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RCsumGLes distributions des pressions partielles de CO, dans l'eau de mer de surface et dans 
l'atmosphère sont présentées et analysées dans l'Atlantique tropical pour la période juillet 1982- 
août 1984 aux deux saisons extrêmes (été et hiver). La comparaison entre les résultats des années 
1983 et 1984 met en lumière l'anomalie des conditions climatiques qui ont régné sur le secteur 
Atlantique en 1984. La variabilité de la pression partielle de CO2 océanique PCO, apparaît 
beaucoup plus proche de celle de la salinite que de celle de la température. La prépondérance de 
I'advection horizontale sur I'advection verticale comme mécanisme responsable des valeurs 
élevées de Pcoz est soulignée. 

Différentes approches sont proposées pour évaluer le flux de CO2 à travers la surface de la mer 
et les résultats, parfois fort éloignés, sont discutés. 

Un fort gradient méridien de concentration de CO, atmosphérique est relevé chaque année en 
hiver boréal au dessus de la ceinture équatoriale (YN-YS)-sa relation avec la Zone Intertropi- 
cale de Convergence est analysée. L'accroissement annuel moyen de CO, atmosphérique relevé 
pour la période 1982-1984 est moindre (0,6 ppm an-') que la tendance séculaire admise pour les 
années 60-70 (1,2-1,5 ppm an-'). 

Abstract-The distributions of the CO, partial pressures in surface seawater and in atmosphere 
are shown and analysed in the tropical Atlantic during the period from July 1982 to August 1984 
for both extrema1 seasons (summer and winter). The comparison between the 1983 results and 
the 1984 results puts in light the anomaly of the atmospheric conditions which prevailed above the 
equatorial Atlantic area during 1984, and which induced anomalous hydrological features and 
surface oceanic circulation (HISARD er al., 1986). The variability of the oceanic CO, partial 
pressure seems nearer the one of salinity than the one of temperature. The leading part of the 
lateral advection against the vertical motion as the main mechanism responsible for high Pcoz 
waters is underlined. In some places (north of the equatorial belt 5"N-5"S), nevertheless, it is 
possible to relate the Pco2 variations with the temperature variations of the surface layer. 

Along the equator, in the surface layer, there is a loss of CO, corresponding to the CO, 
evasion through the ocean-atmosphere interface-this loss is larger in the western part than in 
the eastern part. The CO, evasion flux, which can be determined under some circumstances, is 
near the net COz flux calculated by the gradient method for the same period. The results of CO, 
flux by the gradient method vary largely (ratio - 5 )  with the approach followed to determine the 
gaseous transfer coefficient through the interface. As the evaluations of the net COz flux are 
approximate, we examine another approach based upon the empirical relationship found 
between PCO, and salinity to determine the gradient of Pc0, through the interface and then the 
net CO, flux: this approach yields an acceptable uncertainty (3.25%) for the net CO2 flux, 

A large north-south gradient of the atmospheric CO2 is observed every year during boreal 
winter above the equatorial belt (S0N-5"S)-it is related to the Intertropical Convergence Zone of 
!he trade winds. The mean atmo$pheric CO, growth rate calculated during the, 1982-1989 period 
is less (0.6 ppm y-') than the secular trend CO, levels (1.2-1.5 ppm y-'). 
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A LA suite de la prise de conscience par la communauté scientifique internationale du 
rôle important que peut jouer l’océan dans le cycle atmosphérique du gaz carbonique 
CO2, les campagnes de mesures de CO2 à grande dchelle (de temps et d’espace) se sont 
multiplées au cours des dix dernières années un  peu partout à surface du globe, tant dans 
l’air que dans l’eau de mer de surface (KEELING ef a l : ,  1976a,b; TAKAHASHI et al., 1983; 
PEARMAN and BEARDSMORE, 1984; Roos and GwvENliotw, 1984; KEELING et al., 1984; 
BACASTOW et al. ,  1985; KEELING et,al., 1985; KOMI~YR et d., 1985; SMETHIE et aì., 1985). 
Toutes ces études ont pour objectif de suivre en temps rCel l’augmentation de CO2 dans 
l’atmosphère d’une part et dans I’ocean de surface d’autre part pour contrôler la capacité 
de l’océan, à fixer du COz ajouté par l’action de l’homme au cours des deux dernières 
décennies, et ainsi arriver à prévoir la teneur probable qu’affichera l’atmosphère dans le 
futur. Les premières tentatives de mise en évidencc de l’accroissement du CO2 océani- 
que étaient basées sur des modèles permettant de retrouvcr la composition initiale d’une 
masse d’eau (généralement l’Eau Antarctique Interinédiaire) en carbone inorganique 
dissous après correction des changements chimiques induits par la décomposition 
biologique (BREWER, 1978; CHEN and MILLERO. 1979; CHEN and PYTKowICz, 1979). 
SHILLER (1981) a montré les limites de ce raisonnement. Aujourd’hui les travaux 
cherchent plutôt à estimer le flux de CO2 à l’interface océan-atmosphère à partir de la 
connaissance du gradient de pression?partielle de COz à ce niveau (Roos and GRAVEN- 
HORST, 1984; SMETHIE et al., 1985; GENDRON et al.. 1985). C’est dans ce but que nous 
avons entrepris en 1982 I’étude des variations saisonnières des pressions partielles de 
CO2 dans l’air et dans l’eau océanique de surface en zone tropicale Atlantique (OUDOT et 
ANDRIE, 1986; ANDRIE et al., 1986). I1 importe en effet de préciser la variabilité 
temporelle de ces pressions tout en essayant d’en cerner les causes pour une évaluation la 
plus juste possible des échanges de CO2 entre l’océan et l’atmosphère. Les anomalies 
climatiques du type de phénomène EI Niño-Oscillation Australe (ENSO) dans le 
Pacifique tropical oriental fournissent souvent l’occasion de mieux comprendre les 
facteurs régulant le couplage océan-atmosphère a u  niveau des échanges thermiques et 
gazeux. A ce titre, l’année 1984 constituc pour l’Atlantique tropical un exemple de 
circulation atmosphérique anormale avec des répercussions importantes sur les con- 
ditions océanographiques de surface. La comparaison des observations recueillies en 
1984 par rapport à celles des deux années précédentes peut permettre de dégager les 
relations qui président à I’établissement du champ de pression partielle de CO2 à la 
surface de l’océan tropical et par là du mode d’échange de CO2 entre atmosphère et 
ocfan. 

E C H A N T I L L O N N A G E  E T  M E T l l O D E S  D E  M E S U R E S  

Le programme FOCAL avec ses campagnes océanographiques saisonnières (HENIN et 
al.. 1986) a constitué une excellente opportunité pour rechercher les variabilités géogra- 
phiques et saisonnières de la pression partielle de CO2 océanique. La collecte des 
khantillons pour la mesure des pressions partielles de COz dans l’air et dans l’eau et des 
aucrcs paramètres physico-chimiques (carbone minéral dissous-sels nutritifs-oxygène 
dLwus) a donc été assurée durant cinq campagnes (juillet 1982 à août 1984) à bord du 
N.O. Capricorne dans l’Atlantique tropical avec une attention particuli6re à la ceinture 
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Fig. 1. Position des stations d'observations dans l'Atlantique tropical au cours de la campagne 
FOCAL 6 (11 janvier-15 février 1984) du N.O. Capricorne. 

