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RESUME Les observations effectuées au cours du programme franco-américain

: FOCAL/SEQUAL, programme mené en 1983 et 1984 sur I’ensemble du bassin
équatorial atlantique, ont permis pour la premiére fois d’étudier simultanément les
«upwellings» équatorial et cotier le long du méridien 4°W. A I’équateur, le coeffi-
cient de corrélation montre que le refroidissement d’été boréal de la couche
homogéne a 4°W est lié conjointement au vent local (0-4°W) et au vent extra-
local (1°N-29°W). La remontée de la thermocline & 0-4°W dépend donc de la dis-
tribution de la composante zonale de la tension du vent, & I'ouest de 0-4°W,
comme le suggérait la théorie linéaire. Cependant, en février-mars et novembre-
décembre, cette remontée n’est pas liée au vent local, car elle est observée respec-
tivement en période de cessation des alizés de Sud-Est et en présence de vent de
Sud-Ouest qui induit un «downwelling» et non un «upwelling». Elle est, dans ces
deux cas, étroitement lie au guide d’onde équatorial. Une évaluation des diffé-
rents termes de 1’équation de la chaleur montre que le refroidissement de la
couche de surface en été boréal est amplifié par la diffusion turbulente verticale et
horizontale. Ce refroidissement global & 0-4°W serait bien plus fort en surface s7il
n’était tempéré conjointement par le flux de chaleur transmis par 1’atmosphére et
celui advecté horizontalement par le Courant Equatorial Sud et la forte composan-
te sud du courant situé  la base de la couche homogene. Entre I’équateur et la
cbte (5°N), les observations montrent, en été boréal, un décalage dans le temps
différent entre les minima de température observés en 1983 et 1984, ainsi qu’une
pente des isothermes, de la cote vers le large, intéressant une distance en latitude
de trés loin supérieure au rayon de déformation de Rossby. L «upwelling» cbtier
d'été boréal n’est donc pas 1ié a la distribution du vent & I’équateur par le biais du
guide d’onde équatorial. La distribution de la température 2 la cbte, en €té et en
hiver, est cohérente avec la variabilité spatio-temporelle du courant de Guinée
qui, par ajustement géostrophique, induit une remontée des isothermes du large
vers la cote. Cette remontée est amplifiée, en été boréal, par I’intensification de la
composante zonale de la vitesse du vent, qui est alors paralléle a la cGte. Les
maxima d’intensité du courant de Guinée sont en phase avec les maxima de la
composante verticale du rotationnel du vent. L’application des relations de
‘Sverdrup conduit, en été et en hiver, a des vitesses zonales calculées du méme
ordre de grandeur que les vitesses observées.
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On the equatorial and coastal (5°N) upwellings in the Gulf of
Guinea.

ABSTRACT

The wind, temperature and current data collected during the joined French-USA
FOCAL/SEQUAL programme carried in the equatorial Atlantic band in 1983 and
1984, allowed for the first time a simultaneous study of both the equatorial and
coastal (5°N) upwellings along 4°W. At the equator, the decreases of both the sur- -
face temperature and the depth of the thermocline in boreal summer are correlated
with the zonal component of the local windstress in the period band 1-2 months.
This corresponds to the time required by the thermocline to lift up at 0-4°W in the
presence of an easterly wind. The local wind cannot however explain the entire
vertical variability of the thermal structure at 0-4°W. The correlation function
shows in addition that the temperature there is highly correlated to the wind
recorded at St Peter and St Paul Rocks (SPP) in the period band 0-2 months. This
time scale is the one required by the Kelvin and Rossby waves to propagate along
the equator through equatorial wave guide dynamics. The influence of these
waves seems particularly important when considering the upward displacements
of the thermocline both in February-March when the winds abruptly relax and in
November-December when the wind at 0-4°W is southwesterly with no seconda-
ry negative maximum in the wind record at 1°N-29°W (SPP), contrary to the cli-
matological wind field. The computation of the different terms of the heat equa-
tion applied to an homogeneous surface layer shows that the cooling is entirely
due to vertical advection and eddy diffusion. The cooling would be more effective
without the atmospheric heat flux and the horizontal advection of heat transported
both by the South Equatorial Current at thé surface and the southward current at
the bottom of the mixed layer. At the coast, the amplitude and duration of the
upwellings are not constant all along the coast: in boreal summer, they are maxi-
mum east of the two capes (Palmas and Three Pointes) while in winter the
strength of the cooling is maximum in the east of Cape Palmas and then
decreases eastward. The meridional slope of the thermocline off the coast
concerns a distance which is much larger than the internal Rossby radius of defor-
mation and is coherent with the latitudinal extension and intensity of the Guinea
current both in summer and winter. In addition to this geostrophic adjustment, the
upward tilt of the thermocline in summer is enhanced by the intensification of the
component of the wind parallel to the coast. The application of a simple linear
model forced with an eastward wind at that time explains the surface maximum
cooling at the coast and the current distribution in both vertical and meridional
directions. The two maxima of the zonal component of the Guinea current, in
summer (main one) and in winter are in phase with the intensity of the vertical
component of the windcurl. The application of the Sverdrup equations shows that
the current speeds computed, for both seasons, are of the same order of magnitude
as the speeds observed.

Oceanologica Acta, 1991. 14, 3, 223-240.

\} INTRODUCTION association avec les eaux cotieres froides «upwellées» le
! long de la bordure Sud-Est du golfe, par le Courant Equato-
rial Sud (CES). Cette advection horizontale d’eaux froides

La zone équatoriale du Golfe de Guinée est 1’objet, en été
boréal, d’un refroidissement annuel trés important ;
I’amplitude du signal est en moyenne de I’ordre de 4 4 5°C.
Hastenrath et Lamb (1977) montraient, a partir de cartes
mensuelles moyennes déduites des données historiques de
la température de surface (SST), que ce refroidissement
était dd & I’envahissement progressif au printemps (période
avril-mai) des eaux froides acheminées de I’ Atlantique Sud
par'le courant de Bénguela et reprises plus au nord, en

a I’équateur, 2 la longitude 4°W, est en phase avec I'inten-
sification des Alizés de Sud-Est ; cette intensification fait
suite au déplacement vers 1€ nord de la Zone de Confluence
des Alizés (ZCA), appelé encore Front InterTropical de
convergence (FIT), qui sépare les deux systémes anticyclo-
niques de 1’atmosphere, de Sainte-Héléne au sud et des
Acores au nord de 1'équateur. Voituriez (1981), & partir des
campagnes CIPREA (Circulation et PRoduction en zone
Equatoriale Atlantique) du N/O Capricorne 4 la longitude
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4°W, confirmait la présence de ce refroidissement annuel
des eaux de surface, et montrait en outre que le minimum
de la SST était, en été boréal :

o centré entre les latitudes 1°S et 3°S ;

e associé & une forte concentration en nitrate en surface
du méme ordre de grandeur que celle observée au sommet
de la thermocline sous-jacente, mais supérieure a celle
mesurée plus & I’est. v :

