mouvement 1.1 et 1.2 sur les modes verticaux en les multipliant par Fj, et en les intégrant du
fond a la surface.
On aboutit aux équations a résoudre numériquement:
*structure verticale:
(L10) (Fpy/N2), + ¢;2F, =0
(1.11) Gy + (N2.¢:2).Gp = 0
*structure horizontale:
(1.12)  up - f.vy = r.up + Ap(Upxx+unyy) + Te/Dy + Pax/Po
(L13)  vp +fuy =r1.vy + Ap(Vaxx+Vayy) + Ty/Dp + Poy/Po

(1.14)  pn + Po-CiZ. (Unx+Vny) =0

avecC_: valeur propre et vitesse de phase du mode d'indice n,
Tx et Ty: tensions de vent zonale et méridienne

D n= H/F n(O) ot H est la profondeur du bassin (H=4000m)

r = K/c2: coefficient de frottement, de type friction de RAYLEIGH (K=constante).
Ces deux demiers termes sont obtenus par l'intégration des termes associés a la diffusion
verticale dans les équations de la quantité de mouvements, r intervenant en ayant fait
I'approximation |, = K/N2 (Mc CREARY, 1980). Les Dj, sont les coefficients de couplage de
la tension du vent et r joue un rdle de filtre des ondes courtes et des instabilité€s numériques
créées aux frontiéres; sa valeur varie avec la latitude et équivaut 2 un temps de décroissance

insignifiant de 1 an"1 au centre du bassin et croit vers les frontiéres jusqu'a 0.2 jour'l.
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La paramétrisation de ce coefficent de frottement de RAYLEIGH (soit la valeur donnée a K) ne
repose sur aucun fondement réellement physique (R.H. WEISBERG, T.Y. TANG, 1987).
Les équations de résolution de la structure verticale permettent de calculer les fonctions
d'amplitude, les vitesses de phase, et les coefficients de couplagevde chaque mode, a partir du
profil vertical initial de densité potentielle p*(z) (Cf: tableau 1 et fig.1.A.3).

Les frontieres Nord et Sud sont 'fermées’ selon des conditions de non-glissement, également
imposées le long des cOtes. Ainsi, les composantes de la vitesse normale et tangentielle aux
frontiéres sont nulles (contrairement aux conditions de glissement sans frottement pour
lesquelles seule la composante normale est nulle, sans imposer de contrainte sur la composante
tangentielle) de méme que la composante perpendiculaire 2 la frontiére du gradient de pression.
La réflexion des ondes longues qui se produit sur ce type de frontiere réduit sensiblement le
domaine de validit¢ du modele (nous détaillerons ce probléme des fronti¢res ultérieurement
dans ce chapitre). A l'instant initial, 'océan est au repos. La résolution temporelle du modéle
est définie selon un schéma 'saute-mouton’ (leapfrog) de pas de temps variable, pour des
raisons de stabilité€ numérique (condition de COURANT-FRIEDRICHS-LEWY, 1928), selon
les modes: il est d'1 heure pour le ler, de 2 heures pour le second et de 4 heures pour le 3e
mode vertical. Le forgage du modele est uniquement constitué du vent impos€ en surface qui,
comme pour le modele du G.F.D.L., est le champ de vents climatologiques moyens
dHELLERMAN-ROSENSTEIN, 1983 (Cf: Fig. I.A.4). Nous insistons ici sur un point
important et sur lequel nous reviendrons souvent: ce modeéle est linéaire; ceci implique
qu'il n'admet qu'une solution assymptotique unique a un instant donné pour

un forcage donné.

Tableau 1: caractéristiques des trois premiers modes verticaux.

-n  Cn(cm/s) Dn (m)
1 218 1145.92
2 132 653.99
3 89 1200.93

(n = indice du mode ; Crl = vitesse de phase ; Drl = coefficient de couplage)
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Fig. LA.3: a: profil de référence de densité potentelle
situé & 24°W 2 I'équateur (trait plein) et
fréquence de Briint-Viisili associ€e (points)
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Vents climatologiques moyens

Fig. .A 4

d'HELLERMAN-ROSENSTEIN (1983)

pour les mois de janvier, avril,
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B: UNE ETUDE DE LA BALANCE ENERGETIQUE, DU CHOIX DES
FRONTIERES ET DE LA DISSIPATION DU MODELE :

B:1: INTRODUCTION:

"En météorologie, les données du champ de vitesse sont plus appropri€es que celles du
champ de masse pour initialiser les modeles aux basses latitudes' (TEMPERTON 1973). Cette
affirmation repose sur la théorie de 'ajustement géostrophique et sur les équations de la surface
libre, considérées dans le plan-f (MOREL, TALAGRAND; 1974, ANDERSON, MOORE;
1986). Si cette affirmation peut étre acceptable pour I'atmosphere, elle est inappropriée pour
I'océan. En effet, 1a présence de fronti¢res et une plus grande divergence des ondes internes
océaniques entrainent des différences notables par rapport a I'atmosphere. D'autre part, et
surtout, le plan-f ne prend pas en compte les ondes intervenant dans le plan-béta (Kelvin,
Yanai, planétaires) qui jouent un role primordial lors de I'ajustement dans les oc€ans tropicaux.

Comme l'ont montré ANDERSON et MOORE (1986), le probléme du choix de la
variable a considérer pour initialiser un modéle se pose en terme de balance énergétique; le
champ de masse est préférable si I'énergie potentielle du modele est supérieure a l'énergie
cinétique et le champ de vitesse est a choisir dans le cas inverse. Ils avancent ainsi que le
probléme des données a mesurer et a assimiler dans un modele réaliste dépend essentiellement
de notre connaissance sur la balance énergétique de 'océan réel et de celle du modéle supposé
bien représenter la réalité. Pour aboutir a ces conclusions, ANDERSON et MOORE (1986) ont
tout d'abord fond€ leur étude sur une méthode analytique, en considérant les équations de la
surface libre dans le plan-béta. Ils ont étudié l'initialisation d'une onde de Kelvin et d'une onde
planétaire par des champs de masse et de vitesse. Pour cela, ils ont préalablement défini, pour
chacune de ces ondes, une onde de référence initialisée par les deux champs qu'ils ont ensuite
cherché a reproduire en initialisant I'onde que par un de ces champs. Ils constatent que, pour
l'initialisation des ondes de Kelvin, dont I'énergie est également répartie entre les €nergies
cinétique et potentielle, I'utilisation d'un seul des champs de masse ou de vitesse lors de
l'initialisation permet de reproduire la moiti€ de 1'onde de référence. Les données de masse et

de vitesse produisent des effets similaires et sont donc d'égale importance. Par contre pour les
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ondes planétaires, dont 1'énergie cinétique est essentiellement concentrée dans la ceinture
équatoriale et I'énergie potentielle aux plus hautes latitudes, le probléme est d'autant plus délicat
que le rapport énergie cinétique/énergie potentielle varie avec l'indice du mode et la longueur
d'onde. Cependant, si 1'on considére seulement les premiers modes et les grandes longueurs
d'onde la conclusion est la méme que pour les ondes de Kelvin. Au contraire, pour les faibles
longueurs d'onde, pour lesquelles I'énergie totale est confinée a I'équateur et I'énergie cinétique
nettement supérieure a la potentielle, les données de vitesse sont préférables pour
l'initialisation. ANDERSON et MOORE (1986) ont ensuite effectué ces mémes comparaisons
numériquement dans un modéle linéaire a gravité réduite de 1'océan tropical. Ils concluent qu'il
faut distinguer deux cas:

-dans le cas ol il n'y a aucune friction dans les équations de la quantité de mouvement
du modele, les données de vitesse sont meilleures pour initialiser les ondes a 1'équateur et celles
de masse, par contre, le sont aux plus hautes latitudes;

-dans le cas ol des termes de dissipation sont introduits, alors les petites échelles sont
fortement atténuées, I'énergie cinétique sensiblement dissipée et devient inférieure a 'énergie
potenticlle. Les données de masse sont alors partout préférables. MOORE,
ANDERSON et COOPER (1986) en arrivent 4 la méme conclusion en ayant utilis€ un modele
non linéaire a gravité réduite (2 une couche active) puis un modéle de circulation générale a
douze couches de l'océan Indien. Ainsi, la variable a assimiler dépend des échelles
considérées ainsi que de la présence et de l'importance des termes de
dissipation introduits dans le modele utilisé (ANDERSON, MOORE 1986).

La variable que l'on veut utiliser pour réinitialiser notre mode¢le est la hauteur
dynamique. Nous devons donc vérifier que les caractéristiques énergétiques de notre modele
sont bien conformes au choix de la hauteur dynamique comme paramétre a assimiler.

La raison principale de ce choix est que nous voulons utiliser par la suite des données
altimétriques (mesures de 1'état de surface de la mer) a partir desquelles a ce jour seules des
grandeurs intégrées peuvent €tre déduites. Afin de bénéficier au mieux et le plus tot possible du
nombre considérable déja disponible et A venir de ces données (GEOSAT -1985-, projets
SPINSAT -1990-, ERS1 -1991-, TOPEX-POSEIDON -1992-), il parait essentiel de privilégier
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horizontales a2 5m obtenus par le modeéle

Champs des vitesses
tridimensionnel du GFDL

Fig. I.B.2

FONTHY ALY

PONTHU JAMJARY

. ® ove

ot

e t200vS

SCALE + ~e

i L U A L B M

S

-m.e

e

[freesiy
el
[ARARENRR NN
[FAARN N R SR SRRYIN
_IF(ILH._ i
Sert el iy

T et T ey

. AR N RRRRRRTARNNN
ER R AT N AR A N RN RN NN

L L A ST TR AR R RTE S
R N R/ T [T
R A 74 A_ Py
L A AR R AP R RN AT AT RSN
LR R D RN W/
ST Y j\: 1o
oo _“x(\\: oot
. e erat) Ly

PR IR TN \\

. . ....._:JQ\\

RN\

. PR
LTI 2
g o b .
N & .
H i
PURAEES TR AR S ST Mt S U
‘1 Q.F. » Q. .‘n. v
: Lo
. B
. .
: < N &
(3}
Z . .
x P .
< VE e et .
L LR R N W N I A -
4 IR R AR E N R RSN A3
settedit Tesras .
rretlvesstd e . .
LA F R R R R I .
. . velbvvig .o 1y
€1 . [EVFERN] .o Ie
. o ot veve 22 I vy . m
e o4 ATV A e e N T
P A . m
.u. A R L L ) 4.
g . ¢ 7 3
¢ ot a
i N
0
. o0
‘. A NIRRT N I ~“ “
.. ~:..::\\\VMR
. e« covenpitzz|\ly
PP =
. e 6 siides ] .
4 L RN /74 % s
L 4 i
oo venr]f
. LR Vg
" « ot
‘ Ll.lhk..\. Y 'u
o [ OB TR ST SRS SRS IO PR

MONTHe SEPTEMR .

SONTH: MAREW

—_— . ws A

it

1

R -«

g8

vy

b UG TU S LS S

.—,—...

L T

Certiiieas
AR N NN RN Y
WN=vri ity
N ey
LA AN AR RN R AR
ARSI SRR S RRNNN
(RRNYZZRRR RN SRRNANY

YOvsszz i b v s

. AR e e Z AR R R SR
e IERRRVZ A RN N A EEREY)
D A A Y Y N AT )
R N N R Y IR
. .._::;l\::

ERENRNREY//7))
e s/t ‘

A S

BRAZIL

’
’
v
'
‘
,
.
.
.

- . .

;..

LOses [ UK

(23

e

-0

3¢9

.

[0 obe
N

[ S LS LS RS RS L LS LS o

. |4

. =

EEER AR I B N S RNYY
cetve il

«la

. serniiline . .
. [T SRR N N RN .ﬁm
. it ittt eone o . m
. . IEERETFARY S Y NN .| =
P T S L L I I . m
e I IR ‘T
R N TP PPN N U AT R Y NN v &
co il fianN e . . .
. ) PV e e .
o cannnatteat) ;.
. . ey fe
] _:::_*
N R RN NN A RRY Y]
. RN FF RN V]
. . ‘..:\:..;\\ m
. ..::./:\\ by 9
. o u §
Ry .
4 e eapf
PR "R RS VY PSS SS (E) rr A

“ONTH: MOVEPEBER

MONTH HAY

— . W Oon

va e ep

3 Tty

& . ofe

. ceve |4

. < . o

= . . .
« [N .
w
< .« .
H NI
" [y . .
e/l Y Y .
Ve fEEEIB Yy e .

M seofltiiEsssne s o .

L .o s« oH
P B I m
PR Xy T AT E I T d3
PRI e I T L AT TR . m

" ) D ZZE11 11 S I LN Iy

‘ PR R et 72 L R T DR DR ‘s
I Ry e/ L1 A VT EETS T .
PP R Vanddai .

. . ....\\\v: sy .

- s s eenneneneflll g .

H . - /] i
R YI TV
o b eremarr/] i
PP IPPIER e =

. . ‘. A ﬂ

] D R % u
o« v eee?

P v seensf
o v eavase
Y4 .
ﬂqr BT S R S SRR SR (T A
..1 ‘wf. ..n.’..n L
’
: . H
3 Hves N
[IXRREN . .
TR , .
Presnrve s o .
. 1 . .
m. (I} . .m
[ERE L L .
Tovaanssy .
- Ysvineny .

- v Yava sy Iy

ﬂ.. . Thsens sy o I
. . Fivbssny . M
. . hvvaav sy o | &
[ Py v m

. . e L2 A TR ST Iy

3 P L L A ‘1
[N Y PRR TR NN S § Y /7 EX RS I .

L ') cennl] . .
P4 MR lv\\\\ e .

t . . .::\:..‘\N l.llL«
e e
P
B 2
N Y I L V) D]

u.._w P ‘.::\\\w % 1«
- .\:\\\

N /4

P
N . . .n\“\m lw
L e T S S 2T T T




26

des variables de type hauteur dynamique dans des études d'assimilation de données. La hauteur
dynamique est également une quantité physique qui caractérise le mieux 1'état dynamique de
I'océan, a partir de laquelle peuvent étre déduits les courants géostrophiques moyennés sur la
couche supérieure de I'océan et Etre estimées les variations de la quantité de chaleur dans cette
couche (DELCROIX, 1987).

Par ailleurs, la théorie linéaire est bien adaptée pour prédire une grandeur intégrée selon la
verticale telle que la hauteur dynamique. Ceci a été notamment vérifi€ par DU PENHOAT et
TREGUIER (1985) avec un modele linéaire 2 modes verticaux comparable au ndtre. Au
contraire elle ne I'est pas pour les courants définis a une profondeur donnée. Ceci est illustré
par les figures 1.B.1&2 sur lesquelles sont représentées les courants obtenus par le modele
linéaire et par le modele tridimensionnel du GFDL, ce dernier étant considéré comme
représentatif des courants moyens observés. On voit que le modele linéaire simule bien la
direction des courants en été boréal, ou I'on retrouve le long de I'équateur le Courant Equatorial
Sud vers 1'Ouest et vers 5°N le Contre Courant Equatorial Nord vers 1'Est. Par contre, les
courants obtenus par le modele linéaire sont orientés vers 1'Est le reste de 1l'année,
contrairement a ceux du modele 3D. Ceci s'explique par la non prise en compte des processus
non linéaires et thermodynamiques dans le modeéle, processus dont dépendent fortement les
champs de vitesse dans les tropiques. Ainsi, le seul forgage linéaire du vent ne suffit pas pour
reproduire les vitesses quand le vent est faible. Par contre, en été boréal, lorsque le forcage du
vent est maximum, I'importance des processus thermodynamique et non-linéaire est moindre et
la théorie linéaire reproduit des courants relativement corrects. Par ailleurs le modéele ne
considére que trois modes verticaux. Or, contrairement aux champs de masse, l'influence des
modes €levés sur les vitesses a 1'équateur n'est pas négligeable. Effectivement, dans un modele
linéaire les pressions sont, pour chaque mode, inversement proportionnelles a la hauteur
équivalente (a valeur croissante avec l'indice du mode); les composantes de la vitesse, elles,
sont inversement proportionnelles au produit de la hauteur équivalente et de la vitesse de phase
(qui décroit avec I'indice du mode). Ainsi les composantes de la vitesse des modes élevés sont

non négligeables devant celles des premiers modes (DU PENHOAT & TREGUIER; 1985).
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Enfin la hauteur dynamique est une quantité physique qui est la plus aisément déductible a partir
des données de températuré et de salinité¢ du modele 3D ainsi qu'a partir des pressions de notre
modéle 2 modes verticaux (Cf: annexe A). De plus ce parametre est directement comparable aux
données historiques (MERLE, ARNAULT, 1985).

Précisons ici que les hauteurs dynamiques du modele linéaire sont calculées a partir des trois

champs de 'pseudo-pressions' relatifs aux trois modes (Cf: annexe A.2), et s'expriment de la

3
fagon suivante: H(p1/p2) = Heet - Ho + 9, Pn.Yy.

n=1
Dans cette expression, les termes Hrer , Ho et Yn, sont constants dans le plan horizontal et
dans le temps, étant calculés a partir de paramétres issus du profil moyen de densité potentielle.
Ils ne varient qu'en fonction des profondeurs d'intégration. La hauteur dynamique s'exprime
en cm.dyn.; cette unité est équivalente, avec une erreur d'environ un milli€éme, au cm.
Avant de vérifier, par une étude énergétique, si notre modéle est bien adapté pour
assimiler des données de masse de type hauteur dynamique, nous allons d'abord examiner

deux caractéristiques du modele qui sont les frontiéres et la dissipation latérale.

B:2: LES FRONTIERES ET LA DISSIPATION DANS LE MODELE LINEAIRE.

a: les frontiéres:

Les frontiéres des bassins considérés par les modéles oc€aniques ont toujours constitué
une difficulté majeure, le probléme étant d'introduire des frontieres artificielles sans pour autant
perturber les solutions intérieures du bassin. Deux types d'approche sont utilisés pour affronter
cette difficulté.

La premicre consiste a placer une cote artificielle interdisant tout flux normal a celle-ci. Ce type
de frontiéres, dites fermées, a notamment €té utilis€¢ par DU PENHOAT et TREGUIER (1985)
dans leur modele de I'Atlantique tropical. L'inconvénient majeur de ces frontiéres est que des
ondes parasites y sont générées, lorsque les ondes s'y réfléchissent, et vont ainsi polluer les

champs situés a l'intérieur du bassin. Pour pallier ce probléme, une solution est d'élargir la
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zone étudiée et d'éloigner les frontieres vers les hautes latitudes; c'est ce qu'ont fait
PHILANDER et PACANOWSKI (1986a) dans leur modéle tridimensionnel des océans
tropicaux en employant une grille a maille croissante avec la latitude, les frontiéres Nord et Sud
étant situées a S0°N et 29°S. On peut également introduire un coefficient de dissipation pour
filtrer les instabilités numériques générées aux frontiéres.

La seconde approche consiste a utiliser des fronti€res ouvertes 2 travers lesquelles peuvent
s'échapper les perturbations générées a l'intérieur du bassin. Ce genre de frontiéres a été
notamment utilis€¢ aux limites Nord et Sud dans un modéle & un mode barocline par
BUSALACCHI et PICAUT (1983). Si ce type de frontiére parait plus conforme a la réalité et
constitue un idéal a obtenir pour la modélisation, les diverses méthodes numériques existantes
sont encore peu satisfaisantes, car elles ménent a une perte importante de la masse du bassin et
a une non-conservation de I'énergie (CAMERLENGO & O'BRIEN; 1979, ORLANSKT; 1975,
ROED & COOPER; 1986). Ce probléme n'est toujours pas encore résolu, et a été I'objet d'une
étude spécifique effectuée par BUSALACCHI et BLANC (1988) dans un modele linéaire a un
mode barocline. |

Nous avons précisé dans la description de notre modéle (Chapitre I.A) que nous avions fait le
choix de frontiéres artificielles "fermées" et sans glissement (condition no-slip), c'est-a-dire que
les deux composantes de la vitesse sont nulles aux frontieres. Pour justifier ce choix, nous
avons comparé deux simulations, 1'une effectuée avec des frontieres ouvertes de type
Camerlengo, l'autre avec des frontieres fermées sans glissement. Nous observons sur les
figures 1.B.3.a&b que des frontiéres ouvertes conduisent a une énorme perte de masse qui rend
impossible la reconstitution du champ de hauteur dynamique. Nous constatons en effet, apres
deux années de simulation, une différence systématique de 20 cm.dyn. sur l'ensemble du
bassin, due au flux de masse vers le Nord-Ouest dans le bassin des Caraibes associ€ au courant
du Nord-Brésil et au flux vers les hautes latitudes le long du continent africain, provenant de la
réflexion partielle des ondes de Kelvin équatoriales incidentes qui générent des ondes de Kelvin

cOtiéres.
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Pour le champ de vitesse, BUSALACCHI et BLANC (1988) ont observé qu'un schéma
de fronti¢res ouvertes permettait de mieux simuler les vitesses notamment le long de la cote du
Brésil. Ici, on s'apercoit (Cf: figures I.B.3.c & d) que le fait de prendre des frontiéres ouvertes
modifie peu ce champ malgré 1'absence de réflexion au Nord-Ouest qui devrait améliorer la
représentativité du fort courant du Nord-Brésil.

En conclusion, la nécessité de conserver la masse du bassin nous a conduit a

choisir un schéma de frontiéres fermées.

b: la dissipation:

Le terme de dissipation latérale, intervenant dans les équations de la quantité de
mouvement sous forme d'un Laplacien de la vitesse (Ah Au), est indispensable pour atténuer le
signal numérique de haute fréquence et représenter de fagon statistique les processus de petites
échelles non résolus, c'est-a-dire d'échelles inférieures aux dimensions des mailles de la grille.
La valeur maximale de A}, est déterminée par la condition de stabilité€ de 1'é€quation de diffusion
horizontale et dépend des dimensions de la grille et des pas de temps utilis€és (PEDLOSKY,
1979 -chap.IV-; MESINGER & ARAKAWA, 1976). Ay, doit donc vérifier 1'expression
Ap < (1/27t2). (8x)2/5t soit Ah5108cm2/s. La valeur optimale, déterminée a partir de différentes
expériences numériques, permettant de supprimer le signal numérique sans nuire au signal
physique est de 107cm2/s. A titre d'exemple, le modele "explose” lors de sa phase de spin-up

3 cm2/s (ARNAULT: communication personnelle).

avec un coefficient Ay, de 5.10
Afin d'illustrer les effets de la dissipation sur les champs obtenus, nous avons effectué deux
simulations, l'une sans dissipation, l'autre avec une dissipation de 107cm2/s, apres une phase
de spin-up commune avec dissipation. Les figures I.B.4 & 5 montrent l'influence de ce terme
sur les champs de hauteur dynamique et de vitesse horizontale & 5m. En ce qui concerne les
hauteurs dynamiques, on remarque que, si les structures de grandes échelles spatiales sont les
mémes (série de crétes et de creux situés aux mémes latitudes, et valeurs des hauteurs en bonne

correspondance), les champs different essentiellement par l'aspect des isolignes. Celles-ci sont

nettement moins lisses lorsque la dissipation n'est pas prise en compte, laissant apparaitre des
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structures de petites échelles sur I'ensemble du bassin. Nous notons également une différence
le long de la cOte brésilienne a 5°S ou les isolignes sont nettement plus resserrées le long de la
cote quand la dissipation est présente (couche limite de MUNK). Les vitesses sont globalement
beaucoup plus faibles avec dissipation, surtout a 1'ouest du bassin ol des vitesses de 3,5 m/s
sont obtenues sans dissipation, beaucoup mieux canalisées le long de trajectoires plus lisses
(Cf: figures 1.B.5) et plus représentatives des structures climatologiques (RICHARDSON &
PHILANDER, 1987). Nous reviendrons plus loin sur les effets de la dissipation en analysant

I'énergétique du modele.

c: Energétique du modéle:

Nous présentons le calcul des énergies cinétique et potentielle disponibles du mode¢le
dans l'annexe C. Par cette étude énergétique nous voulons vérifier si 1'énergie potentielle est
supérieure a I'énergie cinétique dans le modeéle. Un tel résultat justifiera I'utilisation de hauteurs
dynamiques comme parameétre a assimiler dans les conditions optimales définies par
ANDERSON et MOORE, étant donné que notre modele fonctionne avec de la dissipation
horizontale et est utilisé aux grandes échelles spatio-temporelles.

Les figures [.B.6.b, 7 et 8 montrent 1'évolution des énergies totale, potentielle et cinétique
pendant les 9 premiéres années de simulation, moyennées respectivement sur la bande de
latitude 5°N-5°S puis sur les régions Ouest et Est de cette bande. L'évolution énergétique du
forcing du vent est également représentée. Nous observons que 1'énergie potentielle est
toujours supérieure a I'énergie cinétique, excepté pendant les mois de mai et juin dans la région
Ouest. Ainsi, sur 1'ensemble de la bande 5°S-5°N, l'énergie potentielle est de 1 a 5 fois
supérieure a l'énergie cinétique, respectivement au printemps (mai) et a la fin de 1'ét€ (aoit,
septembre). Ces rapports deviennent respectivement 2 et 10 dans la partie Est. A I'Ouest, si les
deux types d'énergie sont du méme ordre de grandeur en mai-juin, I'énergie potentielle devient
5 fois supérieure 2 l'énergie cinétique a la fin de 1'ét€. Ces premieres constatations montrent
que, pour se conformer aux conclusions d'ANDERSON et MOORE (1986), nous sommes
dans de bonnes conditions pour initialiser dans notre modele les ondes de

Rossby et de Kelvin en assimilant des données de masse.
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Afin de mieux connaitre I'énergétique du modele, la répartition spatiale des énergies dans le
bassin, les transferts d'énergie entre les différentes parties du bassin et la contribution de
chaque mode dans le bilan énergétique, nous avons examiné plus en détail les résultats de cette

étude énergétique.

ASPECT GENERAL ET REGIONAL:

Les évolutions des énergies totale, potentielle et cinétique pendant les 9 premiéres
années de simulation (fig.: I.B.6.b, 7.et 8) nous permettent tout d'abord de constater que, dans
tous les cas, le signal annuel typique de I'océan Atlantique tropical est trés bien représenté, avec
des maxima en été boréal (aoiit-septembre) et des minima au printemps (avril-mai). Nous
remarquons également que les maxima des énergies totale et potentielle sont en retard de phase
de deux mois par rapport a 1'énergie cinétique, qui évolue en phase avec la contribution
énergétique du forgage du vent, maximale en juillet et minimale de janvier & mars. La courbe
présentant la contribution énergétique du forgage du vent permet de distinguer les
caractéristiques des évolutions des composantes zonale et méridienne de la tension du vent,
représentées le long de 1'équateur sur les figures 1.B.9. Ainsi, le maximum énergétique de
juillet correspond a la forte croissance d'intensité des vents d'Est équatoriaux et aux maxima
des vents du Sud dans la partie Est du bassin, les deux phénoménes étant liés a la remontée
vers le Nord de 1a Z.1.T.C. (Zone Inter-Tropicale de Convergence des alizées). Les minima de
novembre et février-mars correspondent aux décroissances d'intensité des vents d'Ouest dans
la partie Est du bassin, qui succédent aux maxima de septembre-octobre et de janvier (il se
produit ce qui est couramment appel€ la "petite saison froide"” en janvier-février dans le golfe de
Guinée). Un renforcement des vents d'Est équatoriaux au centre du bassin et un accroissement
des vents du Nord a I'Ouest de 40°W expliquent le pic secondaire de décembre.

Dans la partie Est du bassin (fig.: 1.B.8) on observe nettement un signal tri-annuel de I'énergie
cinétique, chaque pic correspondant a trois maxima caractéristiques du vent (vents d'Ouest dans
la partie Est du bassin maximum en septembre-octobre et en janvier-février, puis renforcement
des vents du Sud en juin-juillet) alors que 1'énergie potentielle montre un cycle annuel bien

marqué avec un maximum en aoiit (1a tension du vent étant maximale en juillet) et un minimum
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en avril. Par contre dans le bassin Ouest, I'énergie cinétique montre un cycle annuel dominant
(malgré un faible pic secondaire sur la courbe du forgage du vent en décembre, di a de forts
vents du Nord a I'Ouest de 40°W). L'énergie potentielle montre également un cycle annuel avec
un maximum en octobre (la tension du vent étant maximale en aotiit) et un minimum en mai.
Observons maintenant I'évolution interannuelle globale. Alors que l'énergie totale sur
I'ensemble de la bande 5°S-5°N croit légérement pendant les quatre premiéres années avant de
se stabiliser, on voit nettement une évolution de la distribution de I'énergie entre les bassins Est
et Ouest. Elle décroit en effet fortement les 4 premiéres années dans la partie Est, alors qu'elle
croit dans la partie Ouest. De plus cette évolution n'est toujours pas completement stabilisée au
bout de neuf années de simulation (nous reviendrons ultérieurement sur ce point). Il faut noter
que I'évolution de I'énergie est essentiellement due a I'énergie potentielle, I'énergie cinétique
étant stabilisée dés la troisiéme année.

- Pour revenir sur les effets de la dissipation, nous remarquons que lorsque la dissipation
n'est pas prise en compte (Cf: figure 1.B.6.a), I'énergie cinétique est supérieure a I'énergie
potentielle dans un rapport de 1,5 a 3 sur I'ensemble de la bande 5°N-5°S. Nous remarquons
également que les énergies potentielle, cinétique et du forgage du vent n'évoluent plus avec la
méme phase que précédemment, et leur maxima sont décalés dans le temps par rapport a la
simulation avec dissipation. Ainsi, le maximum de I'énergie du forgage du vent a lieu en juillet-
aolt (au lieu de juin-juillet), celui de I'énergie potentielle en octobre (au lieu de aotit-septembre)
et celui de 1'énergie cinétique fin octobre-début novembre (au lieu de juin-juillet). Enfin,
I'énergie totale est pratiquement inchangée dans le bassin Est, alors qu'elle est beaucoup plus
forte dans le bassin Ouest, ou se trouve concentrée la majeure partie de 1'énergie cinétique (non
montré). Ainsi, la dissipation a tendance a fortement atténuer l'énergie cinétique,
surtout a 1I'Ouest, 24 mieux répartir 1'énergie entre I'Est et 1'Ouest du bassin et
enfin a induire un déphasage cohérent entre les énergies, 1'énergie cinétique se
retrouvant en phase avec la tension du vent. Notons en effet qu'un tel retard de phase
de I'énergie cinétique par rapport a 1'énergie potentielle dans le cas ou la dissipation n'est pas
prise en compte n'est pas en accord avec les observations. Ainsi, ce maximum de 'énergie

cinétique apparait en octobre-novembre, soit tardivement aprés les maxima d'intensité du vent
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(aofit) et les intensités maximales des courants observés ou déduits des dérives de bateaux

(ARNAULT, 1985).

ASPECT MODE PAR MODE:

Nous avons analysé les contributions de chaque mode pour les énergies potentielle et
cinétique. La somme des énergies obtenues pour chaque mode fournit les énergies obtenues
précédemment (Cf: annexe C). Avant d'entrer dans une description détaillée, revenons sur un
effet de la dissipation non mentionné jusqu'ici. Les énergies cinétiques obtenues sans et avec
dissipation dans la partie Ouest de la bande tropicale 5°S-5°N sont montrées sur les figures
I.LB.10.a et b. On voit que les maxima des trois modes sont atténués pour les modes 1, 2 et 3
respectivement dans un rapport 13, 11 et 8 et les minima dans un rapport 25, 25 et 15 lorsqu'il
y a de la dissipation. Ainsi, celle-ci augmente les amplitudes relatives a chaque mode. Ceci est
di au signal numérique qui se propage indépendamment de l'intensité du forcing du vent. De ce
fait, le bruit induit par les perturbations numériques masque presque complétement les
caractéristiques des cycles des énergies de chaque mode. Par exemple, le cycle bi-annuel du
troisi¢me mode est tres peu visible lorsque la dissipation est nulle, alors que le pic secondaire
d'octobre du second mode disparait complétement. Nous nous limitons a partir de maintenant a
la description de la simulation avec dissipation.

L'évolution des énergies potentielles de chaque mode est représentée sur les figures
I.B.11.b, c et d, pour la bande 5°S-5°N, et ses bassins Est et Ouest. Sur la bande 5°S-5°N, ces
évolutions montrent que le premier mode apporte une contribution trés faible et que le second
mode domine nettement sauf aux mois d'hiver boréal, entre novembre et mars, ot le troisi¢me
mode est légérement supérieur. Alors que les second et troisiéme modes montrent un signal
annuel avec des maxima respectifs en septembre et en octobre-novembre, le premier met en
relief un cycle biannuel avec un maximum principal en aofit et un secondaire en décembre.
Ainsi, le second mode présente un déphasage retard de 1 mois par rappori au premies, et le
troisiéme de 1,5 mois par rapport au second. Ces déphasages sont diis aux différents temps de
propagation des ondes, les vitesses de phase diminuant avec l'indice du mode (Cf: tableau I.1).

De plus, le premier mode présente un déphasage retard d'environ 15 jours par rapport a la
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tension du vent. Ceci explique, vus les déphasage relatifs entre les modes et leurs différentes
amplitudes, le déphasage de deux mois entre la tension du vent et I'énergie potentielle totale. Le
signal bi-annuel du premier mode provient du fait que ce mode est le plus rapide et peut seul
réagir significativement a la tension du vent. Le pic secondaire a lieu fin décembre, soit
effectivement environ 15 jours apres le renforcement des vents d'Est équatoriaux au centre du
bassin. D'autre part, 1'énergie potentielle du troisitme mode devient supérieure a celle du
second car ce dernier évolue plus rapidement, alors que les écarts relatifs entre ces modes est
assez faible.

Les évolutions de I'énergie potentielle dans les bassins Est et OQuest montrent une croissance de
'énergie potentielle & 'Ouest et une décroissance a I'Est. Cependant, les temps d'ajustement
des différents modes augmentent avec I'indice du mode. Ainsi, ce transfert d'énergie entre les
deux régions Est et Ouest est essentiellement due au troisieme mode, le premier étant stable dés
la 3¢me année de simulation, et le second vers la 7¢me. Ainsi, I'énergie potentielle croit dans la
partie Ouest de 68 4 70.5 cm2/s2 entre les 8¢me et 9¢me années, alors qu'elle décroit de 27.3 a
26 cm2/s2 dans la partie Est. Cette évolution a plusieurs explications. Elle est d'abord due au
fait que le temps d'ajustement du bassin croit non seulement avec l'indice du mode mais aussi
avec la latitude. Par exemple, le temps nécessaire pour qu'une onde longue de Rossby traverse
le bassin d'Est en Ouest A 10°de latitude est de 7,4 ans contre 2 ans a 5°de latitude. Or le bassin
est totalement équilibré quand les ondes de Kelvin et de Rossby, respectivement générées aux
cotes Est et Ouest par réflexion des ondes de Rossby et de Kelvin, se sont totalement atténuées.
L'évolution de 1'énergie est également due au schéma numérique du modele aux frontiéres qui
crée des instabilités, trés longues a se stabiliser, centrées sur les creux situés au Nord-Ouest et
au Sud-Ouest du bassin, creux trop fortement prononcés dans notre modele (nous reviendrons
ultérieurement sur ce point). Enfin, I'absence d'une dynamique spécifique pour la couche limite
du bord Ouest (ou sont piégées des ondes de Rossby courtes non solutions de nos équations)
fait qu'une concentration d'énergie faiblement dissipée s'y produit. Le fait que le modele ne soit
toujours pas stabilis€ au bout de neuf ans est trés bien illustré par I'évolution de 1'énergie
potentielle moyennée sur tout le bassin (Fig.:I.B.11.a). On y voit que le premier mode est

stabilisé au bout de trois ans, le second vers la huiti€me année alors que le troisiéme est
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toujours en phase de relaxation. Il s'est avéré que dix-sept années de simulation
étaient nécessaires pour obtenir une stabilisation parfaite du modéele sur le
bassin limité aux latitudes 15°S et 15°N.
Une autre différence entre les énergies potentielles des bassins Est et Ouest vient des €carts
entre les amplitudes des second et troisieme modes, sensibles 2 I'Ouest (ou le second mode est
nettement dominant une grande partie de 1'année) mais faibles a 1'Est. Ainsi, on voit qu'a
I'Ouest I'énergie du troisieme mode n'est que légérement supérieure a celle du deuxiéme mode
lors des mois de novembre & mars (bien que 1'écart augmente un peu car le troisitme mode
évolue toujours). A I'Est I'énergie du troisi¢éme mode diminue mais est nettement supérieure a
celle du second lors des premiéres années de simulation, ceci de septembre 2 avril soit sept
mois sur douze. Cela est en partie dii au déphasage entre les modes qui accentue ce phénomeéne
a I'Est ou les amplitudes sont beaucoup plus faibles qu'a I'Ouest (les tensions de vent y étant
beaucoup plus fortes). Mais si I'on revient a la figure 1.A.3 montrant les profils des trois modes
verticaux, on voit que le deuxieéme mode passe par la valeur O vers 170m alors que le troisiéme
mode passe par 0 & 70m. Ces deux profondeurs sont a relier avec la profondeur de la
thermocline dans les deux bassins équatoriaux Est et Ouest. En effet, & 1'Est la profondeur
moyenne de la thermocline varie typiquement entre 40 et 80m, alors qu'a 1'Ouest elle varie entre
120 et 200m selon I'endroit et 1a saison considérés (ces valeurs se retrouvent dans la simulation
climatologique du modele tridimensionnel du GFDL; voir atlas: BOURLES, 1987). Ainsi, le
profil du second mode est représentatif du profil thermique typique de 1'Ouest
du bassin équatorial alors que le profil du troisieme mode l'est pour la partie
Est. Ceci explique une plus grande importance relative du second mode a
I'Ouest et du troisieme mode a 1'Est. Ces résultats confirment le fait que si
I'on souhaite améliorer la représentation des bassins Est équatoriaux par une
théorie linéaire 4 modes, la prise en compte de modes d'indices élevés est
nécessaire.

