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Résumé

Cette thèse porte sur l’application du filtre SEEK (Singular Evolutive Extended Kalman filter),
un système d’assimilation de données pour les modèles océaniques, au contrôle d’une configuration
du Golfe de Gascogne. Cette configuration au 1/15̊ , emboîtée dans une configuration au 1/3̊ de
l’Atlantique Nord à travers l’emploi de Conditions aux Frontières Ouvertes (en mer), est dévelop-
pée à l’aide du modèle HYCOM (Hybrid Coordinate Ocean Model) à coordonnée verticale hybride.
L’étude porte essentiellement sur la paramétrisation de l’erreur modèle dans le filtre SEEK, et plus
généralement dans les filtres de Kalman de rangs réduits, pour le contrôle des modèles régionaux.
Les paramétrisations classiques de ces systèmes d’assimilation, développés jusqu’à présent pour les
modèles de bassin, sont inadaptées à la complexité de la dynamique régionale. On utilise des mé-
thodes d’ensemble pour estimer de façon réaliste l’erreur modèle liée à la mauvaise détermination des
forçages aux limites, forçages atmosphériques et CFO, dont l’influence est a priori très importante
sur la dynamique régionale. La caractérisation des statistiques de l’erreur modèle est réalisée à l’aide
de la méthode des représenteurs qui montre l’impact de l’assimilation de divers types d’observations
pour le contrôle de l’état océanique. La propagation de l’erreur générée aux frontières ouvertes est
faible. Les bons résultats donnés par l’emploi de l’erreur liée aux forçages atmosphériques, pour
paramétrer le filtre SEEK dans des expériences d’assimilation de température de surface, que l’on
compare à ceux donnés par une paramétrisation plus classique, montrent l’apport de cette étude
sur l’erreur modèle.

Mots clés : océanographie physique, assimilation de données, modélisation régionale, erreurs de
modélisation, forçages atmosphériques, conditions aux frontières ouvertes, Golfe de Gascogne

Abstract

A data assimilation system for ocean models, the SEEK (Singular Evolutive Extended Kalman)
filter, is studied to control a Bay of Biscay configuration. This 1/15̊ configuration, nested in a 1/3̊
North Atlantic configuration, through the use of Open (sea) Boundaries Conditions, is developed
using HYCOM (Hybrid Coordinate Ocean Model). This study focuses on the parametrization of the
model error in the SEEK filter, and more generally in low rank Kalman filters, in order to control
regional models. Classic parametrizations of these data assimilation systems, which have been de-
veloped initially for basin models, are not adapted to the regional dynamics complexity. Ensemble
methods are used to get a realistic estimation of the model error due to bad determination of atmos-
pheric and open boundary forcings. These forcings influence is supposed to be very important on
regional dynamics. Model error statistics are characterized using the method of representers, which
demonstrates the impact of the assimilation of various type of observations to control the oceanic
state. The propagation of the error generated at open boundaries is weak. The use of the error due
to atmospheric forcings to parameterize the SEEK filter for surface temperature assimilation expe-
riments gives good results. Their comparison with those given by a more classical parametrization
shows the benefits of this study on model error.

Key words : physical oceanography, data assimilation, régional modeling, model error, atmos-
pheric forcings, open boundary conditions, Bay of Biscay
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Introduction





Introduction

Les récents progrès de l’étude de la circulation océanique, à travers ceux des systèmes d’obser-
vations de l’océan et de la modélisation numérique, ont été accompagnés par un besoin croissant
en prévision océanographique, dans un grand nombre de domaines d’activités. Tout comme celle
de la météorologie opérationnelle, qui a connu un développement bien antérieur, la mise en place
de l’océanographie opérationnelle à laquelle on assiste maintenant (avec la mise en œuvre de pro-
grammes internationaux comme GODAE, Global Ocean Data Assimilation Experiment, européens,
comme MERSEA, Marine EnviRonment and Security for the European Area, ou nationaux, comme
MERCATOR) est donc en grande partie motivée par ses applications utiles à la société, qui ont
largement dépassé le cadre purement scientifique de la compréhension des écoulements océaniques.

Les besoins de prévision océanique en zone côtière sont tout particulièrement sensibles du fait de
la proximité d’une activité humaine intense. Ces besoins peuvent par exemple être liés aux activités
de navigation et de pêche (intensifiées près des côtes), de constructions “off-shore” (en particulier
pour le domaine de l’énergie), de gestion des problèmes de pollution... La prévision océanique en
zone côtière concerne également les activités militaires, et le financement de cette thèse par la DGA
(Direction Générale pour l’Armement) en collaboration avec le SHOM (Service Hydrographique et
Océanographique de la Marine), est lié aux besoins de la Marine nationale : un grand nombre de
ses opérations navales nécessite la connaissance d’informations précises sur l’océan dans des zones
géographiques limitées.

Ces besoins sont en général liés à la détermination de phénomènes aux échelles spatio-temporelles
très petites, tandis que les besoins de prévision sur les grands bassins sont plus généralement liés à
des questions climatiques. De plus, la dynamique océanographique des régions côtières est fortement
influencée par son interaction avec le fond marin (la bathymétrie), la présence des côtes, le phéno-
mène de marées, et les apports hydrologiques continentaux. Ces interactions donnent naissance à
une dynamique beaucoup plus complexe qu’en zone hauturière, sur des échelles spatio-temporelles
extrêmement variées, et pour laquelle de nombreux processus sont fortement couplés (avec l’appa-
rition de courants de rectification, d’ondes internes, de déferlements...). Aussi, de façon générale, la
modélisation et la prévision en zone côtière nécessitent l’emploi de modèles à haute résolution et le
traitement des processus adaptés.

Malgré la progression significative des moyens de calcul investis pour la modélisation océanique,
la résolution des modèles de bassins reste insuffisante à la description des phénomènes régionaux, et
donc, en particulier, en zone côtière. La résolution spatio-temporelle n’est pas le seul aspect limitant
les capacités d’un modèle de bassin à fournir des prédictions appropriées en toute zone régionale
qu’il couvre. La dynamique qu’il modélise, ou que l’on cherche avant tout à bien reproduire pour la
cohérence de la circulation globale, ne peut en général être tout à fait la même que la dynamique
appropriée à une zone régionale : pour les raisons précédemment évoquées, la dynamique en zone
côtière est ainsi bien moins linéaire, et bien plus inhomogène et anisotrope, que celle que l’on
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rencontre à grande échelle.
Cela rejoint le fait que, d’autre part, un modèle de bassin bien réglé l’est en général avec des

paramétrisations relativement globales, et de façon à reproduire en priorité certains courants cri-
tiques de sa circulation générale. Les critères de son réglage ne reposent donc pas sur la bonne
modélisation des phénomènes principaux de régions éloignées de ces courants. La modélisation des
bassins s’appuie tout particulièrement, pour les forçages atmosphériques à la surface de l’océan, sur
des données déterminées à grande échelle (Paiva et Chassignet, 2001), et le plus souvent inadaptées
au forçage de la circulation dans les domaines régionaux (Chelton et al. 2004, Koracin et al. 2004).

La pratique de l’assimilation de données en modèle de bassin a accentué cette différence de pro-
gression, en matière de qualité des prévisions globales ou de prévisions en zones régionales côtières,
car les fondements méthodologiques de l’assimilation de données et la disponibilité des observations
l’ont plus associée au contrôle des grandes échelles du modèle. En effet, les hypothèses sur lesquelles
elle se fonde tiennent de façon générale bien plus à la caractérisation de la circulation à grande échelle
qu’à celle de la circulation à haute résolution. En premier lieu, ces hypothèses sous-tendent le plus
souvent la linéarité du modèle. Elles supposent également une description statistique simplifiée des
erreurs commises sur les prévisions. Face à l’impossibilité, en pratique, de réaliser cette description
de façon fidèle à la réalité, les techniques d’assimilation les plus répandues ont été fondées sur la seule
prise en compte d’erreurs relativement homogènes, isotropes, et d’une faible complexité, ce qui ne
peut être raisonnable que pour la grande échelle. Le réseau d’observation, devenu relativement dense
pour la méso-échelle, en surface des océans, grâce à l’observation satellite, et plus particulièrement
grâce à l’observation altimétrique, ne l’est pas forcément pour les modèles régionaux. La donnée
d’observation altimétrique est d’ailleurs moins fiable près des côtes, d’une part parce que les effets
de marée rendent son diagnostic plus difficile, et d’autre part parce que les senseurs altimétriques y
ont des difficultés de mesure liées à l’alternance entre le survol des zones maritimes et terrestres.

Le développement des modèles régionaux, emboîtés dans des configurations de bassins, est la
partie essentielle de la réponse trouvée à ces difficultés pour la prévision régionale et surtout en
zone côtière. Les formulations et les systèmes associés d’emboîtements de modèles ont montré une
capacité raisonnable à imposer dans un domaine régional l’influence des courants à grande échelle,
tout en générant une dynamique proprement régionale. Avant tout, la modélisation régionale permet
d’accélérer de façon très importante l’augmentation de la résolution des modèles, puisque pour un
coût de calcul équivalent, le domaine étant fortement restreint par rapport à celui du bassin, la
résolution peut être bien supérieure. Mais, de plus, cette modélisation, avec la possibilité d’utiliser
une paramétrisation locale et de résoudre une dynamique appropriée à une région choisie, a permis
de caractériser des phénomènes extrêment locaux. Cependant, la difficulté d’une détermination
réaliste de la dynamique à grande échelle aux abords du modèle régional se pose toujours.

La mise en pratique de l’assimilation de données en modèle régional, et surtout en zone côtière,
n’a pourtant pas encore marqué la nette différence avec la mise en pratique de l’assimilation de don-
nées en modèle de bassin qu’elle nécessite. Outre les questions de méthodologie liées principalement
à la définition des erreurs paramétrées dans les systèmes d’assimilation, l’usage de réseaux d’obser-
vations différents n’a pas forcément bien été exploité. Malgré la plus faible densité d’observations de
surface, de données de profils verticaux (profils de courants, salinité, température), et de données
in situ en général (à l’aide de flotteurs, de balises, de mesures de campagnes...), les zones côtières
offrent des possibilités d’observations supplémentaires dont l’assimilation a relativement peu évalué
les potentialités, comme celles des mesures de courants de surface, que la mise en place de radars
haute-fréquence sur les côtes rend potentiellement denses (bien qu’on puisse relever par exemple les
travaux de Oke et al. 2002 ou de Kurapov et al. 2005).
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Nos études, dans cette thèse, ont surtout porté sur la question de la paramétrisation d’un filtre de
Kalman de rang réduit (l’une des méthodes d’assimilation de données les plus couramment utilisés
en océanographie, Ghil et Malanotte-Rizzoli 1991) et de l’interprétation de l’impact qu’a celle-ci
pour le contrôle d’un modèle régional en zone côtière, emboîté dans un modèle de bassin. La zone
d’étude a été celle du Golfe de Gascogne, siège d’une dynamique océanique assez représentative
des principaux phénomènes côtiers, en particulier du fait de la présence d’une section immergée du
plateau continental européen sur une grande partie de son étendue, et dont l’isolement relativement
important par rapport à la circulation anticyclonique de l’Atlantique Nord soulignait le problème de
la mauvaise détermination de la méso-échelle à son abord. Les caractéristiques de la circulation dans
le Golfe de Gascogne semblaient donc suffisamment complexes pour soulever certaines difficultés de
l’assimilation en zone côtière.