Le refroidissement des eau?; de surface a I’équateur & 4°W
ne pouvait donc pas étre entierement imputable a 1’advec-
tion horizontale d’eaux froides d’origine est, mais, pour
une part, & 1’advection verticale locale d’eaux froides
(«upwelling» équatorial) induite par le vent. Philander et
Pacanowski (1981) quantifiérent ce déplacement ascendant
de la thermocline en présence d’un vent du Sud (vent
dominant dans le Golfe de Guinée) de forme impulsionnel-
le. Les simulations obtenues ne montraient toutefois pas,
contrairement aux observations, un déplacement vertical
de la thermocline similaire a I’équateur et au sud de 1’équa-
teur. Merle (1980), par compilation des données «histo-
riques», expliquait ce déplacement vertical identique par le
basculement de la thermocline (isotherme 23°C) le long de
I’équateur (approfondissement dans 1’ouest et affleurement
dans l'est), entre le printemps et 1’été boréal. Des méca-
nismes physiques autres que le for¢age du vent local et
I’advection horizontale d’eaux froides intervenaient donc
nécessairement ; les modeles linéaires simples (Adamec et
O’Brien, 1978 ; Cane, 1979 ; Cane et Sarachik, 1981 ;
Busalacchi et Picaut, 1983) suggéraient que cette pente de
la thermocline était li€e & 'intensification des Alizés de
Sud-Est sur I'ensemble du bassin équatorial. Les données
«historiques» de vent et de température, réparties de
maniére aléatoire dans le temps et dans I’espace, n’assu-
rent pas un suivi continu de I’ajustement de 1’océan équa-
torial aux fluctuations saisonnigres du vent, et en consé-
quence n'autorisent pas -4 confirmer ou & infirmer les hypo-
théses citées. Il fallait donc procéder & des observations
simultanées de ces différents parametres sur I’ensemble du
bassin équatorial. Ce fut I’objectif scientifique du program-
me franco-américain FOCAL/SEQUAL, respectivement
«Frangais Océan Climat en zone équAtoriale atLantique”
et “SEasonal eQUtorial Adjustment of the atLantic ocean”,
mené de 1982 & 1984.

A la cote (5°N), les intensité et amplitude du vent obser-
vées & I’échelle saisonnigre sur le continent étaient insuffi-
santes pour expliquer la forte amplitude de la variation sai-
sonniére (4 4 5°C) de la SST observée en ce lieu
(Houghton, 1976 ; Picaut, 1983). Une variabilité saisonnié-
re marquée apparaissait pourtant sur les données de vent
«climatique» & 4°N. Adamec et O’Brien (1978) proposé-
rent alors, comme pour 1’équateur, la brutale intensification
de la composante zonale du vent sur la partie équatoriale
Ouest (2 I'ouest de 30°W), comme élément moteur des
«upwellings» cotiers des bordures Nord et Est du golfe.
Picaut (1983) montrait que les déphasages des valeurs
mensuelles moyennes «climatiques» de la température, tant
horizontalement en surface (a 1’ouest du Ghana et au sud
du Congo) que verticalement (entre les immersions 100 m
et 500 m en face de la Céte d’Ivoire), pouvaient justifier
globalement ces hypothéses. Cependant, 1'absence :

a) de déphasage de la SST a I’Est du Ghana et des iso-
thermes entre la surface et I'immersion 100 m (¢f. Fig. 8
dans Picaut, 1983) ;

b) de continuité dans I’amplitude des refroidissements
observés le long de la cote en été et en hiver, qui est maxi-
male a I’Est des caps (Palmes et Trois Pointes ; Morliére et

‘Rébert, 1972) ;

c) de déphasage significatif en été boréal entre les déplace-
ments verticaux de la thermocline & 1’équateur et 2 la cote,
le long de 4°W (campagnes CIPREA et/ou données «histo-
riques» (Houghton, 1983) ;

d) de données simultanées représentatives de vent 2 la
cbte (et non aux aéroports comme c’était le cas pour la

Cote d’Ivoire et le Ghana) et de température sur le pla-

teau, et la présence d'une pente ascendante de la thermo-
cline associée a une distance du large vers la cdte (250 a
300 km) de loin supérieure au rayon de déformation de
Rossby (< 100 km), ne permettait pas d’identifier de
maniére définitive la cause du déclenchement des «upwel-
lings» cétiers & 5°N a la propagation d’une onde de
Kelvin cétiere. 11 fallait donc, tout comme a I’équateur,
effectuer un suivi continu de 1’ajustement de la thermocli-
ne au forcage saisonnier du vent local et/ou aux effets du
vent extra-local («remote forcing»). Le programme
FOCAL/SEQUAL offrait 1’opportunité de recenser et de
préciser les mécanismes physiques liés a I’ «upwelling»
cotier ivoirien, mais aussi, et pour la premigre fois,
d’entreprendre I’étude simultanée et continue, le long du
méridien 4°W, de la variabilité saisonniére de 1a SST et de
la profondeur de la thermocline & 1’équateur et 4 la cote.

L’article s' organise de la maniére suivante : aprés une pré-
sentation des données utilisées, suivent une description des
résultats obtenus, puis une discussion relative aux effets
dus au vent (local et extra-local) aisi qu'a d’autres facteurs
(advections horizontale et verticale, diffusion turbulente,
flux atmosphérique...), & I’équateur et & la cdte (5°N). La
partie «Conclusions» présente un résumé des résultats
obtenus.

ACQUISITION DES DONNEES

Maintes publications décrivent les données utilisées dans
ce document (Colin,1988 ; Colin et Garzoli, 1987 et 1988 ;
Colin et al., 1987 ; 1989 et 1991 ; Hénin et al., 1986 ;
Hougton et Colin, 1986 et 1987 ; Weisberg et Colin,
1986); elles ont été recueillies:

A I’équateur

Par une ligne de mouillage de surface «tendue» et instru-
mentée, déployée du 13 février 1983 au 27 septembre
1984. La maintenance de cette ligne était assurée tous les
trois mois & cause du «fouling» important constaté dans
cette aire océanique, principalement en période d’ «upwel-
ling», lors du programme CIPREA (fig. 1).
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Carte du Golfe de Guinée montrant les localisations géographiques: 1) du mouillage de surface a 0°,4°W
(cercle) ; 2) de la radiale (5°N-5°S) hydrologique et courantologique le long de 4°W (trait pointillé) ; 3) de
la radiale AXBT (5°N-2°308S) le long de 4°W (trait plein).

Map of the Gulf of Guinea showing the geographical positions of: 1) the surface mooring at 0°4°W

(circle); 2) hydrological and current measurements section (5°N-5°S) along 4°W (dashed line); 3) the
AXBT section (5°N-2°30S) along 4°W (full line).
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Bathymétrie de la partie du plateau continental ivoirien localisée en face d’Abidjan et positions géographiques :1) de la station météorologique au

phare de Port-Bouét (WR) et de la station océanographique cotigre (CS), située au pied du phare ; 2) des stations océanographiques (A,B,C,D et
E) occupées une fois par semaine en moyenne de décembre 1982 2 aofit 1984. La croix indique Ia position du mouillage de subsurface.

Figure 2

| Bathymetry of the continental shelf located in front of Abidjan (Ivory Coast) and the geographical positions of the: 1) weather (CR) and coastal (CS)
g‘ stations ; 2) the oceanographic stations (A,B,C,D, and E) occupied once a week from December 1982 to August 1984. The cross indicates the location of
! the subsurface mooring.,
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Elle comprenait :

- une bouée de surface sur laquelle était fixée une unité cli-
matologique (pas d’échantillonnage de 60 mn), dotée d’un
anémométre (£ 0,2 m/s), d’une girouette (& 5°), de capteurs
de température air, mer (£ 0,05°C) et pression atmosphé-
rique (£ 1 mbar) ;

- ¢inq courantographes VA‘CM (Vector Averaging Current
Meter), placés aux 1mmen31ons 10, 35, 60, 85 et 110 m
avec un pas d’echantlllonnaoe de 15 mn ; la précision sur la
vitesse est de £ 2 cm/s et de + 0,02°C sur la température ;
des capteurs de température (+ 0,05°C) et de piession
(£ 5 dbar) Aanderaa avaient également été fixés sur la
ligne (immersions 18 et 310 m) afin d’augmenter la défi-
nition du champ thermique et de s’assurer de la bonne sta-
bilité en profondeur des courantographes VACM.