L'observation des évolutions des énergies cinétiques met en évidence que les différents
signaux visibles lors du cycle annuel de I'énergie cinétique totale sont diis aux réponses

distinctes des modes et non pas a la réponse simultanée des trois. Nous nous limiterons a
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observer le bassin Est de la bande 5°S-5°N (figure 1.B.12). 11 est notable que 1'on vérifie encore
sur les énergies cinétiques la prédominance du troisieme mode sur le second pendant une
grande partie de I'année a I'Est du bassin. (Ceci n'est pas le cas si 1'on observe les énergies
cinétiques moyennées sur le bassin Ouest ou sur I'ensemble du bassin - non montrées -).
Chacun des trois modes montre un signal triannuel. Ceci est moins net pour le troisi€me mode,
mais on peut distinguer un léger pic en novembre. L'énergie cinétique totale évolue en phase
avec la tension du vent; nous nous apercevons ici que deux pics sont diis au troisi¢me mode et
que le dernier est dii au second mode. Ainsi, le pic correspondant a la petite saison froide de
janvier-février est dii au troisiéme mode qui réagit fortement a ce phénomene (a noter que le
déphasage total entre les trois modes ne dépasse pas un mois). Le deuxiéme maximum de
juillet-aoiit, dii a l'intensification des vents du Sud, provient de la réponse conjuguée des
second et troisieme modes, ce dernier étant dominant. Par contre, le t;oisiéme maximum du
mois d'octobre, provoqué par une extension et une intensité maximales des vents d'Ouest, est
uniquement dii au second mode, le troisitme montrant un minimum d'énergie (nous percevons
une faible réponse de ce mode, beaucoup plus lent, en novembre). Nous notons également la
treés faible contribution du premier mode dans I'énergie cinétique; elle est cependant presque
équivalente a celle du troisi¢me mode a I'Ouest et sur I'ensemble du bassin (non montré). De
méme, comme nous l'avions observé pour les énergies potentielles, la contribution du
deuxiéme mode dans I'énergie cinétique est forte a I'Ouest, celle du troisieéme y étant nettement
plus faible, alors qu'a 1'Est elles sont du méme ordre. Nous retrouvons donc les conclusions
relatives a l'importance relative des modes dans les différents bassins, liée aux profils verticaux
de ces modes.

Cette étude énergétique préliminaire nous a permis de mettre en évidence
les différences les plus importantes entre les bassins Est et Ouest, et les
transferts d'énergie Est->Quest qui s'établissent entre ces bassins lors de la
stabilisation du modele. Nous avons vu que le modele n'était toujours pas
stabilisé au bout de neuf années de simulation, ce qui nous a conduits a
effectuer une simulation de 17 ans. Cette étude nous a montré également la

différence de représentativité des différents modes selon le bassin considéré.
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Ceci montre qu'il n'est a priori pas possible de privilégier un mode parmi les trois modes
baroclines résolus par le modele au cours de processus d'initialisation sur l'ensemble du
bassin. Le second mode est souvent considéré comme le mode dominant en modélisation
linéaire de l'océan Atlantique tropical (Mc CREARY 1980, PHILANDER & PACANOWSKI
1980, BUSALACCHI & PICAUT 1983); nous aurions pu envisager de n'utiliser que ce mode
pour réinitialiser notre modele lors de processus d'assimilation. Si ce mode est effectivement
dominant & 1'Ouest du bassin, il n'en est pas de méme a I'Est ol le troisieme mode se révéle

nécessaire pour initialiser les champs de fagon représentative.
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Fig. LB.10:  Energies cinétiques du modele linéaire moyennées sur la bande zonale
5°S-5°N dans le bassin Quest (60°W-20°W)
a: obtenues sans dissipation (en haut)
b: obtenues avec dissipation (en bas)
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Fig.1.B.11.a:
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Fig. LB.11.b:
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Fig. LB.11.c:

ENERGIES POTENTIELLES DU MODELE LINEAIRE (Ah=10**7)
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CHAPITRE II: PREMIERS TESTS D'ASSIMILATION '"MODELE / MODELE'.

ETUDE DE SENSIBILITE:

II.1: INTRODUCTION.

Un des problémes essentiels qui se posent lors de la mise au point d'une méthode
d'assimilation de données dans un mode¢le est de connaitre 1'impact des chocs causés par les
assimilations dans ce modéle. Cet impact dépend de la méthode choisie mais €galement de
I'échantillonnage des données et de la région océanique considérée. Concernant ce dernier
point, les océans tropicaux sont particuliers dans le sens ou la dynamique tropicale est telle
qu'une perturbation, d'origine atmosphérique ou océanique, va se propager tres rapidement a
travers le bassin. Ainsi, I'équilibre global du bassin est atteint apreés quelques mois seulement
dans un océan de la taille de 1'océan Atlantique tropical. Néanmoins, deux questions
importantes se posent:

- tout d'abord, ces processus d'assimilation vont-ils générer, dans certaines conditions a
déterminer, des phénomenes dynamiques parasites (ondes)? si ces phénomeénes apparaissent,
comment parvenir 2 les maitriser? Autrement dit, comment, dans des processus d'initialisation
de modeles océaniques, parvenir 2 maitriser les phénomeénes dynamiques qui en sont issus et a
contrdler l'information introduite par ces processus dans les modeles, afin d'étre certains que
de tels processus vont effectivement améliorer les résultats du modele et non pas au contraire
les polluer par du signal parasite non "absorbé" par la dynamique du modele?

- d'autre part, comment le bassin va-t-il s'équilibrer suite au choc imposé lors de
I'assimilation et avec quelle constante de temps, en fonction de la latitude, de la longitude mais
aussi en fonction de 1'échantillonnage spatial des données assimilées?

Il apparait donc évident, préalablement 2 la mise au point d'une méthode d'assimilation de
données et quand la complexité du modele le permet, qu'une étude simple de 1'impact du choc
de l'assimilation est nécessaire et qu'il nous faut voir comment de faibles perturbations agissent
sur les résultats des simulations, en essayant de comprendre pourquoi le modele réagit de telle

ou telle maniére a ces perturbations.
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Dans le cas de notre modele linéaire, avec lequel nous pouvons faire une étude mode par mode,
nous avons cherché a déterminer les conditions favorables, sinon optimales, concernant le lieu
et la fréquence des interventions pour pouvoir améliorer ses résultats, pourquoi il en est ainsi,
comment réagit tel ou tel mode vertical et quelles sont les ondes éventuelles générées, ceci en
effectuant de faibles modifications des résultats, c'est-a-dire en utilisant des champs de
données dont l'intégralité du contenu physique puisse €tre assimilé par le mode¢le. Ainsi, au
cours de cette premicre étude, nous avons effectué des tests préliminaires de réinitialisation en
utilisant comme données "observées” les propres résultats du modele linéaire. Dans ces tests,
le modele posséde les mémes degrés de liberté que les données; celles-ci sont donc consistantes
et compatibles avec la physique du modele et de ce fait "digérables” par celui-ci. En effet,
introduire des champs de masse "réels”, c'est-a-dire ici issus du modele tridimensionnel du
GFDL, risquerait d'imposer de forts écarts entre les résultats du modéle et les données et
conduirait 3 une réaction du modele a priori difficilement interprétable a ce stade de l'étude.
Comme nous 1'avons vu dans le chapitre précédent, les régions du bassin pour lesquelles
le modele met beaucoup de temps a se stabiliser sont essentiellement les régions Nord-Ouest et
Sud-Est. Ces régions sont le si¢ge d'une accumulation d'énergie potentielle, due notamment
aux conditions aux frontiéres imposées; pour cette raison, le modele est considéré valable
uniquement dans la bande 5°N-5°S. 1l est cependant important que le bassin limité & la bande
10°S-10°N (les conditions aux frontiéres se faisant toujours fortement sentir au-dela de ces
latitudes) soit €galement stabilisé pour pouvoir effectuer dans les meilleures conditions
possibles des tests sur l'impact géographique des processus d'assimilation, et pour éviter
notamment que le signal créé par ces processus ne se mélange a du signal dii a la stabilisation
du modéle. Quinze années environ sont nécessaires au 3¥M€ mode pour atteindre un état
d'équilibre au-dela de 10°S-10°N. Pour mener les expériences suivantes, nous avons donc
considéré la 17¢me apnnée comme année de référence (ou simulation de
référence), au cours de laquelle nous avons prélevé les champs de pression de
chaque mode qui nous serviront d'"observations”. Le modele est alors parfaitement

équilibré entre 15°S-15°N.
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Dans cette étude de sensibilité du modele, nous avons effectué divers tests différant par les
régions et les fréquences des processus d'initialisation. Nous avons voulu voir si le fait de
remplacer, en certains endroits spécifiques du bassin et avec une fréquence donnée, les
résultats d'une année instable du modele par ceux de notre année de référence pouvait accélérer
le processus de stabilisation.

L'année choisie pour effectuer cette étude, donc au cours de laquelle nous
assimilons les "observations" issues de la 17¢me apnée, est la seconde année
de simulation, derniére pour laquelle aucun des trois modes n'est stabilisé.
Cependant, vu les temps respectifs de stabilisation de chaque mode, il est clair que les écarts
imposés entre les résultats de la 26Me année et les "observations" (résultats de la 17¢me année)
seront croissants avec l'indice des modes. Ainsi le 32me€ mode barocline sera affecté par les
écarts imposés les plus importants. Le fait que ce mode est le plus long 2 atteindre un équilibre
laisse également prévoir qu'il sera le plus long a absorber totalement les nouvelles conditions

imposées lors des assimilations.

I1.2: DESCRIPTION DES CHAMPS INITIAUX ET DES 'OBSERVATIONS':
Avant de détailler les différents tests effectués, il importe d'observer ces deux années de
simulation et ce qui les distingue (Cf.: figures II.1, 2, 3 & 4). Les champs initiaux sont les
résultats de la seconde année de simulation, les 'observations' ceux de la 17¢me Une
caractéristique générale des champs de pression (qui, rappelons-le, représentent des anomalies
par rapport 2 un profil moyen -cf.: chap.I-) est qu'ils sont négatifs dans la partie Est du bassin
et positifs dans la partie Ouest. Ceci résulte de 1'inclinaison Est-Ouest de la topographie de
surface, caractéristique des océans tropicaux et li€e a la structure thermique de ces océans
(couche chaude et homogéne épaisse a 1'Ouest). Ces champs préfigurent celui de la hauteur
dynamique, comme nous pouvons l'observer en comparant les figures II.4 concernant le
champ de hauteur dynamique avec celles des différents champs de pression (fig. II.1, 2 & 3).

Les similitudes entre le champ de hauteur dynamique et ceux des champs de masse du second
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Fig. IL.1:  Champs de pression relatif au premier mode barocline
aux mois de janvier (2 gauche) et de juillet (2 droite)

-en haut: 17°™ année de simulation (an 17)

-au milieu: zémc année de simulation (an 2)
-en bas: différence (an 17 - an 2)
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Fig I1.2:  Champs de pression relatif au deuxiéme mode barocline
aux mois de janvier (A gauche) et de juillet (2 droite)

-en haut: 17éme

année de simulation (an 17)

-au milieu: zéme année de simulation (an 2)
-en bas: différence (an 2 - an 17)
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Fig. [1.3:  Champs de pression relatif au troisiéme mode barocline
aux mois de janvier (2 gauche) et de juillet (2 droite)

-en haut: 17°™° année de simulation (an 17)

-au milieu: Zémc année de simulation (an 2)
- -en bas: différence (an 2 - an 17)
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Fig. [1.4:  Champs de hauteur dynamique 5/500 db:
aux mois de janvier (2 gauche) et de juillet (4 droite)

-en haut: 17c\mc année de simulation (an 17)

-au milieu: 2°© année de simulation (an 2)
-en bas: différence (an 17 - an 2)
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mode sont cependant plus nettes. Ceci s'explique par le fait que lorsque nous reconstituons le
champ de hauteur dynamique a partir des pressions (Cf: annexe A), le calcul des coefficients
Y, affectés a chaque mode indique que les trois modes interviennent respectivement pour 16%,
54% et 30% du champ de hauteur dynamique (Y1=2,O6.10‘2, Y2=6,96. 10‘2, Y3=3,92.10‘2).
Comme nous l'avons vu lors de I'étude énergétique, Le deuxieéme mode est également le plus
énergétique; il offre donc des structures et des amplitudes beaucoup plus marquées que les
autres. Par exemple, pour le mois de janvier de la 17¢me année, le gradient équatorial entre 0°W
et S0°W fourni par le second mode est de 2500 cm2/s2, alors qu'il est respectivement de 1500
et de 1750 cm?/s2 pour les premier et troisitme modes.

Pour les trois modes, on observe que les différences entre les deux années de simulation
augmentent avec la latitude (par exemple, on passe de 200 cm?2/s2 vers I'équateur i des valeurs
supérieures A 1000 cm?2/s2 vers 10°N pour le second mode); ceci est dii aux conditions aux
frontiéres et a la croissance avec la latitude du temps d'ajustement des ondes. Les différences
augmentent également avec 1'indice du mode; alors qu'elles sont de l'ordre de 10 cm?2/s2 pour
le ler mode, elles sont comprises entre 100 et 200 cm?2/s2 pour les deux autres, atteignant 200
cm?/s2 2 trés basse latitude pour le troisiéme. Les différences sont plus fortes en janvier qu'en
juillet (décroissantes avec le temps) car les six mois supplémentaires de la 2¢me année ont
permis de se rapprocher de la situation d'équilibre (ce n'est donc pas une caractéristique due au
cycle saisonnier). Nous avons vu lors de 1'étude énergétique que le processus de stabilisation
s'effectue par un transfert vers I'Ouest de 1'énergie potentielle, interprétable comme un transfert
de masse d'eau vers 1'Ouest. Nous retrouvons ici cette caractéristique en remarquant un
transfert vers 1'Ouest des isolignes des champs de pression au cours du temps, soit un
déplacement vers 1'Est des isolignes des champs de différences. Ceci est net si nous observons
le 38me mode, pour lequel les différences sont plus marquées a I'Est et au centre du bassin en
janvier qu'en juillet.

Ces caractéristiques générales se retrouvent dans les champs de hauteur dynamique (fig.: 11.4).
On remarque que les valeurs obtenues pendant la 17¢Me année sont supérieures 2 celles de la
2¢me année sur I'ensemble du bassin équatorial. Les différences sont de I'ordre de 2 cm.dyn. le

long de 1'équateur au début de 1'année et il faut attendre le mois de janvier de la troisieme année
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de simulation pour que ces différences soient inférieures & 1 cm.dyn.. Leurs amplitudes
augmentent avec la latitude et vers 1'Ouest. Elles s'annulent ensuite pour devenir négatives au
S.E. et au N.W. ou elles atteignent -15 cm.dyn. a 13°N-50°W en raison des fronti¢res
imposées aux limites du bassin. Ces amplitudes décroissent ensuite lentement avec le temps, ce
qui se traduit par un déplacement des isolignes vers le N.W. dans I'hémisphere Nord et vers le

S.E. dans I'hémisphére Sud.

I1.3: PRINCIPE DE L'ASSIMILATION:

Les résultats, c'est-a-dire les champs de vitesse et de pression relatifs a chaque mode, de
chaque année de simulation sont stockés tous les 15 jours, c'est-a-dire au premier pas de temps
et au pas de temps central de chaque mois. Une assimilation des observations lors d'une
simulation consiste simplement & remplacer les résultats du modele, soit dans notre étude les
champs de pression, par les 'observations' (ici, les champs de pression de 1'année de
référence, soit la 17¢8Me année) a l'instant ou celles-ci sont disponibles. Les 'observations’,
situées aux points de grille du modele, sont utilisées sans aucun traitement préalable.

Le schéma adopté ici pour remplacer, a un instant tg, une valeur X, du modele par une
donnée X4 consiste 2 remplacer progressivement Xp, 2 partir du N®M€ pas de temps précédent
t, par la variable suivante: |
(IL1) X*(tg - n.8t) = Xm(to - n.3t).(1-cosm(t)) + Xy(tg).cosm(t)

ol o)t) = (n/N).(%/2), n est l'indice du pas de temps (n=1,...N) et 3t le pas de temps.

Le choix de N, nombre de pas de temps sur lequel s'effectue le remplacement progressif des
résultats du modele par les observations, ne repose sur aucun critére purement physique. Nous
avons choisi pour ces expériences N=10. Le pas de temps variant avec l'indice des modes,
l'injection des 'observations' commence ainsi respectivement 10h, 20h et 40h avant t( pour le

premier, second et troisieme mode.
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Ce schéma simpliste s'inspire du schéma par pondération directe, par laquelle la valeur a
modifier est pondérée plus ou moins fortement par la donnée, sous une forme:

dL.2) X*(to) = (1-00).Xm(to) +0t.Xd(to)

Alors le cas a=1 consiste a remplacer simplement la valeur estimée par le modéle par
I'observation. Cependant, dans notre cas, le remplacement s'effectue progressivement, le
coefficient de pondération variant de 0 (juste avant le début de I'injection) & 1 (en t =tp). En ce
sens, notre schéma s'apparente a la technique de relaxation Newtonienne, couramment utilisée
en assimilation (VERRON & HOLLAND, 1988; HOLLAND & VERRON, 1988), avec
laquelle le modele est progressivement conduit vers les observations. Ici, nous conduisons
progressivement les valeurs du modele vers celles des observations, en méme temps que le
modele diffuse progressivement autour des observations, au cours de la simulation,
l'information partielle ainsi apportée. Ainsi, au début de la phase d'initialisation, et aux points
de données, la correction due aux observations est supérieure a celle due a 1'évolution propre
du modele. Mais au cours de l'initialisation, cette correction s'atténue jusqu'a ce que la
physique du modele fedevienne dominante, alors qu'elle propage l'information vers les points
environnants. Ce schéma permet également d'éviter de générer de forts gradients spatio-
temporel autour des points de données, susceptibles de se présenter si les valeurs du modele
étaient brutalement remplacées par les observations au seul pas de temps ou celles-ci sont
disponibles.

Cependant, lorsque les 'observations' considérées couvrent tout le bassin, c'est-a-dire si nous
remplagons les résultats du modele en tous les points de grille, des expériences ont montré que
ce schéma n'apportait rien par rapport a un remplacement brutal des champs au seul pas de
temps ou les observations sont disponibles. Nous n'utilisons donc ce schéma
uniquement lors des expériences concernant l'impact d'assimilation de
données situées dans des régions spécifiques du bassin.

Dans cette série d'expériences, aucune hypothése n'est faite sur les erreurs du modele et des
données. Nous ne cherchons pas ici a étudier ou a modifier les parametres physiques du
modele. Le modele est considéré comme parfait et les données sans erreur, données et modele

ayant les mémes degrés de liberté. Nous observons comment se comporte le modele a la suite
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d'une seule puis d'une série d'injections de données, et comment varie la réponse du modele a
ces processus selon la région ou les 'observations' sont assimilées.

Les résultats concernant les hauteurs dynamiques sont représentés en fonction du temps par '
écart quadratique moyen (E.Q.M.) entre les champs obtenus lors de la simulation avec

assimilation et les 'observations'. Ces écarts s'expriment sous la forme:

(I1.3) E.QM = /\/ é‘ (Hass(x’y’t) - :Hobs(x’y’t))zds

D
Hass: champ obtenu lors de la simulation avec assimilation
Hobs: champ observé et assimilé
S : surface du bassin sur laquelle sont moyennés les écarts quadratiques
Ces E.Q.M. ont été calculés sur différentes régions du bassin et également par longitudes et
latitudes. Nous présentons également des évolutions temporelles en quelques points du bassin

et des cartes globales de différences.

I1.4: PREMIER TEST: EXPERIENCE DE BASE.

Cette expérience, dite de base, consiste 3 assimiler une seule fois les 'observations' avec la
couverture spatiale optimale. Nous assimilons les trois champs de pseudo-pression de la 17¢me
année, correspondant aux trois modes, sur tout le domaine d'étude. Le but de cette expérience
est de vérifier si un modéle peut ainsi 'reconnaitre’ son état d'équilibre. Autrement dit, des
observations, obtenues globalement sur tout un domaine d'étude et satisfaisant une certaine
dynamique, peuvent-elles étre reconnues par un mod¢le contenant rigoureusement la méme
dynamique comme un de ses €états possibles et, de ce fait, &tre considérées comme un nouvel
état initial parfait pour ce modeéle?

Nous avons donc assimil€ les observations en tous les points de grille et au premier pas de
temps ou elles sont disponibles, soit au 15 janvier, et avons laiss€ évoluer le modéle pendant

une année.
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La figure I1.5 montre 1'évolution du champ de pression du troisieéme mode barocline en un
point situé a 30°W - 10°S, soit en un point ou les différences initiales entre les 'observations'
considérées et le modele sont importantes. Nous voyons que, rapidement aprés la
réinitialisation, la différence initiale de 700 cm?/s2 est oubliée et le modele suit rigoureusement
la méme évolution que l'année de référence. De méme, les figures I1.6 montrent les E.Q.M.
calculés sur tout le bassin et sur la bande équatoriale 3°N-3°S. Nous constatons que les E.Q.M.
entre les observations et les champs obtenus sont négligeables et convergent rapidement vers
zéro. Nous remarquons cependant une croissance des E.Q.M. lors du premier mois suivant
I'assimilation, mais ensuite les valeurs obtenues restent trés faibles par rapport aux E.Q.M.
initiaux entre les 'observations' et la seconde année du modele sans assimilation. Ainsi par
exemple, dans la bande équatoriale les E.Q.M. maximaux observés pendant le mois de février
sont de 0.5 cm.dyn. au lieu des 2 cm.dyn. initiaux. Les valeurs décroissent ensuite rapidement
et nous pouvons considérer que le modele a effectivement oubli€ ses conditions initiales dés le
quatrieéme mois suivant l'assimilation, pour évoluer alors comme 1'année de référence, c'est-a-
dire la 178me année.

Observons ici les différences entre les observations et le modéle d'un point de vue énergétique.
La figure II.7 montre le champ de différence entre les énergies potentielles du champ assimilé
(178me année) et du champ simulé la seconde année, au 15 janvier soit a l'instant de
l'assimilation; elle illustre le choc énergétique imposé lors de 1'assimilation. Nous vérifions
qu'entre les deux années considérées l'énergie se répartit d'avantage vers 1'Ouest et se
concentre vers les hautes latitudes. Cependant, si la distribution spatiale de 1'énergie est
différente, I'énergie potentielle totale, moyennée sur tout le bassin, est sensiblement la méme,
comme l'indique le tableau 2 ci-dessous. En ce qui concerne les énergies potentielles des
second et troisitme modes, nous constatons qu'elles sont sensiblement distinctes entre les deux
années. Le processus d'assimilation a donc imposé la distribution spatiale et la balance des

énergies cinétique et potentielle qui correspondent a I'état stable de ces modes.
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Fig. 1I.5:
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Fig. 11.7:

Evolutions du champ de pression relatif

au troisi€éme mode barocline, a 30°W-10°S.
trait plein: année de référence (an 17)
trait hachuré: année sans assimilation (an 2)
trait pointillé: année (test-1) avec assimilation
du champ de pression an 17 sur tout le bassin.

Fig I1.6:  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)

trait plein: E.Q.M. an 17 /an 2
trait hachuré: E.Q.M. an 2 / test-1
trait pointillé: E.Q.M. an 17 / test-1

a: E.Q.M. moyennés sur tout le bassin.

b: E.Q.M. moyennés sur la bande zonale 3°S-3°N

Différence des champs des énergies potentielles
du modele linéaire obtenus pendant les deuxieme
et dix-septieéme années de simulation (an 17 - an 2).
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Tableau 2: Energies potentielles.

Energie potentielle (cm?2 s2): année de référence: 2¢me année de simulation:
totale: 157,16 160,12
ler mode: 11,17 11,51
2nd mode: 85,47 102,75
3éme mode: 60,51 45,85

Nous constatons donc, au vu des second et troisiéme mode, que le modele accepte des chocs
énergétiques lorsque 1'énergie du champ assimilé est conforme a I'énergie du modé¢le

assimilateur, et qu'alors l'assimilation se révele efficace.

I1.5: EXPERIENCES EQUATORIALES:

Nous cherchons ici a déterminer 'impact d'une injection de données effectuée le long de
I'équateur sur celui-ci et sur I'ensemble du bassin. Pour ce faire, nous réalisons une expérience
destinée a déterminer le temps d'ajustement du modéle, soit le temps nécessaire pour aboutir a
une nouvelle situation stable, & la suite d'une seule assimilation, ainsi que les caractéristiques
des nouveaux champs obtenus. Nous décrivons en détail les résultats, mode par mode, pour
conclure sur le comportement de chacun des modes et sur leur contribution respective a la
réponse du modele sur I'ensemble du bassin. Dans une seconde expérience, nous assimilons
les données tous les 15 jours pendant un an, afin d'étudier I'impact d'une assimilation répétée a
une fréquence constante. L'injection des données est réalisé en chaque point de grille des deux

rails équatoriaux, symétriques par rapport a I'équateur (0.23°S et 0.23°N) et correspondant au

maillage du modele (figure II.8).

T
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A: Une seule assimilation au 15 janvier:

Nous injectons ici les champs de pression de la 17¢me année dans la 28Me année une seule
fois le 15 janvier et laissons évoluer le modele pendant trois ans. Pour simplifier le texte, nous
désignons la xéme année de la simulation initiale sans assimilation, 'année x' et les 3 années
suivant l'impact années 'test-1, test-2 et test-3'. L'assimilation s'effectue donc le 15 janvier de

I'année test-1.

a: ler mode barocline:

Les différences entre les années 2 et test-1 (Cf: fig. I1.9) montrent que l'impact créé le
long de 1'équateur au‘15 janvier déclenche un signal (d'amplitude inférieure a 10 Cm2/82) qui
se propage sur I'ensemble du bassin deés le mois suivant; il devient résiduel dés juillet le long
de I'équateur et des cotes africaines pour tre totalement absorbé en novembre, 10 mois aprés
sa création. Dés 'année suivante, on constate qu'il n'existe plus aucune différence entre les
années 2 et 3 et les années test-2 et test-3. Ceci montre que le processus d'assimilation ne
modifie pas 1'évolution du premier mode, seulement diie a sa stabilisation, et qu'aucune
amélioration 2 moyen terme (au-deld du mois) n'est apportée par 1'assimilation sur le premier
mode. Ce résultat s'explique par la faible amplitude de I'écart initial imposé, ce premier mode
ayant déja presque atteint un état stable au bout de 2 ans de simulation. Cette conclusion sur le
premier mode barocline restera valide pour toutes les expériences suivantes.

L'impact de 'assimilation n'agit que comme une perturbation équatoriale vite absorbée par le
modele qui se comporte comme un oscillateur tendant a revenir a une position d'équilibre aprés
en avoir été écarté. Ce phénomene est nettement visible le long de 1'équateur (figures IV.10)
ou, des février, le champ de pression est rappelé vers sa valeur initiale et se stabilise dés
octobre-novembre avec un écart par rapport a I'année de référence de méme ordre de grandeur

que celui qui prévalait auparavant.
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Unite: 100 ¢cm2/s2 ; Confour: Q.1

. , Fig, I1.9: différence des champs de pression relatifs
Luorr: _ rraruaey au premier mode barocline (an 2 - test-1)
un mois apres assimilation (le 15 février).
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Fig. I1.11: différence des champs de pression relatifs .
au second mode barocline (an 2 - test-1) un mois
apres assimilation (février). (unité: 100 cm2/s2, contours: 0.1)
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Fig. I1.12: différence des champs de pression relatifs .
au second mode barocline (an 2 - test-1) six mois
apres assimiladon (juillet). (unité: 100 cm2/s2, contours: 0.1

Fig. I1.13: différence des champs de pression relatifs

au second mode barocline six mois
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b: 2éme mode barocline:

L'impact initial cré€ ici a une amplitude beaucoup plus élevée que pour le premier mode.
Ainsi, I'évolution mensuelle de la différence 'test-1 - année 2' permet de visualiser clairement
la perturbation et la maniére dont elle se propage sur l'ensemble du bassin. Ainsi, dés le mois
de février, soit un mois apres 'impact (Figure 11.11), la perturbation s'est propagée sur tout le
bassin selon un processus classique de perturbation équatoriale. L'impact créé le long de
I'équateur (de signe négatif sur la figure) génere une onde équatoriale de Kelvin se propageant
vers 1'Est (les différences montrent des pics d'amplitude croissante d'Ouest en Est) qui,
parvenue sur la cote africaine, géneére a son tour des ondes de Kelvin c6tieres se propageant le
long de cette cote (d'oli la présence de “cellules” surtout concentrées aux angles de Ia ligne de
cote). Des ondes de Rossby se propagent ensuite vers le centre du bassin aux plus hautes
latitudes.

La symétrie des structures par rapport a I'équateur est remarquable. Nous distinguons en effet
nettement le long des latitudes 3°S et 3°N des différences positives, d'amplitude croissante
d'Est en Ouest et d'égales extensions méridiennes (de 10° a 35°W). Ces structures se
retrouvent également, avec une amplitude moindre, aux latitudes 6°S et 6°N, ainsi qu'a 10°S et
10°N, situées a une €gale distance de la cOte africaine. En juillet (fig. I1.12), cette symétrie est
encore visible a I'Est de 30°W et les cellules le long de la cOte africaine sont encore
perceptibles.

11 est important de remarquer que les régions du bassin ol les différences restent conséquentes
correspondent aux régions ou le processus de stabilisation est de faible amplitude, autrement
dit dans les régions ou les écartsinitiaux (année 17 - année 2) sont inférieurs ou du méme ordre
de grandeur que 'amplitude de l'impact provoqué lors de l'injection. Ainsi, celle-ci influe
essentiellement, 2 moyen terme, dans les régions ou les écarts initiaux sont relativement faibles
(écart relatif inférieur a 10-15%) et si 'assimilation peut accélérer le processus de stabilisation,
cela se produira essentiellement dans ces régions. Cette remarque est générale et s'applique a
toutes les expériences décrites dans ce chapitre. Par exemple ici, nous voyons que les
différences 'année de référence - test-1' et 'année de référence - année 2' (fig.I1.13) sont, au

mois de juillet, absolument identiques dans les régions N-W et S-W, limitées sur ces figures
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par les isolignes 200 cm?2/s2, ol se trouvent les écarts initiaux importants et supérieurs a
environ deux fois 1'amplitude de l'impact imposé lors de 1'assimilation. Par contre, dans le
centre du bassin ces différences indiquent une accélération de la stabilisation dans la bande
équatoriale, étant passées de valeurs comprises entre 100 et 200 cm2/s2 a des valeurs
inférieures 2 100 cm?2/s2 le long de I'équateur. Enfin, en comparant respectivement les années 3
et 4 aux années test-2 et test-3 (non montrées ici), nous nous apercevons que la perturbation est
compleétement absorbée 2 ans apres I'impact initial.

Ainsi, pour le second mode, la simulation redevient stable au bout de 2 années aprés I'impact.
En observant les différences 'année 17 - test-3' et 'année 17 - année 4', nous constatons que le
champ obtenu apres assimilation est plus proche de I'année 17 sur I'ensemble du bassin ou les
écarts initiaux sont d'amplitude inférieure ou égale a celle des corrections imposées, donc que

le processus d'assimilation a accéléré la stabilisation dans ces régions.

c: 3eme mode barocline:

Le processus consécutif a la perturbation (propagation d'ondes de perturbation dans le
bassin et absorption de la perturbation) est identique a celui décrit pour le second mode. Les
différences essentielles par rapport au second mode proviennent essentiellement du fait que le
troisitme mode est le plus long a se stabiliser. De ce fait, les écarts impos€s lors de
l'assimilation sont plus importants et la perturbation est confinée dans une région du bassin
plus restreinte et plus resserrée le long de I'équateur et le long de la cote africaine (soit dans les
régions ou les différences initiales entre les observations -année 17- et le modéle -année 2- sont
du méme ordre de grandeur que I'amplitude des écarts imposés le long de 1'équateur lors de
l'assimilation). Etant donné que les écarts imposés sont plus forts et que la vitesse de
propagation de ce mode est plus faible, nous pourrions nous attendre a ce que I'absorption de
la perturbation s'obtienne au bout d'un temps plus long que pour le second mode. Cependant,
ces caractéristiques sont compensées par le fait que la perturbation est confinée dans les régions
ot le temps d'ajustement des ondes, croissant avec la latitude, est le plus court; de ce fait la
perturbation est absorbée également au bout de 2 années. Par contre, I'amélioration est plus

conséquente et le processus de stabilisation visiblement accéléré (fig. II.14) si nous observons
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les isolignes '-0.2 cm?/s2' des différences 'année 17 - test-1' et 'année 17 - année 2' obtenues
au mois de juillet, sept mois apres la réinitialisation équatoriale. De méme les différences
‘année 17 - test-3' (non montrées) indiquent un champ aprés impact nettement plus proche de
I'année de référence, notamment sur la bande 5°S-5°N et le long de la cOte africaine. Nous
constatons donc que dans cette premiere expérience, contrairement a ce que nous évoquions au
début de ce chapitre, le troisi¢me mode n'est pas plus perturbé et plus long a absorber un
impact que les autres modes, car la stabilisation du modé¢le conditionne par son amplitude

l'importance relative des processus successifs a 1'impact initial.

d: Hauteur dynamique et conclusion:

Lorsque l'on reconstitue le champ de hauteur dynamique 5/500db a partir des pressions
obtenues aprés assimilation, on s'apergoit que le champ est sensiblement corrigé et plus proche
du champ de référence dans la région proche-équatoriale. Ainsi, au mois de novembre, les
différences initialement comprises entre 1 et 2 cm.dyn. y sont réduites a des valeurs inférieures
a 1 cm.dyn.(fig.I1.15). L'amélioration apportée pér cette expérience d'assimilation équatoriale
et sa persistance sont évidentes si nous observons I'évolution temporelle sur deux ans des
E.Q.M. dans la bande zonale limitée aux latitudes 5°N-5°S (fig. I1.16). Nous constatons que
les E.Q.M. entre les observations et le champ obtenu apres cette expérience sont inférieurs aux
E.Q.M. initiaux entre observations et le champ obtenu sans assimilation, ceci d'une quantité
constante dans le temps a partir du neuviéme mois environ suivant I'impact. La stabilisation est
ainsi accélérée de trois mois et, au bout de deux ans, les E.Q.M. sont réduits d'un tiers.

Pour conclure, nous pouvons dire que cette expérience nous a permis de voir que le fait de
modifier, en un instant donné, des données situées le long de 1'équateur a des conséquences
sur une grande partie du bassin. Les ondes générées propagent I'amélioration d'un instant et
d'un lieu donné respectivement dans le temps et sur la région du bassin pour laquelle
I'amplitude de cette onde est non négligeable comparé au processus de stabilisation. En
conséquence, l'accélération du processus de stabilisation propre au modeéle est
effective, méme si elle est de faible amplitude, sur toute la région ou les écarts

initiaux entre les champs de référence et modifiés étaient relativement faibles.
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Fig. 11.14: différence des champs de pression relatifs
au troisieme mode barocline six mois
apres assimilation (juillet).

-ci contre: an 2-an 17 (unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.1)
-en bas: an 2-test-1 (unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.1)
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B: Assimilation tous les 15 jours:

Ce test est effectué pour étudier la réponse du modele a des impacts fréquents et réguliers

le long de I'équateur. Pour cela nous injectons, selon le méme procédé expliqué au début de ce
chapitre, les résultats de la 17¢Me année tous les 15 jours i partir du ler janvier (soit du premier
pas de temps) jusqu'au 31 décembre (soit le dernier pas de temps) de la méme année; nous
laissons ensuite évoluer le modele pendant cinq années supplémentaires.
Nous ne ferons plus a partir de maintenant de description systématique des différents modes.
Les caractéristiques des réactions de chaque mode sont en effet relativement conformes a celles
décrites au cours de l'expérience précédentes. Nous nous attacherons donc essentiellement 2
observer les champs de hauteur dynamique et leur évolution temporelle et nous ne décrirons
l'aspect d'un mode que lorsque cela permet d'expliquer un phénoméne particulier.

L'information apportée le long de 1'€quateur lors des injections se propage tres rapidement
dans le bassin, par l'intermédiaire des ondes de Kelvin et de Rossby, et 1'amélioration
commence a apparaitre clairement dés le mois de février. Dés les mois de mars-avril l'ensemble
du bassin 5°S-5°N et la partie Est -soit & 1'Est d'un axe (10°W-10°S)-(30°W-15N)
correspondant grossiérement a la limite des régions ou les différences initiales sont inférieures
a 2 cm.dyn.- sont stabilisés et améliorés. Les différences entre les années 17 et test-1
apparaissent nettement plus faibles. Ainsi, au mois de juillet de I'année test-1 (fig. I11.17), toute
la région de faibles écarts relatifs initiaux montre des différences proches de zéro a 1'équateur
(contre des valeurs supérieures 2 1 cm.dyn. initialement) et les isolignes '2cm.dyn.'ont
légérement €t€ repoussées vers les régions les plus instables du N.W. et du S.W.. La
comparaison des évolutions temporelles sur trois années des E.Q.M. calculés selon la latitude
et obtenus avant et apres assimilation illustrent clairement les régions affectées par les
assimilations équatoriales (Fig.: I1.18 & 19). Comme lors de l'expérience précédente, les
régions ou les écarts initiaux sont supérieurs 8 2 cm.dyn., soit I'amplitude maximale de la
correction imposée, ne sont pas modifiées. Ces régions correspondent aux deux dépressions
trées marquées du N.W. et S.W. dues aux conditions imposées aux frontiéres. Au contraire,
tout le reste du bassin voit son évolution modifiée, les isolignes 'l cm.dyn.' apparaissant sur

I'ensemble de la bande 10°S-10°N un an plus tdt qu'au cours de 1'évolution normale du
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modéle. Cependant, de nombreuses informations nous sont fournies en observant plus en
détail les E.Q.M. calculées région par région (Fig.:11.20). Nous nous apercevons alors que, si
la convergence vers les 'observations' est trés nettement accélérée dans la bande 5°S-5°N
pendant toute 1'année ou sont effectuées les assimilations et les six mois suivants -les E.Q.M.
sont réduits de 50% en trois mois entre les latitudes 3°S et 3°N-, I'évolution n'est pas stabilisée
et les E.Q.M. se mettent a croitre et deviennent supérieurs aux E.Q.M. initiaux 18 mois apres
la derniére assimilation. La stabilisation est donc perturbée et le modele se met a diverger avant
de reprendre une évolution stable environ 10 mois plus tard. Ceci est vrai sur l'ensemble de la
région affectée par l'assimilation, tant 3 1'Ouest qu'a I'Est (nous pouvons toutefois noter
qu'étant donné le cheminement des ondes générées - ondes de Kelvin se propageant vers I'Est
puis ondes de Rossby, environ trois fois plus lentes, se propageant vers 1'Ouest - la divergence
apparait deux mois plus tot a I'Est qu'a I'Ouest).