équatoriale 5"N-5"S. Chaque campagne d'observations chimiques s'est déroulée alterna- 
tivement en été boréal (juillet-août) et en hiver boréal.(janvier-février) en parcourant à 
chaque fois trois rails méridiens à 4"W (de 5"N à 5"S), 23"W (de 14"N à 5"s) et, sauf pour 
la première, 35"W (de 5"N à 5"s). La Fig. 1 reproduit à titre d'exemple l'emplacement 
des stations pour la campagne FOCAL 6 (janvier-février 1984). 

La stratégie des prélèvements et les méthodes de mesures, décrites dans le rapport de 
présentation des résultats des campagnes sous forma de coupes de distributions verticales 
de paramètres (OUDOT, 1986) , sont brièvement rappelées ci-après. 
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.(* Pressions partielles de COz dans l'eau de mer et dans l'air 

Les échantillons d'eau pour la mesure de la pression partielle de COZ (PCO-) sont 
soutirés des bouteilles Niskin (5 1) de la rosette couplée à une bathysonde Niel Brown 
STDO dans des flacons de 500 ml qui servent de vase d'équilibrage (OUDOT et ANDRIE, 
1986; ANDRIE et al., 1986). Un courant d'air de concentration connue en CO2 circule à 
travers I'échantillon thermostaté (25, 0°C) et une boucle d'échantillonnage. Au bout de 2 



La mesure de la pression partielle de CO2 dans l’air (pCo,) est assurée sur l’air 
troposphérique pompé à 10 m au dessus du niveau de la mer ,et desséché (piège vapeur 
d’eau à -30°C et colonne de P205). Cet air balaye en permanence (sur une période de 
30 min par station) la cellule ANALYSE de l’analyseur infra-rouge tandis que la cellule 
REFERENCE est parcourue par un courant d’air de composition connue en CO2. 
Comme poor la détermination de Pco2) le signal produit par l’air à analyser est comparé 
avec ceux des trois mélanges étalons de CO2 dans l’air balayant dans les mêmes 
conditions la cellule ANALYSE alternativement avec l’air à analyser. De la concen- 
tration en CO2 de l’air ainsi déterminé, encore appelée fraction molaire de CO2 (feo,) et 
exprimée en parties par million (ppm), on déduit la pression partielle Oco,) exprim6e en 
microatmosphères (patm) en tenant compte de la pression atmosphérique et de l’humi- 
dité relative. I 

Carbone mintral dissous 
Le carbone minéral dissous (2 CO2) est mesuré par chromatographie en phase gazeuse 

(OUDOT et WAUTHY, 1978) suivant la technique d’extraction en ligne des gaz dissous 
après acidification de I’échantillon d’eau de mer (WEISS and CRAIG, 1973). La précision 
des mesures est de -C0,004 mmol 1-’ (coefficientlde variation _t0,2%). 

Sels nutritifs 
1 Les sels nutribifs (nitrate, ‘phosphate) sont dosks simultanément avec un Auto- 
Analyseur TECHNICON II. Les précisions sont respectivement de 3.0.02 pmol I-’ pour 
le phosphate, de 30’02 et +0,1 pmol I-’ pour les valeurs de nitrate inférieures à 1’00 et 
celles supérieures à 10’0 pmol I-’. 

l 

D I S T R I B U T I O N S  D E  L A  P R E S S I O N  P A R T I E L L E  D E  CO2 D l S S O U S  A L A  S U R F A C E  D E  
L ’ O C E A N  T R O P I C A L  : R E L A T I O N S  A V E C  L A  T E M P E R A T U R E  E T  L A  S A L I N I T E  

Le champ de pression partielle de CO2 océanique à la surface de la zone tropicale 
Atlantique est montré en hiver et en été (de l’hémisphère nord) au cours des deux années 
consécutives 1983 et 1984 (Fig. 2). La dissymétrie nord-sud par rapport à l’équateur dans 
la ceinture équatoriale 5”N-S’S se retrouve à chaque campagne quelque soit la saison. 
Les valeurs plus élevées de PcoZ au sud de l’équateur qu’au nord sont confirmées par 
d’autres observations dans la même zone (Roos and GRAVENHORST, 1984; SMETHIE et al., 
1985). L‘augmentation zonale vers l’ouest, monotone de 4”W à 39W, observée en 1983 
(OUDOT et ANDRIE, 1986) n’apparaît plus en 1984. En janvier-février (FOCAL 6) ,  les 
valeurs de Pco2 sont supérieures, à 400 patm au sud de l’équateur d’un bout à l’autre de la 
zone étudiée et en juillet-août (FOCAL 8) elles diminuent de 23”W à 35”W, ce que nous 
n’avions jamais observém cours des campagnes précédentes. A l’extrémité nord de la 
radiale à 4”W, devant la côte africaine, apparaît toujours une augmentation de Pco2, 
concomittante d’un léger refroidissement de la surface de la mer, lié à l’upwelling côtier 
(Fig. 3). Par contre, le refroidissement qui apparaît à l’extrémité nord de la radiale 22- 
23”W (région du dôme de Guinée) est accompagné tantôt d’un abaissement (en hiver 
boréal) tantôt d’un accroissement (en été boréal) de Pco2 (Fig. 2)-cette différence tient 
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Fig. 2. Distribution de la pression partielle de CO2 h la surfacc dc I'ocden dans 1'Atlantique 
tropical en janvier-février (en haut) et en juillet-août (en bas). 
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Fig. 3. Distribution de la tcmpCraturc i la surPacc dc I'oc6an dans 1:Atlantiquc tropical cn 
janvicr-fivricr (en haut) et cn juillct-août (cn bas). 
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à l’origine de ce refroidissement, atmosphérique en hiver et subsuperficielle en été 

Au VU des résultats de l’année 1983, il apparait clairement que ITétablissement de 

FOCAL 4) n:est pas accompagné d’une augmentation importante de la pression partielle 
de (2.02 océaniqae (Fig. 2) et que les plus fortes valeurs de PCO, relevées dans la partie 
occidentale doivent avoir uné’autre explication que I’advection verticale d’eau subsuper- 
ficielle sursaturée en COz. Cet accroissement vers l’ouest de Pc0, a été interprété comme 
le résultat du réchauffement de l’eau de mer de surface entraînée par la circulation 
zonale dans le Courant Equatorial Sud (SMETHIE et al., 1985; OUDOT et ANDRIE, 1986). 
Mais en 1984, année qui passe pour être marquée par des conditions océanographiques 
anormales caractérisées notamment par un réchauffement prononcé dans le golfe de 
Guinék qui s’est prolongé jusqu’en juillet (HISARD et al., 1986; COLIN, communication 
persohnelle), il existe à priori une assez bonne concordance entre la zone de Pcol élevé et 
la zone de refroidissement maximum au sud de l’équateur (Fig. 2, FOCAL 8:’ isoligne 
380 patm, et Fig. 3, FOCAL 8 : isoligne 25,O”C). L’eau la plus froide (T < 23’0°C) 
enregistrée à l’équateur de 1o”W à 12”W est vraisemblablement de l’eau subsuperficielle 
remontée sur place, car e~e,.n’apparaît pas plus à I?est ( 4 ” ~ )  : cette eau récemment 
remontée n’est pas un site de:sursaturation particulier en COz. 