A la cote

- Par une unité climatologique (anémometre, girouette,
température de ’air, pression atmosphérique) fixée au
sommet du phare de Port-Bouét (situé a une centaine de
metres du rivage) et couplée a une station océanogra-
phique située & proximité immédiate ol température et
salinité étaient repérées et mesurées tous les jours a la
méme heure (08 h 00) ;

- une ligne de mouillage de subsurface déployée sur le pla-
teau continental ivoirien, au sud-est d’Abidjan, sur des
fonds de 70 m et instrumentée par des enregistreurs de tem-
pérature Aanderaa (précision * 0,005°C) aux immersions
15, 35 et 65 m (pas d’échantillonnage de 60 mn) ;

- une radiale hydrologique et courantologique hebdomadai-
re, perpendiculaire 2 la cbte, située & 5 milles nautiques &
I'Est d’ Abidjan et effectuée sur des fonds de 20, 40, 60, 80
et 115 m (fig. 2).

Entre I’équateur et la cote, sur le méridien 4°W

- Lors des huit campagnes saisonnieres FOCAL effectuées
de novembre 1983 4 aofit 1984, de 5°N a 5°S, oli tempéra-
ture, salinité et courants étaient mesurés (certaines données
obtenues similtanément le long des méridiens 10°W, 1°E et
6°E seront utilisées) ;

- Au cours des 18 sections verticales AXBT (Air eXpen-
dable Bathy Thermograph) effectuées de 5°N a 2°308S par
un avion bi-moteur spécialement aménagé, lors de vols
concentrés sur les périodes pré et intra «upwelling» des
années 1983 et 1984.

ANALYSE DES DONNEES DE TEMPERATURE

Le tracé des isothermes montre la présence :
A 'équateur

- d’un signal annuel de forte amplitude en surface (immer-
sion 10 m) ; les minima apparaissent en été boréal et les

maxima en hiver. L’on note toutefois des différences, non
seulement dans les amplitudes thermiques, mais également
dans les valeurs absolues entre 1983 et 1984 : valeurs plus
élevées en 1984 de 1°C (1,5°C) en hiver (ét€) ;

- en subsurface (35-110 m), d’un cycle saisonnier : mini-
mum principal de profondeur des isothermes en été boréal
associé 3 un minimum de la SST (qui perdure, bien que la
profondeur de la thermocline croisse par la suite), et mini-
mum secondaire en automne (novembre-décembre 1983),
sans effet sur la SST. L’on ne peut donc inférer simplement
la variabilité de la SST de la profondeur de la thermocline.
Le contenu thermique (0-110 m) est maximum maximorum
en février 1984, soulignant un important réchauffement de
toute la couche d’eau A cette période de 1’année ; cela tra-
duit également, par rapport & la méme période de 1983, une
variabilité interannuelle du contenu thermique ;

- en profondeur (310 m) et comme en surface, d’un cycle
annuel marqué : minimum thermique au printemps (mai)
pour les deux années 1983 et 1984 et maximum en autom-
ne-hiver, de la fin aofit 1983 & la mi-février 1984 (cf. ﬁg 3
dans Colin et al., 1987) (fig. 3).

A la cote (5°N-4°W)

Contrairement & 1’équateur, la température présente un
cycle semi-annuel, tant en surface qu’en subsurface (fig. 4) :
- minimum principal en été (juillet-aofit) et minimum
secondaire en hiver (janvier-février) ; les maxima principal
et secondaire sont observés au printemps et en automne ;

- I’amplitude du refroidissement d’hiver est inférieure &
celle du refroidissement d’été (rapport de 1 2 3 en moyen-
ne) ; cet aspect sera commenté plus loin ; -

- I’amplitude et la durée du refroidissement (indice"d’
«upwelling») décroissent a I’est des caps (des Palmes et
des Trois Pointes) en été ; le maximum d’indice se situe a
San Pedro pour la Céte d’Ivoire et & Takoradi pour le
Ghana ; pendant I' hiver boréal, cette décroissance est forte
a I’Est du Cap des Palmes, et se caractérise par un indice
d’ «upwelling» faible, voire nul, a I’est de 1°W (fig. 5).

La thermocline est, comme & 1’équateur, plus profonde de
20 4 30 m & la cbte en janvier-février 1984, qu’a la méme
période de 1983 ; c’est galement le cas sur le plateau conti-
nental ghanéen, situé a I’est de la Cote d’Ivoire, mais pas au
Congo (sud de I’équateur) ; en été, en revanche, la SST de
1984 a Abidjan est identique a celle de 1983, considérée
comme normalement froide (Colin et al., 1989), ce qui n’est
plus le cas pour le Congo ol la SST est, comme 4 I'équa-
teur, supérieure & celle de 1983 (Piton, 1985). Cette distri-
bution de la SST a déja ét€ observée antérieurement
(Hisard, 1980), et rappelle celle qui apparait périodique-
ment 2 la bordure Est de 1’Océan Pacifique lors du phéno-
méne «El Nifio»; elle est aussi associée & une forte relaxa-
tion des Alizés de Sud-Est et & I’apparition de vents d’Ouest
dans la partie équatoriale Ouest (Servain et al., 1985).

Entre ’équateur et la cote

- décalage dans le temps différent entre les dates d’appari-
tion des minima de SST (nul en 1983 mais positif de 30
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Figure 3

Variations en fonction du temps (moyennes décadaires), & 0°-4°W, du 14 février 1983 au 27 septembre 1984 ? a) de la température 3 10 m ; b) des
isothermes entre les immersions 0 et 110 m ; ¢) du contenu thermique (0-110 m) ; d) de la composante zonale de la tension du vent sur la bouée
de surface (hauteur 2,5m) et le trait fin correspond au tracé des moyennes journaliéres et les croix aux observations de vent effectuées par le N/O

i

Capricorne au cours des campagnes saisonniéres FOCAL (adapté de Weisberg et Colin, 1986 ; Colin et Garzoli, 1987).

Distributions (10 day-running mean) versus time (February 14, 1983 to September 27, 1984) of the: a) temperature at 10 m depth, b) isotherms
from the surface 10 110 m depth; ¢) head contain (0-110); d) zonal component of the windstress measured at the t6p of the surface buoy (2.5 m
height); the thin line corresponds to 24 hour-running mean, the crosses from wind observations of the RIV Capricomne during the FOCAL cruises

(adapted from Weisberg et Colin, 1986; Colin et Garzoli, 1987).
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Distribution verticale (valeurs hebdomadaires) de la température au point (E) (cf. fig. 1), de la surface & I’immersion 100 m : a) de mi-décembre
1982 & mi-décembre 1983; b) de fin janvier 1984 & la mi-aolit 1984. Les barres verticales placées  la partie supérieure indiquent les dates des
mesures (adapté de Colin, 1988). -

Vertical distribution (weekly values) of the temperature at site (E) (see Fig. 1), surface to 100 bm depth, from mid-December 1982 to mid-
December 1983 (a) and from the end of January 1984 to mid-August 1984 (b). The ticks marks at the top indicate the dates of measurements.
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Distribution annuelle moyenne de I'indice d’ «upwelling» (°C*jours) défini par le produit : nombre de jours (pour chaque période de quinze
jours, de 1978 & 1985, pendant lesquels la SST repérée est inférieure & 26°C) par I’écart thermique entre la SST moyenne de la quinzaine et cette
valeur 26°C. Pour la localisation géographique des stations considérées, cf. carte située au-dessus (Arfi, comm. pers. ).