Nous avons mentionné, au chapitre I, que le caractere linéaire de notre modele implique qu'il
n'admet qu'une seule et unique solution assymptotique, jouant le réle d'un attracteur. Cette
solution assymptotique est définie par la 178me année de simulation du modele, année pendant
laquelle il est en équilibre stable, et vers laquelle le modele sans assimilation évolue
exponentiellement (comme l'indiquent sur les figures les courbes des E.Q.M. entre la seconde
et la dix-septiéme année de simulation). En éloignant le modele de cette évolution, nous
pouvions intuitivement supposer qu'il se comporterait alors comme un oscillateur harmonique
amorti autour de cette évolution. Nous constatons ici que, si nous cherchons a accélérer
I'évolution du modele vers son attracteur (défini globalement sur le bassin) en assimilant
localement des champs issus de cet attacteur, le modéle converge bien plus rapidement vers
sa solution assymptotique dans un premier temps puis, loin de se comporter comme un
oscillateur autour de son évolution propre (tout au moins sur cinq ans d'évolution), s'en écarte
notablement avant de reprendre une évolution stable. L'explication de ce comportement,
également observable sur les autres régions du bassin et sur son ensemble (avec toutefois une
amplitude nettement moindre), pourrait étre donnée en effectuant une étude plus approfondie
sur le modéle, en calculant par exemple ses vecteurs et valeurs propres. Cette étude, complexe

et sortant un peu du cadre de ce travail, n'a pas €t€ entreprise ici.
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Fig. I1.17: différence des champs hauteur dynamique
six mois apres assimilaton (juillet).
an 17-test-1 (unité: cm.dyn., contours: 1.)
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\L\%ﬁ\\s‘—\\; " Fig. IL18: Evolution des E.Q.M. calculés pour chaque latitude

=

EQM.an 17 /an2 + an 3 + an 4 (sans assimilations)
(unités: cm.dyn.)

Fig. [1.19: Evolution des E.Q.M. calculés pour chaque latitude
E.Q.M. an 17 / test-1 + test-2 + test-3 (avec assimilatio
(unités: cm.dyn.)

(la portion de 1'axe temporel en trait gras
correspond 2 la période ol sont effectuées
les assimilations, une fois tous les 15 jours)
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Fig. [1.20:  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
trait plein: EQ.M. an 17/an23an 6
trait hachuré: E.Q.M. an 2 + an 3/ test-1 2 test-5
trait pointillé: E.Q.M. an 17 / test-1 2 test-5

REGION ZONALE 3S5-3N

] (la portion de l'axe temporel en trait gras
correspond 2 Ia période ou sont effectuées
les assimilations, une fois tous les 15 jours)

13 S 7 9 11131517 19 21 23 25 27 20 31 33 35 37 39 41 43 45 47 49 S1 53 55 S7 50 61 63 65 67 69 7}
MOIS

a: E.Q.M. moyennés sur la bande zonale 3°S-3°N

REGION QUEST 5S-5N/50W-20W

13 8 7 9 11131517 19 21 23 25 27 29 31 33 35 37 39 41 43 45 47 49 51 53 55 57 50 61 63 65 67 69 71
MOIS ¢ .
b: E.Q.M. moyennés sur la région Quest
(5°S-5°N, 50°W-20°W)
REGION EST 5S-5N/20W-10E
25

0.0

ﬁr‘r—rlrvlﬁlllT|.l”lllllllll|llllllllllllIIIIIIIITllllll—[IIlllllllllllll
13 5 7 9 1113151719 21 23 25 27 20 31 33 35 37 39 41 43 45 47 49 51 53 55 57 59 61 63 65 67 69 71

MOIS c: E.Q.M. moyennés sur la région Est
(5°S-5°N, 20°W-10°E)



72

Nous déduisons de cette expérience qu'une assimilation le long de l'équateur répétitive et
réguliére pendant une année avec une période de 15 jours, tres inférieure au temps d'ajustement
équatorial qui est d'environ quatre mois, permet d'aboutir a une convergence rapide du modele
vers les observations. Cette convergence s'effectue au cours des 12 mois ou sont effectuées les
assimilations périodiques, et perdure ensuite pendant six mois. C'est-a-dire qu'ici nous
obtenons des E.Q.M. quasiment nuls dans la bande 5°S-5°N au bout de 18 mois, soit 6 mois
aprés la derniere assimilation et deux 2 trois ans avant la stabilisation totale normale, sans
assimilations, du mode¢le dans cette région. Cependant, si le modele est ensuite laissé sans
aucune assimilation, il apparait une divergence brutale et le mode¢le s'éloigne de son état
d'équilibre avant d'adopter une autre évolution stable.

Nous avons ensuite cherché a déterminer l'influence, indépendamment de la période
d'assimilation, du nombre de données assimilées le long de 1'équateur. Nous avons en effet
assimilé les données de la 178me année en tous les points de grille du modele le long de
I'€quateur, supprimant ainsi un degré de liberté spatial lors du processus d'assimilation. En
refaisant la méme expérience que précédemment mais en ne considérant qu'un point de grille
sur quatre, soit environ une observation tous les trois degrés de longitude, on observe que la
convergence vers les observations est également conséquente mais moins rapide que
précédemment : les E.Q.M. sont réduits de 50% en huit mois (non montré). Cependant elle
perdure plus longtemps et le modele converge vers les observations pendant encore un an apres
la derniere assimilation au bout duquel les écarts entre les observations et le modele sont

négligeables. Puis le modele reprend une évolution divergente (non montré).

II.6: EXPERIENCES OUEST-EST:

Les régions Est et Ouest des bassins équatoriaux sont trés différentes. D'une part les
forgages (les vents) sont généralement plus intenses a 1'Ouest qu'a 1'Est, d'autre part les
régions Est sont affectées par des phénoménes dits de ‘remote forging', c'est-a-dire que les
variations des structures océaniques a basse fréquence sont corrélées a distance a des variations
du forgage a 1'Ouest (SERVAIN & al, 1984; COLIN, 1989). Ceci est lié aux ondes

équatoriales qui sont susceptibles de propager rapidement un signal d'un bord & l'autre de
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l'océan comme cela a ét€ mis en évidence dans le Pacifique au cours des €événements El-Nino et
dans I'Atlantique pour des événements semblables (HISARD, 1980; MERLE, 1980). Il existe
donc une dissymétrie dynamique intrinséque Est-Ouest des bassins équatoriaux. Il est donc
intéressant d'étudier comment l'impact de l'assimilation se manifeste sur I'ensemble du bassin a
partir d'assimilations de données situées uniquement dans les régions Est et Ouest. C'est ce que
nous cherchons ici 4 déterminer, en étudiant les différences entre des assimilations effectuées a
I'Ouest et a I'Est du bassin. Dans les deux cas, comme précédemment, nous avons dans un
premier temps observé le temps nécessaire au modele pour absorber les informations, puis dans
un second temps procédé a des assimilations intensives tous les 15 jours. Pour chacun de ces
tests, nous avons injecté les données en chaque point de grille d'un 'pavé’ rectangulaire
symétrique par rapport a l'‘équateur (Fig.: I1.21), de 10° d'extension en latitude et 5° en

longitude, entre 30° et 35°W pour le pavé Ouest et 0° et 5°E pour le pavé Est.

Fig. 11.21:
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La figure I1.4 montre que les écarts de hauteur dynamique au 15 janvier sont équivalents,
de l'ordre de 2 cm.dyn., dans les deux pavés Est et Ouest considérés. Les chocs énergétiques
imposé€s lors de 'assimilation sont donc du méme ordre de grandeur dans les deux expériences
que nous allons décrire. En considérant chaque mode individuellement, les figures I1.1, 2, et 3
indiquent cependant que ces chocs sont légérement supérieurs a 1'Ouest pour les premier et
second modes.

Les cartes des différences entre les résultats de I'année de référence et les années tests

permettent de suivre 1'évolution spatiale des perturbations générées lors de l'assimilation.
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Ainsi, suite a une assimilation dans la partie Est du bassin, les ondes de Kelvin équatoriales
générées parviennent rapidement 2 la cote africaine et la propagation de l'information vers le
centre du bassin s'effectue par l'intermédiaire des ondes de Rossby et des ondes de Kelvin
cotieres générées par la réflexion a la cote Est des ondes de Kelvin équatoriales. La vitesse de
phase de ces ondes étant plus lente que celle des ondes de Kelvin équatoriales, l'information va
parvenir plus lentement au reste du bassin que lors d'une assimilation effectuée dans la partie
Ouest. Nous pouvons vérifier ceci sur les figures I1.22 et 23 indiquant les E.Q.M. calculés,
dans le premier cas, dans le bassin Est (5°S-5°N, 20°W-10°E) suite a 1'assimilation a I'Ouest, et
dans le second cas, dans le bassin Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W) suite a 1'assimilation a 1'Est.
En effet, nous voyons que les E.Q.M. commencent & décroitre presque immédiatement apres
I'impact dans le premier cas, -le premier, second et troisi¢me mode met respectivement environ
5, 9 et 14 jours pour parcourir la distance située entre le bord Est du pavé Ouest, a 30°W, et la
région dans laquelle sont calculés les E.Q.M., 4 20°W, soit 10° de longitude -, alors qu'ils ne
commencent 3 décroitre qu'apres environ un mois et demi dans le second cas. Ces figures
permettent également de voir que les assimilations ont permis, dans les deux cas, de réduire les
E.Q.M. et que l'amélioration est durable et constante dans le temps. Cette réduction des
E.Q.M,, indicative d'une légere accélération de la convergence vers l'état d'équilibre du
modele, est de 13 & 15% dans le cas d'une assimilation a 1'Ouest et de 10% dans celui d'une
assimilation & I'Est. Ceci, bien que ces écarts soient faiblement significatifs, semble indiquer
qu'une assimilation a 1'Ouest est plus bénéfique qu'une assimilation a I'Est. Une autre maniére
d'illustrer ceci nous est donné en observant les différences entre 1'année de référence et les
résultats obtenus dans les deux expériences, montrées ici au mois de novembre, 10 mois apres
I'impact (Fig.:I1.24 et 25). Nous pouvons voir que I’ isoligne '1 cm.dyn.', apparues dans les
deux cas en octobre, soit trois mois avant leur apparition sans assimilation, se situent de part et
d'autre de 1'équateur dans le cas de l'assimilation a 1'Ouest, alors qu'elles ne se rencontrent
qu'a 1'Ouest de 30°W dans l'autre cas. Ceci indique que l'information s'est propagée plus

rapidement encore a la suite d'une assimilation a 1'Ouest.
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Fig. 11.22:

Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
apres une assimilation a 'Ouest au 15 janvier

Fig. 11.23:

Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
apres une assimilation a 1'Est au 15 janvier

trait plein: EQ.M.an 17/an2 +an 3
trait hachuré: E.Q.M. an 2 + an 3 / test-1 + test-2
trait pointllé: E.Q.M. an 17 / test-1 + test-2

Fig. 11.24: différence des champs hauteur dynamique

en novembre an 17-an 2 (sans assimilation)
(unité: cm.dyn., contours: 1.)

Fig. I1.25: différence des champs hauteur dynamique

dix mois apres assimilation (novembre).
an 17-test-1 (unité: cm.dyn., contours: 1.)
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B: Assimilation tous les 15 jours:

Si nous effectuons des injections tous les 15 jours pendant un an, les E.Q.M. calculés
sur la bande zonale limitée aux latitudes 3°S-3°N (fig.:11.26 et 27) montrent que, comme
précédemment, la convergence du modele vers les observations se produit beaucoup plus
rapidement suite 3 des assimilations 3 I'Ouest du bassin que suite a2 des assimilations a 1'Est.
Par exemple, dans ce cas les E.Q.M. sont réduits de moiti€ dés le troisi€me mois alors que ce
résultat est obtenu apres six mois suite a des assimilations 3 I'Est. Le minimum des E.Q.M. est
ensuite obtenu deés la fin de I'année durant laquelle ont lieu les assimilations a 1'QOuest;
lorsqu'elles sont effectuées a 1'Est, le minimum des E.Q.M. est alors obtenu en février de la
seconde année, soit deux mois aprés la derniére assimilation. Par contre, le minimum des
E.Q.M. est plus proche de z€ro dans ce demnier cas. Enfin, dans les deux expériences le modele
se met ensuite a diverger et les E.Q.M. deviennent supérieurs aux E.Q.M. initiaux (calculés
entre année de référence et année-2 sans assimilation) au bout de 15 mois. Si nous observons
maintenant les champs des différences entre les résultats de 1'année de référence et ceux obtenus
lors de la premiére année de ces expériences, par exemple en juillet (fig.:I1.28 et 29), nous
remarquons que les structures obtenues avec des assimilations a 1'Est sont nettement plus lisses
et symétriques par rapport A 1'équateur que celles obtenues avec des assimilations a 1'Ouest.
Nous pouvons €galement constater que, €tant donnée la dissymétrie de la position des
continents par rapport 3 I'équateur, les assimilations effectuées a 1'Est permettent d'influer plus
efficacement au Sud de 5°S que celles effectuées a 1'Ouest et, au contraire, ces derniéres
influent plus efficacement au Nord de 5°N.

Nous retiendrons de ces expériences, outre ces derniéres constatations, qu'assimiler a 1'Ouest
permet d'obtenir une convergence plus rapide du modele vers les observations. De plus nous
avons constaté que 1'assimilation continue avec une période de 15 jours menait également a une
divergence du modele. Comme nous l'avons vu lors de la description de l'expérience
d'assimilation le long de I'équateur, il en sera ainsi dans tous les cas ou les assimilations sont

effectuées localement, dans une région limitée du bassin considéré.



77

— RMS1: GF(AN2e(3)/AN17
— RAMS2: GF(AN2et3)/AS
- - RMS3: AN17/AS REGION ZONALE 3S-3N

R.M.S. EN CM.DYN.

50

2.5 1

0.0 \pe nene e ne ae ay o ne ae ol A0S A8 A8 A BA BA BE BE AS BA BA B B0 A SN SR R RS SR AR A A M
T2 03 € 8 € 7T 6 € W21 M M7 WD gD NN ARD N TN NEN

— RMS1i GF(AN2et3)/AN17 MOIS
— RMS2: GF(AN2e13)/AS .
- - RAMS3: ANI7/AS REGION ZONALE 3S-3N

R.M.S. ENCM.DYN.

5.0

0.0

Lan kB i I Bt B ae R ha it BE B4 & AE A Ak L& B S AR AL 04 B8 0.4 04 b A5 B4 A 04 4 Bl B8 B

P23 a8 6 6 80l 2NN XN N DM R NN XN TN MR

MOIS

-
o

Loaad sl Aoy

LATTTUDE

|
—- |
o O O O

|
N
o
|
-~
o
I
(V]
o
|
Do
o
[
[u—y
o
(]
y—
(]

Fig. [1.26:

Evolution des écarts quadratiques moyens
moyennés sur la région zonale (3°S-3°N)

avec des assimilatons a 'Ouest tous les 15 jours
pendant un an

Fig. I1.27:

Evolution des écarts quadratiques moyens
moyennés sur la région zonale (3°S-3°N)
avec des assimilations a I'Est tous les 15 jours
pendant un an

trait plein: EQ.M.an 17 /an2 +an 3
trait hachuré: E.Q.M. an 2 + an 3 /test-1 + test-2
trait pointllé: EQ.M. an 17 / test-1 + test-2

(la portion de 1'axe temporel en trait gras
correspond a la période ou sont effectuées
les assimilations, une fois tous les 15 jours)

Fig. [1.28: différence des champs hauteur dynamique

en juillet, avec des assimilations a 1'Ouest
tous les 15 jours pendant un an

an 17 - test-1 (unité: cm.dyn., contours: 1.)

Fig. 11.29: différence des champs hauteur dynamique

en juillet, avec des assimilations a 1'Est
tous les 15 jours pendant un an
anl7 - test-1 (unité: cm.dyn., contours: 1.)
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I1.7: EXPERIENCES COMPLEMENTAIRES:

Nous avons voulu ici cherché a déterminer, dans une premiere expérience, 1'impact de
'assimilation de données obtenues avec une faible distribution spatiale et réparties sur
l'ensemble du bassin. Pour cela nous avons assimilé, dans les mémes conditions, les
observations en 20 points de grille aléatoirement répartis dans la bande zonale limitée par les
latitudes 10°S-10°N (Fig.: I1.30).

Nous constatons que, malgré le faible nombre d'observations considérées, la convergence du
modele vers les observations, soit vers son état d'équilibre, est accélérée et ceci sur tout le
~ bassin (non montré). Nous obtenons des différences, sur toute la bande équatoriale, entre les
observations et le modele inférieures & 1 cm.dyn. dés les mois d'aofit-septembre, soit 5 mois
plus t6t que sans assimilations (non montré). Apres la dernieére assimilation la convergence
continue 2 s'effectuer de fagon réguliére et les E.Q.M. entre observations et modéle deviennent
négligeables au bout d'un an et 2 mois dans la bande zonale 3°S-3°N (Fig.: IL.31). Cependant
nous pouvons observer qu'ils se mettent ensuite a croitre pour redevenir équivalents aux
E.Q.M. initiaux a la fin de la troisi¢me année. Les E.Q.M. calculés sur les bassins Est et Ouest
(non montrés) montrent que cette divergence a lieu plus rapidement a 'Est qu'a 'Ouest.

Cette expérience montre qu'en assimilant en peu de points al€atoirement répartis permet
d'accélérer la convergence de maniere significative (les E.Q.M. sont réduits de moiti€ 2 mois
aprés la derni¢re assimilation) et d'aboutir a 1'état d'équilibre du mod¢le en dega de 3° de
latitude deux ans avant la stabilisation du modéle sans assimilations. Cependant, nous
constatons que, méme Ssi elle provient plus tardivement, le mod¢le montre également une
divergence aux basses latitudes.

Dans une derniére expérience, nous observons le comportement du modele suite & une
assimilation le long d'un rail méridien situ€ a 1'Ouest du bassin, a8 30°W. Nous avons voulu par
cette expérience nous approcher de la situation dans laquelle nous disposerions d'observations

le long d'un rail d'X.B.T. ou d'une trace d'un satellite.
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Aprés une seule injection, aucune amélioration n'est notable au cours des mois suivants,
quelque soit la région considérée (non montré). L'assimilation n'agit que comme une
perturbation totalement absorbée au bout d'environ un an. Si nous injectons les 'données’ tous
les 15 jours pendant un an, nous constatons que l'accélération de la convergence est effective
durant 'année ou ont lieu les assimilations, et qu'ensuite le modele a tendance a reprendre son
évolution normale, celle observée sans assimilations. Ainsi, aprés la derni€re assimilation les
E.Q.M. (Fig.:I1.32) calculés sur la région 3°S-3°N se stabilisent pendant plusieurs mois avant
de recommencer a décroitre avec des valeurs comparables, toutefois légerement inférieures, a
celles obtenues sans assimilations. Plus tard, une fois le minimum des E.Q.M. atteint, le
modéle s'éloigne de nouveau de son évolution propre. Si nous observons les E.Q.M. calculés
cette fois sur une bande méridienne large de 8° en longitude et centrée sur le rail 30°W, nous
voyons nettement qu'ils augmentent apres la dernieére assimilation pour reprendre les mémes
valeurs que celles obtenues sans assimilations (non montré). Ceci est imputable aux régions
N.W. et S.W. ol les écarts initiaux entre le modele et les observations sont les plus élevés. En
effet, le fait d'assimiler dans ces deux régions provoque un creusement des dépressions de part
et d'autre du rail 30°W, donc un accroissement local des E.Q.M., notamment vers 1'Ouest de
30°W dans la région N.W. et 4 1'Est dans la région S.W. comme nous pouvons le voir sur la
figure I1.33, représentant les différences des champs au mois de décembre. Nous voyons
également que, au N.W,, les forts écarts se sont étendus vers le S.W.. Les assimilations ont
donc perturbé le processus de stabilisation dans les régions N.W. et S.W.. De ce fait, les
E.Q.M. calculés entre les résultats du modele apres assimilation et les observations sur tout le
bassin (fig.:II.34) deviennent supérieurs aux E.Q.M. initiaux a partir de 9 mois apreés la
derniere assimilation, ce qui indique une divergence du modele aux hautes latitudes. D'autre
part, nous remarquons que les champs obtenus offrent des structures fortement inhomoggnes.
Parmi toutes les expériences effectuées, cette derniére est la seule pour laquelle les évolutions

des E.Q.M. sur l'ensemble du bassin augmentent notablement apres la derniére assimilation.
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Fig. 11.31:  Evolution des écarts quadratques moyens
moyennés sur la région zonale (3°S-3°N)
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I1.8: CONCLUSIONS:

Les tests effectués dans ce chapitre utilisent comme observations les propres résultats du
modeéle, obtenus lors d'une année ou il est €quilibré sur tout le bassin. Ces données ont été
assimilées dans une année instable pour étudier certains aspects de 1'impact spatio-temporel des
assimilations. Toutes les expériences effectuées ont montré que les processus
d'assimilation permettaient d'accélérer la convergence.

Lorsque les champs de pression sont modifiés sur l'ensemble du bassin, le
modéle converge trés rapidement (en 5 mois) et évolue ensuite comme lors de
année de référence. Le fait d'imposer des champs de pression en équilibre et globalement
sur le bassin impose aux champs de vitesse un nouvel équilibre dynamique rapidement obtenu
et le modele 'reconnait’ son état d'équilibre.

Il s'est avéré que dans tous les cas ou les données ne fournissent pas
d'information sur tous les degrés de liberté spatiaux des champs assimilés, le
modéele, suite 2 des assimilations séquentielles et fréquentes (tous les 15 jours), voit ses
régions situées aux basses latitudes (ou les temps d'ajustement sont les plus rapides)
s'éloigner de leur état d'équilibre apres l'avoir atteint. Ces régions sont en effet
perturbées par les autres régions non stabilisées, ceci en raison du caractére linéaire du modele,
aprés des assimilations effectuées uniquement sur une partie du bassin. Nous pouvons
cependant classifier les différentes expériences selon leur efficacité. Ainsi, la convergence la
plus rapide est obtenue a la suite d'assimilations effectuées a 1'Ouest du
bassin. Les champs obtenus sont cependant moins homogenes que ceux obtenus aprés des
assimilations effectuées a 1'Est, avec lesquelles la convergence est sensiblement moins rapide.
Des assimilations effectuées le long de 1'€quateur conduisent également a une accélération de la
convergence, cette accélération étant toutefois moins forte qu'avec des assimilations effectuées
a 1'Ouest ou a I'Est, mais les champs sont corrigés de fagon homogéne et symétrique par
rapport 3 l'équateur. Ensuite, 1'assimilation d'observations irrégulieérement réparties sur
I'ensemble du bassin permettent d'améliorer sensiblement la convergence, mais cette
amélioration est plus faible que pour les assimilations a 1'Ouest, a 'Est ou le long de

I'équateur. Les assimilations le long d'un méridien, au contraire, apportent peu d'améliorations
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et perturbent les champs aux plus hautes latitudes. Les critéres de classification utilisés ici
reposent uniquement sur la vitesse de convergence et la qualité de la propagation de
I'information. Toutefois, si nous nous plagons dans un but de prévisions a I'échelle saisonniére
avec ce type de modele linéaire, le meilleur choix est alors celui qui conduit a une divergence la
plus tardive. Effectuer des assimilations en des points irréguliérement répartis semble dans ce

cas le meilleur choix.
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CHAPITRE III: PRESENTATION DES 'DONNEES' -
COMPARAISONS AVEC LES RESULTATS DU MODELE LINEAIRE.

Les données disponibles sont les résultats d'un run (d'une simulation) du modele
numérique tridimensionnel du G.F.D.L. (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory) congu par
G.PHILANDER et CPACANOWSKI (1984, 1986a). Ce modele est décrit en annexe B.
Nous disposons des champs de température, de salinité et des trois composantes de la vitesse,
résultant d'une simulation climatologique au cours de laquelle le modele a été forgé par les vents
climatologiques moyens de HELLERMAN-ROSENSTEIN (1983), également utilisé€s pour
forcer notre modele.

Ce type de modele aux équations primitives a été congu dans le but de fournir une
description dynamique et thermodynamique globale et réaliste de 1'océan et de son évolution en
réponse a un forgage atmosphérique donné. C'est ce type de modele qui, lorsqu'il sera jugé
suffisamment réaliste, sera utilis€ dans un but de prévision opérationnelle de 1'état de I'océan.

Les données synthétiques issues d'un modéle peuvent étre utilisées comme observations
mais elles véhiculent cependant les erreurs propres a ce modele. Les différences constatées
entre les résultats d'une simulation et les observations proviennent des approximations faites
dans la formulation numérique du modele et aussi des imperfections dans la paramétrisation des
processus physiques pris en compte. En effet, 1'évolution spatiale et temporelle des champs
implique leur discrétisation, source d'erreurs, dans 1'espace et le temps; de plus, les processus
dynamiques et thermodynamiques, intervenant aux €chelles temporelles et spatiales non
résolues par le modéle, sont mal connus et donc mal paramétrisés. Ces différences ne sont pés
uniquement diles aux imperfections du modele: les vents, les flux de chaleur et d'eau douce en
surface qui constituent le for¢age atmosphérique du modele, donc la source d'énergie, sont
encore trés imprécis et induisent des erreurs systématiques sur les simulations (ce probléme de
la méconnaissance des flux de surface est général et fondamental; il est toujours mal résolu a ce

jour).
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En dépit de ces difficultés, nous verrons que ce modele reproduit 1'évolution de la température
de surface et celle du champ de masse (topographie dynamique) avec un réalisme remarquable.
De plus, l'avantage énorme d'utiliser les résultats d'un tel modele par opposition & des données
in-situ réside dans la couverture du bassin et la répartition réguliére des données dans l'espace
et dans le temps, primordiales pour notre étude. Ainsi nous pouvons choisir le lieu et la
fréquence d'assimilation de ces 'données' pour étudier au mieux l'impact de ces paramétres
dans les processus d'assimilation.

Dans ce chapitre, nous allons présenter les résultats du modele tridimensionnel. Nous
comparerons ensuite les champs de hauteur dynamique calculés a partir des résultats de ce

modele avec ceux du modele linéaire utilis€ pour les tests d'assimilation.

A: DESCRIPTION DES RESULTATS DU MODELE 3D DU GFDL:

Les résultats dont nous disposons sont ceux de la troisieme année de simulation, a
raison d'un champ instantané au 15 de chaque mois. Les résultats concernant les 300 premiers
metres de I'océan ont fait I'objet d'un atlas (BOURLES; 1987). Cet atlas montre les évolutions
mensuelles de la température, de la salinité et des différentes composantes de la vitesse a travers
des sections horizontales a différentes profondeurs et des sections verticales méridiennes et
zonales .

La correspondance entre le cycle saisonnier obtenu avec ce modele et la climatologie
obtenue a partir d'observations est notable. La comparaison des courants de surface (a Sm)
obtenus par le modele a ceux calculés par ARNAULT (1984, 1987) a partir de dérives de
bateaux montre que le modele simule bien les principales structures caractéristiques de la
circulation de 1'Atlantique tropical et leurs évolutions temporelles et spatiales (Cf: figures
III.A.1). Ainsi, on retrouve les Courants Equatorial Nord (C.E.N.), au Nord de 10°N, et
Equatorial Sud (C.E.S.), au Sud de 4°N, orientés vers 1'Ouest (dans le sens des vents

dominants, les alizés) et, entre les deux le Contre-Courant Equatorial Nord (C.C.E.N.) orienté
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vers I'Est. De méme, le C.E.S. se divise dans les deux cas en deux branches, a partir de 10°W
environ, une au Nord de 1'équateur et 'autre au Sud; le modele représente donc bien la
divergence des courants le long de I'équateur. La branche Sud se sépare a son tour, vers 30°W,
en un courant s'orientant vers le Nord pour aller former le fort courant ctier de Guyane, et en
un courant vers le Sud longeant la cote Sud du Brésil, d'intensité beaucoup plus faible. Bien
que son maximum d'extension et d'intensité semble apparaitre plus tot dans le modele, la
variation saisonni¢re du C.C.E.N. est fidélement représentée. Ainsi, en aotit, il s'étend vers
I'Ouest jusqu'a S0°W et vers le Nord jusqu'a 10°N, comme le montre la climatologie. Pendant
ce mois, des vitesses de 45 & 50 cm/s sont atteintes au large d'Abidjan avec le modele, contre
40 cm/s observées avec les dérives de bateau, lesquelles sont fournies avec une précision de 5
cm/s en moyenne (ARNAULT, 1984). Par contre, on peut noter que le modele ne reproduit pas
la séparation en deux cellules de ce courant en décembre. Le minimum du C.C.E.N. survient
en avril, ol ne subsiste que le courant de Guinée. Le C.E.S. montre également une variation
saisonniére trés marquée dans les deux cas; il est maximum en été avec des vitesses de 1'ordre
de 50 cm/s (contre 40 cm/s pour les observations) le long de I'équateur et minimum vers
décembre ol les vitesses sont alors de l'ordre de 30 a 35 cm/s (voir également les sections
verticales de l'atlas pour les valeurs du courant); la climatologie, elle, indique un minimum de
ce courant en octobre avec des vitesses de 20 cm/s. La tendance du modele a surestimer
sensiblement les courants de surface est probablement due aux tensions du vent climatologique
imposées. Au cours de précédentes études ou elles ont ét€é comparées a celles des vents
FOCAL-SEQUAL, il a en effet ét€ montré que ces tensions apparaissent surestimées,
notamment la composante méridienne qui est en moyenne supérieure d'un facteur 1,5 aux
tensions méridiennes observées (COLIN & GARZOLI, 1987; COLIN, 1989). RICHARDSON
et PHILANDER expliquent que la surestimation des courants de surface est également due en
grande partic 2 une trop faible paramétrisation des processus de mélanges verticaux. Ce
probléme prend de I'importance surtout lorsque les vents sont faibles et dans les régions ou la
thermocline est profonde, dans la partie Ouest du bassin (RICHARDSON & PHILANDER,
1987).
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Si I'on compare maintenant I'évolution de la température de surface obtenue par le modeéle avec
la climatologie réalisée par PICAUT & al (1985) (Cf: figures III.A.2), nous remarquons que la
position du front thermique équatorial, trés prononcé par le modéle, et son évolution
saisonni¢re sont relativement conformes aux observations. L'""upwelling" équatorial consécutif
a l'intensification des vents zonaux au printemps boréal est bien simulé par le mod¢le. 11 se
caractérise par des températures inférieures a 25°C entre juin et septembre. Toutefois le modéle
surestime nettement la température de surface dans la partie extréme Est du bassin équatorial,
ou le refroidissement des eaux le long de la cote est treés estompé (la température simulée est
alors de 3 a 4°C supérieure a celle observée). Les raisons mentionnées précédemment pour
expliquer la surestimation des courants de surface sont encore en partie responsables de ces
désaccords thermiques. Cependant les processus dynamiques et thermodynamiques qui
interviennent dans le golf de Guinée sont nombreux et complexes; de plus, leur
interdépendance rend leur paramétrisation particulierement délicate. WACONGNE (1988) a par
exemple montré qu'il €tait possible de diminuer la température de surface a 1'Est en augmentant
le coefficient de frottement de la tension du vent le long de 1'équateur; mais ceci a également
pour effet d'y appronfondir la thermocline (au lieu de la rapprocher de la surface) et d'atténuer
I'extension et l'intensité¢ du C.E.S. vers I'Est. Une meilleure simulation de cette région
nécessiterait en particulier une meilleure définition des parameétres li€s aux processus de
mélange et de frottements, horizontaux et verticaux, et également des flux imposés a l'interface
air-mer.

La distribution verticale de la température pour les mois de juillet-aofit et octobre-novembre est
montrée sur les figures III.A.3., et comparée avec celle obtenue en 1983 pendant les
campagnes FOCAL-SEQUAL (HISARD & HENIN, 1987). Nous voyons que le modéle
reproduit bien la pente Est-Ouest caractéristique de la thermocline équatoriale. Ainsi, si nous
considérons l'isotherme 20°C représentative de la profondeur de la thermocline, elle se situe en
été entre 30 et 50m a 5°E et vers 120-130m a 35°W d'aprés le modele, alors que les
observations fournissent respectivement les profondeurs 40 et 120m. Nous observons de
méme dans les deux cas une poche d'eau plus chaude a I'Ouest du bassin (a 'Ouest de 27°W),

de température supérieure a 25°C et confinée dans les 50 premiers metres. Nous retrouvons ici
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les différences déja observées précédemment concernant les températures de surface. Alors que
le modele simule une inversion de la pente de la thermocline a I'Est de 5°W et des températures
supérieures a 25°C, les observations indiquent bien la présence d'un "upwelling" dans le golfe
de Guinée avec des températures de surface comprises entre 21 et 22°C. De méme en
profondeur, sous la thermocline, le modele ne simule pas la remontée des isothermes 14° et
15°C au niveau du méridien de Greenwich, cette remontée étant collée a la cote africaine. Par
contre, entre 10° et 35°W, la profondeur de 1isotherme 15°C est conforme aux observations et
se situe aux environs de 150m. Aux mois d'automne (octobre et novembre), le modéle simule
bien les eaux plus chaudes a I'Est et a 1'Ouest du bassin au dessus de la thermocline, de méme
que la profondeur de celle-ci (I'isotherme 20°C se situe & 125m a 35°W et 60m a 10°E, les
observations donnant respectivement les valeurs 110m et 50m). Sous la thermocline, bien que
le ddme des isothermes se décale plus rapidement vers 1'Ouest avec la profondeur dans le cas
du modele, le comportement des isothermes entre 100 et 150m est en bonne correspondance.

On pourra se reporter aux études de GARZOLI & PHILANDER (1985), RICHARDSON &
PHILLANDER (1987), WACONGNE (1988), COLIN (1989) pour de plus amples descriptions

de ce modg¢le et comparaisons de ses résultats avec des observations.

Nous avons calculé, a partir des champs de température et de salinit€ issus de ce
modele, les champs de hauteur dynamique (Cf. annexe A) que nous considérons ensuite
comme observations dans nos études d'assimilation. Nous allons maintenant comparer ces
champs de hauteur dynamique avec ceux obtenus a partir de données historiques (MERLE &

ARNAULT, 1985) et avec ceux obtenus avec le modeéle linéaire 3 modes verticaux.
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B: COMPARAISONS DES CHAMPS DE HAUTEUR DYNAMIQUE:

1: Comparaison données historiques et modele tridimensionnel:

Les hauteurs dynamiques fournies par la climatologie de MERLE et ARNAULT (1985)
représentent la topographie dynamique de la surface par rapport a 500db. Cette valeur de
référence se justifie par le fait que la contribution des couches d'eau plus profondes jouent un
role négligeable sur le signal obtenu en surface. Leurs valeurs sont données avec une précision
inférieure & 2cm.dyn., en raison des incertitudes sur les mesures et de celles inhérentes a la
méthode de calcul utilisée (ARNAULT, 1984). Les différences observées lors des
comparaisons seront donc considérées comme non significative en deca de cette valeur. Le
niveau 500db ne correspondant pas a une profondeur du modeéle du GFDL, nous avons di
interpoler linéairement ses résultats en ce niveau. De plus, le premier niveau du modele du
G.F.D.L. est 2 5Sm; nous avons donc calcul€ un champ de hauteur dynamique de 5 par rapport
a 500db, noté H(5/500db). Afin d'obtenir une estimation de 1'écart systématique qu'induisent
les 5 premiers métres, nous avons calculé les hauteurs dynamiques H(0/500db) et H(5/500db)
a partir d'un profil de densité situé a 24°W-0°N (celui qui a été utilisé dans le modeéle linéaire).
Celles-ci indiquent une différence de 2,1 cm.dyn.; nous en tiendrons compte lors de la
comparaison en ajoutant aux valeurs obtenues 2 partir du modéle environ 2 cm.dyn..

On observe sur les figures III.B.1, qui montrent les moyennes annuelles du champ de hauteur
dynamique, une correspondance générale remarquable entre les champs de hauteur dynamiques
issus des données historiques et des résultats du modele tridimensionnel. La série de crétes et
de creux typique de la topographie dynamique de 1'Atlantique équatorial et tropical nord est bien
représentée par le modele et leurs positions sont tout-a-fait en accord, a savoir: le creux a 10°N
et la créte a 2-3°N qui encadrent le C.C.E.N. et le creux situé légérement au sud de 1'équateur.
Au Sud, par contre, la créte située A 8°S n'est pas représentée par le modele.