La mise en place de l’assimilation de données dans des modèles du Golfe du Lion, à l’aide de
systèmes dérivés du filtre de Kalman, a été l’objet de nombreuses études dans le Pôle d’Océanogra-
phie Côtière de l’Observatoire Midi-Pyrénées, au LEGOS (Laboratoire d’Etudes en Géophysique
et Océanographie Spatiales) comme celles de Echevin et al. (2000) et Auclair et al. (2003). Ces
études ainsi que celles de Mourre et al (2006) et Lamouroux (2006) dans un modèle barotrope (à
deux dimensions, ne résolvant que la dynamique intégrée sur la verticale) du Golfe de Gascogne,
ont souligné l’utilité des méthodes d’ensemble en zone côtière, pour la caractérisation d’erreurs de
prévisions du modèle, liées à la mauvaise prescription de certains types de paramètres.

Le problème de l’assimilation de donnée pour les modèles emboîtés/côtiers correspondait à la
récente thématique de travail engagée par le GMMC (Groupe Mission Mercator Coriolis, associé
au projet MERCATOR) lorsque cette thèse débutait. Celle-ci pouvait ainsi indirectement s’inscrire
dans le cadre de la forte implication dans le GMMC de l’équipe MEOM (Modélisation des Ecou-
lements Océaniques à Moyenne et grande échelle, au sein de laquelle elle a été réalisée) du LEGI
(Laboratoire des Ecoulements Géophysiques et Industriels). De cette implication découle une longue
série de travaux d’assimilation de données (Ballabrera-Poy et al. 2001, Penduff et al. 2002, Testut
et al. 2003, Berline et al. 2006) dans le modèle OPA (Océan PArallélisé, Madec et al. 1998). Cette
thèse s’inscrit surtout à la suite des travaux menés par l’équipe MEOM dans le cadre des projets
européens DIADEM (Brasseur et al. 1999, Brankart et al. 2003) puis TOPAZ (Birol et al. 2004)
sur l’assimilation de donnée dans la lignée des modèles à couche MICOM (Miami Isopycnic Coordi-
nate Ocean Model, Bleck et Boundra, 1986) puis HYCOM (HYbrid Coordinate Ocean Model, Bleck
2002). Ces différents travaux engagés au LEGI sur l’assimilation de données en océanographie ont
été basés sur le développement du filtre SEEK (Singular Evolutive Extended Kalman filter, Pham et
al. 1998). Ils portaient essentiellement sur le contrôle de la méso-échelle dans les modèles de bassin.

La nouveauté du travail sur une configuration de modèles emboîtés paraissait pouvoir être en-
visagée à l’aide de l’usage de la coordonnée hybride du modèle HYCOM, qui gère d’elle-même un
aspect important du passage du traitement de la dynamique de bassin à celle des régions côtières :
l’adaptation de la résolution verticale et du mode de gestion des écoulements, ces deux adaptations
étant associées à des changements de mode de coordonnée verticale à l’approche des côtes. Par
ailleurs, le choix de travailler avec un emboîtement de configurations du modèle HYCOM, pour la
modélisation dans le Golfe de Gascogne, était motivé par le fait que le SHOM travaille lui-même
à la mise en place de l’assimilation de données sur une configuration HYCOM du Golfe de Gas-
cogne, dans le cadre du programme MOUTON (Modélisation d’un Théâtre d’Opérations Navales).
Cependant, le modèle HYCOM, de par la nature de sa coordonnée hybride, présente de nombreuses
contraintes de fonctionnement, qui ont donné, du fait de leur difficile prise en compte, un aspect
particulier à l’application de l’assimilation de données dans ce modèle (que ce soit au MEOM ou
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dans d’autres laboratoires comme le NRL, Naval Research Laboratory, le NERSC, National Energy
Research Scientific Computing Center, ou le NCEP, National Centers for Environmental Prediction).

Dans le contexte de la nécessité de respecter les contraintes du modèle HYCOM,
et de l’héritage de méthodes d’assimilation développées avec le filtre SEEK, ayant fait
leurs preuves sur les modèles de bassin, notre étude a cherché plus spécifiquement à
reposer les questions du contrôle d’un modèle régional dont les deux caractéristiques
essentielles et dépendantes sont d’être emboîté (et donc contraint à ses frontières en
mer) et situé dans une zone côtière, où la sensibilité aux forçages atmosphériques en
surface est très importante.

On s’est intéressé à la question de la détermination des erreurs de modélisation (à
travers la détermination de leurs sources et la caractérisation de leurs statistiques)
dans une configuration emboîtée, celui de leur observabilité (que peut on mesurer de
ces erreurs ?), et de leur contrôlabilité (que peut on en corriger à l’aide de ce qu’on en
observe et de nos schémas d’assimilation, et finalement, de façon globale, dans quelle
mesure le modèle lui-même est il alors lui même contrôlable ?). Les premières études
liées au développement de notre configuration régionale nous ont mené à recentrer plus
précisément ces questions sur le problème de la paramétrisation des forçages aux limites
(en surface, ou au niveau des frontières latérales en mer, au contact avec le modèle
emboîtant) en les identifiant comme sources d’erreur supposées principales dans le
modèle emboîté et de façon secondaire, comme concurrents potentiels au contrôle par
assimilation de données (les effets respectifs de l’assimilation et des forçages pouvant
entrer en compétition). Cette étude doit marquer une évolution sensible et pertinente
pour la paramétrisation et l’application des filtres de Kalman de rang réduits, tout
particulièrement au niveau de la méthodologie employée pour l’estimation des erreurs
de modélisation dans le contexte de la dynamique côtière exposé précédemment.

L’objectif de la thèse sur lequel se sont concentrés ces problèmes d’étude, a donc
été de réaliser une estimation d’erreurs liées au mauvais paramétrage des données de
forçages aux limites du modèles et d’en montrer l’apport pour une assimilation de
données plus adaptée en modèle régional côtier.

Afin de répondre aux besoins de cette étude, on a mis en place une configuration de modèles
imbriqués pour la modélisation de la région du Golfe de Gascogne. Une configuration du Golfe de
Gascogne a donc été imbriquée dans une configuration de l’Atlantique Nord à l’aide du modèle de
circulation générale HYCOM. Deux aspects importants de l’application de l’assimilation de données
pouvaient être étudiés à l’aide d’une telle configuration : celui de l’assimilation de données pour un
emboîtement de modèles, avec la question du pilotage d’un modèle à travers les forçages à ses limites
(en surface, avec les forçages atmosphériques, et aux frontières ouvertes), et celui de l’assimilation
de données sous contraintes (celles du modèle HYCOM). Le plan de ce manuscrit de thèse est le
suivant :

Une première partie se rapporte à la description de la dynamique du Golfe de Gacogne et de
la mise en place d’un outil pour la modélisation de celle-ci, à partir du code HYCOM. La mise en
place des modèles ayant servis de support aux études sur l’assimilation de données en zone côtière
est ainsi présentée. On s’intéressera tout particulièrement au principe et aux effets du traitement
des conditions limites en mer pour le modèle régional.

Une deuxième partie présente les caractéristiques usuelles (théoriques et pratiques) de l’assimi-
lation de données par filtrage de Kalman, en particulier celles des outils d’assimilation pour lesquels
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notre étude participe au développement, qui ont conduit à la mise en place de nos expériences
pour l’estimation des erreurs liées au mauvais paramétrage des données de forçages aux limites du
modèles.

Enfin, la troisième partie donnera une description des expériences et des conclusions qu’elles ont
induit pour l’estimations d’erreurs et la paramétrisation des filtres de Kalman en zone côtière.
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Première partie

Modélisation océanique régionale :

le Golfe de Gascogne





Chapitre 1

Dynamique régionale et côtière du Golfe

de Gascogne

La région du Golfe de Gascogne est le siège d’une dynamique océanique assez représentative des
principaux phénomènes côtiers. La présence d’une section immergée du plateau continental européen
sur une grande partie de son étendue permet une mise en évidence très nette des courants associés à
la proximité de la bathymétrie dans les zones côtières. C’est en grande partie pourquoi on a choisi ce
domaine régional pour y mener nos expériences relatives à l’assimilation de données en zone côtière.
Ce choix a également été lié à l’intérêt qu’il pouvait représenter pour les études réalisées au SHOM
sur la prévision océanique dans le Golfe de Gascogne. Il a enfin été influencé par l’étude récente,
au sein de l’équipe MEOM du LEGI, concernant les méthodes d’emboîtement de modèles, menée
au cours de la thèse de Cailleau (2004), qui était également appliquée au cas d’un emboîtement
de modèle de Golfe de Gascogne dans un modèle de l’Atlantique Nord avec le code OPA (Madec
et al. 1998) et l’outil AGRIF (Debreu 2000). Il convient de présenter les éléments principaux de la
dynamique du Golfe de Gascogne, afin de donner des critères de validation à la modélisation que l’on
en fera (on trouvera les étapes de cette modélisation et le travail de validation associé aux chapitres
3 et 4), et afin de mettre en évidence, de façon théorique, les éléments principaux de la génération
de cette dynamique et de sa variabilité, et donc les paramètres dont la mauvaise détermination sera
potentiellement la source principale d’erreurs de modélisation.

Afin de décrire la dynamique du Golfe de Gascogne au sein d’un ensemble de circulation cohérent
et relativement isolé, la littérature associe en général le Golfe de Gascogne aux régions voisines
avec lesquelles il est fortement en intéraction : la description de la dynamique du Golfe peut alors
concerner une zone qui s’étend aussi bien jusqu’au détroit de Gibraltar vers le Sud qu’en Ecosse vers
le Nord, jusqu’à la dorsale médio-atlantique vers l’Ouest qu’à la limite entre Manche et mer du Nord
vers l’Est. Notre région d’intérêt (qu’on appellera abusivement Golfe de Gascogne), englobe de façon
plus restrictive le Golfe proprement dit (cf figure 1.1), et couvre une grande part de la plaine abyssale
de Gascogne, le plateau armoricain (dont la partie Sud est également appelée plateau aquitain) et
une grande partie du Sud du plateau Celtique. Ce domaine est bordé par les côtes de l’Espagne
au Sud, de la Grande Bretagne au Nord Est, et de la France à l’Ouest. Il est largement ouvert sur
l’Océan Atlantique Nord à l’Ouest. A l’Est, au niveau du Cotentin, il est également ouvert sur la
Manche. Des courants traversent les limites de ce domaine (on verra que les courants entrants sont
en fait pour la plupart assez faibles, ce qui assure un certain isolement de la dynamique régionale)
mais les principaux phénomènes côtiers que ces courants ou que les phénomènes atmosphériques
peuvent générer dans la zone du Golfe de Gascogne sont bien caractérisés au coeur de cette zone.
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12 CHAPITRE 1. DYNAMIQUE DU GOLFE DE GASCOGNE

Avec un tel choix de domaine d’étude, on a maximisé la proportion des limites solides qui lui sont
imposées.