En zone tropicale, contrairement à ce qu’a pu suggérer par le passé la carte de 
distribution globale du gradient de pression partielle de CO2 entre la mer et l’air de 

L KEELING (1968). il n’existe pas de relation univoque entre la pression partielle de CO2 et 
la température à la surface de’l’océan. I1 est évident dans un diagramme représentant la 
pression partielle’ de CO2 en fonction de la température que pour l’ensemble de nos 
observations recueillies à la suxface de l’océan (Fig. 4), il ne se dégage aucune corrélation 
significative entre’Pco2 et Ia température. 

La grandeur de Pcoz dans l’eau de surface dépend aussi de la salinité au même titre que 
la concentration de carbone inorganique dissous et l’alcalinité (SKIRROW, 1975). La 
distribution de la salinité à la surface de l’océan tropical Atlantique (Fig. 5 )  est marquée 
par l’affrontement de deux types de masses d’eau : l’eau salée originaire des zones 
anticycloniques nord et sud surtout et l’eau dessalée guinéenne (MERLE, 1978). La 
comparaison des distributions de Pco2 (Fig. 2) et de la salinité (Fig. 5 )  met clairement en 
lumière l’association des valeurs élevées de P,-oZ ~(Pco, > 380 patm) avec les fortes 
salinités (S > 36%0) habituellement cantonnées au sud de l’équateur dans la partie 
occidentale. En janvier-février 1984, sur l’ensemble de la région, les salinités apparais- 
sent plus élevées que d’habitude : l’eau salée originaire de l’ouest du bassin s’est étendue 
jusque dans le golfe de Guinée (HEARD et al., 1986). L’augmentation des valeurs de PCO, 
durant FOCAL 6, surtout le long du méridien 4”W, pourrait être le reflet d’une plus 
grande salinité de l’eau de surface anormalement chaude cette année Ià-HISARD et al. 
(1986) montrent l’association de cette particularité hydrologique avec un courant est 
inhabituel au sud de I’équateur, qui pénètre dans le golfe de Guinée. En juillet-aoút 
1984, la partie sud-ouest de la teinture équatoriale est moins salée que d’habitude-la 
salinité n’atteint pas 36,2%0 (Fig. 5).  La dessalhre de cette zone pourrait être la 
conséquence des abondantes chhes de pluie sur le Nord-Est Brésilien engendrées par la 
migration anormale de la Zone Intertropicale de Convergence qui a occupé une position 
plus sud et plus longtemps que d’habitude au dCbut de l’année 1984 (CITEAU et al., 1986; 
PHILANDER, 1986; HOREL et al., 1986). Cette dessalure de la bordure sud-ouest de la 
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(OUDOT et ANDRIE, 1986). . I 

, I  ii’upwelling équatorial en été boréal dans les I parties orientale et cFntrale (Fig. 3- 
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Fig. 4. Variation de la pression partielle de CO2 océanique en fonction de la température à la 
surface de l'océan Atlantique tropical au cours des cinq campagnes FOCAL (juillet 1982-août 
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région pourrait à son tour avoir entraîné l'abaissement des pressions partielles de COz 
constatées à 35"W au sud de I'équateur. Cette étroite dépendance de Pco2 de la salinité 
est très ,clairement illustrée par la corrélation hautement significative (Y = 0;74 pour 
n = 337) repoIitée sur la Fig. 6 qui rassemble les observations de surface de toutes les 
campagnes FO,CA+. La relation définie par la figure 6 ne reflète pas exactement la 

I dépendance Ide PCO, de la salinité telle que I'dnt définie WEISS et al. c1982). Selon ces 
auteurs, la' dépendance de PcoZ de la salinité, pour une alcalinité spécifique et une 
concentration de carbone minéral spécifique constantes, est d'environ 4% par unité de 
salinité. La relation préserkée ici, avec une dépendance de 12 à 13% par unité de salinité, 
est une simple relation empirique qui montre que,' dans les conditions océanographiques 
qui règnent habituellement à la surface de l'Atlantique tropical, la variabilité de Pco2 
peut-être expliquée à$5% près (9 = 0,55) par la variabilité de la'salinité et qu'il est 
possible de prédire une valeur approchée de Pco, connaissant la salinité. Les régressions 
linéaires sont lsouvent !utilisées pour estimer un paramètre à partir d'un autre beaucoup 
plus facile à mesurer et dont on appréhende par conséquent beaucoup mieux la 
variabilité (HERBLAND I and VOITURIEZ, 1979; ANDREAE, 1985). Cette relation sera 
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Fig. G. Variation de Ia pression partielle de CO2 ocbanique en limction de li1 salinité h la surfilce 
de I'ocCan Atlantique tropical au cours des cinq campagnes FOCAL (juillet 1982-L-cloilt 1984). La 

droite cn trait plein représente In droite de régression. 
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- 
I ’ l’observation des fortes valeurs de Pco,, sur les bordures orientales des océans tropicaux. 

Elles reposaient sur l’association des valeurs élevées de PCO, avec des températures 
basses et des fortes teneurs en phosphate, signes évidents de l’arrivée en surface d’eau 
profonde à travers le phénomène d’upwelling. 

L’analyse du cycle annuel de l’année 1983 avait permis de montrer que cette 
interprétation était insuffisante pour expliquer la distribution de Pco, dans l’Atlantique 
équatorial (OUDOT et ANDRIE, 1986). L’anomalie climatique de l’été (boréal) l9p4 
apporte la confirmation que I’upwelling équatorial ne saurait être la seule cause de fortes 
valeurs de Pco2. En juillet 1984, dans le golfe de Guinée, l’eau de surface au sud de 
I’équateur (Fig. 8), ;habituellement refroidie et enrichie en nitrate par I’upwelling, est 
plus chaude que les’années précédentes et1 totalement dépourvue de nitrate : elle n’en 
conserve’ pas moins des valeurs élevées de PCO, qui ne peuvent être attribuées à - -  
l’upwelling absent cette année là. 
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Fig. 8. Distribution méridiennes de la pression partielle de CO2 océanique, de la température et 
du nitrate la surface de la mer le long du méridien 4”W en ét6 boréal 1982 (FOCAL O), 1983 
(FOCAL 2) et 1984 (FOCAL 8). La ligne horizontale en tirets représente le niveau moyen de la 

pression partielle de CO, atmosphCrique (335 patm). 
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SMETHIE et al. (1985) dans leur discussion sur les causes possibles de variations de Pco2 
dans la même région analysent successivement les deux mécanismes capables de produire 
des valeurs élevées de PcoZ : l’advection latérale accompagnée d’un réchauffement de 
l’eau de surface depuis l’Atlantique est et la remontée locale, le long de l’équateur, d’eau 
subsuperficielle riche kn COz. Ils concluent que le transport zonal vers l’ouest de l’eau de 
surface de l’Atlantique oriental est le principal mécanisme responsable de l’anomalie 
équatoriale de PCO, elevé. 

Nous partageons-tout à fait ce point de vue, qui privilégie le rôle de l’accroissement de 
température et de salinité de l’eau de surface, lors de ses déplacements horizontaux, dans 
la production des fortes pressions partielles de COz. Considérant la situation de l’été 
boréal 1983 (campagne FOCAL 4)’ nous avons pu montrer comment, en tenant compte 
du réchauffement de l’eau de surface et de la consommation biologique de COz durant le 
transport de cette eau vers l’ouest, on peut expliquer l’augmentation de Pco2 entre 4”W 
et 35”W (ANDRIE et al., 1986). L‘extension jusque dans le golfe de Guinée (4”W) des 
fortes valeurs de PCo2 en janvier-février 1984 (Fig. 2)’ due à la circulation anormale 
relevée au sud de l’équateur (flux est d’eau salée) cette année-là (HISARD et al , ,  1986)’ 
fournit aujourd’hui un argument de plus e n  faveur du rôle de I’advection horizontale sur 
les variations de PcOz à la surface de l’océan équatorial. 