BUSALACCHI et PICAUT remarquent que cette créte est trés faiblement définie du fait de la
faible distribution spatio-temporelle des données dans 'hémisphére sud (BUSALACCHI &
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PICAUT, 1983). Cependant, les nombreuses données récentes accumulées par les programmes
Focal -Sequal confirment nettement le présence de cette créte qui formerait la frontiére nord du
contre courant équatorial sud (C.C.E.S.) (REVERDIN, communication personnelle).

Si l'on considére uniquement les écarts supérieurs a 4 cm.dyn.(vu ce qui a été dit
précédemment) le gradient le long de I'équateur coincide parfaitement (de 100 cm.dyn. a I'ouest
du bassin, les valeurs passent a 86 cm.dyn. pour le modele au lieu de 88 cm.dyn. dans le cas
des observations; dans les deux cas, le minimum se trouve vers 10°W.

L'inversion de pente est bien représentée par le modele, bien que le maximum dans l'extréme
Est du golfe de Guinée soit inférieur d'environ 8 cm.dyn., conséquence de la faible
représentation du phénomeéne "downwelling-upwelling" par le modele. De plus, certains
phénomenes locaux peuvent expliquer le fort maximum du golfe de Guinée apparaissant dans
les observations, tels que le dé versement des eaux fluviales (le Niger et le Congo notamment)
ou les fortes précipitations qui affectent cette région (DU PENHOAT & TREGUIER, 1985).
Des différences sont a noter également au Sud-Est et au Nord-Ouest oll les amplitudes sont plus
fortes dans le cas du modele, les minima y étant plus marqués de 6 cm.dyn.. Hormis ces trois
régions, ce modéle reproduit correctement les structures moyennes du champ de hauteur
dynamique. Nous allons voir qu'il en est de méme pour les variations temporelles de ce champ.
En effet, nous pouvons vérifier sur les figures IT11.B.2 que 'évolution temporelle de la hauteur
dynamique le long de 1'équateur est conforme aux observations, issues de la méme climatologie
(ARNAULT, 1984). Les évolutions sont rigoureusement en phase; nous retrouvons bien un
signal annuel a 1'Ouest (maximum en ét€ boréal, en aoiit-septembre, et minimum au début du
printemps, de mars & mai), et un signal biannuel a I'Est (minimum principal en juin-juillet et
secondaire en décembre, maxima en février-mars et en octobre-novembre). Les amplitudes et le
gradient équatorial sont également bien simulées, ainsi en juillet, les hauteurs dynamiques
évoluent de 78 a 102 cm.dyn. d'Est en Ouest dans le cas du modele, et de 78 a 98 cm.dyn.
dans le cas des observations, avec un minimum dii a I'"'upwelling" équatorial situé entre 0° et
10°W de 74 cm.dyn dans les deux cas. En janvier, ces valeurs deviennent respectivement de 98
a 84 cm.dyn. et de 98 4 90 cm.dyn.. Les différences ne sont pas significatives en été d'apres

les critéres cités précédemment. Elles ne le sont pas non plus a 1'Est ou les amplitudes fournies
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par le modele, qui atténue les maxima en février et en octobre, sont plus faibles; ceci est une
conséquence de la sous-estimation par le modgle du phénoméne "downwelling-upwelling",
comme nous l'avons vu lors de la comparaison des températures. Cette caractéristique du
modéle apparait dans la variabilité annuelle (figures II1.B.3), pour laquelle on remarque que
I'amplitude du signal annuel atteint des valeurs supérieures a4 6 cm.dyn. selon la climatologie
entre 7°W et la cOte africaine le long de 'équateur, alors qu'elle est inférieure a 4 cm.dyn. avec
le modele (soit une différence supérieure aux 2 cm.dyn. d'incertitude). Au Nord de la cote
américaine, les amplitudes sont semblables avec des valeurs dépassant 6 cm.dyn., tandis que
sur le reste du bassin le modele atténue 1égérement la variabilité du signal.

Ces diverses descriptions nous montrent que le modele aux équations primitives du
G.F.D.L. reproduit de fagon remarquable la hauteur dynamique et ses variations saisonniéres,
en conformité avec les observations réelles. Les différences observées sont dues a la
paramétrisation des processus de mélange, aux flux de chaleur, mal connus, et aux
caractéristiques des tensions du vent climatologique imposées en surface. Mais elles sont dues
également a la qualité parfois douteuse de la climatologie observée a cause de la faible
distribution spatio-temporelle dans certaines régions, notamment dans I'hémisphere Sud, des
observations disponibles et utilisées pour €laborer cette climatologie.

Cette correspondance entre les champs de hauteur dynamique obtenus par le modéle et ceux
obtenus a partir d'observations conforte également notre choix d'utiliser ces champs simulés
pour les assimiler dans notre modéle linéaire. Ainsi, au-dela de leur distribution spatio-
temporelle idéale pour des tests d'assimilation, ces champs de données a assimiler sont

relativement réalistes et conformes a ce que nous fournirait une climatologie observée.
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Fig. NLB.2: Evolution temporelle de la hauteur dynamique 5/500db 2 I'équateur
- -issue du modele tridimensionnel du GFDL (en haut 2 droite)
-issue du modele linéaire 2 modes verticaux (en haut A gauche)
-issue des données historiques (MERLE & ARNAULT, 1985) (en bas)
(unités: cm.dyn., contours: 2.)
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2: Comparaison modéle tridimensionnel et modele linéaire & modes verticaux:

Ce chapitre va permettre de visualiser qualitativement les différences entre les champs
fournis par le modéle linéaire et les ‘observations' fournies par le mod¢le tridimensionnel,
différences que nous voulons atténuer ultérieurement par des processus d'assimilation. Nous
ferons apparaitre les aspects spatio-temporels de ces différences, afin de montrer les régions et
les mois ou les processus d'assimilation auront un impact a priori significatif (nous
reviendrons sur le sens & donner a ce mot). Auparavant, rappelons les différences essentielles
qui existent entre les deux modeles. Par rapport au modele tridimensionnel, le mode¢le linéaire
se caractérise par:

-une absence de la couche de mélange. En effet, méme si nous avons une couche de
30m d'épaisseur en surface pour laquelle N2(z)=0 (Cf: fig.I.LA.3), ou N est la fréquence de
Briint-Viisild, celle-ci ne modifie pas les propriétés de 1'équation 1.10 (Mc CREARY; 1980) et
le modele linéaire ne fait intervenir aucune dynamique de couche de mélange (ANDRICH et al
1987).

-une absence de non-linéarité, impliquant des instabilités, notamment le long des cdtes
du Brésil, et une mauvaise représentation des courants, surtout le long de 1'équateur et lorsque
les vents sont relativement faibles (voir Chapitre I.B).

-une absence de thermodynamique, préjudiciable essentiellement a 1'est du bassin, dans
le golfe de Guinée.

-une faible résolution verticale: 3 modes baroclines contre 27 couches pour le modéle

tridimentionnel. Nous reviendrons sur ces différents points dans ce chapitre.

Choix de la profondeur de référence:

Nous avons la possibilité de calculer des champs de hauteur dynamique & partir de
n'importe quelle profondeur de référence. Nous disposons en effet des résultats du modele
tridimensionnel sur les 27 niveaux verticaux, et la dépendance avec la verticale des résultats du

modele linéaire ne provient que des profils des modes verticaux. Nous devons en fait choisir ici
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le champ des "observations" que nous considérerons lors des expériences d'assimilation. Ce
choix se résume en une question: souhaitons-nous disposer d'observations contenant le
maximum d'information intégrée sur la verticale? Autrement dit, pouvons-nous considérer des
champs de hauteur dynamique H(5/100) ou H(5/200) par exemple?

Nous souhaitons placer cette étude dans la perspective d'assimiler ultérieurement des données
in-situ et altimétriques. Les données in-situ fournies par des X.B.T. (eXpendable Bathy-
Thermograph) permettent d'obtenir des profils thermiques jusqu'a des profondeurs de 500 a
700m, a partir desquels des grandeurs intégrées telles que des hauteurs dynamiques sont
aisément calculables. Les climatologies disponibles & partir de ces données constituent des
outils de référence indispensables. D'autre part, les données altimétriques fournissent un signal
intégré sur toute la hauteur d'eau, 2 partir duquel peut étre déduit la topographie dynamique.
Cependant, le géoide n'étant pas connu avec précision, nous ne pouvons disposer que de la
variabilité du signal A partir d'un niveau de référence calculé en moyennant toutes les
observations disponibles sur une méme trace du satellite. Ce niveau de référence constitue en
quelque sorte le signal moyen sur toute ia hauteur d'eau. Pour ces raisons, la profondeur de
référence doit étre choisie la plus profonde possible tout en étant accessible par des données in-
situ. Notre choix s'est donc porté sur la profondeur 5S00m, et nous considérerons comme
"observations" les hauteurs dynamiques H(5/500) calculées a partir des
résultats du modele tridimensionnel, décrites auparavant.

Cependant, afin de mettre en évidence les différences de résolution verticale des deux modéles,
il est intéressant de comparer des champs de hauteur dynamique calculés a partir de différentes
profondeurs de référence. Les figures II1.B.4 montrent les évolutions annuelles le long de
I'équateur des champs de hauteur dynamique H(5/100), H(5/200), H(5/300) obtenus a partir
des deux modeles; celles de H(5/500) sont représentées sur les figures II1.B.2. Les remarques
essentielles portent sur les différences entre les hauteurs dynamiques H(5/100) et les autres.
Dans les champs du modeéle tridimensionnel, les évolutions a 1'Est de 25°W sont semblables et
indiquent toutes un signal bi-annuel dans le golfe de Guinée. A 1'Ouest par contre, H(5/100)
montre un gradient zonal et temporel tres faible, I'€volution a I'Ouest de 40°W étant de plus en

opposition de phase par rapport a celles des champs H(5/200) et H(5/300). Ces différences
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sont dues au fait que 1'épaisseur de la couche de mélange, dont les processus sont pris en
compte par ce modele, est dans cette région supérieure a 100m. Ainsi le gradient équatorial
n'atteint en été que 10 cm.dyn. au lieu de 18 cm.dyn. pour les champs H(5/200) et H(5/300),
et en hiver 6 cm.dyn. au lieu de 12 cm.dyn.. Concernant maintenant le mode¢le linéaire, nous
constatons que les évolutions et les structures sont dans les quatre champs de hauteur
dynamique rigoureusement conformes. Nous notons seulement une moindre valeur des
gradients dans le cas de H(5/100), ce qui est cette fois dii 2 I'importance relative du troisieme
mode dans le calcul de la hauteur dynamique. En effet, comme nous 1'avons vu précédemment,
le troisieme mode a un profil représentatif de la densité dans la partie Est du bassin, c'est-a-dire
que ses variations verticales sont concentrées dans les 100 premiers meétres. Comme les
coefficients Yn relatifs 2 chaque mode dépendent du gradient vertical des modes (Cf: annexe
A.2), le troisi¢me mode est dominant dans le calcul de la hauteur dynamique H(5/100), comme
nous pouvons le voir dans le tableau 2 ci-dessous.

Tableau 2; contribution des modes dans le calcul de la hauteur dynamique.

Y1(x 0.01) Y2(x0.01) Y3(x 0.01)
H(5/100) 1.08008 4.81342 4.92768
H(5/200) 1.42859 6.02839 5.55441
H(5/300) 1.62478 6.43344 5.21958
H(5/500) 2.06304 6.96561 3.91522

Cette domination du troisi¢me mode a pour effet d'amoindrir la contribution du second mode
dans la partie Ouest du bassin, ol il est dominant, d'olt 1a moindre valeur du gradient équatorial
pour le champ H(5/100). Cependant, 'important est que le mode¢le linéaire n'indique pas de
différences de phase, les modes ne variant pas avec le temps, et peu de différences de structures
(dues aux profils des modes) selon les profondeurs de référence choisies. Ainsi, des calculs de
coefficients de corrélation entre les champs de hauteur dynamique H(5/100) et H(5/500)
fournissent des valeurs toujours supérieures & 0.90, except€ un minimum de 0.75 localisé a

20°0Ouest-10°Nord, au large de la cdte africaine. Dans le cas du modéle tridimensionnel, ces
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Fig. OI.B.5: Champ des coefficients de corrélation entre les hauteurs dynamiques
H(5/100 db) et H(5/500 db) issues du modele tridimensionnel

(5/100d8) &
3

~10
(5/200d8) &
3
(5/300dB) g

-10

AFRICA

(5/500d8) E
3

-10

-=50 —-40 =30 -20 -10 0 10

LONGITUDE

Fig. IT.B.6: Champ des coefficients de corrélation entre les hauteurs dynamiques
issus du modele tridimensionnel du GFDL et du modgle linéaire.
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coefficients de corrélation indiquent des régions fortement anti-corrélées a 1'Ouest, avec des
valeurs atteignant -0.8 au Nord de la cdte brésilienne (Cf: figure III.B.5), ce qui illustre
I'importance et I'intensité des processus de mélange verticaux qui ont lieu le long de cette céte.
Nous pouvons d'ailleurs remarquer que les régions de faible corrélation correspondent toujours
a des régions de faible variabilité de la hauteur dynamique H(5/500) (figure IIL.B.3).

Si nous observons les corrélations entre les hauteurs dynamiques obtenues par les deux
modeles et calculées par rapport aux mémes profondeurs de références (Figures I11.B.6), nous
vérifions que les corrélations s'améliorent globalement quand la profondeur de référence
augmente, ceci €tant trés net a 1'Ouest. Les- améliorations se remarquent surtout lorsque la
profondeur de référence passe de 100m a 200m. Les valeurs du coefficient de corrélation
indiquent que les champs peu corrélés voire anti-corrélés le long de la cote sud-américaine
deviennent fortement corrélés avec des valeurs supérieures a 0.8. Si la profondeur de référence
augmente encore, les différences sont peu sensibles; nous pouvons toutefois observer de
meilleures corrélations au centre du bassin le long de l'équateur et au large de la cote
brésilienne. De ces constatations, nous pouvons dire que le modele linéaire fournit
principalement une réponse représentative du signal intégré sur une grande profondeur. Ceci est
di au faible nombre de modes verticaux pris en compte dans ce modgle. La considération de
modes d'indices supérieurs est essentielle pour mieux représenter la réponse des couches plus
proches de la surface, comme nous l'avons vu lors de la description €nergétique. Le fait que le
troisi¢me mode soit dominant dans le calcul de la hauteur dynamique calculée par rapport a
100m permet de penser que la contribution de modes d'indices supérieurs serait non
négligeable dans ce calcul. A titre indicatif, nous pouvons rappeler ici que lorsque DU
PENHOAT et TREGUIER (1985) ont montré que les trois premiers modes expliquaient 95%
du signal des neuf premiers modes, ils se sont fondés sur un signal fourni par une hauteur
dynamique calculée par rapport a 500db. Il serait donc inadapté de choisir pour "observations"
des champs de hauteur dynamique calculée par rapport a une faible profondeur de référence, car
nous serions dans la situation ou la part du signal due & des modes de fort indice serait
" maximale; autrement dit, la part du signal non interprétable par les trois modes de notre modele

serait maximale (nous reviendrons sur ce point essentiel dans le chapitre V).
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Comparaisons des champs H(5/500):

L'évolution temporelle de la hauteur dynamique le long de 1'équateur (figure I11.B.2)
montre que la théorie linéaire reproduit relativement bien la hauteur dynamique observée. Nous
vérifions ainsi qu'a I'échelle saisonniere, la variation temporelle de la topographie dynamique
est essentiellement une réponse linéaire au "forcing" de surface dii au vent. Cependant, des
différences essentielles apparaissent, concernant surtout les amplitudes obtenues. De maniére
générale, les valeurs sont surestimées 2 1'Ouest et sous-estimées a 1'Est. Mais nous remarquons
ici que ces caractéristiques sont surtout prononcées en été boréal, ol nous observons des
valeurs atteignant 118 cm.dyn. en septembre A 1'Ouest (au lieu de 102) et 68 cm.dyn. en juillet
4 I'Est (au lieu de 76). De telles différences sont essentiellement dues au choix, dans ce type de
modele, d'un profil de densit€ constant dans le temps et dans l'espace relativement peu
représentatif des régions Est et Ouest. Cette non représentativité s'accentue lors des périodes de
vent fort, lorsque les contrastes entre les bassins Est et Ouest sont les plus développés, ce qui
implique des anomalies de densité importantes durant ces périodes. Nous pouvons d'ailleurs
remarquer que les structures et les valeurs obtenues dans la région comprise entre 20° et 30°W,
ol est situé le profil initial (2 24°W), sont elles tout-a-fait conformes a celles fournies par le
modéle tridimensionnel et les observations. Nous pouvons voir également que le modéle
linéaire simule un "upwelling" équatorial en juillet nettement décallé vers I'Est, ce qui explique
I'absence d'une inversion de pente pendant cette période dans l'extréme Est du golfe de
Guinée.

Ces premieres descriptions préliminaires permettent déja de noter certaines améliorations que
nous devrons apporter aux résultats du modele, dans la région proche de I'équateur, a l'aide du
processus d'assimilations. Ces améliorations devront porter sur les valeurs des champs dans
les parties Ouest et Est du bassin, sur la représentation de 1"'upwelling" équatorial et sur
l'inversion de pente dans le golfe de Guinée. Nous devrons ainsi forcer les valeurs a devenir
plus faibles a I'Ouest, durant tout le cycle annuel mais surtout pendant les mois d'été et, a I'Est,
a devenir plus fortes en été€ et Iégérement plus importantes en hiver, ceci sans nuire aux résultats
obtenus au centre du bassin et 2 la variabilit€. Voyons maintenant les différences qui existent

sur I'ensemble du bassin.
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Si I'on revient a la figure I11.B.1, on voit que le champ annuel moyen issu du modeéle a
modes reproduit bien, au nord de 'équateur, les positions du creux a 10°N et de la créte a 3°N
(celle-ci tendant vers une légere orientation SW-NE). Cependant, les valeurs et les maxima
d'amplitude différent sensiblement. En effet, un minimum trés marqué de 60 cm.dyn. apparait
a 12°N-32°W et un maximum de 104 cm.dyn. au Nord-Ouest, créant un trés fort gradient, a
comparer avec 72 et 92 cm.dyn. obtenus avec les modele 3D. Cette structure est essentiellement
due aux conditions imposées aux frontieres du modele, les frontiércs fermées ayant tendance a
accentuer le gyre cyclonique. Comme nous l'avons vu, le gradient est surestimé le long de
I'équateur. De maniére générale, les valeurs a I'Est du bassin sont nettement sous-estimées. En
particulier, méme si I'on y observe bien une légere inversion de pente, diie a 1a composante Est
du vent dans cette région, le maximum du golfe de Guinée est trés faiblement représenté par le
modele linéaire. Ceci s'explique non seulement par le profil de densité constant utilisé pour
initialiser le modele, mais aussi par le fait que la thermodynamique et les termes non linéaires ne
sont pas pris en compte par ce modele; le gradient zonal de la topographie dynamique y est
uniquement imposé par la composante zonélc de la tension du vent. Or il a ét€ montré que ces
termes jouent un réle non négligeable & 1'Est des bassins équatoriaux (R.LUKAS, 1986),
comme nous l'avons vu au paragraphe précédent. Le resserrement des isolignes le long de la
coOte brésilienne s'explique par une accumulation d'énergie, provenant des ondes de Rbssby.
Les ondes courtes, filtrées dans le modele, générées A cette frontiére ne peuvent propager cette
énergie vers 1'Est. Nous observons alors une couche limite, de plus en plus étroite et piégée le
long de la coOte. Les processus non-linéaires n'étant pas pris en compte dans les équations du
modele, l'introduction de termes de friction et d'inertie supplémentaires serait nécessaire pour
décrire de fagon plus réaliste cette région cotiere. Dans leur modele linéaire, comparable au
ndtre, DU PENHOAT et TREGUIER (1985) ont imposé une condition aux limites sur la cote
Ouest, introduite auparavant par CANE et SARACHIK (1981), consistant a annuler l'intégrale
méridienne de la composante zonale de la vitesse. De telles conditions aux limites nécessitent un
traitement particulier et complexe, facilité dans leur cas par leur schéma particulierement
simplifié de la géométrie des continents. En ce qui concerne la région sud du bassin, on

observe que le creux est représenté beaucoup plus au sud (a 5°S) par le modele que par les
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observations (a 2°S). Ce décalage du creux équatorial se retrouve dans le mode¢le linéaire de
BUSALACCHI-PICAUT (1983), qui ne résoud que le second mode barocline. Nous
retrouvons vers 10°S une surestimation du gradient zonal comparable a celle qui prévaut dans
I'hémisphére Nord. Elle se caractérise au Sud-Est par des valeurs de 64 cm.dyn., au lieu des
72 cm.dyn. obtenus avec le modele 3D, qui s'expliquent également par le schéma de frontiéres
fermées imposé.

Observons maintenant les évolutions temporelles, sur I'ensemble du bassin, des champs
fournis par les deux modeles. Nous nous limiterons ici 2 une description succinte et globale,
illustrée par les figures situées en fin de ce chapitre. Ces figures (III.B.7, 8, 9, 10 et 11)
représentent respectivement les champs instantanés de hauteur dynamique H(5/500), au milieu
de chaque mois, du modele linéaire et tridimensionnel, les différences entre ces champs et les
anomalies par rapport 2 la moyenne annuelle. Ces figures serviront de référence tout au long de
notre étude.

Au vu des champs instantanés, les principales caractéristiques visibles avec les
moyennes annuelles se retrouvent durant toute 1'année. Ainsi, la forte accentuation des creux
Nord-Ouest et Sud-Est et 1a concentration des isolignes le long de la cte brésilienne, ajoutées a
la surestimation de la pente équatoriale, sont des caractéristiques permanentes du modéle
linéaire. Dans I'hémisphere Nord, on voit que la créte situé€e vers 3°N est nettement décalée vers
le Sud par le modele linéaire durant les mois d'hiver. Dans la partie Ouest, 1'affaiblissement de
cette créte durant le printemps n'est pas simulée par ce modele. Celui-ci simule en permanence
un gradient méridien trés prononcé au nord du Brésil, contrairement au modéle 3D qui indique
que ce gradient s'atténue considérablement de mars 2 juin. Dans I'hémisphére Sud, les
différences se rencontrent essentiellement de juin 2 septembre, mois pendant lesquels les crétes
et les creux sont en décalage permanent selon la latitude. Ainsi, en juin par exemple, le modele
3D indique un creux de I'équateur a 5°S alors que le modele lin€aire simule une créte centrée sur
3°S. Schématiquement, nous pouvons remarquer que des mois de juin a aoiit, les structures
issues du modeéle 3D montrent une assymétrie par rapport a 1'équateur, contrairement au mode¢le
linéaire pour lequel les structures ont nettement tendance a étre distribuées de maniere

symétrique. Ces différences se retrouvent sur les anomalies (fig. III.B.10 et 11) qui sont de
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signes opposés durant 1'é€té, ce qui explique les mauvaises corrélations observées sur la figure
I11.B.6 dans I'hémisphére Sud. La mauvaise représentation des champs dans I'hémispheére Sud
est essentiellement la conséquence de 1'absence de termes non-linéaires et du faible nombre de
modes verticaux pris en compte.

Les cartes d'anomalies expliquent de méme les faibles corrélations au large du Sénégal
et 2 5°N au nord du Brésil. Dans cette derniére région, nous observons que les anomalies sont
de signes opposés durant le mois de juillet; au large du Sénégal, cette inversion de signe a lieu
durant les mois d'hiver, de novembre a janvier. Ces cartes montrent également que les
amplitudes des variations saisonnieres fournies par le modele lin€aire sont de fagon générale
beaucoup plus importantes que celles du modele 3D. Ainsi, paradoxalement, la variabilité
(figure II1.B.3) obtenue par le modele linéaire parait relativement plus conforme a la variabilité
observée que celle fournie par le modéle tridimensionnel. Cependant, comme nous allons le
voir maintenant, il est essentiel de remarquer que ces variabilités sont obtenues a partir de
valeur moyenne trés distinctes. En effet, les figures II1.B.9. indiquent que le mode¢le sous-
estime sur la majeure partie du bassin les valeurs du champ de hauteur dynamique. Ainsi, on
observe par exemple des €carts atteignant plus de 20 cm.dyn. au Nord-Ouest, 10 a 15 cm.dyn.
au Sud entre 10%t 20°W. Les seules régions ou les valeurs du modéle linéaire sont supérieures
a celles du modele 3D sont situées le long de la cote brésilienne et & 1'Ouest le long de
I'équateur, ce qui a pour conséquence de surestimer considérablement le gradient équatorial,
notamment en été€ et en automne boréaux; par exemple, ce gradient est supérieur de 20 cm.dyn.
en aoit et de 25 cm.dyn. en octobre.

Ces descriptions montrent les principales différences que nous devrons atténuer avec
des processus de réinitialisations du mode¢le, réinitialisations effectu€es a l'aide des
"observations" aux instants ou elles sont disponibles. Nous devrons donc chercher a améliorer
la représentativit¢ des champs dans I'hémisphére Sud ou existent d'importants décalages en
latitude des structures, dans les régions Nord-Ouest et Sud-Est ot les creux sont trop foriement
prononcés par le modele linéaire, le long de la cote brésilienne ou les gradients sont trop collés
a la cote et le long de 1'équateur ot le gradient zonal est trop fort. Ces améliorations devront

surtout étre importantes en €té et en automne, lorsque les différences entre modeéle et
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"observations" sont les plus marquées, donc lorsque les assimilations auront un impact a priori
conséquent. Cependant, nous devrons tenir compte de la confiance & accorder aux "données",
en effectuant une étude des erreurs 2 attribuer a ces "observations". Ceci sera examiné en détail

dans le chapitre V.
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CHAPITRE IV:PROJECTION SUR DES MODES VERTICAUX.
LA METHODE D'ANALYSE UTILISEE.

A: EXPOSE DU PROBLEME:

Le probléme consiste a déterminer les paramétres que l'on va considérer comme
"observations assimilables” dans le modele 2 modes verticaux. Autrement dit comment trouver,
a partir de données de hauteurs dynamiques, trois champs de pseudo-pressions correspondants
aux trois modes baroclines résolus par notre modele? Ce probleme de la détermination des
champs 2 assimiler est fondamental, et inhérent au type de modele utilis€. Ainsi nous devons
calculer ici, les trois modes étant résolus de fagon rigoureusement indépendante, trois valeurs a
partir d'une seule au point ou une observation est disponible. Un tel probléme ne se pose pas
de maniére aussi cruciale dans le cas de 1'assimilation dans un modgle quasi-géostrophique ou
tridimensionnel. Dans le cas d'un modele quasi-géostrophique, les variables assimilées sont
des fonctions de courant directement calculables & partir des observations; en effet, si les
mouvements sont considérés quasi-géostrophiques, la pression de surface est directement
proportionnelle a la fonction de courant de la couche supérieure par la relation h = (f/g)y.
Ainsi, une observation de la topographie océanique peut €tre assimilée directement en surface et
'information se propager dans les couches inférieures (HOLLAND et VERRRON, 1988;
VERRON, 1989; DE MEY et ROBINSON, 1988). Dans le cas d'un modele tridimensionnel,
les observations de température, de salinité et de vitesses correspondent aux variables résolues
par le modele, mais le probléme de la détermination du champ a assimiler se pose dans le cas
de l'utilisation de données de hauteur dynamique. De maniere générale, ce probléme se pose
quelque soit le modele utilisé, lorsque I'on cherche 4 assimiler des données qui ne sont pas des
variables du modéle.

Le but de notre démarche est de pouvoir conserver le maximum d'information contenue dans
les observations lors de la détermination des trois champs de pression a assimiler, information

en partie li€e aux processus dynamiques et thermodynamiques non résolus par le modele
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linéaire. Le probléme posé de la projection sur des modes verticaux n'est pas trivial. Dans un
premier temps, nous nous sommes placés dans un cas plus général. Nous avons supposé€ qu'au
lieu d'une seule mesure, nous disposions de plusieurs mesures sur la verticale (comme si nous
disposions de mesures obtenues par des profils d'’X.B.T.). Pour déterminer trois valeurs de
pression en un point, il suffit en effet de disposer de trois mesures sur la verticale en ce point et
de résoudre un syst¢me de trois équations a trois inconnues. Nous exposons brieévement les
problémes posés par cette approche et pourquoi, outre le fait qu'on suppose plusieurs mesures
disponibles et qu'on ne résoud donc pas le probleme de projection d'une donnée unique posé
par les mesures altimétriques, elle ne peut pas étre retenue. Il peut paraitre dénué d'intérét de
décrire des méthodes qui n'ont pas donné les résultats escomptés. Cependant le fait d'exposer
des méthodes différentes et a priori cohérentes qui donnent des résultats aberrants peut
permettre de cerner les problémes qui peuvent surgir lors de projections sur des modes et de
mettre en évidence la démarche a suivre. Nous exposons donc ensuite la méthode de projection
utilisée, qui est une méthode de type variationnel permettant d'obtenir trois champs de pression

satisfaisants.

B: PREMIERES DEMARCHES.

B.1: Premiere méthode:

Nous disposons de données sur la verticale, c'est-a-dire aux différents niveaux du
modele tridimensionnel. Nous pouvons donc trouver trois champs de pression, notés Pn(x,y),
a partir de trois champs de hauteur dynamique différents calculés relativement a des niveaux de
références distincts (Cf.: annexe A.1). Nous disposons ainsi de trois observations et non plus
d'une seule, c'est-a-dire d'autant de données que d'inconnues aux points d'observations. Les
hauteurs dynamiques s'expriment linéairement en fonction des pseudo-pression Pp (x,y) (Cf.:
annexe A.2); il suffit alors de résoudre un syst¢me de trois équations a trois inconnues, nous

permettant d'obtenir les champs Pp (x,y).
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Fig. IV.1: Exemple d'un champ de pression relatif au second mode barocline

obtenu par la premieére méthode de projection
(unité: 1000 cm2/s2, contours: 10.)
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Le premier probléme qui se pose porte sur le choix des profondeurs prises comme
bornes d'intégration pour le calcul des hauteurs dynamiques. Selon quel critére objectif devons-
nous choisir telles ou telles profondeurs de référence pour le calcul des hauteurs dynamiques?
En effet, différents tests ont montré que les valeurs des champs de Pp obtenus par cette
méthode variaient énormément selon les profondeurs d'intégration considérées. Ainsi cette
démarche ne permet pas d'obtenir de solution unique selon des critéres dynamiques précis. De
plus, et surtout, les tests effectués donnent tous des résultats inacceptables, dans le sens ot les
ordres de grandeur des Pp sont trés supérieurs a ceux des Pp obtenus par le modéle a modes.
Nous pouvons le vérifier sur la figure IV.1 représentant le champ de pseudo-pression du

second mode (P7), sur laquelle ressortent bien des structures cohérentes mais ou les valeurs

sont de l'ordre de 104 a 105 cm2.s2, 2 comparer a celles obtenues par le modele linéaire qui

2 a 103 cmZ2.s2 (Cf: fig. 11.11); nous pouvons également remarquer que

sont de l'ordre de 10
les signes des valeurs sont opposé€s, c'est-a-dire que la pente obtenue est inversée et orientée
Ouest-Est. Ces résultats s'expliquent par le fait que le syst¢eme de trois équations a trois
inconnues a résoudre est mal conditionné. En effet, les coefficients de ce systéme, notés Yp en
annexe, ne sont pas indépendants car ils sont relatifs & des intégrales selon la verticale des
modes. Au vu des profils des modes (Fig.:1.A.3), nous avons également considéré les
profondeurs qui permettaient de différencier au mieux les coefficients Yy - en remarquant que le
premier mode se démarque des autres entre 30 et 150 m, et que les second et troisiéme modes
se distinguent entre 250 et 500 m - sans obtenir d'amélioration notable.

Le probléme de non unicité de la solution auquel s'ajoute 1'extréme sensibilité numérique du

systéme a résoudre montre qu'il est impossible d'obtenir des Pp satisfaisants par cette méthode.

B.2: Seconde méthode:

Cette seconde méthode consiste en une projection directe d'une quantité physique
sur des modes verticaux. Nous avons représenté les résultats du modele tridimensionnel du
GFDL comme des perturbations a un profil vertical moyen, comme le sont les variables
résolues par notre modele linéaire. Comme nous disposons des résultats de température et de

salinité de ce modele, nous en déduisons la densité, ou la pression, en chacun de ses niveaux,
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que nous exprimons alors en fonction des champs Pp cherchés. En effet, on a vu dans la
description du modele & modes que la pression s'exprimait par 1'égalité:
(Iv.1) px.y,zt= X Pn(xy,).Fn(z)
ol p' est la perturbation par rapport au profil moyen P°(z) tel que:
av.2) P(x,y,zt) = P°(z) + p'(x,y,z,t) et:
(IV.3) 8ZP(x,y,z,t) = P°(2).g + P'(X,y,z,1).g

et ou les Fi(z) sont les fonctions d'amplitude des modes verticaux.

Si l'on considere les pressions issues du modele 3D, on peut les écrire:
av.4) P3px,y,zt) = P°*(z) + p*(x,y,z,t), ou P°*(z) est un profil moyen,

ét p*(x,y,z,t) =Y nPn*(x,y,t).Fn(z) ot les Pn™* sont les pseudo-pressions cherchées.

Nous savons que:

(IV.5) dp'/oz=(p - p°)g; de méme,dp*/oz=(P3p- P°)g.

z

or, (ap )dz' =p"@) - p*(0) avec p"(0) = P, " F; (0)+P," F,(01+P;".F3(0).
r4

On effectue la projection en multipliant p*(x,y,z,t) par les Fp et en intégrant sur la verticale.

Sachant que les modes Fp constituent une base orthonormeée, on a:
H
(IV.6) f P; (x,y,1).Fi(z).Fj(z).dz = Sij.H.P; (H=4000 m)
[+]

On obtient un systéme de trois inconnues a trois équations:

(IV.7)  A;+P *F(0)B;-H) +P,*(F,(0)B,) +P;*(F;(0)B,) = 0
A, +P,*(F,(0)B,) +P,*(F,(0)B,-H) +P;*(F;(0)B,) =0
A; + P *F,(0)By) +P,"(F,(0)B,) +P;*(F;(0)B;-H) =0

H
H

yA
en notant A;= (f (P3D - p°*).g.dz').Fi(z).dz et Bi"‘j Fi(z).dz

0
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Ce systeéme admet alors une solution unique. Le résultat ne sera plus celui d'un choix
subjectif quant aux bornes d'intégration, car ici nous devons intégrer de la surface a 4000m.
Par contre, les Pn* ne pourront étre calculés en certains points (notamment le long des cotes et
au-dessus de la dorsale, Cf: figure IV.2), car le modele 3D tient compte de la topographie du
fond océanique. Ceci indique que cette démarche n'est pas généralisable a un probléme concrét
car nécessite des observations jusqu'a la profondeur du bassin considérée par le modele
linéaire. D'autre part, il se réveéle que le choix du profil de densité initial P°*(z) est essentiel.
‘Tout d'abord, pour 'adapter’ les observations au mode¢le linéaire, il apparait logique de
considérer le profil initial de ce modele, qui a servi a calculer les modes verticaux sur lesquels
sont projetées les observations. Les résultats alors obtenus donnent des structures plausibles,
mais la hiérarchie entre les modes n'est plus respectée et certaines valeurs aberrantes (fig.:
IV.3). Ainsi, le deuxieme mode n'est plus dominant et surtout les structures du second mode
sont inversées par rapport a celles des deux autres (signes opposés) ce qui est incohérent si l'on
compare avec les pressions Pp obtenues par le modele lin€aire (voir Chap. II.1).
Nous avons donc créé un profil moyen compatible avec le modéle 3D, en moyennant les
densités (calculées a partir des données de température et de salinit€) situées aux points les plus
proches de 24°W sur I'équateur, ou était défini le profil de densité du modele a modes. Nous
avons alors calculé les perturbations p*(x,y,z,t) autour de ce profil et défini les trois fonctions
de structure verticale des trois premiers modes baroclines associées a ce profil. Les résultats
alors obtenus donnent des valeurs cohérentes et des structures pour les champs Pp*
satisfaisantes. Comme pour les champs issus du modele linéaire, les valeurs sont relativement
centrées sur 0, le deuxieéme mode est bien le mode dominant et refléte bien la structure de la
hauteur dynamique du modgle tridimensionnel (Cf: figures IV.4 & 5). Ces résultats, obtenus de
fagon unique et respectant la hiérarchie entre les trois modes entrainent plusieurs commentaires
essentiels. Les figures IV.4 & 5, concernant le mois de novembre (qui se rapproche le plus par
ses structures de la moyenne annuelle), appellent les remarques suivantes:

- Tout d'abord, les premier et troisitme modes sont trés distincts du second et méme
entre eux. Contrairement au modeéle linéaire, les modes n'offrent pas les mémes structures: le

premier nous donne un trés faible signal zonal et un fort signal méridien au-dela de 5°N.
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Fig. IV.3: Exemple de pressions relatives aux premier (en haut), second (au milieu)
et troisieéme (en bas) modes baroclines du modele, obtenues
par la seconde méthode de projection, avec le profil initial
de densité du modéle linéaire. (unité: 1000 cm2/s2, contours: 1.)
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Le troisi¢me montre des structures proches de celles de la hauteur dynamique mais avec des
amplitudes extrémement faibles. Seul le second mode indique un signal zonal équatorial
significatif et posseéde la méme configuration que le champ de hauteur dynamique. Ainsi,
contrairement aux résultats du modéle linéaire (figure I1.11), les modes n'ont plus les mémes
structures.