Fig. 1.1 – Limite occidentale du Golfe de Gascogne au sens strict (donnée par les segments AO et
OB). Source : Sibuet et al. (2004)

Après avoir décrit en section 1.1 la situation géographique du Golfe de Gascogne ainsi défini, en
section 1.2 on montre dans quel contexte de la circulation Atlantique Nord cette zone se situe, et
enfin on décrit les principaux éléments de la circulation côtière propre à ce Golfe de Gascogne en
section 1.3. Les conclusions importantes que l’on pourra tirer de cette description pour la thématique
de l’estimation des erreurs de modélisation dans le Golfe de Gascogne seront données en section
1.4. Les éléments géographiques ou de circulation que l’on ne modélisera pas par la suite seront à
peine évoqués dans ce chapitre. On ne cherchera en général à détailler les mécanismes océaniques
fondamentaux expliquant les grandes lignes de la dynamique dans le Golfe de Gascogne, que dans
la mesure où ils souligneront le rôle de certains éléments généralement mal paramétrés dans les
modèles, et la présentation des différents éléments de circulation sera essentiellement descriptive.

1.1 Géographie du Golfe de Gascogne

Notre région d’intérêt s’étend approximativement sur la zone 43̊ N-51̊ N, 15̊ 0-1̊ 0 dont on peut
repérer l’essentiel en figure 1.1. On présente ici la topographie du fond marin, ainsi que les éléments
de circulation atmosphérique qui ont une influence sur la circulation océanique (on ne s’intéresse pas
à l’influence réciproque de l’océan sur l’atmosphère, suivant la philosophie classique de la modélisa-
tion océanique). La dynamique océanique du Golfe de Gascogne au niveau du plateau continental
est en partie influencée par les déversements de rivières au niveau de leurs estuaires. Mais ce fac-
teur ne sera pas pris en compte dans notre modèle et on ne décrira pas ici les caractéristiques
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hydrographiques des côtes du Golfe.

1.1.1 Bathymétrie

Le Golfe de Gascogne est essentiellement marqué par la séparation du domaine en plateau
continental, plaine abyssale et à leur limite, talus continental. La bathymétrie détaillée de la région
(en exceptant la limite Nord de notre domaine) est donnée en figure 1.2.

Fig. 1.2 – Bathymétrie de l’Océan Atlantique Nord au voisinage du Golfe de Gascogne. Source :
Monti et al., IFREMER (2004).

Le talus est traversé par de nombreux canyons. Il est particulièrement raide sur la majeure partie
de notre domaine (sa pente faiblit à l’approche du plateau Celtique), avec des pentes d’environ
10− 12%. Eloigné de la côte au niveau du plateau celtique où il est dirigé suivant la direction Sud-
Est/Nord-Ouest, ce talus en est très rapproché au Nord de l’Espagne où il suit la direction zonale.
Ainsi l’isobath 1000 m au large du cap breton (face à la côte landaise) n’est qu’à 3 km de la côte.

La pente du plateau continental est très faible. Si ce plateau est étendu vers le Nord (il est à
environ 150 km des côtes françaises au niveau du plateau Armoricain) où il possède des pentes
avoisinant les 0.12%, il est étroit à proximité de la côte cantabrique (avec entre 20 km et 50 km de
large).

La plaine abyssale se situe à près de 4000 m de profondeur (elle peut dépasser les 5000 m de
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profondeur en certains endroits).

1.1.2 Circulation atmosphérique

L’aspect général de la circulation atmosphérique en surface du Golfe de Gascogne est illustré
par des cas typiques de champs de pression en figure 1.3. En figure 1.4, on donne aux mêmes dates
les champs de tension de vent pour le forçage en surface des modèles océaniques que l’on utilisera :
ces données reflètent assez directement les champs de vitesse de vent analysé près de la surface, et
l’on voit une correspondance assez nette entre les figures 1.3 et 1.4.

Aux latitudes moyennes, dans la région séparée par la zone anticyclonique centrée près des Açores
et la zone de basses pressions centrée près de l’Islande (la position des centres de ces zones varie
dans l’année), les vents prédominants viennent des directions Ouest et Sud Ouest. Ces vents sont
plus forts en hiver, plus faibles et moins réguliers en été.

En hiver, dans le cas général, l’anticyclone des Açores se déplace vers le Sud Est, les tempé-
ratures sont relativement très basses sur le continent alors que les eaux de l’Altantique gardent
une température élevée. La transition entre les eaux chaudes du Gulf Stream et les eaux froides
du bassin du Labrador donne naissance à un front atmosphérique de surface (le front Polaire). Ces
phénomènes peuvent être indirectement responsables de la naissance de zones de dépressions im-
portantes qui voyagent vers l’Europe et les plus basses latitudes, comme on le voit en figures 1.3 a
et 1.4 (en haut à gauche). Ces dépressions entraînent la rotation des vents, du Sud Ouest au Nord
Ouest, avec de violentes rafales. On trouve aussi souvent l’anticyclone sur le continent et une large
zone de basse pression dans l’Atlantique Nord comme en figures 1.3 d et 1.4 (au milieu à droite) :
les vents dominants restent alors des vents du Sud Ouest. Le relief de la péninsule Ibérique peut
alors être responsable de l’affaiblissement de la composante zonale du vent, et le faible vent du Sud
résultant ne pénètre pas à l’intérieur du Golfe de Gascogne (des vents d’Ouest très faibles peuvent
circuler au Sud du Golfe). On peut enfin voir la naissance d’un anticyclone sur les îles britanniques
et d’une zone de basse pression sur la Méditerranée : des vents de Nord-Est parcourent alors le
Golfe de Gascogne (plutôt au niveau de la Bretagne que vers le Sud), comme en figures 1.3 e et 1.4
(en bas à gauche).

En été, on peut voir le développement d’une zone de basse température sur la péninsule ibérique
(entre Avril et Septembre) qui donne naissance, par conjugaison avec la circulation anticyclonique
dont le centre, en se déplaçant vers le Nord Ouest se rapproche de la latitude du Golfe, à des vents
qui suivent les côtes et sont dirigés vers l’équateur, comme on le voit en figures 1.3 b et 1.4 (en haut
à droite). Au printemps comme en été, l’extension de l’anticyclone vers l’Islande peut s’associer à la
naissance d’une zone de basse pression à l’Est des îles Britanniques, et des vents modérés du Nord
Ouest parcourent alors le Golfe de Gascogne. Ce type de configuration est cependant ici illustré
en hiver avec la figure 1.3 c et 1.4 (au milieu à gauche). La présence possible d’un anticyclone sur
l’europe centrale comme en figure 1.3 f et 1.4 (en bas à droite), est elle aussi responsable d’une
circulation très modérée sur le Golfe.

On dira que le vent prédominant au niveau de la mer Celtique est d’Ouest-Sud-Ouest avec
une tendance plutôt Sud Ouest en hiver et plutôt Ouest en été. Sur les plateaux Armoricain et
Aquitain, le vent est plutôt d’Ouest, voire d’Ouest-Nord-Ouest plus au Sud, vers l’Espagne. La
tension du vent moyenne est d’environ 0.8 dynes.cm−2 dans l’année. Cette valeur est doublée en
hiver. La forte variabilité temporelle des situations atmosphériques est en grande partie illustrée
par le changement de circulation imposé sur le Golfe de Gascogne entre les 19, 24 et 27 Décembre
1997. La prédominance des vents d’Ouest n’empêche pas le passage fréquent de vents d’Est.
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Fig. 1.3 – Scénarios atmosphériques typiques des périodes hivernales et estivales en surface de
l’Atlantique Nord-Est : pression atmosphérique (en hPa). Source : Météo France (rapport OSPAR
2000).
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Fig. 1.4 – Scénarios atmosphériques typiques des périodes hivernales et estivales en surface du Golfe
de Gascogne : données de tension de vent (en N.m−2) ECMWF (issues d’analyses à la résolution de
1̊ pour le forçage de modèles océaniques). De gauche à droite puis de haut en bas, le 19 Décembre
1997, le 27 Juillet 1998, le 27 Décembre 1997, le 24 Décembre 1997, le 24 Janvier 1998 et le 7 Août
1998.

En figure 1.5, les données de température de l’air que l’on utilisera pour le forçage en surface
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Fig. 1.5 – Données de température de l’air (en C̊) ECMWF (issues d’analyses à la résolution de
1̊ pour le forçage de modèles océaniques). De gauche à droite puis de haut en bas, le 19 Décembre
1997, le 27 Juillet 1998, le 27 Décembre 1997, le 24 Décembre 1997, le 24 Janvier 1998 et le 7 Août
1998.

de nos modèles océaniques sont présentées aux dates des situations atmosphériques décrites en
figures 1.3 et 1.4. Si une forte variabilité temporelle des données est encore observable entre les
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19 et 27 Décembre, l’allure des structures associées à ces champs est beaucoup plus stable. On
retrouve globalement un gradient naturel de température orienté Nord-Sud, les températures basses
en bordure des côtes en hiver, et que ce soit en été ou en hiver, un maximum local de température
dans l’angle du Golfe, plus ou moins près du pays basque.

1.2 Situation du Golfe de Gascogne dans la circulation de l’Atlan-

tique Nord

1.2.1 La circulation de l’Atlantique Nord

Eléments de circulation générale

L’Océan Atlantique Nord est relativement fermé, ayant essentiellement des échanges avec l’At-
lantique Sud, et communiquant, de façon moindre, avec la Méditerranée, par le détroit de Gibraltar,
et avec les mers Arctiques, principalement par les détroits du Danemark et le passage des Iles Féroé.
Après avoir présenté brièvement sa topographie et le régime des vents auquel il est soumis, on s’in-
téressera aux principaux courants qui permettront d’introduire ceux qui apparaissent au voisinage
du Golfe de Gascogne, et sans décrire la cellule globale de circulation thermohaline, on en présen-
tera seulement certains éléments qui permettent d’expliquer, en plus de la circulation de surface, la
nature des masses d’eau présentes dans le Golfe de Gascogne. Une revue générale des éléments de
la circulation Atlantique Nord est donnée dans Tomczak et Godfrey (1994).

La topographie de fond de l’Atlantique Nord, illustrée en figure 1.6, est surtout caractérisée par
l’existence de la dorsale Médio-Atlantique qui le sépare en deux parties (Ouest et Est) sur toute
sa longueur. A travers cette chaîne qui forme une barrière quasiment ininterrompue culminant à la
profondeur d’environ 2000 m (parfois à moins de 1000 m), on trouve un certain nombre de passages,
dont la fracture de Gibbs à 53̊ N et à 3000 m de profondeur. On trouve de part et d’autre de la
dorsale un certain nombre de plaines abyssales à des profondeurs de plus de 4000 voire 6000 m. On
trouve également des zones de plateaux continentaux très étendues.

Les vents qui parcourent l’Océan Atlantique Nord ont une très grande variation saisonnière. Les
moyennes et hautes latitudes sont le siège de vents dominants d’Ouest tandis que les basses lati-
tudes sont pour leur part dominées par les Alizés, qui sont des vents d’Est. Entre les deux régions,
la ceinture sub-tropicale de haute pression s’étend en hiver de la Floride aux Canaries en passant
par les Açores et se réduit à une cellule de haute pression centrée à peu près sur les Açores en été
(cf section 1.1.2).

Tout comme le régime des vents qui l’influence très fortement, la circulation de surface dans
l’Atlantique Nord a une très forte variabilité. On pourra trouver une étude détaillée de cette cir-
culation de surface dans Reverdin et al. (2003). On en donne une description rapide à travers la
distinction des principaux courants qui la composent. La figure 1.7 permet de voir leur localisation
schématique.