Cas du dôme de Guinée-influence du réchauffement saisonnier sur PcO2 océanique 
Globalement, la distribution verticale de PcoZ est caractérisée par une augmentation 

de Pco2 lorsque la profondeur croît, les eaux profondes, où l’emporte la respiration, 
étant largement sursaturées en COz. La distribution verticale de CO:! apparaît donc du 
fait des processus biologiques (photosynthèse et respiration) comme l’opposé de celle 
d’oxygène. 

Dans la région du dôme de Guinée (1OoN-14”N, 22”W), il existe cependant, en été 
boréal, un minimum subsuperficiel de Pco2 qui coïncide avec un maximum d’oxygène 
situé au sommet de la thermocline (OUDOT, 1986). Ce maximum d’oxygène, qui 
n’apparaît qu’en saison chaude, dest  pas un niveau de sursaturation et peut donc 
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Fig. 9. Variation de la pression partielle de CO, océanique (normalisée à S = 35,0X0) en 
fonction de Ia température dans la couche de surface du dôme de Guinée (14-12”N, 22-23”W) en 
été boréal. La pente de la droite de régression représente le coefficient de variation de P en fonction de la température, CQ2 
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s'interpréter comme le résultat de I'évasion d'oxygène de la couche de surface avec le' 
réchauffement,sajsonnier (REID, 1962; MINAS et COSTE, 1964; OUDOT, 1984). Simultané- 
ment, ce réchauffement saisonnier produirait un accroissement de la pressiog partielle de 
CO2 dans la couche de surface. Pour vérifier que l'augmentation de PCo, du sommet de la 
thermocline vers la surface pouvait êtrp le résultaf du réchauffement saisonnier de la 
couche de surface océanique, nous avons dressé, pour trois stations caractéristiques du 
dôme de Guinée de la campagne FOCAL 8, réalisée en juillet-août 1984, un diagramme 
de corrélation de PCo, (normalisé à S = 35,0%0) par rapport à la température (Fig. 9). Le 
traitement statistique des données conduit à une relation significative positive (coeffi- 
cient de corrélation = 0'83 pour n = 11) entre Pcol et la température. Le coefficient de 
PcO2 en fonction de la température calculé par la droite des moindres carrés est 
5,3 patm°C', c'est-à-dire 1,5% OC-'. Dans une étude précédente (OUDOT et ANDRIE, 
1986), il avait été montré que le coefficient de variation de P&en fonction de la 
température au cours du réchauffement de l'eau he surface du Courant Equatorial Sud 
s'écoulant vers l'quest en été boréal était égal à 1,3,yo OC-'. Ces résultats s'accordent 
parfaitement avec les conclusions d'autres auteurs pour des régions de latitudes voisines 
-1,2% dans la mer des Sargasses et le courant des Antilles (TAKAHASHI et al., 1983), 1,3 
à l,6% dans l'Atlantique nord (Oo-25"N) (Roos and GRAVENHORST, 1984). 

Comparaison des mesures de P ~ o ,  durant Les expéditions FOCAL et TTOITAS: variabilité 
à court terme de Pco2 

Des mesures de PCa2 océanique dans la même zone de l'Atlantique tropical (1OoN-8"S, 
22OW-35PW) ont été réalisées en 1983 à quinze jours d'intervalle environ, pendant les 
expéditions FOCAL 2 (13-29 janvier) et TTO/TAS (3-16 février) (SMETHIE et al., 1985). 

30r 1 
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Fig. 10. Comparaison des mesures du gradient de pression partielle de CO, à l'interface 
air-mer et de la température de surface de la mer au cours des campagnes FOCAL 2 (13-29 

janvier 1983) et  TTO/TAS (3-16 Février 1983). 
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Fig. 11. Variation du gradient de pression partielle de CO, B l'interface air-mer en fonction de 
la température de surface de la mer entre 5"N ,et 14"N le long des méridiens 23"W (FOCAL 2) et 
28'W (TTO/TAS), Les pentes des droites de regression representent les coefficients de variation 

de Pcol en fonction de la température (patm OC'). 
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La Fig. 10 présente la distribution méridienne du gradient de PcO2, A PcO2, à l'interface 
air-mer et de la température le long des transects 23"W et 35"W (campagne FOCAL 2) et 
28"W (expédition nO/TAS) .  Les deux études montrent la décroissance plus ou moins 
continue de Pco, du sud au nord. Les mesures de Pcoz durant TTO/TAS semblent un peu 
plus élevées que celles durant FOCAL, alors que la température de surface n'apparaît 
pas modifiée entre les deux périodes d'observations. Le puits de CO2 (A Pco, < O) entre 
6 et 10"N relevé durant FOCAL n'est plus observé durant TTO/TAS : il peut avoir été 
repoussé au nord de 1O"N (au voisinage de 15"I\T) comme le suggèrent les observations de 
TTO/TAS plus à l'ouest (50"W). SMETHIE et al. (1985) font remarquer que cette zone de 
Pco2 faible ne peut pas être dérivée de Hécoulement'vers le nord de l'eau équatoriale 
ouest Atlantique car la réduction de Pco2 est trop forte pour le refroidissement observé 
de l'eau de surface (Fig. 11 : A PcoJAT = '24 patm OC'). Nos observations cependant 
montrent que la diminution de Pco, de 5"N à 14"N le long du méridien 23"W est tout à 
fait compatible avec le refroidissement observé de la surface de la mer-le coefficient de 
variation de PCo, avec la température .est de 13 patm O C 1  (Fig. 11)' soit une valeur 
proche de celle aitendue selon MACINTYRE (1978)-15 patm OC'. 

DEFICIT  D E  C O z  D A N S  LA C O U C H E  D E  S U R F A C E  
! 

L'oc6an est, au sens thermodynamique, un système ouvert, car à travers l'interface 
air-mer, de nombreux échanges gazeux peuvent se produire, dans le sens d'un retour à 
l'équilibre des pressions partielles de ces gaz dans l'eau de mer et,dans l'atmosphère. Les 
pressions partielles des divers gaz présents dans l'atmosphère ne varient'pas (pour les gaz 
majeurs tels que Oz, NZ, Ar) ou relativement peu (pour les gaz traces tels que COz, CH4, 
N20, . . ,) comparées à leurs pressions partielles dans l'eau de mer, où les processus 
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physiques et biologiques altèrent en permanence leurs concentrations. Les premières 
études visant à interpréter les échangei gazeux océan-atmosphère ,ont, porté sur I’oxy- 

~ gène (RE~FIELD: 1948; REID, 1962; PYTKOWICZ, 1964; MINAS, 1970), mettant en lumière 
’ la compétition des procesSus physique (réchauffement saisonnier) et biologique (photo- 
synthèsq) dans l’évasion d’oxygène à la surfacd de l’océan. Depuis, les recherches se sont 