- D'autre part, lorsque 1'on reconstitue le champ de hauteur dynamique (5/500dB), on
observe que, si l'on retrouve bien les structures de ce champ, les valeurs sont beaucoup plus
lisses, c'est-a-dire que le signal est beaucoup plus faible. En effet, le long de 'équateur,
si les valeurs coincident correctement a 1'Est de 20°W environ, a I'Ouest les valeurs du champ
reconstitué sont inférieures de 12.5 cm.dyn. (88.5 au lieu de 100.) soit une erreur relative de
13%. (A titre indicatif, on trouve 2 3 10% d'erreur a 1'Est et jusqu'd 12-13% a I'Ouest du
bassin au mois de juillet, mois pour lequel le signal est fort). Par conséquent, 1'écart entre 1'Est
et I'Ouest le long de 1'équateur est de 4.5 cm.dyn. au lieu de 16 cm.dyn. soit une perte de
prés de 75% du signal équatorial! Aux plus hautes latitudes, les minima et les maxima
sont nettement moins marqués pour le champ reconstitué. Quant au signal du golf de Guinée il
a quasiment disparu.

Nous observons donc que la projection sur trois modes conduit & une perte d'information
considérable. Cette perte s'explique de la fagon suivante: les observations sont issues d'un
mod¢le réaliste possédant un grand nombre de degrés de liberté; or nous cherchons a concentrer
cette information sur seulement trois modes. Lors de la projection, nous ne retenons que
l'information relative a ces trois premiers modes baroclines. Nous constatons ainsi que
les modes d'indices supérieurs se révelent trés énergétiques. Ils contiennent toute
l'information relative a la dynamique non résolue par la théorie linéaire limitée a trois modes.
L'exposé de ces deux démarches nous a permis de vérifier deux choses:

-avec la premiére méthode, nous avons vu que des données sur la verticale ne
permettaient pas d'obtenir de solution unique lors de la projection, et que les
résultats obtenus n'étaient pas réalistes, en raison notamment du mauvais conditionnement du

systéme 2 résoudre.



130

-avec la seconde méthode, nous avons pu mettre en évidence l'importance des modes
baroclines d'indices élevés dans un océan supposé réaliste, c'est-a-dire ici simulé par un
modele aux équations primitives.

Nous revenons maintenant au probléme que nous nous posons. Nous voulons utiliser
des observations de hauteur dynamique, obtenues en surface telles que celles obtenues par les
altimétres des satellites, afin de les assimiler dans notre modele linéaire. Nous cherchons donc
une méthode de projection qui permette, a partir d'un seul champ observé, d'obtenir trois
champs de pression relatifs aux trois modes verticaux de notre modele et qui garantisse la
conservation toute l'information disponible dans ces observations.

La méthode retenue est une méthode inspirée des méthodes variationnelles que nous allons

maintenant décrire.

C: LA METHODE D'ANALYSE UTILISEE:

C.1: Présentation:

Cette méthode a été€ choisie pour sa relative souplesse d'utilisation. Son principe repose
sur une minimisation quadratique de la différence entre les observations et les champs
recherchés, ceux-ci devant étre en méme temps lisses selon des critéres a définir. Ce type de
formalisme est donc analogue aux méthodes variationnelles de SASAKI (1970) et de
PROVOST et SALMON (PROVOST, 1983; PROVOST & SALMON, 1986) dont cette
méthode est inspirée. Elle permet de corriger, de fagon globale sur l'ensemble du bassin, les
résultats du modele en fonction des observations disponibles. Dans notre cas, elle permet
surtout de projeter sur les trois modes verticaux la totalit€ de I'information contenue dans les
observations. Un avantage par rapport aux méthodes classiques d'analyse optimale est qu'elle
ne requiert pas la connaissance préalable des moments statistiques des deux premiers ordres,
ni, théoriquement, la connaissance d'un champ initial de base, ou 'Guess-Field'. Par contre,

elle ne donne pas implicitement accés aux erreurs d'analyse.



131

Nous insistons ici sur le fait que le schéma d'assimilation utilisé ici procéde
par réinitialisations successives du modele, aux instants ou des observations
sont disponibles, et que la variable 'temps' n'est pas considérée. Cette méthode
est donc développée dans le but d'une analyse diagnostique et simultanée de
trois champs de pseudo-pression, ces champs étant utilis€s pour réinitialiser le modéle.

Cette analyse consiste @ minimiser une fonctionnelle ou "fonction-cofit", notée J, qui s'exprime
comme une combinaison linéaire de termes quadratiques, correspondant aux contraintes
imposées, intégrée sur tout le domaine d'étude. La premiére contrainte, notée D, correspond a
la contrainte sur les données et a la projection sur les modes; la seconde, notée L, correspond

au lissage des champs. Nous minimisons donc une expression du type:

IV.8)
* * * ND * * * * * *
J(p},p2.p3) = ( Ao 2 Dpl.p3.p3) 8(x- Xng, y- Yna) + AL L2(p},p3.p3) ) dx.dy
nd=1
ou:

p1-P2,P3 - champs de pression recherchés et issus de 1'analyse.

ND : nombre d'observations

Ap : poids sur les données

A : poids sur le lissage

0 : fonction de Dirac

L'intérét de cette méthode est que nous pouvons ajouter autant de contraintes que nous le
souhaitons et que nous pouvons relativiser I'importance des contraintes par les poids qui leur
sont attribués. Ainsi, les poids sont en quelque sorte une mesure de l'importance que 1'on
accorde a chaque contrainte. Ici, plus le poids associ€ a la contrainte sur les observations et la
projection est important, plus le désacccord, souvent appelé "misfit", entre les hauteurs
dynamiques observées et les hauteurs dynamiques reconstituées a partir des trois champs de
pseudo-pressions obtenus sera faible. Nous verrons ultérieurement comment nous utiliserons
cette méthode comme une analyse objective, en remplagant les poids relatifs a chaque contrainte

par les informations statistiques disponibles sur les observations et le modele.
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C.1: Expression de la contrainte sur les données;
projections sur les modes verticaux.
Nous minimisons la différence, aux points ol se situent les observations, entre les

hauteurs dynamiques observées et celles exprimées en fonction des variables du modele.

%*
Notations:  H : hauteur dynamique issue de 1'analyse, aux points de grille du modele.

obs, . .

H™"": hauteur dynamique observée.

La hauteur dynamique s'exprime sous la forme :

3
(IV.9) H*(x,y) = Heet - Ho + 2, PH(XY) Yn

n=1
ou H,es et Hp sont des hauteurs dynamique de référence, constantes dans le temps et dans le
plan (Cf.: annexe A2). Dans l'€quation (IV.8), la minimisation de la contrainte sur les données:
D2(p},p3.P3) 8(X- Xnd, Y- ¥nd) Tevient A minimiser en chaque point d'observation
(HObs(xobs yobs) . *(x0bs, yobs))2 o H*(x0bs,yobs) est I'interpolation au point d'observation
des hauteurs dynamiques H*(x,y). L'interpolation est effectuée par la formule des aires;
on écrit:

4 4
(IV.10)  H*(x°bs,xobs) = Y ALH"(xiyi) ol Aj=AJAet A=) A

i=1 i=1
A et A; étant respectivement l'aire de la maille et les aires des rectangles définis par la position
du point d'observation 2 l'intérieur de la maille et les points de grille du mode¢le définissant la

maille, suivant le schéma ci-dessous:

XaY4 X393

Xy Yy X2Y2
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Les H* sont alors exprimées selon 1'équation (IV.9), et le terme D correspondant aux

observations et a la projection dans 1'équation (IV.8) devient:

3 4
(IV.11) D(p} p5 p3) = HOBS(x0bs,yobs) - Hoee + Hy - 3, > Kh.ph(xi,y)

n=1 i=1
avec: i: indice des points de grille entourant l'observation
n: indice du mode

Kip: coefficient dépendant des coordonnées d'aire Aj et des termes Y, intervenant dans le
calcul des hauteurs dynamiques a partir des pressions (Cf.: annexe A.2).
Nous obtenons donc 12 équations a partir d'une seule observation. Le systéme obtenu en
minimisant ces 12 équations en fonction des py n'est naturellement pas soluble considéré seul,
car a déterminant nul. C'est le lissage des champs et la prise en compte éventuelle d'autres

contraintes qui permettent d'effectuer la projection.

C.3: Expression du lissage.

Le champ analys€ doit étre conforme au champ observé et également lisse. Le critére
d'un bon lissage consiste en sa capacité a reproduire la valeur du champ aux points ou des
observations ont été€ supprimées. WHABA & WENDELBERGER (1980) ont montré que, pour
qu'il existe une solution physique, continue et de dérivée premiére continue en tous points,
I'ordre de la dérivée la plus élevée dans la contrainte sur le lissage doit étre supérieur d'au
moins deux unités a celui de la dérivée la plus élevée dans la contrainte sur les observations.
Ici, la contrainte sur les observations ne contient aucune dérivée. La fonction de lissage choisie
ici est un Laplacien horizontal et tient compte de la nature anisotrope des champs dans les
régions équatoriales. Le terme correspondant au lissage s'exprime de la fagon suivante:

(IV.12) L(pY) = Ly, @°px2) + Ly, @°pyoy?)

Les longueurs Ly, et Ly, sont les €chelles caractéristiques zonale et méridienne des
champs pr, (n: indice du mode), et correspondent aux longueurs d'influence des observations
dans chaque direction. Ainsi, l'influence de chaque observation décroit de maniére Gaussienne
avec la distance et la région de son influence constitue une ellipse dont les longueurs Ly

et Ly, sont les demi-axes. Plus les échelles caractéristiques des champs a reproduire sont
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faibles, moins les structures correspondant & ces échelles seront lissées. Nous verrons lors des
applications comment ces échelles sont déterminées.

Ce lissage nous permet tout d'abord d'étendre 1'analyse sur 1'ensemble du domaine étudié et
d'obtenir des champs analysés ayant des échelles spatiales réguliéres et conformes aux champs

que nous voulons assimiler.

C.3: Principe de la méthode:

Nous cherchons a déterminer trois champs qui satisfassent 'équation (IV.8). Pour cela,
nous minimisons la fonctionnelle J(pj,p5,p3) en fonction de chaque p;. Ces champs
correspondent 3 un minimum de J; nous obtenons donc un systtme de NMxNPT équations
linéaires du type L(p},p3.p3) = 0 (NM=3: nombre de modes, NPT=4659: nombre de points de
grille du modele), que nous disposons sous forme matricielle: A.X = B, olt A est une matrice
positive, symétrique et creuse. Ce systeme est alors résolu par une technique de gradients
conjugués accélérée par sur-relaxation (PROVOST, 1983).

La matrice A peut s'écrire comme une somme de matrices associ€es a chaque contrainte,
affectées de leur poids; nous résolvons donc le systéme:
av:13) AX=ApAp+ALAL=B

Le probléme essentiel consiste 3 déterminer les coefficients A qui fournissent une
solution acceptable. Il existe en effet une infinité de solutions possibles, définies a partir de ces
coefficients. Dans les diverses utilisations habituelles de la méthode variationnelle (PROVOST,
1983; PROVOST & SALMON, 1986; SUK, 1985), les désaccords, ou "misfits", entre les
solutions et les observations sont spécifiés a priori , en fonction des erreurs sur les
observations ou de critéres propres aux solutions souhaitées (échelles spatiales, approxirhation
des équations dyamiques considérées...); autrement dit les désaccords sont spécifi€s en
fonction de connaissances préalables sur les champs que nous souhaitons reproduire. Dans
notre cas, nous n'avons aucune connaissance initiale de champs de pseudo-pressions
'observés' qui nous permette de déterminer de maniére objective et a priori des "misfits"! Nous

ne pouvons en effet déterminer que des €carts acceptables entre les champs de hauteur
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dynamique observés et calculés a partir des champs de pseudo-pression obtenus. Nous verrons
lors des applications comment ont été déterminés les coefficients A.
Dans un premier temps, nous avons procédé de la maniere la plus simple pour chercher a

valider la méthode.
D: PREMIERE DEMARCHE.

D:1. validation.

Notre premicre démarche a consisté & chercher trois champs de pseudo-pression en
considérant les champs isotropes (les échelles Ly et Ly sont prises €gales a 500kms) et avec des
coefficients Ap et AL constants dans le plan. Nous avons également considéré toutes les
observations disponibles, c'est-a-dire les données de hauteur dynamique en tous les points de
grille du modele 3D (soit les 4035 points de grille situés dans la région considérée par notre
modele). En ce sens, nous nous plagons dans la situation la plus proche de la précédente
méthode de projection, du fait que celle-ci procéde point d'observation par point d'observation
sans considérer leur représentativité, et qu'en considérant toutes les observations nous
atténuons l'importance du lissage. Une fois les matrices relatives a chaque contrainte
normalisées, nous avons fixé le poids sur le lissage Ap a 1 et fait varier, par approches
successives, celui de la contrainte sur les données Ap. Ces tests ont été effectués A partir des
‘observations' du mois de janvier. Cette démarche nous a permis de constater que:

- lorsque les poids Ap et AL sont du méme ordre de grandeur (par ex.: AL, =Ap=1),
nous n'observons aucune perte de signal lors de la projection; c'est-a-dire que les
hauteurs dynamiques reconstituées (a l'aide de la relation IV.9) a paﬁt des champs pp obtenus
sont rigoureusement identiques 2 celles observées et projetées. Ceci est illustré par la figure
IV.6.a, a comparer avec la figure II1.B.8 correspondante. Nous parvenons donc a concentrer

toute I'information contenue dans les observations sur les seuls trois premiers modes verticaux.



15 =777 T T WoNTH: JANUARY
" AFRICA

Q O

'
N

lllllll]llJlLi

. N2 .
lO TllllT‘Yl[llYlT1rYTllllII]It "III‘IIYIIIIIIlllll‘l]lll1lll1|l

-50 —40 -30 -20 —-10 O 10

| MOINTH: JANUARY
AFRICA

~
ol o -
\/\\/\ o
N .
\ \ §
i \ )
\ H N
T11Y]TT]]ITWITTI‘V¥'II|IT1]IIIITT7T1]ITYYYII'V‘(T7TII7T7"{|

-50 —40 -30 -20 -10 O 10

10

| MONTH. JANUARY
AFRICA

3 1
Tlllll‘ll]llr‘l]‘lllrrlﬁrll |||lllllxll|llle—frIT|lllllll'l

—50 —-40 -30 -20 -10 O 10

Fig. IV.6:. Champs obtenus aprés projection sur les modes verticaux,
pour le mois de janvier.

a: hauteur dynamique

(unité: cm.dyn., contour: 2.)
b: premier mode barocline

(unité: 1000 cm?2/s2, contours: 0.25)
c: deuxiéme mode barocline

(unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.25)
d: troisiéme mode barocline

(unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.25)
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Fig. IV.7: Champs obtenus aprés projection sur les modes verticaux,
pour le mois de janvier, avec un poids élevé sur la
contrainte de lissage.

a: hauteur dynamique

(unité: cm.dyn., contour: 2.)
b: premier mode barocline

(unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.25)
¢: deuxiéme mode barocline

(unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.25)
d: troisiéme mode barocline

(unité: 1000 cm2/s2, contours: 0.25)
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- les champs py ainsi obtenus offrent les mémes structures que le champ de hauteur
dynamique observé; seules les amplitudes varient selon les modes. Les amplitudes de chaque
mode sont déterminées par les termes Y intervenant dans 1'équation IV.9 et lors de la
projection. Ainsi, nous retrouvons les rapports entre ces termes (Cf.: tableau 2, chap. II) dans
ceux des amplitudes des modes, et la hiérarchie entre les modes est respectée.

- le lissage, malgré la densité du réseau d'observations, est efficace et permet si

nécessaire, en diminuant le poids sur les données, d'obtenir des champs de hauteur dynamique
plus lisses que ceux observés (Cf.:fig.IV.7.a).
Avant de détailler et de commenter les champs obtenus, ouvrons ici une parenthése afin
d'illustrer plus clairement I'utilité de la contrainte de lissage. Un bon lissage doit permettre de
reconstituer le champ observé en des points ou des données ont été soustraites lors de l'analyse;
nous avons donc effectué diverses projections avec un nombre moindre de données, réparties
de fagon aléatoire sur I'ensemble du bassin. La figure IV.8.a montre le champ de hauteur
dynamique reconstitué aprés une analyse faite a partir de 248 observations (au lieu de 4035
disponibles) et en prenant des poids sur les deux contraintes identiques. Nous voyons que le
champ est relativement bien reconstitué sur I'ensemble du bassin et offre les mémes structures
de grande échelle. Un poids sur le lissage plus important permet de supprimer les petites
structures apparues lors de I'analyse et d'obtenir un champ plus conforme au champ observé.
Cependant, la reconstitution est peu conforme dans la région ouest-équatoriale ou le nombre
d'observations est plus restreint. Si nous prenons en compte les échelles caractéristiques des
champs lors de 1'analyse (1'obtention de ces échelles sera détaillée lors des applications), le
champ observé est beaucoup mieux reproduit dans les régions ou peu de données sont
disponibles (figure IV.8.b).

- les champs obtenus contiennent toute l'information contenue dans les
observations. Nous remarquons cependant que les champs obtenus ont des structures
beaucoup moins marquées que ceux du modeéle linéaire. Nous retrouvons, pour chaque mode
(fig.: 6 et 7.b, c, d), rigoureusement les mémes caractéristiques et différences que nous avons
observées lors de la description des hauteurs dynamiques du modele 3D, considérées ici

comme observations, et du modele linéaire (Cf.: chap. III). Nous constatons en effet que les
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différences, pour chaque mode, se situent le long de 1'équateur ou le gradient zonal est
moindre, le long de la cOte du Brésil ou les gradients sont moins prononcés et surtout, dans les

régions Nord-Ouest et Sud-Est.

D:2. Ajout d'une contrainte supplémentaire.

L'addition, dans la fonctionnelle J & minimiser, d'une contrainte de rappel sur le champ
issu du modéle a l'instant de 1'analyse, ou 'Guess-Field', est essentielle pour deux raisons: la
premiére repose sur un critére énergétique, la seconde, qui peut paraitre évidente, vient de la
nécessité de disposer d'information dans les régions ou aucune observation n'est disponible.
En effet, le probléme qui se pose est de savoir si nous pouvons imposer les fortes différences
entre les champs du modele et les champs analysés lors d'une réinitialisation. Ces différences
se traduisent par des chocs €énergétiques importants lors de la réinitialisation, illustrés par le
tableau ci-dessous. Nous avons reporté sur ce tableau les valeurs des énergies potentielles

moyennées sur l'ensemble du bassin, pour les champs analysés et ceux du modéle.

Tableau 3: Energies potentielles.

Energie potentielle (cm?2 s2): Modgle linéaire: Champs analysés:
totale: 157,16 43,67
ler mode: 11,17 0,81
2nd mode: 85,47 25,28
3¢me mode: 60,51 17,57

Nous voyons que les €nergies obtenues aprés analyse sont environ quatre fois moindres que les
énergies initiales du mode¢le, voire plus de dix fois moindres pour le premier mode. La
distribution spatiale des énergies potentielles totales (figure IV.9) illustre bien ces forts
contrastes et montre que les régions ou les différences sont les plus marquées correspondent

aux régions ou le modeéle linéaire fournit les résultats les moins réalistes.
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Pour atténuer de tels chocs énergétiques lors de la réinitialisation, la prise en compte des
champs du modele obtenus lors de I'analyse, ou ‘Guess-Field', est nécessaire. La contrainte
supplémentaire consiste & minimiser la différence entre les énergies potentielles du modéle et
celles des champs analysés. Ces énergies dépendent des seuls pp (cf.:annexe C); cette
contrainte s'exprime donc simplement en minimisant les écarts entre les py du modéle et les py
analysés. La fonctionnelle J & minimiser devient donc:

(Iv.14)

ND
I(p1.p3.p3) = ( Ap X DXp1.p3.p3) 8(x- Xnd, ¥~ Ynd) +
nd=1

3 :
AL L(p}.p3.p3) + Acr ), GFX(ph) ) dx.dy
n=1
ou GF est l'expression de la contrainte de minimisation de 1'écart entre les champs du modele
(ou 'Guess-Field') et les champs analysés, telle que:
GF%(p) = (pa - P’
et Agr le poids associé a cette containte.
Cette contrainte permet également de fournir des informations sur les régions ol aucune donnée
n'est observée. Ceci est le cas lorsque les observations sont peu nombreuses et (ou) confinées
dans une seule région. Pour illustrer cela, la figure IV.10 représente le champ obtenu dans un
cas extréme, lorsque toutes les observations sont aléatoirement réparties uniquement au Sud de
5°N. Aucune structure n'existe au Nord de cette latitude et le champ est établi par la seule
contrainte de lissage. Or, lors de processus de réinitialisation, le champ est modifié
globalement, sur tout le bassin, par le champ analysé. Nous devons donc pouvoir reconstituer
le champ initial dans les régions ol aucune observation n'est disponible.
Cette contrainte supplémentaire, qui apparente cette méthode avec les méthodes d'interpolation

optimale, se révele indispensable pour pouvoir aborder des études d'impact régional.
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Fig. IV.8.a: Champs obtenus aprés projection sur les modes verticaux,
pour le mois de janvier, a partir de 248 observations
aléatoirement réparties (indiquées par des points).
(unité: cm.dyn., contour: 2.)
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Fig. IV.8.b: idem en considérant des échelles réalistes dans I'analyse.
(unité: cm.dyn., contour: 2.)

Fig. IV.9: Champs des énergies potentielles, au mois de janvier:
- ci-contre: des champs analysés

- en dessous: des champs du modele
(unité: cm2/s2, contours: 50.)

WOMTH: TaANUARY
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Fig. IV.10: Champs obtenus aprés projection sur les modes verticaux,
pour le mois de janvier, a partir de 248 observatons

aléatoirement réparties dans la partie Sud du bassin

[ MONTH: JANUARY (indiquées par des points).




142

CHAPITRE V: EXPERIENCES D'ASSIMILATION.
APPLICATIONS

INTRODUCTION:

La méthode exposée dans le chapitre précédent permet de trouver, a partir des
observations, trois champs de pseudo-pressions qui serviront a réinitialiser le mode¢le linéaire.
Avant de décrire les expériences d'assimilation effectuées, nous allons rappeler les buts que
nous nous sommes fixés et situer la démarche d'assimilation choisie, ses possibilités et ses
limites, dans le contexte général du probléme de 1'assimilation.

Le modele linéaire utilisé€ reproduit relativement bien la variabilit€¢ du champ de hauteur
dynamique. Cependant, les dynamiques qui y sont prises en compte sont simplifiées et nous
avons vu notamment que les conditions imposées aux frontiéres génerent des régions fortement
énergétiques peu représentatives de la réalit€. Nous avons donc voulu voir, en
assimilant des données observées dans le modele linéaire, si ces résultats
pouvaient étre améliorés et reproduire de facon réaliste 1'état de 1'océan
équatorial, c'est-a-dire 1'état obtenu compte tenu de tous les processus physiques
(dynamique, thermodynamique, mélange...) qui influent sur cet €tat. Cependant, notre
modele est linéaire et, par conséquent, n'admet qu'une solution assymptotique
pour un forcage donné a un instant donné. Cette solution joue le roéle d'un
attracteur unique, défini par 1'évolution obtenue lors de la 17¢me année de
simulation, vers lequel le modé¢le tendra a revenir apres chaque assimilation.
Nous cherchons donc 2 savoir, si les améliorations se révélent possibles, sur quelles échelles
de temps elles sont représentatives, autrement dit quelle est la 'mémoire’ du modele, quelle est
la sensibilité de I'évolution du modgle aux conditions initiales et quelles sont les influences de la

position des observations et de la fréquence d'assimilation sur ces améliorations.
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Rappelons que l'assimilation consiste & faire converger 1'évolution d'un modele vers
des observations. Pour que les processus d'assimilations séquentielles soient effectués de
maniére optimale , il faut que les champs assimilés, servant de nouvelles conditions initiales
au modele, soient les plus précis possible. THACKER (1987) précise que les conditions pour
obtenir de tels champs se résument essentiellement en trois points. Tout d'abord, ces champs
doivent pouvoir fournir des informations sur tous les degrés de liberté du modele. Ensuite, le
modele utilisé doit évoluer, entre deux assimilations, de la maniére la plus exacte que possible.
Enfin, le schéma utilisé pour définir & partir des observations l'état vers lequel doit converger le
modele doit &tre optimal, dans le sens ou le maximum d'information disponible dans les
observations, compte tenu des erreurs qu'elles contiennent, doit étre extrait sans dégrader
l'estimation fournie par l'analyse et le mod¢le -autrement dit, une donnée peu fiable ne doit pas
nuire a l'analyse-.

Nous allons voir dans quelles mesures nous pouvons dans cette étude répondre a ces trois
conditions et donc quelles sont les limites de notre démarche.

- Notre modele résoud, pour chaque mode barocline, trois paramétres qui sont la
pression et les deux composantes de la vitesse, ceci en tous les points de grille. Nous avons vu
(Chap. I) qu' aux faibles latitudes le choix des seuls champs de vitesse n'était pas adapté pour
réinitialiser un mode¢le tel que celui utilis€ ici, ceci d'apres les critéres énergétiques énoncés par
MOORE et ANDERSON, et que des champs de masse étaient préférables pour initialiser les
ondes de Kelvin et de Rossby. En ce sens, nous avions conclu que nous étions dans les bonnes
conditions pour assimiler des données de hauteur dynamique. Cependant, l'initialisation la plus
complete de ces ondes serait naturellement obtenue en utilisant les champs de masse et les
champs de vitesse. De plus, afin d'éviter la génération d'ondes perturbatrices lors des
assimilations, il est préférable d'utiliser lors des assimilations des champs qui soient en
équilibre et en accord avec les équations dynamiques du modéle. Dans cette étude, notre
méthode d'analyse ne prend pas en compte les équations dynamiques du modele. Par
conséquent, elle ne fournit pas d'information sur toutes les variables, soit sur tous les degrés de
liberté du modéle. Par contre, la méthode effectue une analyse globale sur le domaine et

I'information obtenue en un point d'observation influence tous les points situés autour selon
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des échelles caractéristiques prédéfinies. Ceci permet ainsi aux observations d'influer sur tous
les degrés spatiaux de liberté des champs de pression. Nous verrons cependant comment nous
influons également sur les champs de vitesse a partir des équations d'évolution du modele.

- Dans un but opérationnel, I'intérét de la seconde condition énoncée précédemment est
évident. C'est en effet 'adéquation 2 la réalité des dynamiques prises en compte par le modéle
qui permettent d'obtenir les prévisions les plus proches possible des observations. Ces
prévisions fournissent également le ‘Guess-Field' utilisé pour l'analyse, qui contient une partie
de l'information issue des précédentes assimilations. Si le modele diverge, le '‘Guess-Field'
sera moins représentatif et la qualité de 1'analyse moins bonne. Nous nous plagons sur ce point
dans une autre perspective que THACKER (1987). En effet, le probléme que nous nous
posons est de savoir si notre modele linéaire peut, apres des assimilations, étre
conditionné par les informations et ainsi fournir de meilleures estimations ou
au contraire diverger et s'éloigner de facon dramatique de l'évolution propre
des observations? C'est ce que nous chercherons a voir dans les expériences suivantes.

- En ce qui concerne le troisieme point, la méthode est optimale dans le sens ou chaque
information utilis€ée est relativisée par une erreur qui lui est associ€e, mesure de sa
représentativité. Ainsi, les observations 'erronées’ ne nuisent pas a l'analyse. Cependant, les
erreurs affectées aux estimateurs, c'est-a-dire le 'Guess-Field' et les observations, sont
indépendantes. Or, comme les 'Guess-Field' sont des estimations issues de la dynamique du
modele et du forcing mais également des observations assimilées précédemment, les erreurs
devraient étre corrélées. Il faudrait pour cela définir les matrices de covariances d'erreur et le
suivi de leur évolution temporelle, ce qui nécessite un investissement lourd et fastidieux,
développé avec des filtres de Kalman et des méthodes adjointes, peu justifié dans le cadre de

notre étude.
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A: DESCRIPTION DU SCHEMA D'ASSIMILATION:

A.I: Schéma temporel:

Le schéma temporel décrit au troisieme paragraphe du chapitre II, c'est-a-dire le
remplacement progressif des champs du modele par les champs issus de 1'analyse selon un
schéma de type Newtonien, est justifi€ lorsque 1'assimilation a lieu en certains points du bassin.
En effet, ce schéma permet de diffuser progressivement l'information autour des points de
données sans imposer de ‘chocs’, qui seraient diis a de forts gradients spatio-temporels si les
données étaient imposées brutalement a l'instant d'analyse. Ici, les champs assimilés sont
obtenus sur l'ensemble du bassin, en tous les points de grille du modele, c'est-a-dire qu'ils
fournissent des informations sur tous les degrés de liberté du modele. Des tests ont montré que
le schéma de type Newtonien est dans ce cas sans conséquence sur la qualité des assimilations
et sur la simulation, comparé a un remplacement brutal des champs du modele par les champs
analysés aux instants ol les Qbservations sont disponibles. Nous procédons donc simplement a

des remplacements uniques aux instants d'analyse.

A.2: Les champs assimilés:

Une analyse nous fournit les champs de pression relatifs a chaque mode. Le schéma
temporel utilisé dans le modele est un schéma de type Leapfrog; la détermination d'un champ a
l'instant t se fait a partir des mémes champs obtenus aux instants t_ et t1. Ainsi, compte tenu
des équations d'évolution du modele, les variables (p,u,v) résolues par le modeéle peuvent
s'exprimer au pas de temps t;] en fonction des variables obtenues aux deux pas de temps

précédents, de la fagon suivante:

V.2) p(t+1) = X(p(t-l), u(t), v(t)
V.3 u(t+1) = Y(u(t-1), v(t-1), v(t), p(t))
(V.4) v(t+1) = Z(u(t-1), v(t-1), u(t), p(v))

ot les fonctions X, Y et Z sont des expressions €tablies a partir des équations d'évolution et du

schéma Leapfrog. Nous constatons qu'au pas de temps t,1, les champs de pression ne sont pas
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corrigés en fonction des champs analysés au pas de temps t, et seules les vitesses sont
modifiées. Afin d'effectuer une correction globale de toutes les variables du modéle, nous
effectuons deux analyses en deux pas de temps successifs, entre lesquelles sont intercalés les
étapes physiques et le mélange Leapfrog du modele. Les champs retenus pour étre assimilés
sont obtenus suite a 1'€tape physique et le mélange Leapfrog successifs a la seconde analyse.
Ceci permet d'assimiler des champs obtenus a partir des observations et vérifiant les équations

du modele sur deux pas de temps successifs.

B: PREMIERES EXPERIENCES PRELIMINAIRES:

Dans cette partie nous assimilons des champs obtenus avec la méthode d'analyse décrite
a la fin du chapitre précédent, en ne tenant pas compte de l'anisotropie des champs et en
associant 4 chaque contrainte des poids constants dans le plan. Nous avons voulu
observer les réactions du modeéle a des chocs énergétiques plus ou moins
brutaux, c'est-a-dire en y assimilant des champs obtenus avec plus ou moins de rappel sur le
'‘Guess-Field'. Par conséquent, les champs analysés fournissent un champ de hauteur
dynamique intermédiaire entre celui issu du modele et les observations. Cette démarche consiste
en quelque sorte A jouer sur la quantité d'information injectée dans le modele, quantité

que nous pouvons estimer sous la forme d'un rapport P tel que:

2
f f (H'(xy) - HF(x.9))
V.1 P= D

2
J[ ( HObs(x’Y) - HGF(X’Y))

ot HOF est le champ issu du modele 2 I'instant de 1'analyse (‘Guess-Field")
HOBS est le champ observé et

H" est le champ analysé puis assimilé.
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Fig. V.1:.  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
-a gauche: E.Q.M. moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
-a droite: E.Q.M. moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
trait plein  : E.Q.M. OBS/ REF
trait hachuré: E.Q.M. ASS / REF
trait pointillé: E.Q.M. OBS/ ASS
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Fig. V.2:  Evolution de la différence des champs de hauteur dynamique
du modele sans assimilation (REF) et avec assimilation (ASS)
-3 gauche: évolution le long de I'équateur
-au centre: évolution a 5°N
-a droite: évolution & 5°S
(unité: cm.dyn., contour: 1.)
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Fig. V.3: Champ de hauteur dynamique obtenu deux mois aprés l'assimilation
(unité: cm.dyn., contour: 2.)
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Cette expression n'est autre que le rapport des E.Q.M. entre le champ de hauteur dynamique
obtenu par le modéle a l'instant de 'analyse (appelé par la suite ‘Guess-Field') et le champ
analysé et entre le 'Guess-Field' et les observations.

Les deux expériences décrites dans ce paragraphe ont été effectuées pour observer la réaction du
modele région par région, son évolution et sa mémoire a des processus d'initialisation. La
premiére expérience a €té effectuée en assimilant un champ analysé€ avec un fort rappel sur le
'Guess-Field'. Ce champ, selon l'estimation précédente, contient environ 45% de l'information
contenue dans les observations. Cette expérience a permis d'étudier la propagation des
ondes générées a la suite d'une réinitialisation, leur effet sur différentes régions
du bassin et la 'mémoire' du modele. Dans une seconde expérience, le rappel sur le
'Guess-Field' est trés faible et l'information apportée est estimée 2 90%. Elle a montré que le
modele accepte des chocs énergétiques importants et que la ‘'mémoire' du modele
varie fortement selon les régions et l'amplitude des chocs imposés lors des

réinitialisations.

B.1: Premiere expérience:

Nous avons ici effectué une assimilation uniquement le 15 janvier (rappelons ici
que les assimilations consistent a remplacer, sur tout le bassin, les champs du mode¢le par les
champs issus de l'analyse) et laissé évoluer le modéle durant trois années. L'évolution de
I'énergie sur I'ensemble du bassin (non montrée) permet de voir que, a la suite d'une diminution
de plus d'un tiers de I'énergie, le modéle retrouve son état d'€quilibre au bout de 28 mois environ
apres l'initialisation. Comme nous l'avons vu, cet état correspond a 1'équilibre propre du modéle
avec le forgage du vent, soit 2 s—a solution assymptotique, vers lequel le modele tendra toujours a
revenir. L'évolution des E.Q.M. calculés, dans les régions Est et Ouest de la bande 5°N-5°S,
entre les observations (OBS) et I'état du modéle aprés assimilation (ASS) montre que le modéle
évolue tres différemment selon les régions. Ainsi, a 1'Ouest, les E.Q.M. (OBS-ASS) restent
inférieurs aux E.Q.M. initiaux entre les observations et la simulation de référence du modé¢le sans
assimilation (17 ¢m€ année ou REF) durant 10 mois, au bout desquels les E.Q.M. se confondent.

A I'Est au contraire, les E.Q.M. (OBS-ASS) deviennent supérieurs du mois de mars au mois de
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juin au E.Q.M. (OBS-REF) (Fig.: V.1). Ceci indique que des ondes sont générées suite a
l'initialisation et dégradent a 1'Est la qualité de la simulation. Ces ondes sont dues au fait que les
champs assimilés ne sont plus en équilibre avec le forgage du vent. Nous avons vu par exemple
que le long de l'équateur, le gradient zonal observ€ est plus faible que celui du modele. Ce
gradient est corrigé lors de 'assimilation. Juste aprés l'initialisation, le for¢age du vent impose
une relaxation de la pente équatoriale, ce qui génere des ondes de Kelvin et planétaires, comme
nous pouvons l'observer sur les figures V.2. Ainsi, I'évolution des différences entre les hauteurs
dynamiques (REF-ASS) le long de 1'équateur montre nettement une onde de Kelvin
d"upwelling’ se propager d'Ouest en Est et parvenir a la cote africaine des le mois de mars, soit
deux mois apres l'assimilation. Cette onde génére une onde de Rossby qui parvient a la cote sud-
américaine au bout de 8 mois, temps de 1'ajustement équatorial. Ainsi, nous pouvons dire que la
mémoire du modéle a une assimilation est de huit mois a I'équateur (La mémoire est donc
définie comme étant le temps d'ajustement du bassin a une latitude donnée,
c'est-a-dire le temps mis par les ondes générées par les assimilations pour
traverser le bassin, d'Ouest en Est pour les ondes de Kelvin puis d'Est en Ouest
pour les ondes de Rossby). Nous pouvons €galement distinguer une onde de Rossby de
'downwelling' générée a I'Est dés 'assimilation, qui apparait a 1'Ouest du bassin dés le mois de
mars. La génération d'ondes planétaires est également mise en évidence en observant les
différences de hauteur dynamique (REF-OBS) aux latitudes 5°S et 5°N (fig.V.2), qui indiquent
une mémoire du modéle d'environ 15 mois a ces latitudes. Par conséquent, la correction n'est
effective que durant les deux premiers mois dans la partie Est-équatoriale, avant que l'onde de
Kelvin provoque un fort upwelling d'amplitude supérieure a la correction fournie par
'assimilation, ceci durant les trois mois suivants. Au contraire, dans les régions Ouest-
équatoriales, la correction est effective durant les trois premiers mois, puis la pente équatoriale est
accentuée le long de la cote brésilienne sous l'effet de l'arrivée de 1'onde planétaire. Ces
conséquences sont clairement visibles sur la figure V.3, montrant les champs obtenus au mois de
mars, soit deux mois apres l'assimilation.

Cette expérience montre qu'une assimilation, avec un choc énergétique relativement

faible, permet d'améliorer les champs pendant environ 2 mois dans la région
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Est-équatoriale et 4 mois dans la région Quest. Dans la région Est, les champs sont
ensuite fortement perturbés et les résultats obtenus sont plus éloignés a la fois des observations et
des champs obtenus sans assimilation. Ces constatations sont analogues a celles faites par
MOORE et ANDERSON (1989), qui ont assimilé des données X.B.T. dans un modéle non-
linéaire a gravité réduite de I'océan Pacifique Tropical, a raison d'une fois par mois. Ils ont
montré que la courte mémoire du modele dans la partie Est-équatoriale était due a la génération
d'ondes planétaires dans cette région, et que ce phénomeéne n'apparait qu'aprés la derniére
assimilation, les ondes générées étant anihilées lors des assimilations successives. Ils n'ont
cependant pas observé d'onde de Kelvin, leur modele et les observations montrant peu de
différences a I'Ouest et dans le centre du bassin lors de la derniére assimilation (MOORE et
ANDERSON, 1989). Dans une autre étude, MOORE (1989) observe également la propagation
d'ondes de Kelvin en effectuant des assimilations uniquement a 1'Ouest du bassin. Ces ondes ont
pour effet de dégrader fortement la simulation dans le bassin Est-€quatorial et d'y augmenter les

E.Q.M. (OBS-ASS).