Mean annual distribution of the “upwelling criterion” (°C*days) defined as the product of the number of days in one block of fifteen days (1978-
1985) in which the SST is less than 26°C by the temperature difference between the mean temperature in each block to that reference value of
26°C. The location of the coastal stations here considered are mentionned on the map above (Arfi, pers. comm. ).
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jours en 1984) et des minima de profondeur de la thermo-
cline (52 jours en 1983 mais 28 jours en 1984) entre
I’équateur et la cote; décalage également entre les dates de
déclenchement des «upwellings» & 1’équateur (40 jours) et
a la cote (16 jours), entre 1983 et 1984;

- extension méridienne de la pente ascendante de Ia ther-
mocline ( 250-300 km) en 1983 et 1984 bien supérieure au
rayon de déformation de Rossby (69km), calculé pour un

systeéme a deux couches (f'[g*Ap/p*h h,/(h,+h,)]'2) ; cette
extension est cohérente, comme il sera vu plus loin, avec le
développement en latitude du courant de Guinée (CG).

Toutes ces observations confirment les incohérences men-
tionnées dans la partie introductive, et montrent de manié-
re évidente que I’on ne peut pas réduire le déclenchement
de I’«upwelling» cétier ivoirien d’été boréal, et a fortiori
celui d’hiver boréal (I'indice d’«upwelling» est faible,
voire nul, a ’est de 1°W) a la propagation d’une onde de
Kelvin cétiere.

D’autres processus physiques doivent donc étre considé-
1és, tant 2 'Equateur qu'a la cote, tels: le forcage dii au
vent (local et extra-local), la diffusion turbulente, les
advections horizontale et verticale...

DISCUSSION

Equateur

Forcage local

L’évolution comparée des distributions du vent et du
champ thermique & 0°,4°W (fig. 3) montre que :

- la SST (immersion 10 m) décroit quand l’intensité des
Alizés de Sud-Est croit ; cette décroissance dure tant que

la composante zonale (1,) de la tension du vent reste néga-
tive ; le minimum de SST est atteint environ soixante jours

Tableau 1

Valeurs de la corrélation (r) entre les composantes zonales (T,) de la
tension du vent (dynes/cm?) & 0°-4°W et & 1°N-29°W (SPP) avec la
température de surface (SST : °C) & 0-4°W pour des déphasages
dans le temps respectivement de 0, 1, 2 et 3 mois. Les intervalles de
confiance (I.C.) correspondent au seuil de probabilite de 95 %.

Correlation values (r) between the zonal components (t,) of the
windstress (dynesicm?) at 0°-4°W and at 1°N-4°W (SPP) with the
sea surface temperature (SST: °C) at 0-4°W for time lags of
respectively 0, 1, 2 and 3 months. The confidence intervals (1.C.)
correspond to the 95 % statistical level. ’

Tableau 2

Identique au tableau 1 mais pour la profondeur de 1’isotherme 20°C
(D20) a 0-4°W, assimilée  la profondeur de la thermocline.

Identical to Table 1 but for the depth of the 20°C isotherm 20°C
(D20) at 0-4°W, representative of the depth of the thermocline.

x 1

apres I'intensification du vent (Colin et al., 1987) S
- 1a SST croit quand la composante zonale de la tension du

vent (T,) devient positive ; I’intensité de la composante

méridienne (7,) de la tension du vent n’a que peu d’effet
sur les fluctuations de 1a SST.

11 existe toutefois des périodes au cours desquelles :

- la SST reste minimale bien que la composante zonale de
la tension du vent soit proche de zéro, en fin d’été boréal
par exemple ;

- la SST reste maximale bien que la composante de la ten-
sion du vent soit négative, mais faible en hiver boréal.

Cette disparité se traduit par un coefficient de corrélation
non significatif (0,30) au seuil de probabilité de 95 %
(0,44) entre les moyennes mensuelles de la composante
zonale de la tension du vent et de la SST 4 0°,4°W (tab. 1).
Toutefois, ce coefficient devient significatif, respective-
ment 0,65, 0,82 et 0,82 pour des retards de la SST de un,
deux et trois mois (ce retard s’explique par le temps que
met la thermocline, pour une intensité de vent donnée en
régime impulsionnel, pour atteindre la surface), ces
échelles de temps devenant alors compatibles avec celles
associées an guide d’onde équatorial (Cane, 1979).

En subsurface, les évolutions de Ia composante zonale de la

tension du vent (T,) et de la profondeur de I’isotherme
20°C représentative de celle de la thermocline (D20 & 0°-
4°W), présentent aussi certaines similitudes (fig. 3):

- D20 décroit (Ia thermocline remonte) quand T, croit néga-
tivement aprés ’intensification des Alizés de Sud-Est;

- D20 croit quand Tx devient positif.

Cette variabilité concomitante des valeurs mensuelles

moyennes de Tx et de D20 a 0°- 4°W reste cependant faible-
ment significative (0,51), au seuil de probabilité de 95 %
(tab. 2) ; cette liaison linéaire devient forte, respectivement

r SST (0 | SST (1 | SST 2 | SST (3
. 0.30 0.65 0.82 0.82
X GG
0.85 0.84 0.65 0.32
Tx SPP
0.44 045 0.46 0.48
r D20 (0f| D201 | D202 | D23
3
. 0.51 0.76 0.81 0.60
X GG
0.83 0.61 0.16 0.08
x SPP

0.44 0.45 0.46 0.48
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0,76 et 0,81, en considérant un retard de D20 de un et deux
mois. Ce décalage dans le temps correspond, en appliquant
un modéle lindaire simple type «formulation d’Ekman»
(Colin et al., 1987), au temps mis par la thermocline pour
atteindre la surface. Le vent local ne peut toutefois pas,
comme pour la surface, expliquer ’intégralité des évolu-
tions de la température ; en effet :

- ’intensité de T,, par apphication de ce modgéle, ne peut
justifier que la moiti€ en 19§3 et le tiers en 1984 du dépla-
cement vertical total de D20 observé (Colin et al., 1987) ;

- D20 décroit avant que T, ne croisse négativement
(Weisberg et Colin, 1986) ; ce point sera abordé plus en
détails plus loin ;

- D20 présente un minimum secondaire en novembre
(1983), alors que la composante zonale de la tension du
vent est positive, ¢’est-a-dire de direction favorable & un
«downwelling» et non & un «upwelling» (Colin et al.,
1987).

En résumé, eu égard: a) au déphasage trop important qui
apparait entre les fluctuations du vent et celles de la SST
pour la surface ; b) & I’impossibilité en subsurface d’expli-
quer la totalité du déplacement ascendant de la thermocline
en été boréal et en automne, le vent local ne peut pas étre
tenu pour le seul mécanisme physique responsable du
déclenchement de I’ «upwelling» d’été boréal a 0-4°W.

Forgage éloigné

La corrélation entre les enregistrements de SST et de D20 a

0°,4°W et la composante zonale (t,) de la tension du vent &
SPP (1°N,29°W) est aussi fortement significative, respecti-
vement 0,85 et 0,83 (tabl. 1 et 2) pour un déphasage de zéro
4 un mois. Si ce coefficient reste significatif avec la SST
pour des retards de un (0,84) et deux mois (0,63) en accord
avec les études antérieures (Servairf et al., 1984), il décroit
en revanche trés fortement pour D20 ot la corrélation n’est
plus que de 0,16 pour un retard de deux mois (tab. 2). Il y a
donc aussi, dans la plage de temps 0-2 mois pour la SST et
0-1 mois pour D20, une possibilité d’influence du vent de
SPP sur le champ thermique observé a 0-4°W.