échanges de COZ à travers la surface océanique avec l’espoir d’accéder à une plus juste 
évaluation des flux de COZ à la surface de l’océan. L’évasipn de CO2 à la surface de 
I’océan qst ,généralement invoquée pour expliquer l’écart constaté entre le coefficient de 
variation de PCO, en fonction de la température relevé à la surface de l’océan (système 
ouvert sur l’atmôsphère) (TAKAHASHI et al. ’‘1983; Roos and GRAVENHORST, 1984; OUDOT 
et ANDRIE, 1986) et celui attendu pour un système ferme dans lequel la concentration de 
CO2 total dissous resterait constante (~ACINTYRE,  1978). BROECKER and PENG (1982) ont 
proposé d’utiliser la comparaison des concentrations de carbone minéral total (Z COz) et 
de nitrate (N03) dans une masse d’eau remontée à la surface de l’océan équatorial par 
upwelling pour évaluer une vitesse d’upwelling. Leur raisonnement repose sur I’hypoth- 
èse que l’évasion de COz dans la couche de surface doit être compensée par l’arrivée en 
surface d’une eau nouvelle subsuperficielle chargée en COz. Cette méthode a été 
appliquée dernièrement aux situations d’upwelling rencontrées à 4”W successivement en 
été boréal 1982, 1983 et 1984 (ANDRIE et ,al., 1986). Nous présentons ici (Fig. 12) 
l’évolutioh de la relation Z CO$/NO,* (2 CO,” et NO,* représentant les valeurs de Z CO2 
et NO3 normalisées à salinité constante S = 35,0%0) de 4”W à 35”W le long de l’équateur 
(stations comprises dans la bande 1”30N-lo30S) en hiver boréal, c’est-à-dire en absence 
d’upwelling équatorial. Le diagramme Z: COz/rJO,* indique que les variations de carbone 
minéral total et de nitrate se font conformément au rapport de Redfield (proche de 7) 
caractéristique du cycle photosynth2se-respiration pour les échantillons pris dans la 
thermocline et plus profondément. Les échantillons moins profonds, du sommet de la 
thermocline et de la couche de surface, indiquent au contraire une déviation par rapport 
à cette tendance : cette déviation est interprétée comme la manifestation de la perte de 
COz dans la couche de surface consécutivement à l’évasion de CO2 à travers l’interface 
air-mer. La Fig. 12 révèle que le déficit de COz, AZ COZ, augmente lorsqu’on se déplace 
d’est en ouest le long de l’équateur, à une époque où en raison de l’absence d’upwelling il 
n’y a pas de renouvellement de la couche de surface par l’eau subsuperficielle chargée en 
COz. Dans un environnement hydrologique marqué par une forte advection latérale, la 
diminution de CO2 pourrait être due à l’intrusion d’eau à basse concentration de carbone 
minéral total-cela ne peut être la cas, puisque le déficit de CO2 est le plus élevé B 
l’ouest, là où la masse d’eau de surface est la plus salée (Fig. 5) donc la plus alcaline, 
L’augmentation du déficit dans le sens de l’écoulement de la masse d’eau de surface peut 
donc être interprétée comme le résultat de I’évason de COZ océanique dans l’atmosphère 
et par conséquent utilisée pour évaluer un flux net moyen de CO2 le long de l’équateur 
entre 4”W et 3S”W (Tableau 1). Dans ce tableau, le déficit AZ CO2 (colonnes 1 et 5) est 
déterminé à l’aide des diagrammes Z CO,*/NO$ (Fig. 12), Z et V (colonnes 2, 3, 6, 7) 
représentent l’épaisseur et la vitesse de la couche de surface se déplaçant à l’ouest 
(limitée à l”30N et l”3OS) déduites des mesures directes de courant. Lors de FOCAL 2, 
les mesures de courant n’ont eu lieu qu’à 4”W; en l’absence de résultats d’observations, 
nous avons donc adopté, pour le calcul du déficit de ZCOz dans la couche de flux ouest, 
des valeurs moyennes de Z (inscrites entre parenthèses dans le Tableau 1) choisies par 
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Fig. 12. Relation entre les concentrations de carbone minéral total et de nitrate de la surface à 
500 m de profondeur dans l'Atlantique équatorial (1"30N-lo30S) à 4"W, 23"W et 35"W. AX CO, 
représente la perte de CO2 océanique (exprimée 'en p o l  ];')-par évasion dans l'atmosphère. 

comparaison avec les observations de FOCAL 6. Une vitesse zonale moyenne 
(16 cm 8') est adoptée pour les deux exemples (FOCAL 2 et FOCAL 6 )  en tenant 
compte des résultats d'observations (colonnes 3 et 7 du tableau). On en déduit une 
évasion moyenne de COz entre 4"W et 35"W: 5,l  mmol m-' j-' en janvier-février 1983 et 
3,7 mmol m-' j-' en 1984. I1 est intéressant de comparer ces résultats avec ceux obtenus 
par d'autres méthodes d'évaluation. des flux nets de COz à l'interface dans le même 
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1140 35 31 21 1085 
1380 29 65 12 1885 

1911 
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(7) 
15 

(6) 
33 

(5) 
32 

(4) 
950 

(2) (3) 
4"W 38 25 17 

(1) 

1O"W 3s (30) 
23"W 46 (30) 

49 (39) 
35"W 59 (39) 2301 45 39 
28"W 

FOCAL 2 FOCAL 6 
janvier-février janvier-février 

1983 1984 
z 

I1 0,69 0,50 
Accroissement zonal moyen de 2 A X 0 2  

(mmol m-' mille-') entre 4"W et 3 5 " ~  
Vitesse zon'ale moyenne (cm 8) entre 4 " ~  et 3 5 " ~  I 16* 16* 

3 7 7  

, 

Flux d'évasion (mmol m- j-') moyen entre 4"W et 35"W 5,1 

* Valeur moyenne des mesures de courant reportées en colonnes 3 et 7. 
(1) et (5) AXC02 (mmol mb3) = déficit de CO, total. 
(2) et (6) 2 (m) = épaisseur de 'la couche de flux ouest (les valeurs entre parentheses représentent les 

(3) et  (7) V cm s-') = vitesse moyenne de flux ouest (mesure de courant). 

(4) et (8) 2 AXCO, (mmol mb2) = déficit de CO2 total intkgrd sur I'épaisseur de la couche de flux ouest 

valeurs adoptees, en absence de mesures directes de courants). 

o 
(col. 1 x col. 2 et col. 5 x col. 6). 

COMPARAISON D E  DIVERSES METHODES D'EVALUATION DU FLUX D E  COZ 

I 

Le flux net de COZ à l'interface océan-atmosphère est généralement évalué par la 
méthode du gradient. Selon cette approche, le flux net de COz par mètre carré de surface 
est proportionnel à la différence des pressions partielles de CO2 APc0, à travers 
l'interface 

F = kt x a x dPc0,, (1) 
où k, représente le coefficient de transfert à l'interface, encore appelé vitesse de piston et 
a, la solubilité de COz. La plus grande incertitude de cette méthode réside dans la 
détermination de ce coeffident de transfert et elle constitue la source de la grande 
dispersion des résultats d'estimation du flux net de CO2 à la surface de l'océan. 
Généralement, le coefficient de transfert est apprécié à partir de la connaissance de la 
vitesse du vent. La relation liant le coefficient de transfert à la vitesse du vent a été 
établie dans diverses situations, soit expérimentalement au laboratoire dans un tunnel à 
vent (BROECKER et al., 1978; MERLIVAT and MEMERY, 1983; BROECKER and SIEMS, 1984; 
JAHNE et al., 1984), soit in situ dans l'océan du large par la méthode du radon (PENG et al., 
1979; ROETHER and KROMER, 1978; SMETHIE et al., 1985) ou dans un lac par I'hexafluor- 
ure de soufre SF6 (WANNINKHOF et al. , 1985). Toutes ces tentatives ont conduit à énoncer 
des relations linéaires entre le coefficient de transfert et la vitesse du vent, entre certaines 
limites de cette dernière, alors que des études précédentes avaient révélé que la vitesse 



de piston semblait plutôt croître proportionnellkment au carré ou au cube de la vitesse du 
vent (KANWISHER, 1963; BROECKER and PENG, 1974; PENG et al. ,  1974; TSUNOGAI and 
TANAKA, 1980). 