B.2: Seconde expérience:

Dans cette deuxiéme expérience préliminaire, nous avons pris en compte dans les champs
analysés la quasi-intégralité de Il'information contenue dans les observations. Les
chocs énergétiques sont alors nettement supérieurs a celui imposé€ lors de 1'expérience précédente.
Nous avons d'autre part assimilé tous les mois, afin de vérifier si cela permettait dans notre cas
d'empécher la propagation d'ondes planétaires générées a 1'Est du bassin, chaque assimilation
étant susceptible de stopper la propagation des ondes générées a la suite de I'assimilation
précédente, et pour voir si I'évolution du modele pouvait s'approcher de 1'évolution observée.
Nous avons ensuite, aprés une année d'assimilations successives, laissé le modele évoluer durant
trois années.

Les évolutions des €nergies totale, potentielle et cinétique (fig.:V.4) calculées sur I'ensemble du
bassin montrent que les énergies des champs analysés imposés lors des réinitialisations sont
inférieures aux deux tiers des énergies du modele et que 1'énergie cinétique reste tres faible par

rapport a 'énergie potentielle, dans un rapport équivalent a celui obtenu lors des simulations sans



VALEUR EN CM2/S2

ENERGIE TOTALE. TOUT LE BASSIN

-+ RUN AVEC ASSIMLATION
= AUN DE REFERENCE

151

ENERAGIE POTENTIELLE, TOUT LE BASSIN

ENEAGIE CINETIOUE, TOUT LE BASSIN

e S 300 50
250 250 4
40 +
30
100 o 100
50 1 50 -j .
04 HREMRABAMPAMPAA AL AR 0 AMAMAAMAASAAALALALALALRLALAS) o LAARAMAAARA 00 RE RS RARA RS B 08 AR A0 ¢
ST T ST T LU I
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Evolution des €carts quadratiques moyens (E.Q.M.)

-a gauche: E.Q.M. moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
-a droite: E.Q.M. moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
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assimilations (voir €également chap.l). Nous remarquons que 1'évolution saisonniére, durant la
premiére année, est marquée par des pics entre deux assimilations correspondant a la relaxation du
modele qui, apres la derniére assimilation, retourne vers sa solution assymptotique. Les énergies
calculées sur différentes régions du bassin montrent que les chocs énergétiques sont trés
supérieurs a 1'Ouest qu'a I'Est, et que 1'énergie cinétique devient supérieure a celle obtenue sans
assimilations dans la région Est équatoriale a partir du mois d'avril (soit apreés la quatrieme
assimilation) jusqu'en février (soit un mois apres la derniere assimilation). Nous verrons que cette
croissance de I'énergie cinétique est due a une forte augmentation des vitesses dans le golfe de
Guinée, augmentation provoquée par le développement d'un 'upwelling' dans cette région.

Les E.Q.M. calculés dans la bande équatoriale 3°S-3°N montrent que les erreurs (OBS-ASS)
restent du méme ordre de grandeur que les erreurs (OBS-REF), et leur sont supérieures durant
les six mois suivant la derni¢re assimilation (fig.V.5). Cependant, les figures V.6 montrent que
les E.Q.M. sont trés différemment modifiés entre les bassins Est et Ouest. Ainsi, alors que dans
la région QOuest les E.Q.M. (OBS-ASS) sont nettement inférieurs aux E.Q.M. (OBS-REF) durant
toute 1'année ou ont lieu les assimilations (écarts atténués de moitié en mars, et d'un tiers en
novembre) et que cette amélioration perdure durant les 4 mois suivants, ils sont au contraire
accentués a partir de la troisieéme assimilation jusqu'au cinqui¢me mois apres la derniére dans la
partie Est du bassin. L'évolution temporelle des différences de hauteur dynamique (REF-ASS) le
long de I'équateur (fig.:V.7) indique que des ondes de Kelvin sont générées a 1'Ouest du bassin
qui, au lieu de transporter une information bénéfique vers I'Est y ont des conséquences
dramatiques. Ce phénoméne est fortement accentué a partir des mois de novembre-décembre,
lorsque une onde de Kelvin d"upwelling' de forte amplitude, générée a I'Ouest en septembre
lorsque les différences entre les observations et le ‘Guess-Field' sont les plus intenses, parvient
dans la région Est. Ainsi, 1'observation des champs de hauteur dynamique obtenus la premicre
année, pendant laquelle sont effectuées les assimilations, montre qu'ils offrent les mémes
structures, dans les régions centrales et hors équatoriales du bassin, que les observations au mois
de juillet (fig.:V.8 2 comparer avec les fig. correspondantes II1.7&8). Les mémes champs
obtenus en décembre montrent la nette dégradation de la simulation, avec une pente équatoriale

trés nettement accentuée (36 cm.dyn. au lieu des 16 cm.dyn. observés et de 30 cm.dyn. obtenus
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Fig. V.7:  Evolution de la différence des champs de hauteur dynamique
du modele sans assimilation (REF) et avec assimilation (ASS)
le long de 1'équateur (unité: cm.dyn., contour: 1.)
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Fig. V.8: Champ de hauteur dynamique obtenus:
- en haut: au mois de juillet de I'année avec assimilations
- en bas : au mois de décembre de 1'année avec assimilations
(unité: cm.dyn., contour: 2.)
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par le modele sans assimilations) (fig.:V.8). On constate ainsi que seules les régions situées
au dela de 5° de latitude restent corrigées de maniére significative. L'évolution des
hauteurs dynamiques en deux points situés le long de I'équateur, 1'un étant situé€ & O°E et l'autre 2
35°W (fig.: V.9) indique que si les processus d'assimilation ont des effets négatifs a I'Est durant
les 16 premiers mois, la correction est cependant effective les mois suivants et ceci de maniére
durable et constante, contrairement a 1'Ouest ou le modéle s'est éloigné des observations.

Un demier point concerne les vitesses obtenues lors de la premicre année. Nous avons vu que le
modele linéaire ne pouvait pas fournir de vitesses réalistes et qu'elles €taient une grande partie de
I'année inversées par rapport aux observations (Cf.: chap. I). Nous pouvons observer que
les vitesses obtenues ont été corrigées et sont devenues, en direction, conformes
aux observations. Ainsi, les vitesses en surface obtenues aux mois de mars et de novembre
(fig.: V.10 a comparer avec les fig. I.B.1 et 2 correspondantes) sont orientées vers 1'Ouest; elles
atteignent 20 4 40 cm/s le long de I'équateur en mars et 50 a 60 cm/s en novembre, soit du méme
ordre de grandeur que les vitesses observées (issues du modele 3D). Cependant, cette
amélioration notable du champ des vitesses est paradoxalement la conséquence de la dégradation
observée sur le champ de hauteur dynamique. En effet, la génération d'ondes de Kelvin
équatoriales d'upwelling' lors des assimilations provoque une 'évacuation’ vers 1'Ouest des
masses d'eau dans la couche de surface, ce qui explique cette apparente amélioration des vitesses.
Ainsi, on constate qu'elles sont nettement surestimées en novembre dans le golfe de Guinée en
raison du fort upwelling qui s'y est développé€.

Cette expérience nous a permis de constater que, lorsque les différences entre les
observations et le modeéle sont importantes a 1'Ouest, les assimilations
générent des ondes de Kelvin qui nuisent a la simulation dans une grande
partie du bassin Est. Lorsque les assimilations sont répétées, les ondes de
Rossby équatoriales ne sont plus perceptibles, sauf apreés la derniére
assimilation. La figure V.7 montre que la mémoire du modéle est d'environ 15 mois
a l'équateur, c'est-a-dire sept mois de plus que lors de I'expérience précédente, au cours de
laquelle 1'assimilation impose une correction plus faible; la mémoire du modele dépend

donc de l'amplitude des corrections apportées lors des assimilations.
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Fig. V.9: Evolution du champ de hauteur dynamique en deux points
situés le long de I'équateur.
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La mauvaise qualité des champs obtenus peut €tre en partie due au fait que les erreurs du
modgele et 1a représentativité des observations ne sont pas prises en compte. La prise en compte
de la représentativité des observations permet d'espérer que les chocs énergétiques seront alors
moins importants et les ondes de Kelvin perturbatrices atténuées. Cependant les conclusions
précédentes n'en sont pas moins valides et nous en tiendrons compte dans les expériences

suivantes.

C: DETERMINATION DES ECHELLES DE LISSAGE
ET DES VARIANCES D'ERREUR:

Nous allons maintenant utiliser la méthode d'analyse sous une autre forme qui
s'apparente aux méthodes classiques d'analyse objective. Pour cela, nous remplagons les
poids associés a chaque contrainte, constants dans le plan, par des variances d'erreur estimées a
partir des champs disponibles. D'autre part, nous introduisons dans la contrainte de lissage des
échelles caractéristiques des champs a estimer, prenant ainsi en compte la nature anisotropique
des structures des océans tropicaux.

L'expression complete de la fonction-coiit & minimiser devient:
ND
2. DX(p1.p3.p3)

J(p1.P3.p3) = (2= 8(X- Xnd, Y- Ynd) +
Ord

(V.6)
2 2 2 2, % (Pa-pP2)?
Y (L, @pioxd) + L, @pyayd) + D Pn—f—) dx.dy
n=1 n=1 Gpn
Nous allons ici déterminer les coefficients associ€s & chaque contrainte, c'est-a-dire les échelles
de lissage, les variances d'erreur associées aux observations et celles associées au rappel sur le

'Guess-Field'.
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C.1: Les échelles de lissage:

Les mouvements de grande échelle dans les océans tropicaux sont caractérisés, en
raison de 1'annulation du parameétre de Coriolis a 1'équateur, par des structures anisotropiques;
ces structures sont essentiellement zonales. Les échelles caractéristiques zonales sont
généralement estimées étre de 1'ordre de grandeur de la largeur du bassin dans les régions
centrales de la bande équatoriale (soit entre 1000 et 5000 kms), et décroissantes avec la latitude
et en s'approchant des cotes. Au contraire, les échelles méridiennes n'excédent pas 5° de
latitude (environ 500 kms) dans les régions équatoriales et croissent avec la latitude. En
pratique il est illusoire d'espérer pouvoir déterminer les échelles caractéristiques des
mouvements 3 partir d'observations obtenues en un instant donné, vu le faible nombre et la
grande dispersion de celles-ci. Les €tudes effectuées reposent en effet sur des données obtenues
sur une longue période, a 1'échelle climatologique (WHITE & al, 1982), ou sur des données
obtenues eh grand nombre durant une courte période (KATZ, 1987), et déterminent les échelles
a partir d'analyses statistiques des données. Dans diverses €tudes d'assimilation, les échelles
utilisées pour l'analyse des champs sont souvent estimées empiriquement par une fonction
Gaussienne dépendante de la latitude et de la longitude, pour respecter le caractére
anisotropique des structures (MOORE & al, 1987; DERBER et ROSATI, 1988). Dans leurs
expériences d'assimilation dans le Pacifique tropical, MOORE et ANDERSON (1989) ont
utilisé des échelles linéairement variables avec la latitude et la longitude, cohérentes avec les
échelles analysées & partir d'observations climatologiques (WHITE & al; 1982).

Les échelles que nous voulons déterminer vont définir les longueurs d'influence de chaque
observation dans chaque direction. Deux points de vue sont envisageables pour estimer ces
échelles. Nous pouvons considérer soit les échelles caractéristiques des observations que nous
voulons assimiler, soit celles définies par le modele assimilateur. Dans le premier cas, nous
partons du principe que nous adaptons le mode¢le aux observations et que, par conséquent, les
champs analysés doivent reproduire les structures ayant les mémes échelles spatiales que les
données. Dans le second cas, nous souhaitons adapter les données au mode¢le assimilateur et
tenir compte de I'information contenue dans les observations en respectant les échelles propres

du modéle.
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Fig.: V.12: MODELE TRIDIMENSIONNEL DU GFDL :
ECHELLES ZONALE ET MERIDIENNE
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Fig. V.14: MODELE LINEAIRE 17e ANNEE :
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Nous disposons d'observations 'synthétiques' réparties sur la grille horizontale d'un modéle,
ce qui nous offre la possibilité de calculer les échelles méridienne et zonale de nos observations
et des champs simulés par notre modéle linéaire. Pour calculer les échelles méridienne et
zonale, nous avons calculé en chacun des points de grille des modeles les fonctions
d'autocorrélation spatiale dans chaque direction. Les valeurs considérées comme étant les
échelles caractéristiques des champs climatologiques correspondent aux 'zéro-crossing' de ces
fonctions, c'est-a-dire les distances pour lesquelles les fonctions d'autocorrélation s'annulent.
Pour les points ot la fonction d'autocorrélation reste toujours positive, nous avons alors
considéré comme échelle la distance maximale dans la direction donnée, soit la distance a la
cote.

Pour le modéle tridimensionnel du GFDL, les fonctions d'autocorrélation obtenues le
long de I'équateur & 5°W et 30°W (fig.: V.11) fournissent respectivement des échelles zonales
de 2900 et 3000 kms et des échelles méridiennes de 350 et 450 kms. L'aspect irrégulier de ces
courbes refléte les différences de corrélation entre des points situ€s dans des directions
opposées par rapport au point considéré. Ceci montre que les champs ont non seulement des
structures anisotropiques mais également inhomogénes, et indique que les échelles de lissage
devraient rigoureusement &tre considérées dépendantes de la direction. Les figures V.12
montrent les échelles méridiennes et zonales du mode¢le tridimensionnel obtenues aprés un
lissage des valeurs issues des fonctions d'autocorrélation. Les échelles zonales sont bien
décroissantes avec la latitude mais cette décroissance est variable selon les régions. Ainsi les
valeurs obtenues dans I'némisphére Nord sont supérieures a 1'Ouest (2000 kms au lieu de 400
kms a I'Est, 2 10°N) et au contraire, elles sont supérieures a I'Est dans 'hémisphére Sud (3600
kms au lieu de 400 a 1'Ouest, a 10°S). De méme, les échelles sont particuliérement élevées a
'Est le long de la c6te africaine. Cette particularité se retrouve de mani¢re marquante avec les
échelles méridiennes, trés élevées au large de la cOte africaine (elles atteignent 2000 kms) par
rapport au reste du bassin ou elles sont comprises ente 400 et 1200 kms.

Faisons ici deux remarques. D'une part, les fonctions d'autocorrélation ont été calculées avec
un nombre relativement restreint de données (nous disposons de 12 réalisations mensuelles et

considérons trois points de grille approximativement équidistants du point considéré dans une
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direction donnée) et ne fournissent ici qu'une estimation des ordres de grandeur des échelles.
Cette estimation est suffisante car seules les échelles relatives entre les différents points nous
intéressent pour l'analyse. D'autre part, les données considérées sont issues d'un modele et ne
contiennent ni les structures d'échelle moyenne ni le bruit inhérent aux erreurs de mesure des
données in-situ. En ce sens, les échelles obtenues sont surestimées, notamment prés des cotes
et, de maniére évidente, au Sud-Est. Nous avons effectué différentes analyses en utilisant ces
échelles. Ces analyses ont montré que la nette surestimation des échelles dans cette derniere
région nuisait  1'analyse, les champs obtenus y étant excessivement lissés et peu représentatifs.

- Pour le modele linéaire utilisé, les figures V.13 montrent les fonctions d'autocorrélation
obtenues aux mémes points qu'aux figures V.11. Les échelles zonales sont de 2400 et 1300
kms a 5°W et 30°W respectivement, et les échelles méridiennes de 250 et 450 kms; si ces
derniéres sont du méme ordre que celles du modele tridimensionnel, les €chelles zonales sont
nettement inférieures. Ainsi, si nous observons ces échelles sur tout le domaine (fig.:V.14),
nous constatons que si les distributions spatiales des iso-échelles sont remarquablement
comparables sur la majeure partie du bassin, les valeurs sont nettement inférieures et surtout les
échelles zonales paraissent beaucoup moins surestimées dans le Sud-Est au large des cotes
africaines (elles y sont inférieures de moiti€ a celles issues du modéle tridimensionnel). Ainsi,
des analyses effectuées avec ces échelles permettent de reproduire les champs de maniére plus
conforme aux observations et aux champs issus du modéle. Nous avons donc choisi
d'utiliser les échelles du modéle linéaire a modes verticaux pour les analyses
effectuées dans cette étude. Les structures de chaque mode étant relativement conformes a

celles de la hauteur dynamique, nous avons considéré les mémes échelles pour les trois modes.

C.2: Les erreurs associées aux observations:

La détermination des erreurs d'observations in-situ reléve de la conjugaison des erreurs
systématiques des instruments et de la précision des mesures. Ici, les observations considérées
sont des résultats d'un modéle, disponibles a raison d'une fois par mois. Nous avons vu dans
le chapitre III que le modele aux équations primitives reproduit les caractéristiques de la

climatologie en conformité remarquable avec la climatologie observée. Il nous a donc paru
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légitime de considérer ses résultats réalistes et, dans un premier temps, sans erreur. Nous
avons cependant choisi d'affecter les observations d'un coefficient quantifiant en quelque sorte
leur représentativité€. Pour cela, nous avons fait le raisonnement, discutable (nous y reviendrons
ultérieurement lors d'une étude sur la sensibilité & 1'initialisation), suivant: les observations
étant sans erreur, si les observations sont distantes des champs issus du mode¢le alors le
coefficient affecté a 1'observation, compte tenu de 1'erreur du modele, doit €tre important et, au
contraire, si la valeur de l'observation est incluse dans la gamme d'erreur du modéle a l'endroit
et a l'instant ou elle est disponible, outre le fait qu'elle confirme la prévision du modeéle, elle
n'apportera que peu d'information supplémentaire sur le champ a estimer. Il importe donc de
tenir compte des erreurs du modeéle assimilateur et des écarts entre les observations et les

résultats du modele. Nous avons ainsi considéré comme variance d'erreur la quantité:
Gm(x°b5,x°b5,t)
|H0bs(xobs,xobs,t) - HGF(xobs,xobs,t)|

(V.8) o=

ot HOF est 1a valeur du champ issu du modéle 2 l'instant d'analyse et 6, l'erreur relative au
modele, interpolées au point d'observation. Ainsi, ce coefficient peut varier théoriquement entre
zéro et l'infini, respectivement si l'observation est fortement 'significative’ ou non. Les
variances d'erreur des hauteurs dynamiques du modéle linéaire G, ont été calculées pour
chaque mois a partir de 4 réalisations par jour. Les figures ci-dessous illustrent la signification
de la représentativité associée aux observations ainsi calculée. Le schéma 1 correspond a un cas
ou l'observation sera ‘significative’, le 2 au cas contraire. Si des variances d'erreur des
observations sont considérées, nous pouvons alors ajouter cette variance a celle du modele au

numérateur de I'expression V.6. Les schémas 3 et 4 illustrent ce cas.

1 2 3 «=> 4
s Hobs E Hobs s Hobs
h
1 Taends | I
1 HEF HOF T HCF T HGF
- o T
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Fig. V.15: Représentativité des observations aux mois de janvier et juillet: G
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Les figures V.15 montrent les coefficients associ€s aux observations ainsi calculés en
considérant pour Guess-Field les champs du modéle linéaire aux mois de janvier et de juillet.
Nous voyons que les régions ou l'assimilation n'apporterait que peu d'information utile au
modeéle, si nous commencions les réinitialisations lors d'un de ces deux mois, se situent
essentiellement au Nord du continent Sud-Américain en janvier, et s'étendent pour traverser
I'ensemble du bassin vers le Sud-Est pendant les mois d'été (régions pour lesquelles les valeurs
sont supérieures a 1). Ces cartes sont directement comparables avec les figures II1.B.9 qui
montrent les différences entre les champs de hauteur dynamique obtenus par les deux modéles

(Cf. Chapitre III).

C.3: Les erreurs associées au 'Guess-Field':

Le rappel sur le Guess-Field s'effectue en minimisant les champs de pression analysés
de ceux obtenus par le modele lors de l'analyse. Ce rappel s'effectue en fonction de la
confiance accordée, en chaque point, a chacun des trois champs de pression du modele linéaire,
correspondant aux trois modes baroclines. Nous avons donc estimé de maniére trés
schématique des erreurs relatives 4 chacun de ces champs en calculant leur variances
(Op,»Op»Op,)» CeCi pour chaque mois a partir de quatre réalisations quotidiennes et en chaque
point de grille. Nous pouvons remarquer que ces erreurs sont trés distinctes selon le mode
barocline concerné, et que leur importance relative ne correspond pas a l'importance relative de
chaque mode. Autrement dit, nous avons vu que le mode le plus énergétique €tait le second,
suivi du troisieme puis du premier. Il s'avére que si les erreurs associées au second mode ont
bien les amplitudes les plus fortes, celles du premier mode sont supérieures a celles du
troisi¢me. Nous pouvons le constater sur les figures V.16 ou elles sont représentées pour les
mois de janvier et juillet. Ainsi les erreurs du premier mode atteignent des valeurs maximales de
200 cm?s-2, localisées au Nord-Ouest, celles du second 325 cm?2s-2 en juillet au Nord du Brésil
et celles du troisieme ne dépassent pas 125 cm?s-2. La distribution spatiale de ces erreurs est
également variable; par exemple le troisi€me mode est affecté d'erreurs trés faibles dans
I'hémisphere Sud et au Nord-Ouest, alors que les plus fortes erreurs du premier mode se

rencontrent dans ces régions. Elles varient également selon les mois, leurs amplitudes €tant
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supérieures pendant les mois d'été, lorsque le forgage du vent est maximum ainsi que, en
conséquence, les amplitudes des modes.
(Les erreurs équivalentes associées aux hauteurs dynamiques, calculées a partir des erreurs sur

les champs de pression, sont représentées sur la figure V.35.a, pour le mois de janvier.)

D: SENSIBILITE A LA FREQUENCE TEMPORELLE D'ASSIMILATION.

Nous présentons dans ce chapitre quatre expériences qui différent par la fréquence
temporelle des assimilations au cours d'une année, le modéle étant ensuite laissé a sa propre
évolution pendant deux ans. Toutes les observations disponibles, c'est-a-dire les résultats du
modeéle 3D en chaque point de grille de ce modele, ont été utilisées lors des analyses. Ces
expériences sont notées E1 (une seule assimilation effectuée le 15 janvier), E2 (deux
assimilations effectuées les 15 janvier et juillet), E3 (trois assimilations effectuées les 15
janviér, mai et septembre) et E4 (six assimilations effectuées les 15 janvier, mars, mai, juillet,
septembre et novembre). La sensibilité a la fréquence d'assimilation est quantifiée par les écarts
quadratiques moyens (E.Q.M.) calculés entre les simulations et les observations et par la
vitesse de convergence du modele vers sa solution assymptotique unique, jouant le role d'un
attracteur, apreés les assimilations. Ces expériences ont pour but de voir dans quelle
mesure la qualité de la prévision et la mémoire du modéle a des assimilations
dépendent du nombre d'assimilations effectuées. Elles ont ainsi montré d'une
part que la mémoire du modele augmente avec le nombre d'assimilations et,
d'autre part, que la qualité de prévision est nettement améliorée, sauf dans la
région Est équatoriale, lorsque 1'on augmente le nombre d'assimilations. Avant
de comparer les différentes expériences, nous allons analyser deux d'entre elles, les

expériences E1 et E4.
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D.1: Expérience E1 (une seule assimilation le 15/01).

Le champ de hauteur dynamique reconstitué a partir des champs de pression issus de
l'analyse (fig.:V.17, & comparer avec les fig.:III.B.7,8 et V.15 correspondantes) met en
évidence les régions oll les observations sont peu 'représentatives’, dans le sens défini
auparavant, situées notamment au nord du Brésil. Le calcul de I'énergie potentielle moyennée
sur I'ensemble du bassin indique que celle-ci est inférieure de moitié a celle du champ du
modele sans assimilation. Ainsi, si nous comparons avec la seconde expérience préliminaire
(cf.: chap. V.B.2), nous constatons que la prise en compte de coefficients de
représentativité associés aux observations atténue les chocs imposés lors des
réinitialisations. Le calcul des énergies effectué sur différentes régions situées dans les
parties Est et Ouest du bassin montre que le choc énergétique imposé lors de 1'assimilation est
légerement supérieur dans la partie Ouest que dans la partie Est, comme 1'illustrent les figures
V.18. Les évolutions temporelles des différences (REF - E1) le long de 1'équateur, a 5°N et 5°S
(fig.:V.19) sont comparables a celles obtenues lors du premier test préliminaire (chap. V.B,
fig.:V.2). Ainsi, nous observons nettement la propagation d'ondes de Kelvin le long de
I'équateur, ondes qui parviennent au bord des cotes d'Afrique un mois et demi a deux mois
apres la réinitialisation, et d'ondes de Rossby se propageant vers 1'Ouest. La mémoire du
modele est ainsi estimée a 10 mois a 1'€quateur, 14 mois & 5°N et 16 mois a 5°S. La présence de
ces ondes produit les mémes effets dans la partie Est équatoriale que lors des expériences
préliminaires. Ainsi, les E.Q.M. (fig.: V.20) calculés sur la bande zonale 3°S-3°N et sur les
régions QOuest et Est équatoriales indiquent bien un retour régulier vers la solution
assymptotique du modele avec des erreurs inférieures aux erreurs initiales dans la région Ouest,
alors qu'a 1'Est le modele diverge entre les troisiéme et cinqui€éme mois suivant 1'assimilation.
Ensuite, au cours des deux années suivantes, les E.Q.M. montrent que le modele évolue avec
des amplitudes supérieures dans la région Quest: les E.Q.M. y sont légérement inférieurs a
ceux obtenus sans assimilations lors des mois d'hiver et de printemps, alors qu'ils sont
légerement supérieurs lors des mois d'été et d'automne. A 1I'Est, par contre, le modele évolue
avec des écarts aux observations toujours inférieurs aux écarts initiaux, ce qui indique une

amélioration durable dans cette région.



VALEUR EN CM2/S2

168

| i

|
{ MONTH: JANUARY
AFRICA

Fig. V.17: Champ de hauteur dynamique issu de I'analyse pour le mois de janvier.

-+ RUN AVEC ASSIMIRATION « - RUN AVEC ASSIMILATION
— RAUN OE REFERENCE — RUN O€ REFERENCE

VALEUR EN CM2/S2
8

LIME LI T T ) rTrrrrrrrryy

O r—TrrrT T T T o T
n L T T T R T N T R T T

T rrrYr-rr-
P 4 W Y % W W R R N » ®» W ¥ wm

TEMPS TEMPS

Fig. V.18: Evolution des €nergies potentielles moyennées sur la bande 5°S-5°N dans les
régions Ouest (2 gauche) et Est (2 droite)



169

REGION ZONALE 3S-3N

————

——————

0 LM AR MRS RS RA RS A AIAEAA AR AS RS AS AAA A ASASAS AR RS AL AA OA A RARA S
1203 € 3 & 7 8 901112161 D NN XN NM0NIIZDMBN

MOIS

REGION QUEST 5S-SN/SOW-20W

R.M.S ENCM.DYN.

4
0 LM AAAARARESARARE SA ARSI BARARA RS RS AR RS AR RS RS RARSRE AR AS AL A8 A A A8 A B |
T2 4% eI e DT NM N BN RD M

MOIS

REGION EST 55-5N/20W-10E

LAARARARARADAM DA A MMM RARA RA RESS AA RS RAAS AL REAS A A RA DA S AS B8 RE RS RES
P10 43 4T 8 80N IO N O DB N M0 I 1M

MOIS

Fig. V.20:  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
- en haut : moyennés sur la région zonale (3°S-3°N)
- au milieu: moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
-en bas: moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
trait plein : E.Q.M. OBS/REF
trait hachuré: E.Q.M. E1/REF
trait pointillé: E.Q.M. OBS/E1
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Cette expérience montre que, suite a une assimilation, la prévision est
améliorée dans la région QOuest équatoriale dans les six premiers mois suivant
I'assimilation. Dans la région Est, une divergence apparait entre les troisieme
et cinquiéeme mois apreés l'assimilation, mais la prévision est ensuite améliorée

de maniére durable a partir du huitieme mois apres l'assimilation.

D.2: Expérience E4 (six assimilations les 15/01, 03, 05, 07, 09 et 11).

La comparaison des différences des champs REF et E4 a I'équateur, 2 5°N et 4 5°S
(fig.:V.21) avec celles obtenues lors de l'expérience E1 indique que la mémoire dépend du
nombre d'assimilations effectuées. Ainsi, la mémoire est de 14 mois & I'équateur, 18
mois 2 5°N et de 20 mois a 5°S. Ceci est di au fait que l'amplitude de la correction
imposée lors de la derniére réinitialisation, en novembre, est supérieure a celle
imposée en janvier. En effet, d'une part, les différences entre les champs issus
du modeéle et les observaﬁons sont supérieures en novembre qu'en janvier
(voir fig.:IIL.9 correspondantes) et, d'autre part, 1'analyse tient compte du
'Guess-Field' qui est de plus en plus proche des observations au cours de la
premié¢re année ou sont effectuées les assimilations (nous verrons l'influence de
l'analyse sur les simulations ultérieurement, au paragraphe F). Nous constatons également que
les assimilations effectuées aux mois de mars, avril et juillet ne générent pas a 1'Ouest d'ondes
de Kelvin équatoriales car, durant toute cette période, les différences entre le mod¢le et les
observations sont faibles en amplitude (voir fig.: II1.B.9); les amplitudes imposées dans la
bande équatoriale lors des réinitialisations sont donc inférieures aux amplitudes minimales pour
générer ces ondes. Toutefois, les structures des champs sont nettement corrigées.
Ainsi, le champ de hauteur dynamique obtenu au mois de juin (fig.:V.22 A comparer avec les
fig.:I11.B.7&8 correspondantes) n'indique plus la créte située entre 3 et 5°S et, excepté dans la
partie Est, offre des champs nettement plus conformes aux observations sur I'ensemble du
bassin. L'amélioration de la prévision est mise en évidence sur la figure V.23.a représentant

I'évolution des E.Q.M. calculés sur l'ensemble du bassin, ou nous voyons que les
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Fig. V.23:  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.)
- a (en haut): moyennés sur tout le bassin
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trait hachuré: E.Q.M. E4/REF
trait pointillé: E.Q.M. OBS/E4
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erreurs sont encore réduites de 2 cm.dyn. un an apres la derniére assimilation.
Dans la région Quest équatoriale (fig.:V.23.b), les E.Q.M. indiquent que les résultats
du modéle sont nettement corrigés pendant les huit premiers mois, de méme que pendant les
troisiéme et quatriéme mois apres la derniére assimilation. Entre ces deux périodes, le fait que
le modele donne des résultats relativement conformes aux observations (Cf.: fig.:II[.B.9)
explique les faibles différences entre les E.Q.M. obtenus avant et aprés assimilations. A I'Est
(fig.:V.23.c) , les améliorations ne sont pas significatives jusqu'en juillet, et deviennent alors
sensibles jusqu'en novembre. La divergence entre les mois de mars et mai notée
lors de l'expérience E1 n'est plus observée, les perturbations étant stoppées
par les assimilations successives. Suite aux assimilations effectuées aux mois de
septembre et de novembre, qui générent des ondes qui vont fortement perturber les régions Est
équatoriales, la divergence est importante (écarts supérieurs de 2 cm.dyn. aux écarts obtenus
sans assimilations en janvier), et dure pendant trois mois, durée nécessaire aux ondes de
Kelvin et de Rossby pour étre dissipées et évacuées de cette région. Un an aprés la derniére
assimilation, les E.Q.M. sont inférieurs d'environ 1 cm. dyn., ceci pendant huit mois jusqu'a
1'été€ suivant.

Nous avons vu que la mémoire du modéle augmente avec l'amplitude des
corrections imposées lors des assimilations. Cette expérience montre que la
mémoire du modéle augmente, vue l'analyse utilisée, également avec le nombre
d'assimilations. De plus, cette expérience a montré que des assimilations
successives permettent de stopper la propagation des ondes de Kelvin
équatoriales générées a 1'Ouest et allant dégrader la prévision dans le bassin

Est équatorial.

D.3: Intercomparaison des expériences E1 a E4:
Nous comparons ici quatre expériences qui différent par la fréquence d'assimilation. E1 et
E4 ont été€ prédécemment décrites; au cours des expériences E2 et E3 nous avons respectivement

assimilé deux fois a six mois d'intervalle (les 15 janvier et juillet) et trois fois a quatre mois
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d'intervalle (les 15 janvier, mai, septembre). Les figures V.24 représentent, simultanément pour
les quatre expériences, les E.Q.M. calculés sur I'ensemble du bassin, sur la bande équatoriale et
sur les régions Est et Ouest. Elles permettent d'évaluer directement et rapidement les quatre
expériences les unes par rapport aux autres.

Sur I'ensemble du bassin (fig.:V.24.a), il apparait que la convergence la plus lente vers la solution
assymptotique du modele est obtenue pour l'expérience E4, soit pour laquelle la derniére
assimilation est la plus tardive et lorsque le plus d'assimilations ont été effectuées. Durant la
premiére année, quand sont effectuées les assimilations, on constate nettement que c'est également
l'expérience E4 qui fournit une simulation la plus proche des observations dans la régions Ouest
(fig. V.24.d). Sur la région zonale 3°S-3°N (fig.:V.24.b), les différences apparaissent moins
clairement; cependant nous pouvons constater que E3 fournit des E.Q.M. légérement plus faibles
que E4 entre les mois de mai et juillet. Ceci s'explique par le fait que la correction effectuée par E3
est de plus grande amplitude lors de 1'assimilation du mois de mai que celle de E4, étant donné
que l'analyse tient compte du 'Guess-Field' (soit le champ obtenu a l'instant de la réinitialisation
par le modele), plus proche des observations dans le cas de E4 que dans le cas de E3. Ceci est
également di au coefficient associé aux observations qui prend d'autant plus en compte une
observation que celle-ci est distincte du 'Guess-Field'.

Le comportement des E.Q.M. au début de la seconde année montre clairement que plus nous
effectuons de réinitialisations, plus nous perturbons le bassin équatorial, les
E.Q.M. maximales étant obtenues pour E3 et E4. Ceci s'explique par les perturbations visibles
dans la région Est (fig.:V.24.c), conséquences de la génération des ondes de Kelvin qui
apparaissent lorsque les différences entre le modéle et les observations sont grandes. Par contre,
comme la description des expériences précédentes 1'a montré, ceci n'est pas vrai ni dans les autres
régions ni dans la partie Ouest du bassin équatorial (fig.:V.24.d) ou, au contraire, les écarts par
rapport aux observations sont d'autant plus faibles que la fréquence des assimilations est grande.
En conclusion, nous pouvons dire que la qualité de la prévision du modele sur
I'ensemble du bassin, exceptée la région Est équatoriale, augmente avec le

nombre d'assimilations.



Fig. V.24:

175

A.M.S. EN CM.DYN.

R.M.S. EN CM.DYN.

vvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvvv

A.M.S. EN CM.DYN.

(en trait gras sur
'axe temporel:
période d'assimilation)

A.M.S. EN CM.DYN.

MOIS

Evolutions comparées des E.Q.M. obtenus avec les expériences E1, E2, E3, E4.

a: moyennés sur tout le bassin

b: moyennés sur la région zonale (3°S-3°N)

¢: moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20W-10E)

d: moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
trait plein: E.Q.M. OBS/E1(une assimilation au 15/01)
alternance point-trait: E.Q.M. OBS/E2 (2 ass. les 15/01 et 15/07)
pointillés: E.Q.M. OBS/E3 (3 ass. les 15/01, 15/05 et 15/09)
trait tireté: E.Q.M. OBS/E4 (une assimilation tous les 2 mois)
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E: ASSIMILATION D'ANOMALIES DE HAUTEUR DYNAMIQUE:

E.1: Introduction.

Dans ce chapitre, nous avons €étudi€ la réaction du modele a des assimilations
d'anomalies de hauteur dynamique, celles-ci étant définies comme étant les €carts par rapport
aux moyennes annuelles de hauteur dynamique en chaque point. Cette €tude se justifie par le
fait que les données disponibles et exploitables, a I'heure actuelle et dans les années a venir,
fournies par les altimétres des satellites (notamment GEOSAT, ERS-1, TOPEX-POSEIDON)
sont des données de ce type; nous y reviendrons dans le chapitre VI.

Nous avons donc calculé, en chaque point de grille du modele tridimensionnel, les anomalies
mensuelles de hauteur dynamique qui nous servent ici d'observations. Lors des analyses
effectuées pour déterminer les champs a assimiler, nous avons minimisé€ la différence entre ces
anomalies 'observées' et les anomalies du modele linéaire. Les anomalies sont calculées par
rapport au champ annuel moyen du modele aux équations primitives du GFDL pour les
'observations' et par rapport a celui du modele linéaire pour le 'Guess-Field'. Les écarts
imposés (Cf.: fig.II.B.10&11) lors des assimilations sont de ce fait nettement inférieurs a
ceux imposés lors des assimilations de haﬁteurs dynamiques décrites dans les chapitres

précédents.

E.2: Expérience d'assimilation.