Le vent & SPP (ou s’exergant a I’ouest de ce point) ne peut
toutefois pas expliquer, en ét€ boréal, I’intégralité de la
variabilité thermique observée a 0°-4°W, tant en surface
qu’en subsurface:

- les décroissances de la SST et de D20 a 0°- 4°W préce-
dent de un mois en 1983 et de deux mois en 1984, les dates
d’intensification du vent & SPP (cf. fig. 9 dans Colin et
Garzoli, 1987). Weisberg et Colin (1986) ont expliqué la
présence de cette remontée par référence aux simulations
d’un modele linéaire simple (Weisberg et Tang, 1983 et
1985).

- D20 présente en novembre un minimum secondaire.
Philander et Pacanowski (1986) I’attribuent au maximum
secondaire négatif qui apparait en octobre-novembre dans
la composante zonale de la tension du vent «climatique»
(Hellerman et Rosenstein, 1983) ; ce maximum n’existe
toutefois pas & la méme longitude dans le champ de vent
observé (Colin et Garzoli, 1987). Weisberg et Colin (1986)

ont montré que la présence de ce minimum pouvait aussi
s’expliquer par référence au guide d’onde équatorial : il
correspondrait au passage de 1’onde de Kelvin équatoriale
excitée en mai-juin lors de I'intensification des Alizés de
Sud-Est aprés réflexion aux frontiéres Est et Ouest, la
vitesse de propagation correspondant en moyenne 2 celle
du second mode barocline, mode dominant en zone équato-
riale atlantique (Philander et Pacanowski, 1980 ; Weisberg
et Tang, 1983 et 1985 ; McCreary et al., 1984).

Pour appréhender la variabilité de la température en un
point de 1’équateur, il est donc nécessaire de connaitre la
distribution du champ de vent (intensification et relaxation)
sur I’ensemble du bassin équatorial comme le suggéraient
les modéles. Les données de vent et de température
recueillies & des points fixes équatoriaux au cours du pro-
gramme FOCAL/SEQUAL auront donc permis non seule-
ment une confirmation du contenu théorique de ces
modgeles, mais aussi de constituer une référence «surface
mer» pour les champs de vent FOCAL/SEQUAL (Tourre
et Chavy, 1987) déduits des observations de ’ECMRWEF
(European Center for Medium Range Weather Forecasts),
et de comprendre certaines observations antérieures ponc-
tuelles (Miller, 1981).

D’autres mécanismes sont toutefois susceptibles de contri-
buer & la variabilité thermique saisonnig¢re observée a O-
4°W : transfert d’énergie a Uinterface air-mer, mélange
induit par le fort gradient vertical de la composante zonale
des CES (Courant Equatorial Sud) et SCE (Sous-Courant-
Equatorial), diffusion turbulente...

Nous allons montrer que 1’évaluation de ces différents
termes permet de préciser les conclusions avancées ci--
dessus.

Autres mécanismes physiques

Les profils verticaux de température & 0-4°W montrent, en
toutes saisons, la présence d’une couche homogéne dans la
partie supérieure. Entre le printemps et I’été, c’est essen-
tiellement la température de cette couche qui varie et non
son épaisseur qui est égale en moyenne & 25 m (Colin et
Rual, 1982 ; Houghton et Colin, 1987). L’équation de la
chaleur, intégrée verticalement pour une couche de mélan-
ge d’épaisseur «H», s’exprime par Ia relation :

oT/ot - Q/p.H.C =
- (LOT/oX + V.OT/dy + 1/H.We AT + VFV' T") )

oll x,y,z représentent les axes orientés positivement vers
I’Est, le Nord et de bas en haut, u,v,w les composantes
zonale, méridienne et verticale de la vitesse du courant, “9”

les dérivées partielles, p la masse volumique et C la capaci-
té calorifique de 1’eau de mer. Les termes du premier
membre indiquent les variations temporelles de températu-
re de la couche de mélange et le flux de chaleur a I’interfa-
ce air-mer. Les deux premiers termes du second membre
concernent respectivement 1’advection horizontale dans les
directions x et y, le troisieme I’advection verticale moyen-
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Enregistrements de température (°C) et de la composante zonale (u) de la vitesse du courant (cm/s) 2 I’immersion 10 m a 0-4°W et 0-15°W
pendant le programme FOCAL/SEQUAL.

Temperature ( °C} and zonal component (u) of the current speed (cm/s) at 10 m depth at 0-4°W and 0-15°W during the FOCALISEQUAL
experiment.
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Distributions mensuelles moyennes, en fonction de la profondeur (10-100 m) et du temps (février 1983 a aofit 1984) & 0-4°W, des écarts-type (E.
C.) des composantes zonale (u) et méridienne (v) de la vitesse du courant, .

Monthly mean distributions versus depth (10-110 m) and time (February 1983 to September 1984) at 0-4°W of the Standard Deviations (E. C.) of
the zonal (1) and meridional (v) components of the current speed.
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ne olt We est la vitesse d’entrainement et AT le saut ther-
mique 2 la partie supérieure de la thermocline, le quatriéme
la diffusion turbulente des fluctuations (écart & la moyenne)
du vecteur vitesse du courant et de la température dans les
trois dimensions.

Variabilité temporelle de la température

Les enregistrements de température montrent une décrois-
sance moyenne de 4,5°C en deux mois de la couche de
mélange (fig. 3), ce qui conduit & une perte de chaleur de
103 W/m? pour I’épaisseur considérée. La faible amplitude
(0,6°C) de 1’anomalie du cycle saisonnier moyen de la SST
4 0-4°W (Servain et al., 1985) conduit & une imprécision de
cette valeur qui n’excéde pas 12 W/m?2

Flux de chaleur 4 ’interface air-mer

Une estimation peut &tre obtenue & partir des valeurs «cli-
matiques» moyennes (Hastenrath et Lamb, 1978 ;
Esbensen et Kushnir, 1981 ; Hsiung, 1986). Ces valeurs
présentent cependant des différences importantes, souvent
de 'ordre de 20 W/m? bien que calculées & partir des
mémes données (!) ; elles sont imputables a la nature non-
linéaire du flux et aux méthodes utilisées : a) Hastenrath et
Lamb, Esbensen et Kushnir ont quantifié ce flux a partir
des distributions mensuelles moyennes, alors que Hsiung
I’a calculé en moyennant chaque terme ; b) le maillage
retenu est de 5 x 5°, excepté pour Hastenrath et Lamb qui
utilisent 1 x 1°; c) les procédures de lissage sont diffé-
rentes.

Dans cet article la méthode de Hastenrath et Lamb sera
retenue, par souci de cohérence avec 1’évaluation du flux
faite dans la zone de convergence située plus au Nord
(2°N-3°N) par Houghton et Colin (1987). Les cartes men-
suelles moyennes indiquent & 0-4°W, de mai a juillet, un
accroissement net du flux de chaleur de 30 W/m?.