Le courant Sud équatorial alimente la série des courants Nord Brésil et de Guyane dirigés vers le
Nord Ouest le long des côtes Nord de l’Amérique du Sud. Entre environ 10̊ N et 45̊ N, la circulation
Atlantique Nord de surface est alors dominée par celle du gyre subtropical, que composent d’abord
des courants d’eaux très chaudes et très salées : le courant Nord Equatorial, le courant de Guyanne, le
courant des Caraïbes, le courant des Antilles, ces deux derniers se rejoignant pour former le courant
de Floride et en continuant vers le Nord Est le système du Gulf Stream. Le circuit anticyclonique



1.2. CIRCULATION DANS L’ATLANTIQUE NORD 19

Fig. 1.6 – Eléments principaux de la topographie de fond de l’océan Atlantique. Les trois isobaths
représentées sont de 1000, 3000 et 5000 m. Source : Tomczak et Godfrey (1994).

du gyre subtropical est fermé au Nord, après la séparation Gulf Stream, par sa branche du courant
des Açores, puis à l’Est, dans la continuité de ce courant, par le courant des Canaries qui finalement
rejoint le courant Nord Equatorial.

Le Gulf Stream se détache des côtes vers le Cap Hatteras. C’est au Sud Est des grands bancs de
Terre Neuve (à l’Est de 50̊ O) qu’il engendre la branche faible du courant des Açores et une branche
forte appelée Dérive Atlantique Nord (DNA) qui part vers le Nord Est. La dérive ou courant Nord
Atlantique suit la gyre subpolaire, créant un fort gradient de température et de salinité avec les
eaux froides et peu salées qui viennent du courant du Labrador, puis elle se divise schématiquement
en deux branches au niveau de la fracture de Gibbs (32̊ O-53̊ N) : l’une continue de suivre le gyre
Subpolaire et va alimenter le courant d’Irminger et l’autre suit une trajectoire Nord Est, pénètrant
en grande partie dans la mer de Norvège entre les îles Féroé et l’Ecosse, et formant alors le courant
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Fig. 1.7 – Désignation des principaux courants de surface dans l’Atlantique. Source : Tomczak et
Godfrey (1994).

de Norvège. Le courant du Labrador, froid et peu salé, qui va à la rencontre du Gulf Stream, ferme
le circuit cyclonique du gyre subpolaire.

La circulation des masses d’eau profondes dans l’océan Atlantique Nord est essentiellement
orientée vers le Sud (les courants de surface drainant les masses d’eau vers le Nord). Dans les mers
du Groënland, d’Irminger ou d’Islande... la convection hivernale forme les eaux profondes. A travers
le détroit du Danemark ou la dorsale d’Islande-Féroé, les eaux profondes formées dans les bassins de
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l’Océan Arctique pénètrent dans l’Atlantique, et forment par mélange vertical de nouvelles masses
d’eau qui sont transportées par les courants de bord profond. En mer du Labrador, la convection
hivernale crée la LSW (Labrador Sea Water) qui, en se mélangeant avec ces courants, est à l’origine
de la NADW (North Atlantic Deep Water) supérieure. Ces NADW sont transportés principalement
suivant un courant de bord profond Ouest le long du talus Nord américain.

Le fond de l’Atlantique est en grande partie couvert par l’AABW (Antarctic Bottom Water) qui
s’écoule vers le Nord en provenance des bassins profonds de l’Antarctique. Le mélange de la NADW
et de l’AABW donne naissance à la LNADW (Lower North Atlantic Deep Water).

Dans des profondeurs intermédiaires, on peut trouver l’UNADW essentiellement constituée de
LSW mélangée, au cours de son transport vers le Sud, avec des eaux intermédiaires plus chaudes et
plus salées comme la MW (Mediterranean Water). La MW est une eau très salée qui, après avoir
passé le détroit de Gibraltar, coule et se stabilise entre 400 et 1500 m.

Circulation Atlantique Nord aux abords du Golfe

Au sein de l’Atlantique Nord, le Golfe de Gascogne est situé dans la zone que l’on appellera
intergyre : entre le gyre subtropical anticyclonique et le gyre subpolaire cyclonique, et plus parti-
culièrement entre leurs frontières respectivement Nord et Sud : le courant des Açores et le courant
Nord Atlantique. Cela implique, en plus du fait que le Golfe soit une sorte de baie océanique semi-
fermée, que c’est une région de courants moyens faibles. Dans la zone intergyre, la circulation au
dessus de la thermocline est nettement cisaillée verticalement et assez complexe. Il est difficile d’y
établir une tendance générale.

Arrivé au talus Celtique, la DNA (plus précisément la branche qui se détache du gyre subpolaire)
se divise en fait de nouveau à l’extrêmité Sud du Plateau Rockall : une branche de surface longe le
talus au Nord (pour arriver en mer de Norvège) et l’autre, d’environ 9 Sv, en profondeur (à plus
de 1500 m) pénètre dans le Golfe de Gascogne avant de progresser vers l’équateur (Penduff, 1998).
Cette dernière engendre une circulation anticyclonique dans la région de la plaine abyssale du Golfe
de Gascogne. Elle advecte des eaux LSW.

1.2.2 Masses d’eau présentes dans le Golfe de Gascogne et ses environs

On retrouve dans le Golfe de Gascogne et dans son voisinage des masses d’eau dérivant princi-
palement des ensembles décrits précédemment (en section 1.2.1) mais les phases de convection dans
cette région, surtout à l’Ouest, forment vraisemblablement des masses d’eau particulières, qu’on
retrouve dans la partie supérieure de l’océan (0-500 m). Une synthèse des caractéristiques sur ces
eaux est donné en tableau 1.1.

Eaux modales dans les couches supérieures

Ce sont principalement les ENACW (Eastern North Atlantic Central Water). Elles sont sujettes
aux mélanges hivernaux et recouvertes par les eaux de surface dont la variabilité est saisonnière.
Elles sont apportées par deux branches principales qui circulent vers le Golfe : la branche subpolaire
se forme juste au Sud de la Dérive Nord Atlantique et progresse vers le Sud ou le Sud Est avant de
pénétrer dans le Golfe. La branche subtropicale se forme à la limite Nord du courant des Açores et
se déplace vers le Nord Est jusqu’aux côtes Ibériques. Au sein du Golfe de Gascogne, dans la région
de la plaine abyssale, la convection hivernale donne naissance à une eau modale particulière qui
ne semble pas avoir d’échanges significatifs avec les eaux de l’Atlantique environnantes. Les deux
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Eaux modales Profondeur (m) T (̊ C) S (psu) ρ (kg.m−3)

ENACW (branche subtropicale) < 300 > 12.5 > 35.75 < 27.05
ENACW (branche subpolaire) < 400 10.5-12.5 35.55-35.70 27.05-27.15
ENACW (Golfe de Gascogne) < 600 10.5-11.5 35.55-35.60 27.15-27.25

MW (coeur supérieur) 700-900 10.5-13.5 35.80-36.80 27.40-27.65
MW (coeur inférieur) 1000-1500 9.5-12.5 35.80-37.50 27.70-27.85

EASAIW 500-1500 6.0-9.0 35.10-35.30 27.40-27.60
LSW 1500-3000 3.4-4.0 34.90-34.95 27.70-27.80
LDW > 3000 < 3.3 34.90-34.95 > 27.80

Tab. 1.1 – Eaux modales dans le Golfe de Gascogne et les régions avoisinantes. Sources : Âmbar
(1983), Acken et Becker (1996), Âmbar and Howe (1979), Emery et Meinke (1986), Maillard (1986),
Pollard et al. (1996), Ríos et al. (1992).

branches principales des ENACW convergent au large des Asturies, où la branche subpolaire plonge
sous la branche subtropicale. La branche subpolaire a alors tendance à perdre ses caractéristiques.

Eaux modales dans les couches intermédiaires

Les eaux méditerranéennes MW se trouvent à des profondeurs intermédiaires dans le Golfe de
Gascogne. Ces eaux très salées sont formées en surface en Méditerranée avant de pénétrer dans
l’Atlantique Nord, en profondeur, par le Détroit de Gibraltar. Elles sont remplacées en surface par
les eaux qui arrivent de l’Atlantique par le détroit. A la sortie du Détroit, à l’Est du Golfe de Cadiz,
elles plongent, le mélange vertical entrainant une baisse de leur salinité. L’équilibre est atteint à
l’Ouest du Golfe de Cadiz, dans les couches intermédiaires de l’Atlantique. Les MW se divisent alors
en deux cœurs caractérisés par un maximum de température (cœur supérieur) et un maximum de
salinité (coeur inférieur). Un troisième cœur (peu profond), se distingue à l’Ouest du Golfe de Cadiz
mais ne reste identifiable que le long des côtes Sud Ouest de la péninsule ibérique. Le transport des
MW vers le Golfe se fait alors en suivant les côtes du Portugal.

Les EASAIW (Eastern Atlantic Sub-Arctic Intermediate Water) peuvent être détectées au Nord
Ouest du Golfe de Gascogne. Ces eaux sont créées en surface durant la convection hivernale au Sud
Ouest de l’Islande puis sont subductées sous le front polaire associé à la dérive Nord Atlantique.

Eaux modales dans les couches profondes

Dans ces eaux froides et peu salées, on distinguera les LSW au Nord Ouest du Golfe (issues de
la mer du Labrador) des LDW (Lower Deep Water) qui sont d’une part des NADW (formées au
niveau des mers Nordiques), et d’autre part des AABW.

1.3 Caractéristiques majeures de la circulation dans le Golfe de

Gascogne

Le Golfe de Gascogne est une région de courants généraux faibles. Les courants méso-échelle, en
particulier le long du talus continental, occupent ainsi une place très importante dans la circulation
régionale (Le Cann et Pingree, 1995). On ne considérera pas dans cette description de la circulation
du Golfe les courants de marées ou les oscillations de haute fréquence induites par le vent, dont les
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périodes caractéristiques sont inférieures à la journée et non résolus par notre modèle. Un schéma
résumant cette description est donné en figure 1.11.

1.3.1 Circulation dans la plaine abyssale (océan profond)

Fig. 1.8 – Courants géostrophiques moyens à l’entrée du Golfe (Le Cann et Pingree, 1995) : a)
section au voisinage du Golfe (d’après Arhan et al., 1994) b) section à la longitude 7̊ 20’O (d’après
Pingree, 1993) — les valeurs des vitesses (en cm.s−1) sont positives vers l’Est des sections.

Les courants géostrophiques sont assez faibles, de l’ordre de 1 à 2 cm.s−1. La figure 1.8 (d’après
Arhan et al., 1994 ; Pingree, 1993) montre que les courants géostrophiques moyens sont intensifiés
près de la surface. La circulation dans la plaine abyssale du Golfe de Gascogne est essentiellement
marquée par le prolongement de la DNA (cf section 1.2.1) formant une circulation anticyclonique
bien établie, nettement visible en 1.8 a) bien que de faible intensité. La figure 1.8 a) coupe quasiment
la zone de séparation de la DNA à l’approche du Golfe, et la branche de surface qui circule vers
le Nord Est explique la nature des courants vers le Nord de cette section dans les 1000 premiers
mètres. Vers 1500 m on retrouve la branche issue de cette séparation qui pénètre puis ressort du
Golfe. La figure 1.8 b) met en évidence l’existence des courants longeant le talus continental près de
la surface, sur lesquels on va revenir, et indique encore, bien que moins clairement, la pénétration
de la DNA après 7̊ O (toujours autour de 1500 m).