Un premier essai d'évaluation du flux de COz à partir des résultats de mesures de COZ 
recueillis au cours des campagnes FOCAL réalisées en 1983 (OUDOT et ANDRIE, 1986) à 
été tenté en utilisant la relation linéaire de BROECKER et al. (1978) basée sur les résultats 
d'expérimentation en soufflerie. La distribution de flux net de CO2, calculé selon ce 
procédé pour toutes les campagnes FOCAL, est montrée sur la Fig. 13 sous la forme de 
valeurs moyennées par bandes de latitudes de 5" (5"s-O"; V-5"N; 5"N-1VN; lO"N-14"N); 
dans' l'encadré en haut à gauche est représentée la variation zonale du flux net moyen de 
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et 35"W dans la ceinture équatoriale 5"N-5"S serait donc de 3,O mmol m-2 j-' en 
janvier-février 1983,6,5 mmol m-'j-' en juillet-août 1983,5,1 mmol m-'j-' en janvier- 
février 1984 et 5,8 mmol m-2 j-' en juillet-août 1984, c'est-à-dire en moyenne annuelle 
1,7 mol m-2 an-' pour) l'année 1983 et 2,O mol m-' an-' pour l'année 1984. Dans une 
récente revue des données de flux net de COz par région océanique, TAKAHASHI (1985) 
rapporte'une valeur de 1,85 mol m-' an-' pour la ceinture équatoriale 1O"N-20"s. 

Parallèlement, une autre approche a été essayée pour évaluer le flux net de COz en 
adoptant un coefficient de transfert basé sur une compilation de résultats d'observations 
in situ et en laboratoire (ANDRIE et al., 1986). Cette nouvelle méthode d'appréciation du 
coefficient de transfert conduit à des résultats de flux net de CO2 plus faibles (en 
moyenne 5 fois environ) que ceux obtenus par la méthode précédente (Tableau 2) : le 
flux net annuel moyen entre 5"N et 5"s pour la période 1982-1984 est de 1,05 mmol m-*, 
j-', soit 0,4 mol m-' an-' contre une valeur de 1,85 mol m-' an-' précédemment. A 
noter que les résultats de cette nouvelle méthode sont en bon accord avec la valeur 
moyenne rapportée par Roos and GRAVENHORST (1984) pour la zone O0-lO"N de l'océan 
Atlantique (ANDRIE et al., 1986). La différence entre les résultats des deux méthodes 
tient 9 deux raisons qui ont trait à l'estimation du coefficient de transfert : (1) Tout le 
monde s'accorde pour reconnaître que la dépendance du coefficient de transfert de la 
vitesse du vent pour des petits lacs est moindre que pour l'océan du large, et bien 
moindre que pour un tunnel à vent. (2) Le vent moyen tiré de l'Atlas de TOURRE et al. 
(1986), qui sert au calcul de flux de CO2 dans la second méthode, est établie à partir des 
données de vents par satellite du Centre Européen pour les Prévisions MCtéorologiques 
Moyen Terme à Reading, Angleterre. Ce vent moyen est plus faible que le vent mesuré à 
chaque station comme en témoignent les comparaisons pour les campagnes FOCAL 6 et 
8 (Fig. 14). Cependant, le vent mesuré à chaque station, qui est celui adopté dans la 
première méthode, est suffisamment stable et représentatif, comme le prouve la 
corrélation hautement significative entre la mesure du vent instantané (enregistrée 
pendant la durée d'une station, OUDOT et ANDRIE, 1986) et le vent moyen observé à bord 
pendant les 24 h qui ont précédé la station (Fig. 15). La validité d'utilisation du vent 
moyen sur 24 h est reconnue par SMETHIE et al. (1985). 

Tableau 2. Flux net moyen de COz (mmol m-* j-I) 
Moyenne 35"W 23"W 4"W 

FOCAL O (*I 
juillet 1982 ($1 
FOCAL 2 (7 

FOCAL 4 (*> 
juillet-août 1983 ($1 
FOCAL 6 (*> 

janvier-février 1983 ($) 

janvier-février 1984 (t) 

SON-O" Oo-5OS 5"N-O" O0-5"S 

L1 4 s  
0,43 2,13 

5 1  9,1 0,3 4,6 
1,26 2,67 0,07 1,42 
999 9 2  4,3 12,5 
2,24 3,20 0,41 2,57 
5 15 13,9 1,5 , 7,7 
2,32 3,19 0,21 0,42 

5"N-O" 0°-5"S 

-2,l 1 , O l  
0,05 1,58 
091 2,6 3,O 

-0,5 2,6 6 5  
-0,04 0,56 1,49 

1,7 4,O 591 
0,14 0,34 1,lO 

-0,02 0,11 0,92 I 

FOCAL 8 (9 3,9 6 3  1,7 8,l  -0,8 399 5 3  
juillet-août 1984 ($1 0 2 5  1,27 0,16 ' 1,58 -0,004 0,76 0,67 

* Flux calcul6 selon Ia relation linéaire de BROECKER et al. (1978). 
t Flux selon ANDRIE er al. (1986). 
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able eu égard à la gamme des résultats d'estimation du flux net de CO2 océanique. Nou 
relevons également du Tableau 4 que le-flux déduit d e 4 a - s a l i n i t e m è  la mêm 
variation inteläññuelle que le flux de CO2 évadé de la couche de surface. 

' V A R I A B I L I T E  D U  coz A T M O S P H E R I Q U E  

Distributions méridiennes de fco, 
Comme nous l'avons déjà signalé au vu des premiers résultats des campagnes FOCAL 

(OUDOT et ANDRIE, 1986), les variations de la concentration de CO2 atmosphérique feo, 
(fraction molaire de COz) sont importantes au dessus de la ceinture équatoriaie 
Atlantique. La Fig. 17 montre les distributions de fco, le long des méridiens.4"W, 23"w 
et 35"W en hiver et en &é-de l'hémisphère nord au cöurs des années 1983 et 1984 (onla 
représenté également la distribution en été boréal 1982 pour le méridien 23"W). Le traît 
dominant qui se dégage de cette figure est constitué par la décroissance importante de 
feo,: de 5"N à 5"s le long de chaque méridien en hiver boréal. L'amplitude de variation 
méridienne.la plus élevée est enregistrée en janvier-février 1984 le long de 35'W : elle 
est de l'ordre de 1 ppm par degré de latitude (6,6 ppm entre l"30N et 4'30s). En 
moyenne: entre 5"N et 5"S, la décroissance est de 0'4 ppm par degré (Tableau 5)  en 
janvier-février 1983 aussi bien que 1984. En été boréal 1983, le gradient méridien de fco, 
disparaît tandis qu'il persiste, très affaibli, en été 1984, avec une valeur de 0,l ppm par 
degré (Tableau 5). La disparition du gradient méridien en été est due à une diminution 