Au cours de l'expérience décrite ici, nous avons assimilé une fois tous les deux mois et
laissé évoluer le modele ensuite pendant deux ans, comme pour l'expérience E4.
L'évolution de 1'énergie potentielle calculée sur tout le bassin (figure V.25), montre que
I'énergie du modéle linéaire est respectée lors des assimilations et donc que
celles-ci ne créent pas de chocs énergétiques. Seules des différences sensibles
apparaissent aux mois de septembre et de novembre, lorsque les différences entre le modele
linéaire et les observations sont les plus importantes. Ainsi, le fait de respecter les
champs moyens du modéle et de ne considérer que les anomalies implique que les

énergies du modele et des observations sont compatibles et de méme
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Fig. V.26: Différences entre les anomalies de hauteur dynamique du modéele linéaire
et du modele tridimensionnel.
- a (2 gauche): mois de mars
- b (2 droite) : mois de septembre
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Fig. V.27: Champs des anomalies de hauteur dynamique obtenus avec assimilations.
- a (2 gauche): mois d'avril
- b (2 droite) : mois d'octobre
(Unités: cm.dyn., contour: 1.)
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amplitude. Par conséquent, le modele linéaire, moins écarté de sa solution assymptotique,
met moins de temps a y retourner; ainsi la mémoire du modéle a des assimilations d'anomalies
de hauteur dynamique est fortement réduite par rapport a celle obtenus lors d'assimilation de
hauteur dynamique. Les évolutions des différences entre les champs de hauteur dynamique du
modele obtenus sans assimilations (REF) et avec assimilations (ANO) indiquent que la
mémoire du modele est de trois mois le long de I'équateur, cinq mois a 5°S et de six mois a 5°N
(non montrées).

Les figures V.26.a&b représentent les différences, imposées lors des assimilations, entre les
anomalies de hauteur dynamique du mode¢le et 'observées' pour les mois de mars et de
septembre. Nous voyons que ces différences sont, en mars, maximales dans la région Ouest ou
elles atteignent -6 cm.dyn. au nord du Brésil et 4 cm.dyn. vers 7°N, et sont relativement faibles
dans la bande équatoriale a 1'Est de 35°W (entre 1 cm.dyn. et 2 cm.dyn.). En septembre, ces
différences sont nettement plus contrastées (entre -6 cm.dyn. a I'Est et 10 cm.dyn. a 'Ouest le
long de 1'équateur), ce qui est dii au fait que le modele linéaire accentue fortement la pente
équatoriale. Les champs d'anomalies obtenus avec assimilation aux mois d'avril et d'octobre
(fig.:V.27.a&b a comparer avec les figures II1.B.10&11 correspondantes), montrent que les
structures sont sensiblement modifiées. Pour le mois d'avril, au Nord de la cOte du Brésil les
amplitudes sont réduites de 2 & 3 cm.dyn., conformément 2 la tendance fournie par le champ
observé, et au Nord et au Sud des latitudes 5°N/S les structures sont nettement
plus conformes aux observations. Cependant, la créte Sud (entre 0 et 5°S et entre 20° et
30°W), simulée par le modele linéaire sans assimilations et non 'observée’, s'est légérement
reconstituée. Au mois d'octobre, les constatations précédentes sont toujours vérifiées sur la
majeure partie du bassin, notamment au Nord du Brésil. Par contre, dans la partie Est du golfe
de Guinée, nous constatons une nette dégradation de la simulation, les valeurs obtenues étant
supérieures de 2 cm.dyn. a celles observées, elles-mémes étant supérieures de 2 cm.dyn. a
celles du modele linéaire sans assimilations. Ceci indique que des ondes de Kelvin équatoriales
ont été générées en septembre, provoquant une divergence a 1'Est du bassin. Les E.Q.M.
calculés sur la région Est équatoriale (fig.:V.28) indiquent qu'une divergence plus nette

apparait aprés la derniére assimilation du mois de novembre. Une conséquence des ondes de
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Fig. V.28: Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.) d'anomalies de h.dyn.
- a (2 gauche): moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
- b (a droite) : moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
trait plein : E.Q.M. OBS/REF
trait hachuré: E.Q.M. ANO/REF
trait pointillé: E.Q.M. OBS/ANO (la portion de I'axe temporel en trait gras
correspond 2 la période ou sont effectuées
les assimilations, une fois tous les deux mois)
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Fig. V.29:  Evolution temporelle des anomalies de hauteur dynamique le long de '€quateur
- & gauche : du modéle tridimensionnel
- au centre: du modele linéaire
- adroite : de la simulation avec assimilations
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Kelvin générées en septembre et novembre est notable dans la région Est, en observant les
évolutions temporelles des anomalies de hauteur dynamique le long de 1'équateur (fig.:V.29).
Si les différences sont faibles entre la simulation de référence (sans assimilations) et celle
obtenue avec assimilations, nous constatons que l'anomalie positive observée entre 5°E et 10°E
survient en octobre avec assimilations, conformément aux observations, au lieu de novembre

sans assimilations .

E.3: Conclusions.

D'un point de vue quantitatif, les conséquences des assimilations paraissent
difficilement interprétables dans les régions ou le signal est faible, comme dans la partie
centrale de la bande équatoriale et dans celle du bassin située dans 1'hémisphere Sud. Ainsi, les
faibles amplitudes des corrections qui y sont imposées peuvent étre assimilées a du bruit ou aux
erreurs associées au modele.

Cependant, cette expérience a montré que des assimilations d'anomalies de hauteur
dynamique permettent d'obtenir des prévisions sur les champs d'anomalies
beaucoup plus conformes aux observations sur une grande partie du bassin,
hors de la bande équatoriale. Dans cette derniére région, nous avons vu que les
structures simulées par le modéle sans assimilations sont reconstituées en
environ un mois; il semble donc que des assimilations doivent y étre effectuées a une

fréquence supérieure que lors de cette expérience.

F: SENSIBILITE A L'INITIALISATION.

Le probléme soulevé ici concerne la sensibilité des simulations a l'initialisation, c'est-a-
dire aux champs analysés puis imposés lors des assimilations. En effet, les résultats des
assimilations sont indissociables de la méthode d'analyse utilisée pour définir les

champs a assimiler a partir des observations et des résultats du modele. Il est donc
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nécessaire de voir comment varient la qualité des champs analysés et des

prévisions lorsque la méthode d'analyse est modifiée.

F.1: Introduction.

Nous avons vu au paragraphe V.C comment étaient déterminés les différents
coefficients associ€s a chaque contrainte, a savoir les échelles de lissage, les variances d'erreur
associées au 'Guess-Field' et le coefficient de représentativité associé aux observations dans la
contrainte ‘observations-projection’. Le choix de ce dernier coefficient peut paraitre discutable.
Ce coefficient est important lorsque l'observation est distante du champ simulé par le modele
(ou 'Guess-Field') et faible lorsqu'elle en est proche. Or, dans ce demier cas, la donnée devrait
étre considérée avec importance dans la mesure ou elle renforce et confirme la prévision du
modele. Nous avons donc changé ce coefficient, dit de 'représentativit€’, et l'avons remplacé
par une estimation des variances d'erreur des observations considérées.

Nous observons dans ce chapitre quelles sont les conséquences sur l'analyse,
et par suite sur la prévision, d'une modification de ce coefficient associé aux

observations.

F.2: Modification des coefficients associés aux observations.

Dans l'expression de la fonction-coiit & minimiser (éq.V.6), nous remplagons
I'expression des termes G,g (donnée par 1'€q.V.8) par la valeur estimée des variances d'erreur
attribuées aux résultats du modele tridimensionnel du GFDL, qui sont nos observations.
L'estimation de ces variances d'erreur ne peut se faire que d'une fagon relativement arbitraire
(de méme que celles associées aux champs du modele linéaire). Nous avons ici calculé la
variance spatio-temporelle des champs de hauteur dynamique, qui vaut 2,1 cm.dyn., a laquelle
nous avons ajouté 1/10 de la variabilité€ temporelle en chaque point, l'erreur étant supposée plus
importante dans les régions de forte variabilité. Nous obtenons ainsi une valeur estimée de
l'erreur associ€e aux observations en chaque point ot elles sont disponibles, constante dans le

temps (fig.: V.30.a). Nous pouvons remarquer que les erreurs ainsi calculées coincident avec
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les erreurs généralement admises pour des hauteurs dynamiques calculées a partir
d'observations in-situ de température et de salinité (Cf.: chap. III et ARNAULT, 1985).

Nous avons également calculé, dans un soucis de cohérence, de 1a méme fagon des estimations
de variances d'erreur sur les champs de pression du modéle (utilisées dans la contrainte de
rappel sur le 'Guess-Field'), la variance spatio-temporelle équivalente sur la hauteur dynamique

étant alors d'environ 3,5 cm.dyn. (fig. V.30.b).

F.3: Assimilation de hauteur dynamique; comparaison avec l'expérience E4.
Nous décrivons ici une expérience au cours de laquelle, comme pour l'expérience E4
précédente avec laquelle nous la comparons, nous avons effectué des assimilations tous les
deux mois pendant un an, en utilisant ces nouveaux coefficients dans l'analyse.
Il est intéressant de comparer auparavant les champs obtenus par les deux analyses, illustrés
par les figures V.17 et V.31 pour le mois de janvier. Le nouveau champ obtenu est
pratiquement identique au champ 'observé' (fig. II1.B.8) et n'en différe sensiblement qu'au
nord du Brésil ol la contrainte de rappel sur le 'Guess-Field' devient prédominante en raison
de l'absence d'observations dans cette région, étant donné le profil de c6tes du modele 3D.
Cette constatation s'explique par le fait que les variances d'erreur affectées aux observations et
au 'Guess-Field' sont, contrairement aux coefficients utilisés lors des expériences précédentes,
quasiment constants dans l'espace. Ainsi, la distribution des observations étant particuliérement
dense, I'analyse privilégie en chaque point les observations, affectées d'une erreur moindre que
le 'Guess-Field'. Par conséquent, le rappel sur les observations lors des assimilations
effectuées avec cette analyse est plus fort que lors des assimilations précédentes.
Les chocs énergétiques imposés lors des assimilations sont donc 1égérement supérieurs a ceux
observés lors de l'expérience E4 (non montr€). Par exemple 1'énergie potentielle disponible
calculée en moyenne sur l'ensemble du bassin passe de 160 2 70 cm2s-2 lors de la premiére
assimilation, au lieu de 80 cm2s-2 lors de l'expérience E4. Ceci provoque une sensible
augmentation de la mémoire du modele aux assimilations, de deux mois aux latitudes 5°S et
5°N et d'un mois a I'équateur (non montré); la mémoire est donc de 15 mois a 'équateur, 20

mois a 5°N et 22 mois a 5°S. Les figures V.32 représentent les E.Q.M. moyennés sur tout le
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Fig. V.30: -a (a gauche): erreurs estimées pour les champs du modéle tridimensionnel
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Fig. V.31: Champ de hauteur dynamique analysé pour le mois de janvier
(Unités: cm.dyn., contour: 2.)
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Fig. V.32:  Evoluton des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.) de h.dyn.
-a gauche: E.Q.M. moyennés sur tout le bassin
-au milieu: E.Q.M. moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
-3 droite: E.Q.M. moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
trait plein  : E.Q.M. OBS/REF )
trait hachuré: E.Q.M. ASS2/ REF (911 trait gras sur
trait pointillé: E.Q.M. OBS/ ASS2 l'axe temporel:
période d'assimilation,
une fois tous les 2 mois)
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bassin et dans les régions Ouest (50°W-20°W, 5°S-5°N) et Est (20°W-10°E, 5°S-5°N); elles sont
a comparer avec les figures V.23. Elles indiquent que les E.Q.M. moyennés sur tout le bassin
obtenus par la seconde analyse sont atténués de 0,5 a 0,7 cm.dyn. par rapport a ceux obtenus
avec E4, ceci durant toute 'année ou sont effectuées les assimilations puis encore pendant un
an et demi aprés la derniére assimilation. Dans la région Ouest, cette atténuation des
E.Q.M. atteint 1 cm.dyn. jusqu'aux mois d'été, a partir desquels les évolutions des
E.Q.M. sont analogues dans les deux expériences. Par contre dans la régions Est, les
différences entre les deux expériences sont trés faibles. Les améliorations y sont
dans les deux cas négligeables durant la premiére année et la divergence apparaissant apres les
derniéres assimilations de septembre et novembre ont des amplitudes identiques. Ensuite, les
E.Q.M. sont dans les deux cas réduites d'environ 1 cm.dyn. par rapport a ceux obtenus sans
assimilations.

En conclusion, nous pouvons dire que, d'un point de vue déterministe, la seconde analyse
fournit une prévision plus conforme aux observations, donc meilleure, sur
I'ensemble du bassin, excepté dans la régions Est équatoriale. Cependant, d'un
point de vue statistique, les différences entre les deux analyses sont peu significatives dans le
sens ou ces différences ne sont pas représentatives par rapport aux erreurs introduites lors de

l'analyse.

F.4: Assimilation d'anomalies de hauteur dynamique; comparaison avec
I'expérience ANO.

Comme pour l'expérience d'assimilation d'anomalies de hauteur dynamique
(dénommeée par la suite 'ANQ’) décrite dans le paragraphe précédent, les assimilations sont
effectuées tous les deux mois pendant un an. L'évolution des énergies potentielles moyennées
sur tout le bassin (non montrée) méne aux mémes constatations que lors de I'expérience ANO.
Ainsi, seuls de faibles chocs énergétiques sont imposés en septembre et novembre. Cependant,
la mémoire du modéle aux assimilations est augmentée d'un mois tant a

I'équateur qu'aux latitudes 5°S et 5°N; elle est ainsi de quatre mois a 1'équateur, six



185

‘OIW(E[N([S A L EQUATEUR DIFFERENCES A SS DIFFERENCES R SN
mite: ol [SUTRRTRY ity (e -«
TP I I AT, T T T L] T R L LI I T . I B x F RN Y S | LU ST R NPT P I T I I U LR Y

T NN [ aee——

HENU | SR\

Fig. V.33: Evolution de la différence des champs d'anomalies de hauteur dynamique
du modgle sans assimilation (GF) et avec assimilation
- a gauche: le long de I'équateur
- au centre: 4 5°S
- a droite: a3 5°N (unités: cm.dyn., contour: 1.)
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Fig. V.34:  Evolution des écarts quadratiques moyens (E.Q.M.) d'anomalies de h.dyn.
-ad gaug:hc): moyennés sur la région Ouest (5°S-5°N, 50°W-20°W)
- b (2 droite) : moyennés sur la région Est (5°S-5°N, 20°W-10°E)
trait plein  : E.Q.M. OBS/REF
trait hachuré: E.Q.M. ANO2/REF
trait pointillé: E.Q.M. OBS/ANO2

(la portion de 1'axe temporel en trait gras
correspond 2 la période ol sont effectuées
les assimilations, une fois tous les deux mois)
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mois a 5°S et sept mois & 5°N (fig. V.33). En effet, les champs analysés puis assimilés sont,
comme dans le cas précédent d'assimilations de hauteur dynamique, nettement plus conformes
aux champs 'observés'.

La comparaison des E.Q.M. dans les régions Ouest et Est (fig. V.34) indiquent toutefois
aucune différence notable par rapport 4 l'expérience ANO (fig. V.28). Nous pouvons
seulement noter dans la région Est une tres faible augmentation des E.Q.M. vers le mois de mai
et une divergence légérement plus prononcée apres la derniére assimilation, mais cette

.augmentation n'est pas significative.

F.5: Conclusion

Nous pouvons dire que lors d'assimilation de données de hauteur
dynamique, le fait de considérer des variances d'erreur associées aux
observations lors de I'analyse permet d'obtenir une prévision de meilleure
qualité qu'avec les précédentes analyses considérant des coefficients de représentativité'. Par
contre, lors d'assimilation d'anomalies de hauteur dynamique, les simulations
avec assimilations paraissent peu sensibles aux modifications apportées a
I'analyse et aux champs assimilés. La raison principale pouvant expliquer ce résultat est
que l'analyse est globale et fournit ainsi des champs sur I'ensemble du bassin. Ainsi, méme si
les champs obtenus lors de la seconde analyse apparaissent plus conformes aux champs
observés, les modifications globales des structures et des valeurs imposées au modele lors des
réinitialisations sont tout a fait comparables, et de ce fait les conséquences sur le comportement
du modele sont analogues ou différent de fagon peu significative. Cependant, deux critéres
nous conduisent 3 utiliser la deuxieme formulation de I'analyse. Le premier critére repose sur
un aspect non abord€ jusqu'a maintenant, qui est un critére de coiit numérique. En effet, le
premier type d'analyse, contrairement a la seconde utilisant des variances d'erreur a valeurs
constantes dans le temps (et la position des observations étant identique a chaque assimilation),
nous oblige a reconstruire la matrice A du syst¢me A.X = B A résoudre (voir chap. IV.C), a
chaque fois que des observations sont disponibles et assimilées (le coefficient de

représentativité dépendant du temps par la prise en compte de la valeur du 'Guess-Field', voir
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€q. V.8). Ce calcul est numériquement cofiteux (& titre indicatif, la création de la matrice A
nécessite Smn de temps C.P.U. sur le super-calculateur vectoriel VP200-Siemens du Centre
Inter-Régional de Calcul Electronique du CNRS, - C.I.LR.C.E.-, un an de simulation du
modele sans assimilation nécessitant 2mn!).

Le second criteére est que le coefficient de ‘représentativité' utilis€ auparavant ne donne pas
assez de 'poids' aux observations qui, proches du 'Guess-Field', confirment la prévision du
. modele. Ceci peut effectivement nuire a I'analyse, notamment dans le cas d'utilisation réelle
lorsque les données environnantes sont aberrantes. C'est donc la deuxiéme analyse, avec des
variances d'erreur associ€es aux observations, que nous utiliserons dans le chapitre VI, pour
assimiler des données altimétriques du satellite GEOSAT.

Auparavant, nous allons aborder un aspect plus statistique en étudiant le probléme des erreurs

d'analyse.

G: ESTIMATION DES ERREURS D'ANALYSE.

G.1: Introduction. La procédure d'analyse optimale: le filtre de KALMAN.

En théorie de 1'estimation statistique linéaire, I'idée de base consiste a dire que, pour un
champ donné, le 'Guess-Field' issu d'une simulation numérique et les observations sont deux
estimateurs indépendants du champ réel. Ces deux estimateurs peuvent étre combinés afin
d'obtenir, dans un sens statistique, un meilleur estimateur. L'estimation optimale est la
combinaison linéaire des deux estimateurs possédant une variance d'erreur
minimale. Ainsi, une procédure d'assimilation est optimale si elle permet de combiner
linéairement les observations et 'état prédit par le modele de fagon a obtenir un état estimé
affecté d'une variance d'erreur minimale. En ce sens, l'outil optimal en théorie de 1'estimation
séquentielle est le filtre de KALMAN (1960), dont l'extension temporelle est généralement
appelée filtre de KALMAN-BUCY (1961). Cette procédure a ensuite été détaillée et appliquée
en assimilation notamment par GHIL (1981, 1989) et par MILLER (1988) en océanographie.
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Le filtre de Kalman est un schéma d'assimilation qui repose sur une estimation linéaire (le
vecteur d'état du modele, linéaire ou non, s'exprime linéairement en fonction du vecteur d'état
du pas de temps précédent) et sans biais, permettant d'aboutir a un estimateur optimal, selon un
critére conventionnel d'erreur quadratique moyenne minimale. En théorie linéaire, cela signifie
que la précision de I'état estimé est égale a la somme des précisions sur les observations,
utilisées lors de 'analyse, et sur la prévision du modele, elle-méme basée sur les observations
utilisées dans le passé€. De maniére simplifiée, si X est un estimateur de X calculé a partir d'un
champ d'observations Y et d'une prévision Z, respectivement affectés des variances d'erreur
o%{ et o% X est affecté de l'erreur: ze = 0'}2 + 0;2. Plus généralement, les 62 sont des matrices
de covariance d'erreur des champs, dont les évolutions sont déterminées par la procédure du
filtre de Kalman. Ainsi, l'erreur fournie par une analyse optimale du type filtre de Kalman est
inférieure a l'erreur initiale sur les observations et sur la prédiction fournie par le modele.

Nous nous attachons dans ce paragraphe a estimer une erreur sur les champs
analysés par notre méthode et, a titre indicatif, nous comparerons les erreurs
obtenues a celles, estimées de maniére simplifiée, que fournirait un filtre de

Kalman.

G.2: Estimation de Il'erreur d'analyse.

Nous avons vu que la méthode utilisée ne fournissait pas de mani€re intrinséque les
erreurs d'analyse. Cependant ces erreurs peuvent étre ais€ément calculées. Nous calculons les
variations du champ analys€ en fonction des observations et du 'Guess-Field', variations que
'on affecte aux erreurs sur ces champs. Ainsi, nous avons vu au chapitre IV que le vecteur X
des inconnues (P1, P2, P3), c'est-a-dire les champs de pression relatifs aux trois modes
baroclines, était déterminé par la résolution du syst¢éme matriciel A.X = B, o B contient toute
les informations relatives aux observations et au 'Guess-Field'.

Nous avons donc:
(V.1-2) X A1 8B et X _Al_8B
OXGF OXGF SHObs SHQObs
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Nous calculons alors l'erreur d'analyse AX en fonction des erreurs associées au 'Guess-

. WX . H
Field' A” s et aux observations A ops :

(V.3) AX = ‘A‘l ( 9B A 4+ OB A“obs)
8XGF SHQbs
l'erreur d'analyse sur la hauteur dynamique s'obtient alors en écrivant:
3
(V.4) AH= Y Y;AX;

i=1

G.3: Erreurs estimées pour les premiéres analyses.

Dans ces analyses, utilisées dans les paragraphes précédents V.D et E, les coefficients
affectés A la contrainte 'observations-projection' correspondent 3 une mesure de la
représentativité des observations, pour lesquelles aucune erreur n'est prise en compte. Afin de
pouvoir comparer les erreurs d'analyse a des erreurs prédéfinies sur les observations et sur le
'Guess-Field', nous avons donc, de maniére simpliste, réparti 'erreur estimée sur les champ
du modéle v(utiliséc dans la contrainte de rappel sur le 'Guess-Field', Cf. fig.: V.16) en une
erreur sur le modele (donc plus faible) et une erreur sur les observations (inférieure a la
précédente), cette répartition étant faite en tenant compte des variabilités respectives des champs
issus des deux modeles. Les figures V.35.a, b et c montrent les différents champs d'erreur
relatifs a la hauteur dynamique pour le mois de janvier. Nous constatons que les erreurs sur le
champ analysé sont sur l'ensemble du bassin inférieures a celles associ€es au 'Guess-Field'
mais supérieures a celles relatives aux observations, ceci notamment dans les parties Est et
Ouest du bassin et dans la région de forte variabilité au nord du Brésil (ot les erreurs d'analyse
sont par endroit deux 2 trois fois plus importantes que les erreurs sur les observations).
Cependant, cette premiére estimation montre que nous pouvons aisément
associer une carte d'erreur aux champs analysés par notre méthode, et que ces

erreurs sont cohérentes avec les erreurs des champs initiaux.
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Fig. V.35: Erreurs estimées pour les champs de hauteur dynamique
pour les premiéres analyses au mois de janvier:
- a: (en haut A gauche): erreurs initiales du modele linéaire
- b: (en haut 2 droite): erreurs initiales du modele tridimensionnel
- ¢: (en bas a gauche): erreurs sur le champ analysé
- d: (en bas a droite): erreurs ‘optimales’ estimées
(unités: cm.dyn., Contour: 0.1)
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Fig. V.36: Erreurs estimées pour les champs de hauteur dynamique
pour les secondes analyses:
- a: (2 gauche): erreurs sur le champ analysé
- b: (& droite): erreurs ‘optimales’ estimées
(unités: cm.dyn., Contour: 0.1)
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G.4: Erreurs estimées pour les secondes analyses.

Ici, les analyses prennent en compte les variances d'erreur sur les observations, et le
calcul d'erreurs d'analyse correspond rigoureusement aux analyses effectuées lors des
expériences d'assimilation. Nous constatons cette fois-ci (fig. V.36.a 2 comparer aux figures
V.31.a & b) que les erreurs des champs analysés sont nettement inférieures aux
erreurs sur le 'Guess-Field' et sont similaires aux erreurs sur les observations.
Nous remarquons toutefois une croissance des erreurs aux abords des cotes (mais elles restent
cependant toujours inférieures aux erreurs sur le 'Guess-Field'). L'absence totale
d'observations dans ces régions due a une topographie différente des deux modeles et peut-Etre
une surestimation des échelles de lissage dans ces régions cdtieres peuvent expliquer ce

phénomene.

G.5: Conclusion.

Nous avons estimé une erreur pour chacune des deux analyses. Nous pouvons ainsi
considérer que la méthode d'analyse utilisée est un outil complet, dans la mesure ou elle fournit
pratiquement simultanément (la matrice a inverser étant la méme pour les deux systémes), en
plus d'une estimation du champ analysé, une évaluation des erreurs d'estimation
correspondantes.

Nous pouvons comparer les erreurs de notre analyse avec celles que fournirait une méthode
optimale de type filtre de Kalman. Pour estimer celles-ci, nous nous sommes placé pour cela
dans le cas trés idéalisé ou les erreurs, pour chacun des champs (‘Guess-Field' et
observations), sont non corrélées spatialement (afin d'éviter le calcul fastidieux de matrices de
covariance d'erreur). Bien que nos estimateurs ne soient pas sans biais, nous avons donc
calculé l'expression o‘]fmlyse = o‘bzbs + 0'{321:, par analogie aux erreurs fournies par le filtre
linéaire de Kalman, en chaque point de grille du modele linéaire, aprés interpolation des
observations sur cette grille. Ainsi, pour le premier type d'analyse, la comparaison des figures
V.35.c et d indique que les erreurs fournies par 1'analyse sont toujours supérieures dans un

rapport de deux a quatre aux erreurs 'optimales’, excepté dans les régions centrales du bassin.
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Par contre, pour le second type d'analyse (fig. V36.a et b) ces erreurs sont, sur l'ensemble du
bassin, relativement beaucoup plus conformes aux erreurs optimales.

Bien que notre méthode ne permette pas d'obtenir des erreurs ‘optimales’ comparables a
celles, telles que nous les avons calculées, que fournirait un filtre de Kalman, nous venons de
voir que la méthode utilisée fournit des erreurs sur les champs analysés satisfaisants. Avec les
réserves faites sur I'estimation des erreurs relatives aux analyses effectuées lors des premiéres
expériences d'assimilation, la deuxiéme version de la méthode fournit des erreurs relativement

plus faibles et proches de celles estimées que fournirait une méthode de type filtre de Kalman.
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CHAPITRE VI: ASSIMILATION D'OBSERVATIONS ALTIMETRIQUES

Les travaux présentés dans ce chapitre n'auraient pu étre effectués sans la collaboration de

S.ARNAULT.

A: INTRODUCTION.

La communauté océanographique dispose depuis quelques années de mesures
altimétriques qui fournissent une vision quasi-synoptique de la surface des océans avec une
grande résolution spatio-temporelle. Les données disponibles dans les années a venir seront
caractérisées par une proportion croissante de ce type d'observations. Il est donc primordial
d'une part de les confronter avec les autres sources d'information (données conventionnelles in-
situ, résultats de simulations numériques...) et d'autre part de commencer a étudier l'utilisation de
ce type d'observations dans des processus d'assimilation, notre travail se situant dans ce dernier
cadre.

L'obtention du signal de grande échelle et de basse fréquence, dominant dans les océans
tropicaux, & partir de mesures altimétriques est une tiche particuliérement complexe, le signal
étant généralement masqué par les erreurs de grande longueur d'onde (erreur orbitales,
atmosphériques et océaniques...). Cependant, des résultats encourageants ont ét€ obtenus,
notamment dans l'océan Pacifique (MILLER & al, 1986, MALARDE & al, 1987). Plus
récemment MENARD (1988) puis ARNAULT & al (1989a, 1990) ont trouvé pour l'océan
Atlantique un agrément treés satisfaisant entre la variabilit€ saisonniére de la topographie
dynamique observée a partir de données hydrographiques climatologiques (MERLE &
ARNAULT, 1985) et celle obtenue a partir de mesures altimétriques des satellites GEOS-3 et
surtout SEASAT. Nous nous proposons donc ici de faire une premiére expérience d'assimilation
de ces données dans notre modele linéaire 2 modes verticaux.

Nous ne décrirons pas ici le traitement complexe appliqué aux mesures altimétriques brutes,
nécessaires pour les corriger des erreurs instrumentales et du signal dii aux effets atmosphériques
(troposphérique et ionosphérique), aux marées... Nous pourrons nous référer pour cela, entre

autres, 8 CHENEY (1983), MENARD (1983), CHENEY & al (1987). Nous retiendrons que le
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signal disponible est la variabilité de la topographie de la surface de l'océan
(MENARD, 1988), et que la méthode d'analyse développée lors de cette étude est adaptée pour
assimiler dans un modgéle ce type de variable.

B: LES DONNEES GEOSAT:

Lancé en mars 1985, le satellite GEOSAT a €té placé en novembre 1986 sur une orbite
répétitive de 17 jours. Les traces au sol sont distantes d'environ 150 kms a l'équateur, et la
distance entre deux mesures consécutives le long d'une méme trace est de 7 kms. Les données
considérées dans ce chapitre sont des champs mensuels moyens d'anomalies de la topographie de
surface, calculés par ARNAULT & al (1989, 1990) a I'aide d'une analyse objective des mesures
altimétriques du satellite GEOSAT, elles-mémes auparavant traitées par la procédure de
MENARD (1983,1988). Les mesures utilisées par ARNAULT & al concernent la période allant
de novembre 1986 a novembre 1988, et les champs issus de leur analyse sont des
anomalies mensuelles par rapport a la moyenne temporelle calculée sur cette
période, ceci pour s'affranchir du probléme de 1a méconnaissance du géoide. Les 'observations'
ainsi disponibles sont obtenues sur une grille de 4° en longitude et de 2° en latitude. Une
simulation avec le modele linéaire forcé par des vents mensuels moyens obtenus sur cette méme
période (SERVAIN & al, 1987) a €té effectuée par S.ARNAULT. Les résultats mensuels
moyens de cette simulation de référence sont comparés avec les observations.

Avant de commencer cette comparaison, nous rappelons que les valeurs obtenues par
l'altimétre sont des hauteurs données en cm., alors que celles du modele sont des hauteurs
dynamiques obtenues en cm.dyn.. Le rapport de proportionnalité entre ces variables est dii & un
terme pPo.g (Cf. annexe A), produit d'une densité moyenne de 1'eau de mer et de 1'accélération de
la pesanteur qui, en unité C.G.S., vaut 1,00356.10-3. Ainsi, I'erreur faite en confondant ces
deux unités est de 1'ordre du milliéme, soit négligeable par rapport aux erreurs associées aux
mesures et aux résultats du modele.

Les figures VI.1 & 2 montrent les champs d'anomalies obtenus par le modele et les mesures
altimétriques pour les mois de janvier et juillet des années 1987 et 1988. Nous pouvons voir que

les structures sont remarquablement semblables dans les régions centrales du bassin, et illustrent
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bien ic régime caractéristique de relaxation de la pente équatoriale en hiver (anomalies négatives a
'Ouest, positive a I'Est) et de son accentuation en été. De méme, les crétes et les creux relatifs a
I'évolution du C.C.E.N., vers 5°N entre 40° et 25°W, sont en bon accord, a 1'exception du mois
de janvier 1988. Au Nord de 5°N, nous constatons qu'au contraire les champs différent
fortement: ainsi, les mesures altimétriques indiquent des anomalies négatives en juillet 1987 et
positives en janvier 1988, non simulées par le modele. De méme, au Sud de 5°S, les champs sont
trés distincts, excepté en juillet 1988. Nous pouvons également remarquer que les mesures
altimétriques indiquent uh fort signal au mois de juillet des deux années le long de la cote
brésilienne, en 87 au nord du Brésil, en 88 a 1'Est. Le caractére trés localisé de ce phénomeéne
peut paraitre suspect et s'expliquer par le fait que les mesures altimétriques sont fortement
perturbées dans ces régions cotieres lors des traces ascendantes (du Sud vers le Nord), en raison
- de la présence d'un plateau continental trés étendu pouvant nuire 2 la recalibration de l'altimétre
apres le survol du continent Sud-Américain. Les figure V1.3 & 4 montrent 1'évolution temporelle
le long de l'équateur des anomalies issues des mesures de GEOSAT et du modele. Nous
constatons que les amplitudes du signal issu des mesures altimétriques sont nettement plus faibles
que celles du modele, les extréma étant inférieurs de 4 3 6 cm (ainsi, le modele simule une pente
équatoriale troi§ a quatre fois plus importante que celle observée par l'altimétre en été 87).
MENARD (1988) et ARNAULT & al (1990) attribuent ce phénomene au processus de filtrage
des erreurs d'orbite de grande longueur d'onde, qui filtre également la part du signal océanique
situé dans la méme gamme de longueur d'onde. Ainsi, ayant appliqué le méme filtre & un champ
climatologique issu de mesures conventionnelles, ils ont trouvé que le signal €tait alors atténué de
15 2 25%. Pendant 'année 1987, les évolutions générales sont relativement conformes. Nous
voyons cependant qu'a I'Est, 1'upwelling d'ét€ se déclenche un mois plus tét et montre des
amplitudes trés faibles avec les mesures de GEOSAT, qui indiquent des amplitudes maximales en
mai, celles du modele ayant lieu en juillet-aoiit. ARNAULT & al (1990), en comparant avec
d'autres mesures in-situ, concluent a ce propos que I'année 1987 fut une année affectée d'un
signal interannuel particuli¢rement marqué, pendant laquelle 1'upwelling s'est effectivement
déclenché un mois plus t6t dans le golfe de Guinée et fut de faible amplitude par rapport a la

climatologie. A 1'Ouest, les amplitudes du modéle sont également nettement plus élevées pendant
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Fig. VI.1: Champs mensuels moyens d'anomalies de hauteur dynamique
obtenus par le modele linéaire forg€ par les vents SERVAIN,
pour les mois de janvier et juillet des années 1987 et 1988 (de haut en bas).
(unités: cm.dyn., Contour: 1.)
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Fig. VI.2: Champs mensuels moyens d'anomalies de hauteur dynamique
obtenus a partir des mesures altimétriques de GEOSAT par ARNAULT & al (1990)
pour les-mois de janvier et juillet des années 1987 et 1988 (de haut en bas).
(unités: cm.dyn., Contour: 1.)
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Fig, VL3 & 4: Evolution temporelle des champs d'anomalies de hauteur dynamique

le long de l'équateur, de janvier 1987 4 novembre 1988.

- 3 (2 gauche): a partir des mesures alimétriques de GEOSAT
- 4 (a droite): a partir du modgle linéaire forcé par les vents SERVAIN
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1'été; nous avons déja vu que le modele linéaire a tendance a fortement accentuer les variations de
la pente équatoriale dans ces régions. De ce fait, les mesures altimétriques sont plus conformes a
la climatologie, bien représentée par le modéle tridimensionnel du GFDL (fig. V.29) pour cette
région Ouest en été¢ 1987. En 1988, de nombreuses différences apparaissent a 1'Ouest mais les
évolutions sont plus semblables qu'en 1987 dans le golfe de Guinée. Dans cette région, les deux
évolutions montrent bien un downwelling trés marqué au début de I'année; nous observons
cependant un déphasage d'environ un mois entre les amplitudes maximales des anomalies
positives. L'upwelling d'été se déclenche comme en 1987, plus tdt d'aprés les mesures
altimétriques que d'aprés le modele, mais le déphasage entre les maxima d'amplitude est
nettement inférieur a celui de 1987 (un mois au lieu de deux mois et demi). Par contre, le modéle
indique un net downwelling a partir de septembre, beaucoup plus prononcé qu'en 1987, et non
observé par l'alimétrie. A 1'Ouest, le signal issu du modele est nettement plus accentué qu'en
1987 (13 cm.dyn. d'anomalie négative au lieu de 8 cm.dyn. au mois de mai, 12 cm.dyn.
d'anomalie positive au lieu de 9 cm.dyn. en septembre), alors qu'au contraire les données de
GEOSAT ne laissent apparaitre qu'un signal tres faible, voire négligeable, jusqu'en septembre,
ce qui est également trés différent de la climatologie. Pour tenter d'expliquer cela, nous avons
représenté sur les figures VL5 les évolutions temporelles le long de 1'équateur des tensions
méridienne et zonale des vents durant cette période, ainsi que leur norme. Ces figures indiquent
clairement la signature d'une variabilité interannuelle importante, I'année 1988 étant plus proche
d'une année climatologique que l'année 1987, si nous les comparons aux figures des vents
climatologiques dHELLERMAN-ROSENSTEIN (fig. I.B.9). Ainsi, nous voyons qu'a I'Ouest,
la tension de vent est plus faible durant les six premiers mois de 1988, ce qui implique une
relaxation de la pente équatoriale plus marquée qu'en 1987; ceci est bien reproduit par le modele,
les anomalies négatives €tant plus importantes, mais n'est pas observé d'aprés les mesures
altimétriques. Puis pendant 1'ét€ la tension de vent est plus forte, ce qui entraine une accentuation
de la pente nettement visible avec le mode¢le mais dans une moindre mesure avec les données
altimétriques. Une simulation numérique effectuée avec le modele tridimensionnel du Laboratoire
d'Océanographie DYnamique et de Climatologie (L.O.D.Y.C.), forcé par les mémes vents que

notre modele, confirme l'existence d'un fort downwelling au début de I'année 1988 dans le golfe
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de Guinée. Elle indique également trés peu de différences de janvier a mai dans a 1'Ouest le long
de 1'équateur entre les années 1987 et 1988, la remontée de la thermocline étant toutefois
légérement plus importante en 1988 (A.MORLIERE, communication personnelle). Cette
simulation semble donc également infirmer la forte variabilité observée par l'altimétre de
GEOSAT entre 1987 et 1988 dans le région Ouest équatoriale des mois de janvier & mai.
Toutefois, ne disposant pas de mesures traditionnelles in-situ de 1'année 1988, nous nous
abstiendrons de conclure ici sur les divergences observées entre le modéle et les données
altimétriques cette année la. De méme, I'observation des vents, pendant cette période ne permet
pas d'apporter des commentaires définitifs; en effet, ARNAULT & al (1990) précisent que les
vents sont obtenus & partir d'une analyse objective (SERVAIN & al, 1987) avec un rappel sur
des vents climatologiques. Les mesures de vents ayant €té relativement peu nombreuses pendant
les années 1986 a 1988, des phénomeénes €nergétiques ont pi Etre ignorés ou exagérément lissés

par l'analyse.