A l’inverse de la tendance de l’Atlantique Nord près du Golfe, dans les 1000 premiers mètres, les
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courants à la limite du talus continental vont ainsi plutôt vers l’Ouest dans la partie Nord du Golfe,
et vers l’Est dans la partie Sud. Entre les deux, la dynamique de cette région est marquée par des
structures plus fines et en particulier par l’existence de tourbillons méso-échelle originaires du talus
dont la génération sera décrite plus loin. La circulation près de la surface a cependant tendance à
conserver en moyenne un aspect anticyclonique. Globalement on dira donc que la circulation est
anticyclonique dans la partie océanique et cyclonique près de la marge continentale.

En été, une zone d’eau chaude fortement liée aux échanges océan atmosphère apparaît face au
Pays Basque, sur le plateau des Landes qui se trouve à une profondeur intermédiaire entre celles de
la plaine abyssale et du plateau aquitain.

1.3.2 Circulation le long du talus et sur le plateau

C’est sur le plateau et le long du talus que le cycle saisonnier est le plus important. Il existe un
déphasage entre les parties Nord et Sud de cet ensemble : les courants vers le pôle sont maximum
en été dans le Nord et en hiver dans le Sud.

Le long du talus, un courant de pente sépare la dynamique du plateau de celle de l’océan
profond. Cependant, ses instabilités au voisinage d’accidents topographiques génèrent des tourbillons
permettant des échanges entre les deux régions. Le courant de pente peut parfois dépasser le talus
et pénétrer sur le plateau, favorisant là encore les échanges.

Le courant de pente

Le courant de pente est un courant de bord Est, longeant le talus continental en moyenne vers
le pôle, dans les couches près de la surface. Il a été étudié en détails par Pingree et le Cann (1989,
1990), en particulier à l’aide de mesures courantométriques eulériennes de longue durée, en surface
et à mi-profondeur, sur la pente continentale. Certaines de ces données sont exposées en figures 1.9
et 1.10.

Le courant de pente est fortement barocline (les courants sont parfois dirigés perpendiculairement
à la pente), surtout dans la partie Sud où l’on voit par exemple en figure 1.10 que les directions des
courants mensuels moyens à 200 m et 500 m peuvent être opposés au niveau du point (44̊ 01 ;6̊ 58).
Dans les 500 premiers mètres sous la surface, sa vitesse moyenne est généralement de l’ordre de 5
cm.s−1 et vers 48̊ N son transport est de l’ordre de 4 Sv. Sa variation saisonnière est bien marquée :
son cycle annuel est attribué à la distribution saisonnière du vent même s’il n’est pas à proprement
parler un courant induit par le vent (qui aurait tendance à s’opposer au courant de pente le long
du plateau Armoricain, puisque venant en général de l’Ouest et du Sud-Ouest), comme on va le
voir : en été se développe le régime d’upwellings et de courant de surface vers le Sud. En hiver, la
composante sud du vent se relaxe et permet le développement du courant vers le pôle. C’est alors
que le courant présente son signal de surface le plus clair et sa plus grande extension vers le Nord.

L’existence du courant de pente sur la partie du talus au Nord du cap Ferret peut être expliquée
par les distributions du gradient de densité à grande échelle : d’après Hutnance (1984), ce gradient
méridien dans le Golfe (dirigé vers le pôle), engendre, dans les couches supérieures, un transport
vers l’Est des eaux en surface, qui viennent ainsi s’accumuler sur le plateau. La dénivellation de
surface génère alors le courant de pente en équilibre géostrophique.

Ce courant advecte les eaux du Sud vers le Nord, ce qui se traduit par un déplacement des
isopycnes vers le Nord en surface, le long du talus. En hiver, les vents d’Ouest poussent les eaux
vers l’Est sur le plateau et accentuent l’effet de pente, mais un contre courant (dirigé vers le Sud-Est),
généré par le vent sur le plateau peut s’opposer au courant de pente (dirigé vers le Nord-Ouest) le
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Fig. 1.9 – Courants moyens mesurés à l’aide de mouillages de longue durée (environ 20 ans) sur la
pente. Les courants de surface, mi-profondeur et près du fond, sont respectivement indiqués par des
pointillés, des traits pleins et des traits discontinus. Source : Pingree et Le Cann (1990, 1995).

Fig. 1.10 – Courants moyens (sur 30 jours) sur la pente continentale nord espagnole (44̊ 01 ;6̊ 58).
Les axes du diagrammes sont dirigés Est-Ouest. L’échelle du diagramme c) est dilatée. Source :
Pingree et Le Cann (1990, 1995).

long des talus Armoricain et Celtiques. En été, les courants d’upwellings des côtes Nord Espagnoles
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s’opposent également au courant de pente.
Le courant de pente favorise les échanges entre les eaux du plateau et celles de l’océan profond.

Il advecte des eaux chaudes en surface à des vitesses de plusieurs cm−1. Il arrive qu’il déborde sur
le plateau, répendant alors ces eaux chaudes dans les zones peu profondes. Enfin, il est à l’origine,
par son instabilité au voisinage des canyons, de tourbillons qui piègent les eaux chaudes et qui sont
déplacés vers la région d’océan profond. Il a été montré qu’à une faible pente du talus est associée
une forte pénétration de l’anomalie du niveau de la mer sur le plateau, laissant ainsi un courant de
pente large et peu intense déborder sur la région peu profonde. Inversement, plus la pente du talus
est forte, plus le courant de pente est intense et étroit, constituant alors plutôt une barrière entre
les eaux du plateau et celles du large.

En hiver, la couche de mélange peut atteindre 600 m de profondeur et modifie alors la structure
verticale des isopycnes au voisinage du talus, et donc la nature du courant de pente. Les inclusions
d’eau chaude et salée le long du talus, régulièrement observées en hiver, modifient la structure
horizontale du champ de densité en surface, entre le plateau et la région de l’océan profond : une
compensation entre l’effet de pente et l’effet associé au gradient de densité local normal au talus et
dirigé vers le large peut avoir lieu, et peut affaiblir le courant de pente.

La “Navidad”

Ce phénomène apparaît dans la région méridionale du Golfe de Gascogne, à la période de Noël,
d’où son appellation de Navidad (“Nativité”) par Pingree et Le Cann (1992b). Il s’agit de l’advection
épisodique d’eau superficielle chaude et salée le long de la côte Nord espagnole. D’après La Cann,
Pingree (1995), c’est le prolongement d’un courant situé sur la pente portugaise décrit par Frouin
et al. (1990). Cette advection d’eau chaude longe le talus vers le Nord et peut s’étendre jusqu’au
plateau Celtique. Cela peut être lié au fait que la Navidad s’associe à la composante de surface du
courant de pente qui s’intensifie en hiver, mais une partie de cette eau chaude semble aussi suivre
un courant résiduel vers le Nord Ouest, lié aux effets combinés du vent, du champ de densité et de
la marée. La variation interannuelle du développement de la Navidad semble être fortement corrélée
à l’oscillation Nord Atlantique (NAO : North Atlantic oscillation).

Instabilité des courants sur la pente et tourbillons océaniques

La circulation sur la pente peut devenir instable, notamment dans la partie Sud du Golfe de
Gascogne. Ces instabilités se manifestent au voisinage d’accidents topographiques, comme le canyon
du Cap Ferret. Pingree et le Cann (1992) présentent une étude des tourbillons cycloniques et anticy-
cloniques qui en résultent et qu’ils appellent SWODDIES (SWODDY : Slope Water Oceanic eDDY).
Leur diamètre est voisin des 100 km, leur coeur contenant les eaux chaudes et salées du courant de
pente est situé entre environ 70 m et 280 m de profondeur, et leur passage peut être repéré jusqu’à
1500 m. Ces structures se déplacent ensuite dans l’Océan, globalement dans la direction Ouest, à
des vitesses de l’ordre de 2 km/jour.

Les courants moyens générés par le vent

Pingree et le Cann (1989) montrent, à l’aide de simulations dans le Golfe de Gascogne, que la
circulation induite par le vent sur le plateau continental est faible (les courants sont inférieurs à 5
cm.s−1). La tendance générale de cette faible circulation à être dirigée vers le Sud Est est consistante
avec la prédominance des vents d’Ouest et Sud-Ouest.
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Autres courants générés sur le plateau Armoricain

Pendant l’hiver, des eaux froides et de faible salinité se concentrent près des estuaires sur le
plateau continental. Cela crée des inversions thermiques et donc des courants de densité orientés
généralement vers le Nord. En profondeur, une couche d’inversion oriente les courants de densité
vers les estuaires. Ces courants sont fréquemment affectés par la circulation induite par le vent.

Près de la côte du plateau Armoricain, un courant relativement persistent, présenté dans Pingree
et le Cann (1989), circule vers le Nord Ouest (avec des vitesses moyennes de l’ordre de 3 cm.s−1),
en bordant les côtes françaises et en traversant la Manche vers la Cornouaille Anglaise. On l’associe
avec le “courant de Renell” dont l’existence en tant que courant persistent à l’entrée de la Manche
a été désaprouvée (cf Pingree et le Cann (1989)).

Les upwellings côtiers

Les upwellings se développent en général en été (d’Avril à Octobre) le long des côtes de l’At-
lantique Nord-Est. Les vents parallèles aux côtes poussent les eaux de surface vers le large. Les
eaux plus profondes et plus froides viennent remplacer les eaux de surface balayées par le vent. Les
upwellings le long des côtes Nord de l’Espagne se produisent surtout en Juin, générés par un vent
d’Est (Lavìn et al., 1998). Au large de l’estuaire de la Gironde, un vent du Nord crée également
souvent des upwellings locaux, en été (Jegou et Lazure, 1995).

Le transport des eaux vers le large est principalement concentré dans les filaments d’upwelling,
sur une épaisseur de 100 à 200 m. Ces filaments s’étalent vers le large perpendiculairement aux
côtes, jusqu’à des distances pouvant atteindre 200 km.