Advection horizontale

Le terme u.0T/0x est évalué a partir des valeurs mensuelles
moyennes de courant et de température obtenues a 1’équa-
teur, de mai 2 juillet, & I'immersion 10 m, sur les deux
mouillages de surface positionnés a 4°W et 15°W
(Weisberg, comm. pers.) ; I’évaluation de v.dT/dy est obte-
nue en associant la composante méridienne de la vitesse du
courant mesurée sur le mouillage & 0-4°W aux coupes
thermiques AXBT hebdomadaires en été et campagnes
saisonniéres le long de 4°W. Les deux années d’observa-
tion (fig. 6), conduisent & une valeur moyenne de u.dT/ox =
- (5,3 1,1) x 107 °C/s pour la période de temps considé-
rée, soit & un gain de chaleur moyen de 51 = 10 W/m? (la
température décroit d’Est en Ouest car ’axe de la divergen-
ce équatoriale est décalé dans la direction NW-SE). La
valeur moyenne de «v» dans la couche 10-35 m, de mai 2
juillet, est de - 11 cm/s en 1983 et de - 5 cm/s en 1984
{Houghton et Colin, 1986) ; elle est respectivement asso-
ciée 2 un gradient thermique méridien positif (calculé

sur 2° de latitude), de 8,3 x 108 °C/cm en 1983 et de
4,6x10%°C/cm en 1984 ; la quantité moyenne v.dT/dy =
- (5.,2 + 1,5) x 1077 °C/s conduit & un gain de chaleur
moyen de 58 £ 15 W/m?2 Les marges d’erreur sont esti-
mées (seuil de probabilité 95 %) a partir des distribu-

tions mensuelles moyennes des écarts-type de «u», «v»
(fig. 7) et «T» (figure non montrée), calculées par référen-

ce aux données brutes (At = 15mn) a chaque niveau ; elles
sont particuliérement élevées en été par suite de la présen-
ce d’ondes de forte amplitude forcées par I’atmosphere
(Colin et Garzoli, 1988).

Advection verticale

Le flux vertical de chaleur apparait dans les termes «entrai-
nement» et «diffusion turbulente» (cette quantité sera éva-
luée au paragraphe suivant). Le flux d’ «entrainement»

moyen peut &tre approché par la quantité 1/H.We.AT

(McPhaden, 1982) dans laquelle H, AT et We représentent
’épaisseur de la couche homogene, le saut de température
de la thermocline & la base de la couche homogéne et la
vitesse verticale d’entralnement définie par We = oH/ot +
w (- H) olt H/t et w (- H) indiquent respectivement la
variabilité temporelle de I’épaisseur de la couche homoge-
ne et la vitesse verticale a la base de cette couche.
«H» est constant entre mai et juillet (fig. 2 dans Houghton
et Colin, 1987) ; dH/dt est donc nul, voire trés faible ; pour
obtenir par ce seul terme un refroidissement de la couche
homogeéne comparable & celui observé, il faudrait appro-
fondir la base de cette couche de 102 m (1),

«w (-H)» est estimé a partir du déplacement vertical de
I'isotherme 23°C (située & la partie supérieure de la ther-
mocline) ; les enregistrements indiquent un déplacement
moyen de 25 = 2 m en 45 % 2 jours soit (6,4 +£0,9) x 107
m/s (cf. fig. 3 dans Colin et al., 1986). Cette vitesse,
associée au gradient thermique vertical 0T/0z observé a
cette période (0,2 °C/m, fig. 8 dans Colin et al., 1986)
entre la base de la couche homogene et la partie supérieure
de la thermocline, induit un saut moyen de température :

AT =-w(-H).At.dT/9z=-6,6°C

>

pendant le temps At considéré (deux mois). Cette décrois-
sance de la température de la couche homogene, supérieure
a celle mesurée (4,5°C) pour la méme période de temps,
suffirait & elle seule a expliquer le refroidissement observé
3 0- 4°W. Cette quantité correspond 2 la réponse dyna-
mique de 1’océan au forcage exercé par la tension du vent
(local et extra-local). Le refroidissement moyen associé a

cette quantité 1/H.We.AT est de 136 + 19 W/m?2.

Diffusion turbulente verticale

Elle correspond au terme o(w’.T")/dz qui est inclus dans la
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quantité V¥V'T" ; il représente, en régime permanent, une
estimation du flux de diffusion turbulente 2 travers 1a ther-
mocline, par opposition au flux d’entrainement calculé ci-
dessus, qui est par définition nul quand We = 0. En
I’absence de mesures directes de la quantité w’.T’, une
estimation peut étre obtenue & partir des mesures de dissi-
pation d’énergie (@) dans la couche de surface (Caldwell
et al., 1980) par la relation : .

w. T =-K,/p.0T/dz < (A.@/N? . 0T/oz @)
w.T’ < A@/ge

ol K, est le coefficient de diffusion turbulente verticale de
la chaleur majoré par celui de la vitesse, N la fréquence de
Vaisald, A = 0,2 (coefficient constant, Osborn, 1980), g =

9,81m/s? ( gravité), p = 1,023 x 10 kg/m3, e =2 x 10 /°C

(coefficient d’expansion thermique) et dT/0z = 0,2°C/m.

Une valeur moyenne de @ = (1,4 £ 0,25) x 103 cm?(s® a été
obtenue par Crawford et Osborn (1981) pour la zone équa-
toriale de I’Océan Atlantique ce qui équivaut, pour 1'épais-
seur de la couche considérée, a un refroidissement moyen
de 63 = 11 W/m?, quantité importante certes, mais cepen-

1983

dant insuffisante pour induire, par mélange vertical turbu-
lent, la perte de chaleur observée.

Diffusion turbulente horizontale

Ce terme correspond & la quantité d (u”.T")/0x + 9 (v’.T")/dy
estimée & partir des fluctuations observées par rapport aux
valeurs mensuelles moyennes obtenues aux points fixes 0-
4°W et 0-15°W (fig. 8). Bien que les quantités u’.T" soient
élevées de mai 4 juillet 4 0-4°W (55°C cmy/s) et & 0-15°W
(38°C cmy/s), le gradient zonal reste cependant faiblement
positif. Sa contribution correspond & un refroidissement de
9 + 3,5 W/m?, les épaisseurs des couches homogenes a
0-4°W et 0-15°W étant du méme ordre de grandeur.

Les valeurs mensuelles moyennes de v’. T’ montrent, de
mai & juillet, une valeur moyenne négative de-10,5 °C.cm/s
(- 12 en 1983 et - 9 en 1984) entre les immersions 10 et
35 m (fig. 8), avec un écart-type de 4°C.cm/s ; aux immer-
sions supérieures 60, 85 et 110 m, cette quantité n’est pas
significativement différente de zéro. Le co-spectre de v’ et
T* montre que les 2/3 (- 6 £ 1 °C.cm/s) sont contenues a
1984
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Distributions mensuelles moyennes, en fonction de la profondeur (10-110 m) et du temps (février 1983 & septembre 1984) & 0-4°W des
fluctuations de : a) la composante méridienne (v*) de la vitesse du courant ; b) du produit v.T" ott T indique 1a température ; et ¢) la composante

zonale (u*) de la vitesse du courant.