L 
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E 
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c 1 

+ 1984 E T €  B O R E A L  
Fig. 17. Distribution de Ia fraction molaire de CO2 atmosphérique le long des meridiens 4"W, 

23"W et 35"W en hiver boréal (à gauche) et en été boréal (à droite). 
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? de variation 
e 35"W : elle 
t 4'30s). En 
'ableau 5 )  en 
ridien defco, 

Tableau 5. Gradient mlridien moyen de fro. (ppm degré-') entre 5"N et 5"s 

35"W 23"W 4"W Moyenne 

FOCAL 2 A 0,42 0.61 0,24 0,42 
janvier-février r 0,90 0,93 0,68 

1983 n 16 15 14 
FOCAL 6 A 0,49 0,39 0,45 0,44 
janvier-février r 0,76 0,91 0,93 

1984 n 21 21 21 
FOCAL 4 A 0,02 0,04 -0,04 - 

FOCAL 6 A 0,09 0,18 0,08 0-12 I 

juillet-août r 0,11 (NS) 0,17 (NS) 0,29 (NS) 
1983 n 20 21 19 

juillet-août r 0,69 0,83 0,52 
1984 n 21 21 21 
A : Gradient moyen de feo, = pente de la droite de régression de fcol en fonction de la 

r : Coefficient de corrélation (NS équivaut à une corrélation non significative au risque de 

n : Nombre de stations. 

latitude. 

5%). 

0,1 ppm par 
le diminution 

de feo, au nord de l'équateur et une augmentation au sud (Fig. 17). A noter également 
d'après la distribution le long du méridien 23"W, que fco, diminue également vers le 
nord, au nord de 5"N. L tribution méridienne de fco, ën zone tropicale Atlantique 
présente donc un maxjm rd équatorial'en hiver boréal, plus proche de l'équateur en 
1984 qu'en 1983. 'Ce ma est à rapprocher du pic de COz que KOMHYR et al. (1985) 
situent entre 10"N et 5"N et que KEELING (1983) centre sur l'équateur. Pour ces auteurs, 
ce pic de COz serait la combinaison de COz d'origine océanique équatoriale et de COZ 
d'origine anthropogénique dérivé de l'hémisphère nord. Le déplacement méridien de ce 
pic pourrait être dû à la migration saisonnière de la Zone Intertropicale de Convergence 
(Z.I.T.C.). , 

Le gradient méridien de fco, au'dessus de la ceinture équatoriqle Atlantique peut donc 
atteindre des valeurs très élevées (0,4 ppm par degré en moyenne) comparativement aux 
observations de KEELING et al. (1984) dans le Pacifique oriental et central qui rapportent 
une diminution de la concentration de COz,atmosphérique de 2'2 ppm entre 3"N et 15"s' 
soit m'gradient moyen de 0, l  ppm degré-'. Mais CONWAY et al. (1985b) de leur côté, 
,signalent , dans la même région Pacifique' des gradients ,méridiens un peu plus éle- 
vés : +2,3 ppm,entre 9"N et 20"N et mêmeune brutale augmentation de 1,2 ppm entre 
8"N et 9"N lorside la traversée de la Z.I.T.C. TANAKA et,uZ. (11985) montrent également 
que dans le Pacifique occidental, la concentration de COz atmosphérique change 

, I ' brutalement au voisinage 'de la Z.I.T.C., T,outes ces observations illustrent le rôle be 
barrièrd joué par, 1afZ.I.T.C. qui s'oppose au mélange des signaux de COz de l'hëmis- 

COz sont beaÛcoup p h  

~ L'augmentatton d'est en ouest de fco, signalé la période juillet-août 1983 
(OUDOT et ANDRIE, 1986) n'a pu être confirmée par les, obsermtions de 1984 (Fig. 17 ?i 

droite) : en été 1984 fco, es! aussi élevé le long de 4"W que le long de 35"W, 
contrairement à ce que nous; avions pu relever l'été précédent: 
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Les plus faibles valeurs defco, sont relevées en hiver près de la côte brésilienne (5"S, 
35"W), au dessus de la zone océanique la plus salée. 

I Variatioizs saisonnières et annueltes 
Le gradient méridien defc0,'dans la ceinture équatoriale Atlantique décrit précédem- 

ment se retrouve à chaque hiver boréal. L'analogie entre les distributions méridiennes'de 
fco2 le long dea23"W (Fig. 17 à gauche) au cours des deux hivers successifs 1983 et 1984 
est assez remarquable, avec un maximum de feo, entre 2" et 5"N. Mais le long des deux 
radiales extrêmes (4"W et 35"W), on note un accroissement important entre les hivers 
1983 et 1984. En été au contraire, la concentration de CO2 est relativement uniforme 
entre 14"N et 5"s (Fig. 17 à droite). Cette différence saisonnière dans la distribution 
méridienne de feo, a été récemment interprétée comme le résultat de la présence de la 
Zone Intertropicale de Convergence des alizés (Z.I.T.C.) qui sépare les masses d'air 
boréale et australe (OUDOT et ANDRIE, 1986). La Z.I.T.C. se déplace avec la saison de 
0°C' au dessus de l'Atlantique occidental, en janvier-février à 10"N en juillet-août 
(HASTENRATH and LAMB, 1977; TOURRE et al., 1986). I1 est bien connu qu'en janvier- 
février la concentration de COz atmosphérique est plus élevée dans l'hémisphère nord 
(où c'est l'hiver) que dans l'hémisphère sud (où c'est l'été), car l'activité photosynthéti- 
que y est alors réduite et la libération de CO2 anthropogénique accrue. En juillet-août la 
situation est inversée, 1 Si cette interprétation permet bien d'expliquer le balancement 
saisonnier observé dans les parties occidentales (35"W) et centrale (23"W) elle ne 
convient pas à la situation rencontrte dans l'est (4"W) où toute l'année les vents soufflent 
du secteur sud jusqu'à 5"N (la Z.I.T.C. est continuellement au dessus du continent 
africain à cette longitude). Le gradient observé le long de 4"W en hiver boréal reste donc 
à interpréter. 

L'écart enregistré entre les valeurs de feo, des mois de janvier et juillet pendant les 
campagnes FOCAL est comparable à celui relevé par KOMHYR et al. (1985) en un point 
très voisin de la zone équatoriale, à 1'Ile d'Ascension (Tableau 6 ) .  

Parmi les facteurs météorologiques qui varient avec la saison en zone équatoriale, on 
note la pression atmosphérique, nettement plus élevée en juillet qu'en janvier (HASTEN- 
RATH and LAMB, 1977). Ceci nous a amené à comparer la variation saisonnière de COz 
atmosphérique avec celle de la pression atmosphérique. Les variations de feo, semblent 
être en corrélation inverse avec celles de la pression atmosphhique PA (Fig. 18). C'est 
ainsi que le maximum defco, observé en hiver boréal le long de 23"W (Fig. 17 à gauche) 
coïncide chaque année avec le minimum de PA (Fig. 18 à gauche), dont la valeur est 

I 

Tableau 6. Comparaison des résulta$ de feo, (ppm) recueillis durant 
les campagnes FOCAL avec les mesures faites à l'lle d'Ascension 

1982 1983 1984 
1 2 3 

Janvier-février 339,7 341,7 342,4 
Juillet-août 341,3 343,5 343,8 

Ecart 
janviedjuillet 1,6 1 3  1,4 

Colonne 1 : observations à I'Ile d'Ascension (SOS, 14"W), (KOM- 

Colonnes 2 et 3 : observations durant les campagnes FOCAL 
HYR et d., 1985). 