1.4 Conclusion relative aux enjeux de la modélisation et de l’assi-

milation de données

La connaissance de la dynamique générale du Golfe de Gascogne reste relativement faible, en
particulier à la verticale de la plaine abyssale, car on n’en possède que peu d’observations, et cette
dynamique n’a pas été l’objet d’un véritable effort de synthèse dans la littérature océanographique.
On voit cependant, dans la description de la dynamique du Golfe de Gascogne donnée ici, que celle-
ci est relativement peu forcée par des courants à forte variabilité circulant près de la région, si l’on
excepte le cas du phénomène de Navidad au Sud du domaine. L’incursion d’une branche de la DNA
à l’Ouest du domaine se fait en profondeur, et semble peu soumise à des variations importantes.
De façon générale le problème de la mauvaise précision des données utilisées pour fixer les forçages
aux frontières en mer d’un modèle du Golfe de Gascogne, devrait donc être limité. En revanche,
les principaux éléments de la dynamique régionale générés au sein du domaine semblent soumis à
une forte variabilité, la plupart du temps directement liée au régime des vents, qui est lui même,
tout comme l’ensemble des forçages atmosphériques, de très forte variabilité. La modélisation et le
contrôle de cette dynamique reposeraient donc avant tout sur une bonne maîtrise de la paramétrisa-
tion des forçages en vent, et des flux de chaleur, pour la bonne représentation de l’état de la couche
de mélange. La bonne modélisation de phénomènes comme les SWODDIES, indirectement liée à
celle d’une modélisation précise du courant de pente, exigerait également celle des paramètres de
bathymétrie, surtout le long du talus. De nombreux phénomènes très complexes risquent donc de
rendre difficile une modélisation très fidèle de la dynamique côtière, d’autant plus que les effets très
influents de la marée ne seront pas pris en compte. Le mode de résolution de la physique océanique
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Fig. 1.11 – Eléments de la circulation et de l’hydrologie dans le voisinage du Golfe de Gascogne.
Source : Cailleau, 2004

que l’on a choisi va être maintenant exposé à travers la présentation du modèle HYCOM. On y
verra de quelle façon les différents paramètres que l’on vient d’envisager y sont pris en compte.



Chapitre 2

Un modèle imbriqué à coordonnée

verticale hybride

L’objectif de ce chapitre est de présenter le modèle de circulation océanique HYCOM sur lequel
va reposer notre configuration du Golfe de Gascogne. Avec le chapitre 1, il constitue la présentation
des éléments théoriques sur lesquels s’appuie la modélisation de la dynamique régionale que l’on
a réalisée, et qui sera présentée aux chapitres 3 et 4. Les spécificités du modèle HYCOM que
l’on détaillera ici donneront par ailleurs un caractère particulier à notre étude plus directement
liée à l’assimilation de donnée. Ces spécificités soulignent en effet certains problèmes classiques de
l’application pratique de la théorie du filtre de Kalman comme on le verra au chapitre 7 puis dans
les études présentées aux chapitres 8, 9 et 10, qui s’appuieront en grande partie sur les éléments
décrits dans ce chapitre. On s’intéressera longuement ici, puis aux chapitres 3 et 4, à la question des
conditions aux frontières ouvertes, dont on a annoncé l’importance pour cette thèse en Introduction,
et dont les effets seront discutés pour l’assimilation de données aux chapitres 8 et 9.

On rappelle certains éléments fondamentaux de la modélisation océanique qui permettent d’in-
troduire les spécificités du modèle HYCOM. Développés initialement pour représenter la circulation
océanique à des échelles d’espace et de temps supérieures à la méso-échelle (de l’ordre de 100 km 1),
les modèles de circulation océanique générale, que l’on appellera également OGCM (Ocean General
Circulation Model), permettent désormais de modéliser la dynamique océanique à méso-échelle. Ils
sont même utilisés pour la modélisation régionale, voire côtière, à de très hautes résolutions. La
mise en place de modèles régionaux s’est appuyée sur le développement des méthodes d’emboîte-
ments de configurations d’OGCM. On peut trouver dans Griffies (2006) une description des points
de divergences classiques entre les grandes catégories de modèles de circulation océanique générale
et de leur impacts, avec une mise en valeur du rôle joué par le choix de la coordonnée verticale.
Ce choix peut en effet être considéré comme “l’élément clé de la détermination de la structure du
modèle et des applications pour lesquelles il sera utilisé”.

Le modèle HYCOM (HYbrid Coordinate Ocean Model - Bleck 2002, Chassignet 2003) est un
modèle de circulation générale de l’océan aux équations primitives. Son développement a été réalisé
conjointement à l’université de Miami, au Los Alamos National Laboratory et au Naval Research
Laboratory. Il a été élaboré à partir du modèle à coordonnée isopycnale MICOM (Miami Isopycnic-
Coordinate Ocean Model - Bleck and Boudra 1986 ; Bleck et al. 1992 ; Chassignet et al. 1996) en
introduisant la notion de coordonnée hybride, afin de tirer parti des avantages de chacun des sys-
tèmes traditionnels de coordonnées verticales : la coordonnée géopotentielle z, la coordonnée σ, la

1En fait de l’ordre du premier rayon barocline de Rossby qui varie avec la latitude et la stratification.
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coordonnée isopycnale. Le modèle HYCOM est aujourd’hui l’outil servant de support au consortium
HYCOM, soutenu par le NOPP (National Ocean Partnership Program) au sein de GODAE (Global
Ocean Data Assimilation Experiment) pour une prévision océanographique opérationnelle.

On va d’abord évoquer en section 2.1 les bases fondamentales du développement de la plupart
des OGCM et de HYCOM en particulier, en s’arrêtant essentiellement sur la question du choix
de la coordonnée verticale. Les sections 2.2 et 2.3 développent les fondements propres au modèle
HYCOM, en s’attardant sur certains points qui seront critiques pour les études qui ont été menées
durant la thèse. La section 2.3 est focalisée sur le fonctionnement de la coordonnée hybride dont
la compréhension est nécessaire à l’analyse des résultats obtenus avec ce modèle. La question de
l’emboîtement de modèles, nécessaire à la modélisation régionale, est présentée en section 2.4, et
sa gestion par le modèle HYCOM est détaillée en section 2.5. Enfin, on concluera le chapitre en
section 2.6 en soulignant le caractère très particulier que pourront revêtir nos résultats du fait de
l’utilisation du modèle HYCOM.

2.1 Les modèles de circulation générale et la question de la coor-

donnée verticale

Les modèles de circulation océanique générale ou OGCM décrivent l’évolution des courants
océaniques, des champs associés en pression, densité, température et salinité. Cette circulation est
influencée par les champs de forçages atmosphériques, la géométrie des domaines océaniques consi-
dérés, etc. Les OGCM peuvent également décrire certains processus bio-géochimiques et l’évolution
des champs de concentrations des différentes substances associées. Les techniques de modélisation
utilisées dans les OGCM ont du être adaptées à la croissance de la résolution des configurations
développées 2, mais pour l’essentiel elles vérifient un ensemble de principes, dont une partie est
exposée ici. En particulier, les OGCM reposent en général sur le traitement d’équations dérivées du
système des équations primitives des écoulements océaniques. On ne considèrera que des modèles à
différences finies, dans les considérations relatives à la discrétisation de ces équations.

2.1.1 Les équations fondamentales des modèles de circulation générale

Les équations primitives

Les équations primitives des écoulements océaniques dérivent des équations fondamentales de
la dynamique des fluides sur la Terre en rotation, le fluide considéré dans ces équations, l’eau de
mer, comportant du sel en concentration variable. Ces équations fondamentales sont composées des
équations de Navier Stokes (équations du mouvement), des équations de conservation de quantités
liées aux variables thermodynamiques (essentiellement la température et la salinité), de l’équation
de conservation de la masse, et d’une équation empirique d’état liant la densité d’une particule
élémentaire d’eau ρ à sa température T , sa salinité S, et à la pression p qui s’exerce sur elle.

On s’appuie sur l’hypothèse de la terre sphérique pour écrire les équations primitives : les surfaces
géopotentielles sont supposées sphériques et la force gravitationnelle dans la direction du rayon de
la Terre, qui définit alors la direction verticale. Avec l’hypothèse de la couche mince selon laquelle la
profondeur de l’océan est très faible devant le rayon de la Terre, cela permet d’avoir une projection

2La capacité de ces adaptations est cependant limitée : les configurations côtieres dont la résolution est inférieure
au km nécessitent l’emploi de modèles fondamentalement différents des OGCM, du fait de l’invalidation à trop haute
résolution de certaines hypothèses, notamment de l’hypothèse hydrostatique.



2.1. MODÈLES DE CIRCULATION GÉNÉRALE ET COORDONNÉE VERTICALE 31

puis une application simple des équations dans un repère cartésien local tournant (suivant la rotation
de la Terre) dont l’origine est à la verticale de la particule de fluide considérée, à une distance de
référence par rapport au centre de la Terre (dans la suite elle sera considérée comme celle de la
surface de l’océan au repos), dont deux directions se trouvent dans le plan horizontal (orthogonal
à la verticale en repère géocentrique), dont la troisième suit la verticale, et dont le système de
coordonnées est fondé sur la mesure des distances. On note le système des coordonnées de ce repère
(x, y, z) où z est la coordonnée verticale géopotentielle locale (qui mesure donc la profondeur des
niveaux géopotentiels par rapport au niveau de référence ; on a choisi ici, et dans toute la suite, de
définir sa valeur croissante du fond vers la surface de l’océan comme cela est fait traditionnellement)
3.

L’approximation hydrostatique, caractéristique de la circulation à grande échelle que repré-
sentent les OGCM, est également très souvent utilisée pour écrire les équations primitives : elle
revient à simplifier l’équilibre vertical de quantité de mouvement sous la forme

∂p

∂z
= −ρg (2.1)

où g est l’accélération gravitationnelle. Dans cet équilibre hydrostatique, on ne tient pas compte
des accélérations verticales qui peuvent pourtant ponctuellement être importantes (par exemple
lors des phases de grandes convections) et les modèles doivent donc traiter le problème de l’appa-
rition des déséquilibres hydrostatiques. Cette approximation se fonde sur l’hypothèse selon laquelle
Hc/Lc ≪ 1 où Hc et Lc sont les distances verticales et horizontales caractéristiques de la dynamique
des océans. Cela rend cette approximation a priori inadaptée pour les modèles dont la résolution
spatiale est de moins de 1 km.

La plupart des OGCM ont des équations fondamentales dérivées des équations primitives hy-
drostatiques, qui s’écrivent, dans le système de coordonnées (x, y, z) :

∂ρ

∂t
+ ∇ · (ρu) = 0 (2.2)

∂θ

∂t
+ u · ∇θ = Dθ + Eθ (2.3)

∂uh

∂t
+ (u · ∇)uh + fk ∧ uh +

1

ρ
∇hp = Duh +Euh (2.4)

∂p

∂z
= −ρg (2.5)

ρ = ρ(T, S, p) (2.6)

où k est le vecteur unitaire vertical, θ désigne normalement T ou S (mais l’équation (2.3) est éga-
lement valable et peut être utilisée pour d’autres variables thermodynamiques), u est le vecteur
vitesse, uh le vecteur vitesse horizontale, f est le paramètre de Coriolis, ∇h désigne le gradient ho-
rizontal. Eθ et Euh regroupent les termes de forçages, de sources ou de puits respectivement pour θ
et pour la quantité de mouvement dans le plan horizontal. Enfin Dθ et Duh désignent les termes de

3En pratique, les directions orthogonales x et y suivent généralement les directions de la rotation de la terre (zonale)
et de sa normale (méridionale), le système (x, y, z) suivant ainsi les directions des axes du repère des coordonnées
sphériques terrestre.
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diffusion et de dissipation relatifs respectivement aux équations (2.3) d’évolution des variables ther-
modynamiques θ et à l’équation (2.4) de quantité de mouvement dans le plan horizontal. D’après
les équations de Navier Stokes, on a normalement Duh = ν∆uh où ν est un coefficient de viscosité,
mais on verra que le choix est souvent fait de formuler autrement ce terme de dissipation.