Monthly mean distributions versus depth (10-110 m) and time (February 1983 to September 1984) at 0-4 W of the fluctuations of : a) the
merional component (v') of the current speed ; b) the product v'.T" where T is the temperature and (c) the zonal component (') of the current

speed.
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I’équateur dans la plage dix-vingt jours (Houghton et
Colin, 1987). A la bordure Nord prise & 2°N (latitude
moyenne de la zone de convergence), 0T/dy déduit des
coupes FOCAL a 4°W en été, est inférieur dans un rapport
de 1 2 4 en moyenne au gradient équatorial calculé au
niveau du front thermique ; il est estimé que T’ varie dans
les mémes propottions; quant & v’, en 1’absence de mesures
en continu, il est estimé &tre au maximum €gal au v’ équa-
torial. Ce gradient correspo?nd 4 un refroidissement maxi-
mal moyen de 40 = 7,5 W/m? Ce terme est également res-
ponsable, & concurrence de 60 %, du refroidissement de la
forte couche homogéne observée entre 1’équateur et la
cote, du printemps a 1’été (Houghton et Colin, 1987). Le
refroidissement total (49 + 11 W/m?) est représenté, pour
84 %, par le gradient méridien. Les marges d’erreur (seuil
de probabilité 95 %) sont estimées a partir des écarts-type
mensuels moyens (figure non montrée) calculés par réfé-

rence aux données brutes (At = 15 mn).

Bilan total

L’addition de tous les termes du second membre de 1’équa-
tion (1) équivaut a un refroidissement global de 139 £ 66
W/m?, a comparer aux 133 £ 32 W/m? du premier membre.
Aux erreurs de mesure qui sont importantes (évitage du
mouillage, vibrations sur la ligne, précision des mesures,
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faible densité des observations disponibles), ce calcul
conduit néanmoins & des valeurs moyennes qui s’équili-
brent globalement. Il montre que la part du refroidissement
liée au vent (déplacement vertical moyen de la thermocli-
ne) et 4 la diffusion turbulente verticale, représente les 4/5
du refroidissement total du second membre de I’équation
(1). Sans étre exhaustive, cette évaluation est intéressante,
car elle permet d’estimer les parts respectives des diffé-
rents termes.

Cote

Forcage local

Le vent local et la température sont aussi en phase a 5°N,
4°W en certaines périodes de 1’année (fig. 4 et 9) :

- la SST et D,, décroissent apres ’intensification des Alizés,
mai-juin en 1983 et début juin en 1984 (Colin, 1988) ;

- la SST et D,, sont minimales quand V, (composante
zonale de la vitesse du vent) est maximale et positive, de
juin 2 aoft, la direction du vent devenant alors parallele a la
cote, et par conséquent favorable au déclenchement d’un
«upwelling» d’Ekman ;

- 1a SST et D, croissent quand V, décroit.

Un coefficient de corrélation (r) de - 0,55 caractérise cette
dépendance linéaire entre la composante zonale de la vites-
se du vent (V,) et la température (tab. 3). Cette liaison est
maximale (- 0,71), et reste significative (- 0.57) pour des
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Distributions : a) de la température (°C) de I’air (Ta) & WR et de la surface de la mer (SST) & CS ; b) de la composante zonale (m/s) de la.vitesse
du vent (la cote est orientée Est-Ouest) 3 WR (hauteur 27 m au-dessus du niveau de la mer) du 8 février au 16 aofit 1983 et du 26 avril au 31
décembre 1984 (cf. fig. 1). La ligne en tiretSs indique la valeur moyenne de 4 m/s (adapté de Colin, 1988).

Records of: a) air (Ta) at WR and sea surface (SST) temperature (°C) at CS; and b) zonal component (mls) of the wind speed (the orientation of
the coast is east-west) at WR (H = 27 m above sea level) from February 8 to August 16 in 1983 and from April 26 to December 31 in 1984. The
dashed line indicates the 4 mls mean speed (adapted from Colin, 1988).

Tableau 3

Valeurs de la corrélation (r) entre la composante zonale (Vx) de la
vitesse (m/s) du vent 8 WR et 1a SST &4 CS & Abidjan (Cbte d’Ivoire ;
cf. fig. 1) pour des déphasages de 0, 1, 2 et 3 mois. Les intervalles de

confiance (I.C.) correspondent au seuil de probabilité de 95 %.

Correlation values between the zonal component (Vx) of the speed
(mis) of the wind at WR with SST at CS at Abidjan (Ivory Coast ;
see Fig. 1) for time lags of respectively 0, 1, 2 and 3 months. The
confidence intervals correspond to the 95 % statistical level.

r T T TQ T3
Vg 0.55 0.71 0.57 0.34
LC. 0.44 0.45 0.46 0.46
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- . [
retards de température (SST et D,y) de un et deux mois. dominant) le long de 4°W, sont du méme ordre de grandeur”
L’application d’un modele linéaire simple barocline (Gill, que les vitesses instantanées observées (Colin, 1988). CG
1982) : présente deux maxima, respectivement en €té (maximum
principal) et en hiver, confirmant ainsi les mesures directes
antérieures (Lemasson et Rébert, 1973) et la circulation
déduite des données «historiques» (Richardson et McKee,

nN=(1/gh) t.exp(-yh)

v =-(t/fh).[1-exp (- y/)] 1984 ; Arnault, 1987). Le maximum d’été est associé au

développement maximal du CCEN (Contre-Courant Equa-

oum,c, T, g, h,t,y, 1, Vet f représentent respectivement torial Nord), et est en phase avec la variation en latitude du

le déplacement vertical de I'interface (profondeur de la maximum de la composante verticale du rotationnel négatif

thermocline) entre la couche homogene et I’océan profond, du vent qui est centré sur 2°N-3°N (fig. 10), étendant ainsi

la vitesse des ondes longues de gravité dans un systéme a 3 la partie Est les résultats antérieurs de Katz et Garzoli

deux couches (¢ = SQRT(g’h,*hy/h,+h,)), 1a tension du (1982) pour les parties centrale et Ouest. En hiver, en
vent a la surface (0,23 dynes/cm? pour V, =4 m/s), la gra- revanche, ce rotationnel négatif est: a) limité 4 la moitié Est

vité réduite (g Ap/p), I’épaisseur de la couche de surface, le du bassin ; b) d’intensité plus faible ; c) situé plus au Sud.

- temps, la distance 2 la cote, le rayon interne de déformation Cette diminution est compensée toutefois par la progres-
de Rossby (c/f), la composante méridienne de la vitesse du sion vers le Sud du fort rotationnel positif du vent centré

courant et le parametre de Coriolis (2w sin@ ol @ est la entre le Sénégal et la Guinée, et repoussé en été sur le
P Poue Maroc et la Mauritanie (fig. 10). Cette relation «rotationnel

latitude du lieu considéré) conduit a : . o Ny s . P
- des temps (36 1983 et de 66 jours en 1984) mi du vent - intensité CG» peut étre évaluée a partir de la théo-
pS (30 jours en et de bb jours en 18 rie de Sverdrup (Lacombe, 1965) :

par I'interface pour atteindre la surface ;
- une distribution méridienne de la SST ;
- une distribution verticale de 1’intensité de la composante
méridienne (Sud en surface et Nord en profondeur) de la

u = (Ax/p H 2 w Cos®) [tg®. Tot, T, + R . d/dy (rot, T,)]