(moyenne des mesures à 5 5 ,  4"W et 5 5 ,  23"W). 
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droite en1 tirets. Cet “accroissement annuel’’ varie entre les valeurs extrêmes 1,l et 
0,l ppm an-’, et la moyenne pour l’ensemble de la zone tropicale étudiée est de 
0,6 +- 0’3 ppm an-’. 

Cet “accroissement” observé est moindre que la tendance séculaire mise en évidence 
jusqu’à présent par KEELING entre 1959 et 1971 à HAWAII (KEELING et al., 
1976a : 3’4%) et au Pôle Sud (KEELING et al., 1976b : 3,1%) et PEARMAN and BEARSMORE 
(1984) dans la région australienne entre 1972 et 1981 (1,3 ppm an-’). D’après les 
mesures de MOOK et al. (1983) à 1’Ile Fanning (4”N, 153”W), la variation moyenne de 
CO2 entre 1977 et 1981 est de 1,5 ppm an-’, soit une valeur proche de celle mentionnée 
par WONG et al. (1984) pour la Sta. P (1,4 ppm an-’) entre 1975 et 1981. Les observations 
A 1’Ile d’Ascension (SOS, 14”W), soit à une station très proche de notre zone d’étude, 
indiquent une tendance séculaire de 1,2 ppm an-’ de 1979 à 1982 (KOMHYR et al., 1985). 
Deux raisons peuvent être invoquées pour expliquer ce ralentissement de l’augmentation 
annuelle de CO2 atmosphérique que nous avons observé pour la période 1982-1984. La 
première tient à l’anomalie des conditions atmosphériques en 1984 dans l’Atlantique qui 
peut produire les mêmes effets que le phénomène EI Niño-Oscillation Australe dans le 
Pacifique. I1 a été constaté en effet à plusieurs reprises durant la phase initiale de ce 
phénomène (1972 et 1976) úne dépression dans la tendance annuelle du CO2 atmosphéri- 
que (BACASTOW, 1976; BACASTOW et al., 1980; WONG et al., 1984; CONWAY et al., 1985a; 
KOMHYR et al., 1985; TANAKA et al., 1985). Les causes des anomalies de CO2 atmosphéri- 
que consécutives au déclenchement du phénomène EI Niño ne sont pas claires. Pour 
certains auteurs, le changement de température de la surface de la mer dans les zones 
Cquatoriales pourraient constituer une explication (NEWELL and WEARE, 1977; BACAS- 
TOW, 1979) : mais un réchauffement de la température de surface océanique peut aussi 
bien entraîner une.augmentation de la libération de CO2 dans l’atmosphère (diminution 
de la solubilité et accroissement de Pc0J qu’une diminution de CO2 par suppression de la 
remontée en surface d’eaux froides sursaturées en CO2 (GAMMON and KOMHYR, 1983). 
D’autres explications suggèrent une relation avec un changement dans l’intensité des 
alizés, qui affecterait la vitesse d’échange de CO2 entre océan et atmosphère (BACASTOW, 
1976) et l’activité de la biosphère marine à travers I’upwelling (BACASTOW et al., 1980). 
Le relachement de la force des alizés au’ dessus de la ceinture,équatoriale Atlantique au 
début de 1984 (Tableau 3) pourrait donc expliquer cette fdible augmentation annuelle de 
CO2 atmosphérique. D’autre part, il est établi que depuis le second choc pétrolier en 
1979, l’émission’ de CO2 d’origine fossile dans l’atmosphère a diminué (MARLAND and 
ROT&, 1984) et KOMHYR et al. (1985) constatent que ce renversement de tendance de la 
production de CO; a,nthropogénique coirespond à la baisse enregistrée entre 1980 et 
1982 dans les taux de croissance moyen du CO2 atmosphérique global (de, 2,O à 
0,7 ppm an-’). L’augmentation annuelle du CO2 atmosphérique que nous avons déter- 
minée (0,6 ppm an-’) sur la période 1982-1984 au dessus de 1,’Atlantique tropical 
apparaît donc plausible car comparable au taux de 0,6 ppm an-’ déterminé en 1982 par 
KOMHYR et al. (1985). 
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La d’istribution desi pressions partielles ’ de CO2’ à la surface de l’océan Atlantique 
tropical ‘au cours de l’année 1984’diffère de celle décrite pour l’année précedente (OUDOT 
et AN~RIE, 1986). Cette différence s’explique par les condiiibns atmosphériques inhabi- 
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tuAlles qui ont régné sur cette région océanique en 1984 et qui ont entraîné une 

notamment au niveau de la salinité, Le ‘champ de pression partielle de CO2 océanique 
’ apparaît être beaucoup plus le reflet du champ de salinité que de celui de la température. 
L’anomalie climatique de l’été boréal 1984 apporte la confirmation que l’upwelling 
équatorial (absent à 4”W) ne saukait être la seule cause des fortes valeurs de Pcoz en zone 
équatoriale. L’advection horizontale semble à plusieurs reprises être le principal m6ca- 
nisme responsable de la distribution des pressions partielles de COz à la surface de 
l’océan Atlantique tropical. 

Dans certaines conditions, très localisées (au nord de I’équateur), il est cependant 
possible de relier les variations de Pc-, à des variations de température. 

Le long de I’équateur, il existe un déficit de carbone minéral total par rapport à l’azote 
minéral dans la couche de surface, entretenu par l’évasion de COz de l’océan vers ‘ L  

l’atmosphère. Ce déficit s’accroît d’est en ouest au cours du trajet du Courant Equatorial 
de surface portant à l’ouest. Le flux d’évasion moyen sin$ déterminé est comparable au 
flux net de CO2 à travers la surface calculé par la méthode du gradient pour la même 
époque (janvier-février 1984). 

Les résultats d’estimation du flux net de, COz par la méthode du gradient diffèrent 
grandement selon le procédé suivi pour déterminer le coefficient de transfert gazeux à 
l’interface : ils varient dans un rapport proche de 5. Les évaluations du flux net de COZ 
restant très approximatives, nous proposons donc une approche basée sur la relation 
empirique liant Pco2 à la salinité pour estimer le flux net de COz avec une précision 
raisonnable en regard de la grande dispersion des résultats rapportés dans la‘ littérature. 

Le fort gradient méridien de concentration de COz atmosphérique observé au cours de 
l’hiver boréal 1983 est confirmé l’année suivante. I1 est lié à la traversée de la Zone 
Intertropicale de Convergence (Z.I.T.C.) qui sépare les masses d’air boréale et australe 
de concentrations très différentes en COz. Les conditions atmosphériques anormales sur 
le secteur Atlantique en 1984 semblent affecter la distribution du COz atmosphérique. 

L’accroissement annuel moyen de COz atmosphérique noté pour la période 1982-1984 
(0’6 ppm an-‘) est moindre que la tendance séculaire rapportée jusqu’à présent pour la 
période couvrant les deux décennies précédentes (1’2-13 pm an-’). I1 confirme cepen- 
dant le taux relevé par KOMHYR et al. (1985) pour la période 1980-1982. 

I circulation de surface anormale et des caractéristiques hydrologiques particulières, 
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