L’approximation de Boussinesq est également très souvent employée pour simplifier ces équa-
tions : on considère que le terme de variations de densité δρ est négligeable dans l’équation de
conservation de la masse, tout en tenant compte des effets de la compressibilité dans l’équation
d’état 4. Cette approximation se fonde sur la caractéristique des courants océaniques δρ/ρ ≪ 1. Elle
conduit à l’hypothèse dite d’incompressibilité :

∇ · u = 0 (2.7)

par simplification de l’équation de conservation de la masse (2.2), qui est la seule équation fon-
damentalement modifiée dans le système (2.2)-(2.6). Cette approximation remplace ainsi la loi de
conservation de la masse par celle de la conservation du volume. Elle est également utilisée pour
modifier dans la pratique l’équation (2.4) avec l’emploi d’une densité de référence ρr à la place de la
densité ρ dans le calcul du terme 1

ρ∇hp, qui devient 1
ρr
∇hp (on néglige les variations de la densité

pour l’équilibre de quantité de mouvement, excepté dans le calcul de la force gravitationnelle). Enfin,
comme cette approximation suppose que l’on néglige une grande part des effets de compressibilité
liés aux variations de pression, elle peut être indirectement utilisée pour simplifier l’équation d’état
(2.6) sous la forme ρ = ρ(T, S, z) (l’approximation de Boussinesq étant fortement liée à l’emploi de
coordonnées verticales dérivées des mesures de profondeur z, comme on va le voir en section 2.1.2
5).

Modèles à deux dimensions

Du fait de l’hypothèse Hc/Lc ≪ 1, on rencontre également de nombreux OGCM régis par
des systèmes d’équations à 2 dimensions (sur le plan horizontal) comme les modèles QG (Quasi
Géostrophiques) ou les modèles shallow water. Les équations shallow water ou équations de Saint-
Venant sont supposées décrire l’équilibre de quantité de mouvement et de masse sur les variables
barotropes (vitesses horizontales intégrées sur la verticale et masse totale de la colonne d’eau)
dans les modèles à 3 dimensions théoriquement régis par les équations primitives hydrostatiques.
Elles sont cependant fondées sur l’approximation que le fluide est incompressible (approximation
plus forte que celle de Boussinesq), de masse volumique uniforme ρ0. Elles s’obtiennent en intégrant
verticalement (sur une couche supposée mince) les équations (2.7) et (2.4), et en supprimant certains
termes négligeables 6 :

∂h

∂t
+ ∇h · [(h+H)uh] = 0 (2.8)

4Le fluide est alors dit quasi-incompressible.
5Cette approximation n’est pas beaucoup employée pour les modèles atmosphériques (reposant sur des équations

primitives semblables) du fait de la plus forte compressibilité de l’atmosphère, et il y a un développement important
de modèles océaniques à coordonnée verticale liée à la pression, comme le modèle HYCOM, qui ne l’utilisent pas non
plus.

6On ne détaille ici ni les conditions aux limites cinématiques imposées aux extrêmités verticales de la couche de
fluide, en particulier les conditions de surface libre, critiques pour le résultat de l’intégration, ni l’intégration des
termes de dérivation lagrangienne de la vitesse horizontale reposant sur certaines considérations supplémentaires.
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∂uh

∂t
+ (uh · ∇h)uh + fk ∧ uh + g∇hh = Duh +Euh (2.9)

où H est la profondeur (en valeur absolue) du fluide sous le niveau de référence (le fond de l’océan
est situé à z = −H : on suppose en effet ici et dans toute la suite que ce fond est déterminé en
fonction de x et y), h est la hauteur de la surface libre du fluide mesurée par rapport au niveau
de référence (cette surface libre est située à z = h, le terme “libre” étant associé à la possibilité
donnée par les équations à h de varier), et uh = 1

h+H

∫ h
−H uhdz est la vitesse horizontale barotrope.

On peut ajouter à ces équations des équations d’évolution de température et de salinité similaires
à l’équation (2.3) pour obtenir un système océanique plus complet, sous réserve de donner une
définition cohérente aux champs de température et de salinité associés.

Certains modèles à 3 dimensions sont en fait construits comme un empilement de couches dont
l’évolution est régie par des équations ressemblant aux équations shallow water (ou QG). Dans la
pratique, des modèles MICOM (comme la plupart des modèles à coordonnée verticale isopycnale)
et HYCOM ont un mode de fonctionnement proche de ce type de modèles, bien qu’ils soient fondés
sur les équations primitives.

Paramétrisation de la physique sous-maille

L’application des équations primitives dans des modèles numériques et donc leur discrétisation
numérique à une résolution limitée, nécessite dans leur écriture l’emploi de l’hypothèse de fermeture
turbulente : les processus qui ne sont pas résolus par le modèle d’application parce que leurs échelles
sont trop faibles, sont supposés être paramétrisables en utilisant des termes dits d’effets “sous-maille”
dans les équations. Ils sont en fait supposés être caractérisés par les termes de diffusion Dθ et de
dissipation Duh (et donc Duh).

Du fait de l’anisotropie entre les mouvements latéraux et verticaux, les paramétrisations de
la physique sous-maille se divisent en une composante latérale7 et une composante verticale. Les
composantes latérales ou verticales du terme de dissipation Duh et du terme de diffusion Dθ sont
donc en général associées à un opérateur Laplacien ou bilaplacien (biharmonique), même si dans le
cas du terme de dissipation Duh , le respect des équations de Navier Stokes devrait conduire au seul
emploi d’un opérateur Laplacien. Verticalement, le mélange n’est important et donc paramétré que
dans la couche de mélange océanique, située sous la surface de l’océan et soumise très fortement aux
forçages atmosphériques, constituant une zone de forte turbulence. Cette paramétrisation verticale
est un problème complexe et est à l’origine du développement de plusieurs méthodes de résolution
pour le seul modèle HYCOM. Les mélanges latéraux sont généralement paramétrés d’une des deux
façons suivantes : pour φ = uh ou θ, et par extension uh,

Laplacien Dφ
lat = ∇ · (Aφ

lat∇φ) (2.10)

Bilaplacien Dφ
lat = ∆(Aφ

lat∆φ) (2.11)

où Aφ
lat est un coefficient de diffusion qui varie avec la taille des mailles du modèle (on reviendra sur

leur expression quand se posera la question du réglage de ces paramètres pour notre configuration
du Golfe de Gascogne au chapitre 4).

7Horizontale dans le système de coordonnée (x, y, z) que l’on a utilisé jusqu’à maintenant, la nuance est soulignée
en section 2.1.2 suivante.
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2.1.2 Coordonnée verticale

On a donné les équations primitives en coordonnées (x, y, z) pour en faciliter l’écriture. L’essentiel
des OGCM fondés sur les équations primitives utilisent bien des repères horizontalement locaux de
systèmes de coordonnées (x, y, s) selon les directions horizontales et verticales définies précédem-
ment, avec des coordonnées horizontales (x, y) fondées sur les mesures de distances, mais le choix de
s peut sensiblement varier. Or ce choix est crucial car c’est dans le plan orthogonal à la verticale au
sens du système de coordonnée (x, y, s) (plan défini par les niveaux de s constant), et non dans le plan
horizontal 8, que seront estimés les transports latéraux, largement prédominants sur les tranports
verticaux dans l’océan. Les premiers modèles aux équations primitives ont reposé sur l’utilisation de
la coordonnée z, mais d’autres systèmes adaptant leur coordonnée verticale s à certains caractères
physiques de la circulation océanique ont par la suite vu le jour.

Il faut ici distinguer le choix de la coordonnée verticale pour définir la discrétisation verticale
et l’expression des équations du modèle, de celui du choix d’une coordonnée verticale, en général à
peu près fixe, pour une description pratique de cette discrétisation verticale et de l’application des
équations en différences finies, bien que les deux soient généralement identiques (ainsi le caractère
trop abstrait de la coordonnée hybride du modèle HYCOM nécessitera l’usage des coordonnées liées
à la pression pour l’application des calculs du modèle).

Une coordonnée s peut être ou non considérée stationnaire par rapport au repère des coordonnées
sphériques terrestres. Une discrétisation verticale suivant une coordonnée stationnaire présentera
a priori des niveaux fixes (on ne s’intéresse pas dans ce chapitre à des modèles possédant des
maillages adaptatifs). On distingue ici trois principales variables sur lesquelles sont fondées les
coordonnées verticales et les discrétisations associées, et pour deux d’entre elles, deux principaux
types de coordonnées verticales :

La profondeur z

Parmi les différentes coordonnées verticales qu’elle permet de définir, on ne s’intéressera qu’aux
deux principales :

(i) la coordonnée géopotentielle z : Le système de coordonnées (x, y, z) est stationnaire et
le maillage des modèles utilisant cette coordonnée est normalement fixe. Si on utilise une surface
libre, le premier niveau est cependant d’épaisseur variable, lié à la hauteur z = h de cette surface
libre. Cette coordonnée permet une représentation du gradient horizontal de pression ∇hp simple
et d’exprimer l’équation d’état (2.6) avec une bonne précision. Elle permet également d’établir
une discrétisation verticale moins espacée dans la partie supérieure de l’océan, tout particulière-
ment dans la couche de mélange océanique, afin de résoudre de façon satisfaisante les processus
thermodynamiques (et biochimiques) près de la surface. Elle présente cependant des difficultés de
modélisation au voisinage de la topographie de fond quand celle-ci varie sensiblement, surtout près
des côtes (la pente de la bathymétrie de fond est alors en première estimation approximée en série
de paliers même si certaines techniques existent pour atténuer cet effet de discontinuité). De ce
fait, les échanges de masses entre les zones peu profondes et les zones profondes sont mal estimés.
De plus, la prise en compte des effets de compressibilité avec cette coordonnée est complexe. On
signalera également qu’elle pose des difficultés pour l’utilisation d’une surface libre (celle-ci pouvant
descendre sous le deuxième niveau de discrétisation).

8Si s diffère de z, (x, y, s) peut ne plus former un système de coordonnées intrinsèquement orthogonal, bien
qu’ayant des axes orthogonaux en repère géocentrique.
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(ii) la coordonnée “terrain-following” σ : elle est définies par le rapport : σ = z−h
H+h . On a

donc σ = 0 à la surface de l’océan et σ = −1 au fond. Cette coordonnée est quasi-stationnaire du
fait des faibles variations de h. Elle permet une représentation lisse de la topographie de fond et un
bon traitement des phénomènes turbulents qui ont lieu dans son voisinage (phénomènes importants
pour la détermination des caractéristiques des masses d’eau, surtout en zones de transition entre
les eaux peu profondes et les grands fonds). Dans les régions côtières et d’eaux peu profondes,
c’est la coordonnée la plus adaptée. Elle permet de bien représenter les effets thermodynamiques
de l’équation d’état (2.6). Mais la résolution dans la couche de mélange devient très faible là où la
bathymétrie de fond est très importante. La représentation du gradient horizontal de pression serait
numériquement imprécise du fait des fortes pentes que présentent les surfaces σ (Griffies 2006).