vitesse du courant; ol Toft, T, représente la composante verticale du rotationnel
comparables & ceux observés (Colin, 1988). de la tension du vent en surface, R le rayon de la terre, H la
profondeur de [a thermocline considérée comme niveau de
Togte}fois, compte tenu de la : frottement nul, Ax la distance du point considéré a la bor-
- différence importante observée dans les temps des dépla- dure Est prise pour origine, les autres unités ayant été défi-
cements ascendants de la thermocline entre 1983 et 1984 nies antérieurement.
imputable non aux valeurs de T, (elles sont du méme ordre
de grandeur), mais aux immersions respectives initiales de 1’application de ces relations aux distributions mensuelles
la thermocline, 55 m en 1984 et 40 men 1983 ; moyennes du vent FOCAL/SEQUAL (Tourre et Chavy,
- présence d’une pente positive de la thermocline bien 1987), de mai i aofit, conduit & une valeur positive de la
plus faible (pour un méme déplacement vertical de la composante zonale (u) moyenne de la vitesse du courant de
thermocline a la c6te) que celle que 1’on observerait en 56 cm/s entre 2°30N et la cote a 4°W, c’est-a-dire du méme
présence du seul «upwelling» d’Ekman 2 la cdte (rapport ordre de grandeur que les mesures directes «instantanées»
de0,23a1); effectuées en 1983 (70 cm/s fin avril-début mai et 35 cm/s
c) présence d’un refroidissement secondaire des eaux de début aoiit), et/ou en 1984 (80 cm/s a la mi-juillet). En
surface, en hiver boréal, mais par vent faible, hiver (novembre 2 février), la vitesse calculée 2 4°W 2 la
la distribution du vent local & la cbte ne peut, comme pour cbte est de 29 cm/s a comparer aux vitesses instantanées
1’équateur, expliquer 1'intégralité des fluctuations obser- observées, 45 cm/s en février 1983 et 30-40 cm/s en février
g vées, a 1’échelle saisonnigre, dans le champ thermique. La 1984 ; I'imprécision sur la valeur du rotationnel (et donc
v profondeur de la thermocline &/prés de la coOte est donc sur la vitesse calculée), pour une profondeur donnée de la
“ dépendante de l'action. d’autres mécanismes physiques, tel thermocline, est plus grande en cette saison car la ZCA
I’ajustement géostrophique au courant de Guinée. évolue entre la cdte et I’équateur. La présence d’un maxi-
mum secondaire de flux Est en hiver boréal avaient conduit
Forgage éloigné certains auteurs (Boisvert, 1967 ; Longhurst, 1970) a asso-
., cier CG au courant des Canaries, le CCEN disparaissant
‘ Ingham (1970) et Philander (1979) avaient proposé 1’ajus- totalement en cette période de 1’année (Garzoli et Katz,
! tement géostrophique de la thermocline au courant de 1983).
l Guinée (CG) comme mécanisme physique responsable du
: refroidissement des eaux de surface le long de la cote L'influence du rotationnel du vent sur la circulation de sur-
i (5°N), en éié boréal. Les observations FOCAL/SEQUAL face et la distribution dé 1a thermocline associée, le long de
i montrent que : a) la pente de la thermocline de la cdte vers la cote, dans le Golfe de Guinée, a été indirectement mon-
51;, le large a 4°W et a I'Est de 4°W, est cohérente avec les trée par Philander et Pacanowski (1986) 2 partir de simula-
i extensions méridienne et zonale du courant de Guinée tions du modéle tri-dimensionnel et non-linéaire du GFDL
|‘ mesuré en été et en hiver (Hénin er al., 1986 ; Houghton et (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory de 1'Université
Colin, 1986); b) les vitesses géostrophiques déduites de la de Princeton, USA). Les auteurs, en plagant un mur fictif 2
distribution de la densité (]a température estle paramétre la longimde 35°W et en «forgant» le modele par la compo-
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Cartes de distributions moyennes du rotationnel de la vitesse du vent moyen de surface ECMRWF en février et aolit 1983, 1984. Les valeurs négatives du

rotationnel (sens anticyclonique) sont en traits pointillés. Les unités sont en 10 571 (adapté de Tourre et Chavy, 1987).

Maps of the ECMRWF mean wind speed curl in February and August 1983 and 1984. The negative values (anticyclonic sense) are represented by dashed lines.
The units are in 1075 57! (adapted from Tourre and Chavy, 1987).
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Simulations verticale (0-300 m) et méridienne (20°S-10°N) de la température (°C) et de la composante zonale (cm/s) de la vitesse du courant
obtenues le 15 juillet le long du méridien origine par le modéle du GFDL quand ce dernier est forcé : a) uniquement par la composante zonale
(indépendante de la latitude) de la tension du vent «climatique» d'Hellerman et Rosenstein (1983) ; b) par 'ensemble de ce vent «climatique»
(adapté de Philander et Pacanowski, 1986 ; ¢f. texte pour informations complémentaires).

Vertical (0-300 m) and meridional (20°5-10°N) simulated distributions of the temperature (°C) and zonal component (cmls) of the speed of the
current in July 15, along the 0°W meridian when the GFDL model is forced by: a) only the zonal component (independent of latitude) of the
“climatic” windstress of Hellerman and Rosenstein (1983) and b) the whole “climatic” windsiress field (adapted from Philander and

Rosenstein, 1986 ; see text for more informations).

sante zonale du vent «climatique» (Hellerman et
Rosenstein, 1983) 4 I’équateur, sans variation latitudinale,
constatérent, en été, la totale disparition de la pente méri-
dienne de la thermocline et du courant de Guinée 2 la c6te
(fig. 11 a). Par rapport & la situation «normale» (fig. 11 b),
qui est cohérente avec celle observée a la méme période ,
cette simulation montre que les fluctuations de température
et de courants a la cote ne dépendent pas de la distribution

N

saisonnicre de la compcésante zonale de la tension du vent &
I’équateur, mais a contario du rotationnel de ce vent, nul
dans ce cas de figure. Les auteurs concluent alors que, «si
le vent & ’équateur détermine la réponse de la couche de
surface a I’équateur dans le Golfe de Guinée, il joue un réle
négligeable dans le déclenchement des «upwellings»
cOtiers observés en été boréal (et a fortiori en hiver) le long
de la cote (5°N) ; ces derniers dépendent étroitement des
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modifications d’intensité des composantes du vent et de
son rotationnel sur I’ensemble du Golfe de Guinée». Ces
conclusions confirment celles déduites des observations
effectuées pendant le programme FOCAL/SEQUAL.

CONCLUSIONS

Les observations effectuées pendant le programme franco-

américain FOCAL/SEQUAL;?, programme réalisé en 1983 -

et 1984 sur ’ensemble du bassin équatorial atlantique,
auront permis, tant par leur diversité que par leurs quantité
et qualité, de mieux appréhender les mécanismes phy-
siques liés aux «upwellings» équatorial et cotier le long du
méridien 4°W. C’est ainsi qu’a 1’équateur, 1’évaluation des
coefficients de corrélation entre les valeurs de la compo-
sante zonale de la tension du vent et la température (SST et
profondeur de la thermocline) semblent montrer que le
refroidissement de la couche homogéne de surface est,
pour une grande part, di 4 la remontée de la thermocline
induite par la dynamique océanique en réponse 2 la distri-
bution du vent & 0-4°W et & 1’Ouest (1°N,29°W) de ce
point. La remontée de la thermocline en février-mars et le
minimum de profondeur de la thermocline en novembre ne
peuvent pas €ire expliqués par la distribution du vent local
et seraient a rattacher au guide d’onde équatorial
(Weisberg et Tang, 1985) : 1a premiére apparait en période
de cessation des alizés de Sud-Est, et pourrait étre induite
par la propagation d’une onde de Kelvin d’«upwelling»
née de la réflexion sur le bord ouest de ’onde de Rossby
engendrée dans la partie équatoriale Ouest ; le second, qui
apparait par vent de Sud-Ouest, pourrait étre 1ié au passage
de I’onde de Kelvin d'«upwelling» induite par 1’intensifi-
cation des Alizés de Sud-Est au printemps aprés réflexion
aux frontieres Est et Quest. La diffusion turbulente (verti-
cale et horizontale) contribue pour une part importante (45
% d’aprés notre évaluation) au refroidissement total théo-
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