C: ASSIMILATION DES DONNEES ALTIMETRIQUES.

Nous avons assimilé les champs mensuels moyens des anomalies mesurées
par l'altimetre de GEOSAT au milieu de chaque mois de I'année 1987, et laissé
le modele évoluer en 1988.
L'analyse objective utilisée pour obtenir ces champs fournit également les erreurs relatives
associées a ces champs, calculées a partir des erreurs initiales sur les mesures et des procédures
de filtrage (MENARD, 1988; ARNAULT & al, 1990). Nous avons calculé en chaque point
d'observation la moyenne temporelle de ces erreurs; le champ de ces erreurs est représenté sur la
figure V.6. Elles sont comprises entre 0,4 cm dans les régions centrales et 1,5 cm dans la partie
Ouest. Les variances d'erreur du 'Guess-Field' sont elles inchangées par rapport aux expériences
précédentes décrites dans les chapitres V.E & F. Les échelles méridienne et zonale considérées
dans la contrainte de lissage ont été calculées a partir des fonctions d'autocorrélation des champs
(Cf. chap. V.3) obtenus lors de I'année 1987 de la simulation de référence. |

Les figures V.7 représentent les champs mensuels moyens de janvier et juillet 1987, a

comparer aux figures V.1 & 2 correspondantes. En janvier, nous constatons que 1'assimilation a



201

permis de nettement corriger la simulation dans la région du Contre Courant
Equatorial Nord (C.C.E.N.), centrée sur 3°N, ou apparaissent des anomalies négatives de 2
cm.dyn., ainsi que dans les régions du bassin situées dans I'hémisphere Sud ou les
structures sont fortement atténuées, conformément aux observations. Par contre, le long de
l'équateur, la bande d'anomalies positives, caractéristique d'une onde de Kelvin de downwelling
consécutive a la diminution de l'intensité des vents, a ét€ 1égérement atténuée contrairement a
l'effet escompté, les champs assimilés montrant des anomalies positives entre 0° et 20°W. Méme
si ces écarts sont peu significatifs, ceci indique qu'une onde de Kelvin d'upwelling a été générée
par le processus de réinitialisation, annihilant ainsi les corrections apportées par l'assimilation au
cours de sa propagation vers 1'Est. En juillet, les assimilations ont permis de
rapprocher nettement les résuitats du modele des observations sur I'ensemble du
bassin. Le long de l'équateur, l'upwelling dans le golfe de Guinée a été
fortement atténué (de plus de 3 cm.dyn.). De méme, les plus hautes latitudes, au
dela de 5° offrent des structures tout-a-fait conformes aux observations. On peut
observer cependant que les fortes anomalies négatives localisées au Nord du Brésil observées par
GEOSAT ne sont pas reproduites dans la simulation avec assimilations; ces structures ont en effet
été estompées au cours de 1'analyse produisant les champs assimilés, en raison des échelles de
lissage utilisées pouvant paraitre trop €élevées dans cette région.

Les figures V1.8 montrent 1'évolution des différences, le long de I'équateur, respectivement entre
la simulation sans assimilations (REF) et avec assimilations (ASS), entre REF et les données
alimétriques (GEO) et enfin entre ASS et GEO. La premiére figure permet d'estimer la mémoire
du modele aux processus d'assimilations 4 quatre mois le long de 1'équateur, temps d'ajustement
équatorial. Comme nous l'avons vu, ceci est également dii au type de modele linéaire utilisé€,
celui-ci convergeant trés rapidement vers sa solution assymptotique. Cette figure indique aussi
que les corrections significatives ont essentiellement lieu dans les régions Est et
Ouest. La comparaison des figures VI.8.b & ¢ montrent que le long de 1'équateur, les
différences maximales initiales ont été nettement atténuées durant l'année 1987,
les corrections atteignant 4 cm.dyn. en été a 30° et 40°W. De méme, nous

constatons que les différences positives le long de la cote africaine en octobre et



202

novembre 1987, le modele simulant un downwelling non observé par GEOSAT,
ont été totalement corrigées. Les évolutions des écarts quadratiques moyens calculés sur les
régions Est et Ouest de la bande limitée par les latitudes 5°S-5°N (fig. V1.9) indiquent que des
corrections moyennes comprises entre 1 et 2 cm.dyn. ont ét€ apportées a la simulation griace aux
assimilations. Ces améliorations atteignent 2,7 cm.dyn. en aotit 1987 dans le golfe de Guinée et
en septembre 1987 au large du Brésil (non montré).

Toutefois, ces constatations ne sont pas rigoureuses, dans la mesure ol nous comparons des
champs mensuels moyens, calculés avec les champs obtenus apres 1'assimilation effectuée en
milieu de mois. De ce fait, considérer de tels champs implique que nous comparons les résultats
des assimilations 2 une 'réalité' que nous avons utilisée en tant qu'estimateur lors de 1'analyse,
soit non indépendante. Par contre, I'observation des champs obtenus pendant l'année 1988, au
cours de laquelle nous n'avons effectué aucune assimilation, mene a des conclusions formelles et
permet de comparer les 'prévisions' du modeéle aux observations. Ainsi I'évolution des E.Q.M.
(fig. V1.9) indique qu'en 1988, apres la derniére assimilation, le modele reprend son évolution
propre au bout de cinq a six mois dans la région Ouest et au bout de trois mois dans la région Est
dans la bande zonale 5°S-5°N. De méme, comme lors des expériences précédentes d'assimilations
de données simulées, nous observons une légére divergence dans la région Est au
cours des premiers mois de 1I'année 1988. Cependant, si nous observons les structures
des champs d'anomalies de hauteur dynamique obtenues au cours des premiers mois de 1'année
1988, nous constatons que la prévision a €t€ nettement améliorée au dela de la bande équatoriale.
Ainsi, en observant la prévision obtenue pour le mois de février 1988, soit deux mois
aprés la derniére assimilation (fig. V.10), nous voyons que les structures sont
beaucoup plus conformes aux observations au-deld des latitudes 3°S et 3°N. La
‘cellule’ d'anomalies négatives située & 5°N entre 20° et 30°W est bien simulée, de méme que la
bande d'anomalies positives vers 12°N, pas simulée par le modéele sans assimilations. En mars
(fig. V.11), si le modele a déja repris son évolution propre et ‘'oublié' I'information apportée lors
des assimilations sur une grande partie du bassin, on peut cependant constater que les structures

restent plus conformes aux observations au Nord-Ouest du bassin.
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D: CONCLUSION:

Cette premiére expérience d'assimilation d'observations altimétriques réelles a été
effectuée dans un but d'application concréte de la méthode d'analyse et d'assimilation développée
au cours de cette étude. Nous distinguons ici deux approches des résultats.

D'un point de vue statistique, seules les améliorations d'amplitudes supérieures aux erreurs
associées aux estimateurs sont significatives. En ce sens, 1'assimilation se révéle donc seulement
efficace en juillet et aoiit dans la région Est équatoriale et en aoiit-septembre dans la région Ouest,
ainsi qu'en certaines régions situées aux plus hautes latitudes. Ainsi, pour que l'assimilation de
grandeurs faibles telles que les anomalies de hauteur dynamique dans les régions tropicales
puisse étre statistiquement efficace, les erreurs initiales des observations et du modéle doivent
étre sensiblement atténuées. Concernant les observations altimétriques, la précision annoncée sur
les orbites des prochains satellites permet d'étre relativement optimiste a ce propos. Concernant
les erreurs des modeles, un effort certain doit étre fourni sur ce probléme complexe de leur
détermination, probléme auquel les modeles adjoints pourront apporter sans doute la solution la
plus fiable.

Cependant, d'un point de vue déterministe, cette expérience a permis de mettre en
évidence d'une part une nette amélioration des simulations durant I'année ou sont effectuées les
assimilations et, surtout, d'autre part une sensible amélioration de la 'prévision’,
limitée aux trois premiers mois de 1988, au delad de la bande équatoriale. Cette
limitation a trois mois est due au caractére linéaire du modele utilisé.

Nous pouvons donc conclure, a partir de cette premiére expérience d'assimilation de données
altimétriques dans un modéle océanographique simple, que ce type de données, compte tenu des
améliorations sur la précision de la mesure attendues lors des futurs programmes altimétriques,
fournira une information utile et indispensable pour 'amélioration des modeles océanographiques

et de leurs simulations.
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CONCLUSIONS GENERALES

Dans l'océan mondial, les régions tropicales sont singuliéres car leur dynamique est
plus déterministe que celle des moyennes et hautes latitudes. Ceci est dii a 1a prépondérance du
forgage de surface par rapport a l'instabilité interne de la circulation en raison de la faiblesse de
la force de Coriolis au voisinage de 1'équateur. Si 1'on dispose de fonctions de forgage
satisfaisantes (principalement de vents) on peut simuler de fagon assez réaliste 1a variabilité
basse fréquence de 1'état thermique et des courants des océans tropicaux et équatoriaux. Ainsi,
les premiéres simulations de 1"El Nino' 1982-1983 dans l'océan Pacifique (INOUE &
O'BRIEN, 1984) ont été étonnament réalistes étant donné la faible qualité des vents utilisés
pour le forcage et les imperfections inhérentes au modele. Un autre aspect de la singularité des
océans tropicaux qui facilite leur simulation se rattache 2 leur courte mémoire. A la suite d'un
changement brutal du vent, I'océan tropical superficiel (de z€ro a 500m) retrouve sa situation
d'équilibre aprés un an pour le Pacifique et trois & quatre mois pour 1'Atlantique. C'est le
temps nécessaire a la traversée zonale des bassins, aller et retour, par les ondes incidentes
(ondes de Kelvin se propageant vers 1'Est) et réfléchies (onde de Rossby se propageant vers
1'Ouest) générées par la variation brutale du vent. Ceci implique que les conditions initiales
sont oubliées aprés ces quelques mois et que des états d'équilibre simulés pourront Etre
rapidement obtenus par le modele. Cette ‘'mémoire’ de 1'océan tropical implique également une
possibilité de prévision de 1'évolution de l'océan dans certaines conditions favorables (non
équilibre initial entre le forgage atmosphérique et ajustement océanique). C'est pour ces raisons
que les modeles actuels des océans tropicaux sont les plus réalistes parmi ceux dont on dispose
en océanographie; et 1'on peut envisager dans le cadre de programmes de recherche en cours,
tels que T.O.G.A., la mise en place future d'un syst¢me opérationnel d'observation des
océans tropicaux, assimilant les données disponibles dans un mode¢le réaliste. Il est donc
crucial de mettre au point des méthodes d'assimilation des observations dans les modeles
océaniques, et ceci ne peut étre fait actuellement a grande échelle que dans les régions

tropicales.
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Lorsque ce travail a ét€ commencé, aucune €tude d'assimilation de données dans un modéle
d'océan tropical n'avait été publiée. Il est donc apparu indispensable d'entreprendre des études
de comportement de 1'océan tropical a des processus d'assimilation dans les basses latitudes,
et notamment d'étudier les effets perturbateurs possibles des ondes équatoriales susceptibles
d'étre générées par le choc des réinitialisations. Des études exploratoires, avec des modeles
peu coliteux mais prenant en compte 1'essentiel de la dynamique équatoriale, et notamment les
ondes, sont apparues nécessaires.

L'objectif de ce travail a donc été d'explorer une partie du champ des difficultés a résoudre
pour parvenir plus tard 2 mettre au point des méthodes d'assimilation optimales dans les
régions tropicales. Les questions auxquelles nous avons tenté de répondre concement a la fois
les données a assimiler, les méthodes d'analyse de ces données, les méthodes de
réinitialisation et leur impact sur l'ensemble du champ tropical. Comme toute exploration, ce
travail a mis a jour progressivement des impasses et nous avons dil progresser par approches
successives a partir d'expériences trés simples pour aller vers des expériences plus proches
des situations d'assimilation réelles. Ce travail n'apparait donc pas comme un tout cohérent,
mais comme une mosaique faite de ces approches successives. Compte tenu du caractere
exploratoire de ce travail, nous avons choisi de présenter certaines de ces approches
préliminaires bien qu'elles puissent apparaitre redondantes par rapport aux expériences qui ont
suivi.

Tout d'abord, nous avons fait le choix d'un modéle simple, linéaire a trois
modes verticaux, particuli¢rement intéressant en raison du rapport favorable entre son coiit
d'utilisation et le réalisme de ses simulations de 1'évolution basse fréquence et grande échelle
des océans tropicaux. Ce modele représente relativement bien la variabilité temporelle de la
hauteur dynamique de la surface des océans tropicaux. Cependant, la conséquence de la
linéarité de ce modéle est qu'il n'admet qu'une solution assymptotique unique a un
instant donné pour un forgage donné; le modele retourne donc systématiquement vers
cette solution apres les assimilations. Par ailleurs, un tel modele est peu réaliste en ce qui

concemne le champ de vitesse, notamment a I'équateur.
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Nous avons fait également le choix d'utiliser la hauteur dynamique comme
observation a assimiler. Ce paramétre est le mieux adapté au type de modéle que nous
utilisons mais c'est également le parameétre qui synthétise le mieux 1'état thermique et
dynamique des océans tropicaux. En effet la hauteur dynamique de la surface de I'océan est
en quelque sorte le miroir inversé de la profondeur de la thermocline et est également une
fonction quasi-linéaire, a la salinité prés, du contenu thermique des couches supérieures de
I'océan. Ces deux paramétres: profondeur de la thermocline et contenu thermique, sont les
plus recherchés pour caractériser I'état thermique et dynamique des océans tropicaux.
Cependant la hauteur dynamique, directement observable par un réseau de marégraphe ou par
un altimetre a bord d'un satellite, est le paramétre qui intégre le mieux a la fois la structure
thermique et I'état dynamique de 1'océan tropical. C'est notamment A ce titre qu'une
observation permanente et en temps réel des variations de hauteur dynamique dans 1'océan
Pacifique est effectuée, afin de percevoir les signes précurseurs du phénoméne thermique
superficiel 'El Nino' (WYRTKI & al, 1988).

Dans la premiére partie de ce travail (chapitre I) nous avons étudié 1'énergétique
de notre modele de fagon a vérifier 1'adéquation du parametre choisi avec les
caractéristiques de notre modele. 11 est en effet admis depuis ANDERSON & MOORE (1986)
que le choix de la variable a utiliser pour initialiser le modele dépend de 1'équilibre énergétique
du modele. Le champ de masse est préférable si, dans le modéle, 1'énergie potentielle est
supérieure 2 1'énergie cinétique et le champ de vitesse est A choisir dans le cas inverse. Notre
étude a permis de mettre en évidence que 1'énergie potentielle domine 1'énergie cinétique
lorsque le modele est utilis€ en mode dissipatif. Par ailleurs nous avons pu mettre en évidence
les transferts énergétiques qui s'opeérent dans le bassin au cours de la phase de stabilisation du
modele. Cette phase de stabilisation est relativement lente et nous avons di pousser la
simulation jusqu'a la dix-septiéme année d'intégration. Enfin, cette étude a montré la
différence de représentativité des différents modes baroclines selon la région considérée dans
le bassin, la prise en compte des modes d'indice élevés s'avérant nécessaire pour représenter

convenablement les processus dynamiques des régions équatoriales orientales.
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Dans une deuxié¢me partie (chapitre II) nous avons procédé a de premiéres
expériences d'assimilation, les plus simples possible. Il importait en effet de
vérifier dans un premier temps la capacité de résistance du modéle a un changement d'état
initial brutal mais non pas quelconque. Pour cela nous avons choisi d'assimiler des données
générées par le modele lui-méme et, par conséquent, compatibles avec le modele dans le sens
ot elles incluent implicitement la dynamique propre du modele. Nous avons assimilé des
données de la dix-septi¢me année, donc de I'état stable du modéle correspondant a sa solution
assymptotique, dans le seconde année pour laquelle le modele est loin d'€tre en €quilibre.
Différentes expériences ont ét€ menées en assimilant le champ de pression globalement sur
I'ensemble du bassin, le long de 1'équateur a fréquences spatio-temporelles variables, le long
d'un profil méridien et par pavés régionaux, Est et Ouest. Nous avons ainsi pu vérifier que le
modgle pouvait reconnaitre comme nouvel état d'équilibre un champ de données préalablement
généré par lui-méme, en assimilant les trois champs de pression, relatifs aux trois modes, sur
tout le domaine considéré, c'est-a-dire en prenant en compte la totalité des degrés de liberté
spatiaux de ces paramétres. Nous avons ensuite pu mettre en évidence que des assimilations
des champs de pression effectuées le long de 1'€quateur étendaient progressivement leurs effets
sur I'ensemble du bassin, selon des écarts temporels conformes 2 la vitesse de propagation des
ondes de Kevin et de Rossby. Les assimilations effectuées dans les régions Ouest et Est du
bassin équatorial ont montré que les assimilations a 1'Ouest permettaient d'aboutir 2 une
convergence plus rapide du modele vers les observations. Cependant les champs obtenus sont
moins homogenes que pour les assimilations effectuées a 1'Est, pour lesquelles la convergence
est sensiblement moins rapide. En ce sens, les assimilations a 1'Est sont jugées plus profitables
dans ces conditions d'assimilation. Des assimilations effectuées le long de 1'équateur
conduisent également A une accélération de la convergence, toutefois plus lente, mais les
champs sont corrigés de fagon relativement homogene et symétrique par rapport a 1'équateur.
Ensuite, des assimilations d'observations irréguliérement réparties sur l'ensemble du bassin
permettent d'améliorer sensiblement la convergence. Les assimilations le long d'un méridien,

au contraire, apportent peu d'amélioration et perturbent les champs aux plus hautes latitudes.
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Dans la troisiéme partie (chapitre III), nous présentons les données que nous
utilisons ultérieurement dans nos expériences d'assimilation. Ces données sont
aussi des données synthétiques issues du modéle tridimensionnel aux équations primitives
utilis€ au GFDL (PHILANDER & PACANOWSKI, 1984; 1986a), forc€ par les mémes vents
mensuels moyens (HELLERMAN & ROSENSTEIN, 1983) que notre modele. Les "données”
représentent une climatologie de 1'océan Atlantique tropical. Nous effectuons une comparaison
systématique de cette climatologie du modele du GFDL avec la climatologie réalisée avec des
données réelles (MERLE & ARNAULT, 1985; ARNAULT, 1987) et avec la climatologie
issue de notre modele linéaire. Les "données” du modele du GFDL reproduisent
remarquablement bien la variabilité basse fréquence de grande échelle de la hauteur dynamique
du bassin Atlantique tropical, telle que I'on peut la connaitre a travers 1'étude des données
historiques (de ce fait, la visualisation des résultats du modele du GFDL a fait l'objet d'un
atlas, diffusé séparément -BOURLES, 1987-). Par contre les différences entre les "données"
et la simulation obtenue avec notre modele linéaire sont importantes. La cartographie des
différences entre les résultats des déux modeles fait apparaitre des anomalies importantes,
notamment dans les régions Nord-Ouest et Sud-Est, dans I'hémisphére Sud et le long de
'équateur ou le modele linéaire simule des variations de la pente équatoriale d'amplitude trés
élevée.

Pour pouvoir utiliser la hauteur dynamique comme une donnée i
assimiler dans notre modeéle 2 modes, il faut nécessairement projeter cette
observation unique sur les trois modes verticaux résolus par notre modele.
Cest ce que nous avons réalisé€ dans la quatrieme partie de ce travail (chapitre IV). Ce probléme
de la projection étant complexe, nous avons tout d'abord considéré que nous disposions de
données sur la verticale. Cette démarche, bien que sortant un peu du cadre de notre étude, a
cependant permis de montrer d’'une part que trois mesures sur la verticale ne permettaient pas
d'obtenir trois champs de pression satisfaisants et, d'autre part, qu'en considérant toutes les
données du modele tridimensionnel du GFDL sur la verticale lors d'une projection directe, le
signal représenté par les trois premiers modes ne correspond qu'a environ 30% du signal

observé, révélant ainsi que les modes d'indices plus €élevés sont tres énergétiques.
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Nous avons donc développé une méthode d'analyse objective, inspirée des méthodes
variationnelles, consistant & minimiser les différences quadratiques entre les observations et les
champs recherchés, en tenant compte des échelles méridienne et zonale de ces champs. Cette
méthode permet notamment de projeter les observations sur les trois modes verticaux sans
perdre d'information lors de la projection et d'effectuer une analyse globale sur I'ensemble du
bassin considéré. C'est cette méthode que nous avons utilis€ pour créer les champs de
pression a assimiler dans le modele, lors des réinitialisations effectuées aux instants ou des
observations sont disponibles.

Dans la cinquiéme partie, nous reprenons donc des expériences
d'assimilation en utilisant cdmme données les hauteurs dynamiques calculées
a partir des résultats de la simulation climatologique du modéle
tridimensionnel du GFDL. Nous assimilons sur l'ensemble du bassin en remplagant les
champs de pression du modele par les champs issus de 1'analyse, effectuée avec la méthode
précédemment décrite. Nous procédons dans un premier temps a des expériences en faisant
varier le rappel sur le champ de référence issu du modele (ou 'Guess-Field'), c'est-dire la
quantité d'information injectée dans le modele. Nous utilisons ensuite la méthode comme une
analyse objective en prenant en compte des variances d'erreurs associ€ées aux observations et
au Guess-Field. Les expériences ont ainsi montré que le modéle accepte des chocs
énergétiques importants et que son temps d'ajustement (désigné comme sa ‘mémoire’) varie
considérablement d'un bord a l'autre de l'océan, en fonction de la latitude et de 'amplitude des
corrections imposées. Cette amplitude dépend non seulement de I'importance des différences
entre les observations et les champs issus du modeéle lors des réinitialisations mais également
des variances d'erreur considérées dans 1'analyse. De plus, lorsque les différences entre les
"observations"” et le modele sont importantes a I'Ouest les assimilations générent des ondes de
Kelvin équatoriales, se propageant vers 1'Est, et de Rossby en retour, qui nuisent a la qualité
de la simulation dans I'Est d'abord puis a 1'Ouest ensuite. La simulation devient alors moins
bonne que la simulation sans assimilations. Nous procédons également a des assimilations

répétées régulierement dans le temps. Dans ce cas, les perturbations dues aux ondes
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équatoriales ne sont plus perceptibles, sauf apreés la derniére assimilation, qui génére encore
une divergence importante dans la région Est.
Nous avons répété les mémes expériences en assimilant des anomalies de
hauteur dynamique, c'est-a-dire en ne considérant pas le signal permanent du modéle. Le
fait de respecter ainsi les champs moyens du modéle implique la conservation de 1'énergie du
modele lors des assimilations. Par contre, I'amplitude des corrections est beaucoup plus faible
et la mémoire du modele est considérablement réduite. Ainsi, si les assimilations d'anomalies
de hauteur dynamique permettent d'obtenir des champs- d'anomalies beaucoup plus conformes
aux observations sur la majeure partie du bassin pendant plusieurs mois, l'information est
oubliée en un mois dans la bande équatoriale. Enfin, lorsque les différences entre les champs
du modele et les observations sont importantes, les assimilations générent de nouveau des
ondes de Kelvin équatoriales a 1'Ouest du bassin, qui dégradent sensiblement la prévision dans
les régions Est pendant les deux mois suivant l'assimilation.
Dans la sixiéme partie, nous procédons a une expérience d'assimilation de
données altimétriques provenant du satellite GEOSAT (MENARD, 1988;
ARNAULT & al, 1989; 1990). Si l'on considére les données altimétriques comme réalité, les
assimilations améliorent substantiellement leé simulations du modéle et, A trés court terme étant
donné le caracteére linéaire et dissipatif du modele utilisé, sa 'prévision’ hors de la bande
équatoriale. Comme pour les expériences d'assimilation précédentes, on observe une
convergence du modele vers les données pendant la période d'assimilation et, lorsque les
réinitialisations sont stoppées, la simulation est de nouveau dégradée dans la région équatoriale
orientale. Cette expérience a néanmoins montré que l'on pouvait assimiler des données
altimétriques fournies par un satellite a 1'échelle d'un océan dans un modele sans plus ni moins
de problemes qu'avec des données 'conventionnelles’, a condition de faire préalablement une
analyse convenable de ces données.

Ce travail se propose de répondre 2 certaines questions posées par le probléme de
'assimilation en océanographie tropicale. Il consiste en une exploration de l'impact des
réinitialisations sur un modéle simple et se définit comme une ébauche, un défrichage d'un

vaste domaine d'étude qui n'en est qu'a ses balbutiements. Il a ainsi permis de clarifier les
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problémes posés. Par exemple, les réinitialisations géneérent des ondes parasites,
principalement des ondes de Kelvin qui affectent 1'Est des bassins équatoriaux; d'autres études
ont montré que ce phénomeéne n'est pas propre 2 un modele donné et 3 une méthode
d'assimilation donnée (MOORE, 1989; MOORE & ANDERSON, 1989). En conséquence, un
des problemes fondamental a résoudre est celui de la dégradation de la prévision dans les
régions Est- équatoriales. Une étude plus spécifique des ondes générées lors des assimilations
apparait indispensable afin de distinguer les ondes nécessaires a 1'€quilibre du modele des
autres ondes dont la part responsable des dégradations pourrait éwre filtrée. D'autre part, si ce
type de modele simple et linéaire pemet d'effectuer, a faible colit, de nombreuses expériences
susceptibles de fournir de précieuses informations quant a l'impact spatio-temporel des
assimilations, il est inadapté pour une étude de la mémoire du modele et pour observer, dans
une perspective déterministe, l'influence des assimilations sur une prévision 8 moyen terme
(aux échelles saisonniéres), en raison de 1'unicité de la solution stable du modeéle a un instant
donné pour un forgage donné. Il serait donc souhaitable de faire des expériences analogues a
celles effectuées dans cette étude avec un modele simple, dans un intérét de coiit numérique, et
non linéaire pour 1'étude précise de I'impact des assimilations sur la mémoire du modéle et sur

la qualité de la prévision.
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ANNEXE A:
CALCUL DES CHAMPS DE HAUTEUR DYNAMIQUE:

1: A partir des données de température et de salinité:
Notre étude concerne 1'Atlantique Tropical limité par les paralleéles 20°N et 20°S

et les méridiens 60°W et 10°E.
Nous ne considérons donc les résultats du modele tridimensionnel décrit en annexe B qu'aux
points de grille de cette région. Nous disposons des résultats de Température et de Salinité sur
6375 points de grille (85 en latitude et 75 en longitude), sur 27 niveaux, ceci tous les 15 de
chaque mois (nous avons donc 2.065.500 données).

A partir de ces données de température et de salinité, nous pouvons calculer des champs

mensuels de hauteur dynamique.

La hauteur dynamique en P, par rapport a P, est définie par:

P2 P2

o(S,T,p) dp - j 0(35°/20,0°C,p) dp

P1

(A.1) H(pi/p2) = I

Pt
ou o est le volume spécifique (o =1/p; p: densité in-situ de I'eau de mer).

Nous avons donc calculé la densité en chaque niveau du modéle, que nous avons ensuite
intégrée selon la verticale en convertissant la pression en profondeur, d'aprés 'approximation
couramment faite qu'une variation de 10m correspond a une variation d'l bar. (Cette
approximation induit une erreur inférieure a 4m a 500 db; par exemple 500m sont équivalents a
503,7dB, a une température de 20°C. Ainsi, si l'on calcule des hauteurs dynamiques de
5/500dB, l'erreur introduite est comprise entre 3.6 et 4.4 mm.dyn pour des hauteurs
dynamiques comprises entre 74 et 102 cm.dyn., soit une erreur relative inférieure a 0,5%.
Cette valeur est négligeable par rapport a la précision des hauteurs dynamiques observées, qui
est d'environ 2 cm.dyn ). Les densités p(S,T,p) ont été calculées a partir de 'équation d'état de
I'eau de mer (F.MILLERO et A.POISSON 1981), & savoir:

(A.2) p(S,T,p) = p°(T.S) / (1 - p/K(S,T,p)) ou K est le module moyen de compression.



217

2: A partir des pressions issues du modele a modes verticaux:

Les résultats du modéle 2 modes verticaux sont obtenus a partir des perturbations autour
d'un profil moyen de densité potentielle p(z) = p°(S,0,0), pris & 24°W sur l'équateur et calculé
a partir des données du fichier hydrographique de JJMERLE (voir précédemment la description
du modele).

Ona:
MILLERO-POISSON: pS,T,p) =p(S,T,0) /(1 - R(S,T,p)), ot R =1 - (p/K)
& p(S,09,p) =p(S,09,0)/ (1 -R(S,0,p)
Le modéle nous donne: p°(S,0,0)=p+p'=p (1 +p'/p)
Sachant que P(x,y,z,t) = Zn pn(x,y,t).F n(z), ou F n &St la fonction d'amplitude du mode n,
on a:
op/oz = -p'.g = p,(x,y,1).dFn(z)/dz

D'ou I'expression de la hauteur dynamique:

- (A3) H(py/p2) = f

pl

p2

((1-R)p)/(1-p'/p)dp- f 1/ p(35,0,p) dp

pl

p2 p2

< H(p/p2) =f

pl

3
(((1-Ry/p) - (1/p(35,0,p))) dp + f Y. pa(x.y,0.((1-R)/g.p?).(dF/dz) dp

o N=1

soit, en posant:

P2 p2
Href =f ((1 -R) /P )dp Hp = f (1/9(35,04’)) dp

1 1

et Yn= f ((1 - R)/g.p?).(dFydz) dp

1

on obtient :

3
(A4) H(p1/p2) =Hret - Ho+ ), Pn. Yy

n=1

Nota: La hauteur dynamique est calculée en mm.dyn .

(lm.dyn.= 10m2.s'2)

_2):

Les pressions sont en unités C.G.S. (soit en g.cm'l.s
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ANNEXE B:
DESCRIPTION DU MODELE TRIDIMENSIONNEL:

Ce mode¢le est un modéle aux équations primitives, multi-couches concernant la région
de I'Atlantique limitée par les paralléles 28°S, 49°N et les méridiens 84°W et 14°E. Sa résolution
longitudinale est constante et égale a 100 km; sa résolution latitudinale est de 33 km entre les
paralleles 10°N et 10°S et s'accroit graduellement en s'éloignant de ces parall¢les vers les pdles
(elle est par exemple de 200 km a 25°N; Cf: fig.B.1).

La topographie des fonds océaniques est prise en compte: les bords continentaux sont
considérés comme étant 2 S0m en-dessous du niveau de la mer et les iles imposées comme des
fonds 2 150m. Il y a 27 niveaux sur la verticale: la résolution est de 10m dans les 100 premiers
meétres, A partir de Sm. Ainsi les 500 premiers meétres sont représentés par 21 niveaux.

Les équations primitives sont résolues nufnén’quement par des méthodes aux
différences finies (K.BRYAN,1969) avec un maillage du type B selon la classification
d'ARAKAWA. (F.MESINGER, A.ARAKAWA, 1976) (Cf: fig.B.2).

Les coefficients de mélanges verticaux dépendent du nombre de Richardson (rapport
des termes de productions thermique et dynamique de turbulence). Leur application dans le
modele est détaillée dans: PACANOWSKI & PHILANDER (1981).

Dans les 10 premiers métres du modele, le coefficient de viscosité turbulente verticale a
pour valeur minimale 10 crnz/s afin de compenser les effets de mélange diis aux fluctuations de
hautes fréquences du vent, utilisé comme forgage en surface, absentes dans des vents
climatologiques obtenus par moyennes mensuelles. Les mélanges verticaux étant supposés
négligeables dans 1'océan profond, la viscosité verticale est prise égale a la viscosité
moléculaire.

Les coefficients de viscosité turbulente horizontale et de diffusivité horizontale sont pris
égaux 2 2.107 cmz/s entre 10°S et 10°N. Au-dela de ces latitudes, ils croissent réguliérement

jusqu'a, pour 50°N, la valeur de 7.107 cmz/s. Les gradients thermiques instables sont élimin€s
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instantanément par des mélanges de chaleur verticaux, ceci jusqu'a une profondeur telle que la
stabilité€ du gradient de densité est assurée.

Afin d'atténuer l'effet des frontieres artificielles au Nord et au Sud, on force la solution a tendre
vers la climatologie au-dela des latitudes 20°S et 30°N. Pour cela, on rajoute un terme a
I'équation concernant la température T, égal a I'(T-T*), ol T* est une température
climatologique, obtenue par moyennes mensuelles, imposée dans la région considérée, et I” est
un coefficient de refroidissement Newtonien. Sa valeur est de 0.5 jour_1 pres des frontiéres
zonales (28°S et 49°N) et décroit réguliérement jusqu'a 0 entre 20°S et 30°N. On considére ainsi

le modéle réellement valable entre les latitudes 20°S et 30°N.

Le flux de chaleur traversant la surface océanique est:
Q=SW-LW-QS-QEou:
*SW paramétrise les ondes courtes solaires, chauffantes, et est égal a 500 ly/jour entre 20°N et
20°S en décroissant linéairement vers 300 ly/jour entre 20° et 45° de latitude.

*LW paramétrise les ondes longues réfléchies et vaut 115 ly/jour.

*QS est le flux de chaleur sensible €gal 2 p.C4.Cp.V.(T, - Ty)

*QE correspond a I'évaporation égale a:

p.Cg.L.V.(eTo -v.T4).(0,622/P).

avec: p= 1.2x107 g.cm'3
L =595 cal/g
Ca=1,4.103

Cp = 0,24 cal.g Lo
P=1013mb

T0 est la température de la surface de la mer.en °K

Ta est la température atmosphérique au méme niveau

V la vitesse du vent de surface et

Y T'humidité relative prise constante a 0.8.
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L'effet des nuages n'est pas pris en compte (le modele ne tient donc pas compte
des nuages convectifs le long de 1'équateur).

Il a été vérifi€ que le flux de chaleur sensible a une importhce secondaire; ainsi les
variations du flux de chaleur sont essentiellement une conséquence de la variation de
'évaporation. L'évaporation dépend de la vitesse du vent; afin d'éviter des températures
excessives sur une grande épaisseur dans des régions de vents faibles, la vitesse du vent est
imposée supérieure a 3.5 m.s'1 dans ces régions. Ce minimum paramétrise 1'évaporation due
aux fluctuations de hautes fréquences du vent, inexistantes dans un vent mensuel moyen. Cette
restriction ne s'applique qu' au terme d'évaporation.

Les conditions initiales du modele sont des courants nuls et les champs de température et de
salinité climatologiques du mois de janvier issus de la climatologie de LEVITUS (S.LEVITUS,
1982)

Le modele est alors forcé par les vents climatologiques d'HELLERMAN-
ROSENSTEIN, vents mensuels moyens donnés sur un maillage de 2°x2° de résolution et
interpolés aux points de grille du modéle (HELLERMAN-ROSENSTEIN, 1983) Le modele
atteint son équilibre au bout de 2 années. Les résultats utilisés, décrits ci-dessous, sont ceux de
la troisieme année de la simulation d'un cycle saisonnier. (G.PHILANDER &

C.PACANOWSKI, 1985)
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ANNEXE C:

CALCUL DES ENERGIES DU MODELE LINEAIRE:

Nous avons vu dans le chapitre II que les équations de la quantité de mouvement résolues

par le modele étaient:
(C.) Une - f.v = r.up + ApAu + Tx/Dp + Prx/Po
(C.2) Vne + fuv =r.vy + ApAv + Ty/Dy + Pny/Po

Ces équations sont résolues pour chaque mode. Pour obtenir 1'€quation du bilan d'énergie,
nous avons calculé 'expression suivante:

3
Y ((un. Fp( C-1) + (Va.Fy ).(C-2))

n=1

ot les F , sont les fonctions d'amplitude des trois modes, orthonormées par la relation:

f F;(2).Fj(2) dz = §;;-H

Nous intégrons ensuite 1'équation obtenue sur la hauteur du bassin.
Apres simplifications, possibles notamment grice aux propriétés des fonctions d'amplitude
normées et orthogonales , nous obtenons 1'équation du bilan d'énergie en un point de grille du

modele, et moyennée sur la hauteur d'eau:

C.3: X (1/2) ((un2+vn2)t - (pn2/cn2)t) =
r.En(unz+vn2 ) + Ah.Z n(un‘unxx+vn‘vnyy) + Tx'zn(un‘Dﬁ-l)
+ Ty.En(vn.Dn'l) + T (@ )+ VP,

Nous pouvons reconnaitre dans les termes de gauche de cette équation les énergies
cinétique et potentielle, et dans ceux de droite, les termes de dissipation, ceux du forcing du

vent et un terme de transfert entre les énergies.
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Pour obtenir les énergies cinétiques et potentielles moyennées sur tout le bassin, nous

sommons sur tous les points de grille du modéle et calculons ainsi les expressions:

C.a: E = (124). 5 (ST 2+ D) BA;)

1 _] mj niJ
Cs: Ep=(12A). T, ¢, (5,5 pyi® 8Ai)
o JA;;est I'élément de surface de la maille scalaire (les énergies sont calculées aux points
scalaires de la grille Cf: fig .A.1); A est la surface totale du bassin). (A = Zizj 0A;;).

De méme pour le terme de forcing du vent, nous calculons:
C.6: F=(I/A). X (T EZ. D 1) 8A;; +T IV, "1y 8ay)

1]n1]n 1]n1]
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