La pression p

Cette donnée induit des systèmes de coordonnée similaires au systèmes de coordonnée basés
sur la profondeur z si l’on adopte l’approximation de Boussinesq. Aussi, la donnée de pression est
normalement utilisée pour définir les coordonnées verticales des modèles ne reposant pas sur cette
approximation. Elle induit la définition des mêmes types de coordonnées verticales que la profondeur
z, les deux principales étant : (i) la coordonnée de pression p et (ii) la coordonnée σ(p)
définie par le rapport σ(p) = p−pa

pb−pa
où pa et pb désignent respectivement la pression en surface

et la pression au fond de l’océan (du fait des conventions, cette fois σ(p) = 1 au fond et cette
coordonnée est croissante vers le fond, tout comme p). Elles impliquent toutes deux l’usage d’une
surface libre. Ces coordonnées non stationnaires impliquent l’usage de discrétisations non fixes.
Pourtant, si l’on excepte les divergences relatives à l’approximation de Boussinesq et à la surface
libre, ces deux types de coordonnées sont assez similaires aux coordonnées z et σ, et possèdent les
mêmes principaux avantages et inconvénients.

La densité définissant la coordonnée isopycnale ρ ou ρpot

Afin d’être strictement monotone en parcourant la colonne d’eau vers le fond, cette coordonnée
est normalement définie par les valeurs de densité potentielle ρpot (la pression de référence étant en
principe la pression de surface) mais dans un tel modèle la coordonnée verticale vérifie en fait les
mêmes équations primitives que la densité ρ. La justification d’une telle considération est entrevue
dans Bleck 1998. On peut associer à ce type de coordonnée les coordonnées verticales fondées sur
l’entropie ou la température potentielle, cependant moins usitées. On dit que cette coordonnée est
quasi-lagrangienne. Le transport des traceurs (essentiellement T et S) à l’intérieur de l’océan est
principalement dirigé le long des surfaces isopycnales (en fait le long des surfaces neutres, qui sont à
peu près les surfaces isopycnales). Cette coordonnée permet donc une très bonne représentation de
l’advection et de la diffusion, ce qui n’est plus du tout le cas des coordonnées précédentes lorsque
les isopycnes sont très inclinées. Elle permet une meilleure conservation des caractéristiques des
masses d’eau. Cette coordonnée s’adapte également assez bien à la topographie de fond, évitant en
particulier de la diviser en zone de contacts latéraux et verticaux comme avec les paliers induits
pas la coordonnée z. Dans les régions où l’océan est peu stratifié, elle ne permet cependant pas
d’avoir une résolution suffisante. Un traitement particulier de la couche de mélange, non-stratifiée,
est d’ailleurs nécessaire. Enfin, elle ne permet pas d’appliquer l’équation d’état (2.6) avec précision
(Griffies 2006).

Il faut noter que les modèles à coordonnée isopycnale ne sont généralement pas formulés sur des
niveaux verticaux discrets ρpot, mais pour des couches continues de densité moyenne ρpot : les équa-
tions pronostiques doivent alors être intégrées sur ces couches pour fournir des estimations moyennes
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par couche des variables du modèle. Un système de coordonnée différent est alors nécessaire à la
description des limites de ces couches.

Le choix d’une coordonnée verticale traditionnelle n’est donc pas optimal dans tout l’océan.
C’est pourquoi on a développé des modèles à coordonnée hybride comme HYCOM, où l’on utilise
les avantages de chaque coordonnée en fonction des zones de l’océan. Du fait de la similarité entre
les coordonnées fondées sur la pression et les coordonnées fondées sur les profondeurs, on distingue
généralement comme principaux types de coordonnées : la coordonnée z, la coordonnée σ et la
coordonnée isopycnale. La coordonnée σ est essentiellement utilisée pour les modèles régionaux
côtiers. La coordonnée verticale dans HYCOM est isopycnale dans l’océan intérieur stratifié. Dans
la partie supérieure faiblement stratifiée de l’océan, en particulier au niveau de la couche de mélange,
cette coordonnée est p mais elle est en général (dans les présentations du modèle) assimilée à la
coordonnée z 9. On parlera d’ailleurs, par abus de langage, de profondeurs p. Dans les régions
d’eaux peu profondes, la coordonnée est la coordonnée σ(p) 10 et elle est en général assimilée à la
coordonnée σ, ou, si les eaux deviennent trop peu profonde et que cela implique une trop grande
discrétisation en suivant cette coordonnée σ(p), la coordonnée est encore la coordonnée p. Dans
les zones de transition, une continuité du mode de coordonnée est assurée et la coordonnée a un
caractère réellement hybride.

2.1.3 Discrétisation des équations fondamentales et conditions aux limites

La discrétisation des équations du modèle, une fois la coordonnée verticale fixée, passe par de
nombreux choix critiques, en particulier par ceux de la définition de la discrétisation horizontale et
de la discrétisation temporelle.

Les coordonnées horizontales sont liées aux distances mais en général, la discrétisation horizontale
est liée aux valeurs angulaires des coordonnées sphériques terrestres. La projection de mercator est
souvent utilisée avec un maillage régulier : les écarts de maille sont constants en longitude sur tout
le domaine, et les écarts en latitude sont calculés pour que les écarts en distance méridionale qu’ils
induisent soient les mêmes que les écarts induits en distance zonale par les écarts en longitude, les
mailles générées étant plus ou moins “carrées”. Les différentes variables physiques sont en principe
distribuées sur des grilles de discrétisation décalées pour faciliter la discrétisation des équations du
modèle. Les grilles d’Arakawa de type C sont très répandues, et impliquent un décalage différent des
grilles des vitesses zonales, méridionales et verticales par rapport à la grille sur laquelle les autres
variables sont estimées.

Le choix d’une résolution spatiale est lié à celui d’une résolution temporelle par les questions de
stabilité des schémas de dérivation choisis pour les équations du modèle. La discrétisation temporelle
des équations fondamentales repose en général sur l’emploi du schéma leap frog qui utilise les
données à deux pas de temps précédents le pas de temps de calcul. L’usage supplémentaire d’un
filtre d’Asselin pour imposer l’usage des données au pas de temps précédent le pas de temps de
calcul est fréquent.

Les méthodes de discrétisations des équations fondamentales des modèles dépendent enfin am-
plement des phénomènes que l’on cherche à bien modéliser. Les questions de la conservation des
traceurs, de la conservation de l’énergie, de la conservation de la vorticité potentielle, des effets de

9On le verra, cette coordonnée repose en fait sur les données de pression barocline p′ que l’on définira, dont les
niveaux sont relativement proches des niveaux p.

10La coordonnée σ(p) est identique à la coordonnée σ(p′), suivant les formulations de la pression pour le modèle
HYCOM.
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la topographie, du réalisme des effets turbulents en couche de mélange... mènent à des formulations
très diverses des équations fondamentales discrétisées.

Les conditions aux limites du modèle sont imposées selon des formulations adaptées aux trois
types de limites que l’on peut rencontrer dans une configuration océanique : la surface du modèle,
en contact avec l’atmosphère, la topographie de fond du modèle, limite solide du modèle, et les
limites du modèle en mer, frontières arbitrairement définies dès lors que la configuration du modèle
n’est plus une configuration globale de l’ensemble des océans. Les conditions de glissement ou de
non glissement sont généralement imposées sur la topographie de fond pour les vitesses tangentes à
la topographie de fond, tandis que les conditions d’imperméabilité du fond annulent les transferts
de masse ou de traceurs suivant la normale à la topographie de fond. Au niveau de la surface des
océans, on essaye d’estimer les trois types de flux échangés avec l’atmosphère : les flux thermiques,
les flux de quantité de mouvement, et les flux d’eau douce. Les formulations de type Bulk sont
très répandues : elles consistent à estimer ces flux à l’aide des données sur l’état atmosphérique
et à l’aide de l’état de l’océan pronostiqué près de la surface. Des formulations employant des flux
spécifiés peuvent également être rencontrées. Une modélisation des effets liés à l’existence de la
glace aux hautes latitudes est nécessaire mais ne concerne pas une configuration comme la nôtre.
De même on ne considère pas ici les forçages, généralement en surface, liés au déversement de l’eau
douce des rivières au niveau des côtes. Le problème des conditions aux frontières en mer ouverte
sera développé plus loin.

Les définitions du domaine géographique du modèle considéré, de sa bathymétrie (des données
de topographie de fond) sont normalement indépendantes du modèle de circulation général utilisé,
et constituent, comme la définition de la grille horizontale ou des niveaux de discrétisation verticale,
une partie des éléments propres à la configuration d’un modèle d’océan particulier, fondé sur un
modèle de circulation générale. La question de l’initialisation d’une telle configuration, elle aussi
complexe, dépend aussi fortement du type de modèle employé.

2.2 Caractérisation du modèle HYCOM

Le modèle HYCOM est caractérisé par le traitement séparé du mode barotrope des équations de
conservation de la masse et de quantité de mouvement, illustré en figures 2.1 et 2.2 : l’évolution des
variables barotropes (la pression de fond et la vitesse barotrope) est ainsi régie indépendamment
par des équations de type shallow water (les variables baroclines -vitesses et pressions- sont définies
comme les résultantes des variables privées des valeurs barotropes qui leur correspondent). Le trai-
tement de l’ensemble des éléments restant de l’évolution du modèle, que l’on appellera (par abus
de langage) le mode barocline, s’appuie sur une description de l’océan en empilement de couches
structuré par la coordonnée hybride du modèle : en chaque couche, on décrit ainsi l’évolution de la
vitesse barocline, des pressions baroclines aux limites de la couche, et de deux des variables parmi la
densité, la température et la salinité (la troisième étant déduite des deux autres à l’aide des données
de pression et d’une équation d’état). On considèrera ainsi (toujours avec le même abus de langage),
que la densité, la température et la salinité sont des variables baroclines.

Si ces couches ont un mode d’évolution lié à la coordonnée hybride, la donnée de pression baro-
cline est l’élément fondamental de la description de la discrétisation verticale, et de son évolution.
C’est pourquoi en mode barotrope ou barocline, la pression se substitue alors pour les calculs de
profondeurs ou d’épaisseurs de masses d’eau aux mesures classiques et quasi équivalentes de dis-
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tances (de profondeurs au sens propre). Dans les configurations classiques pour lesquelles le modèle
a été utilisé, du fait que la plupart des couches de HYCOM suivent sur leur majeure partie la
coordonnée isopycnale, HYCOM partage avec le modèle MICOM un grand nombre d’algorithmes
et de techniques pour la modélisation de la physique de l’océan.

La description donnée du modèle HYCOM correspond à celle de sa version 2.1.3 que nous avons
utilisée. Certains algorithmes importants sont en cours de modification pour les versions qui sont
en train de lui succéder. Les grands principes du modèle devraient cependant rester les mêmes.

Fig. 2.1 – Mode barotrope

Fig. 2.2 – Mode barocline

2.2.1 Les équations du modèle

Le modèle HYCOM est fondé sur le modèle d’équations primitives hydrostatique (sans l’ap-
proximation de Boussinesq) (2.2)-(2.6). Le caractère hybride de sa coordonnée verticale impose une
réécriture complexe de ces équations en repère local de système de coordonnées (x, y, s) à coordon-
née verticale s généralisée (des exemples de telles réécritures sont donnés par exemple dans Adcroft
et Hallberg 2006 ou Song et Hou 2006). La coordonnée s sera en fait liée à l’association de ce que
l’on appellera une densité (potentielle) cible ρ̂pot et de contraintes géométriques, et dans la pratique
s sera la pression barocline p′ en zone peu stratifiée et extrêmement peu profonde, σ(p′) en zone peu
profonde (on donne la définition de p′ plus loin : sa donnée est proche de celle de p), ρpot en zone
stratifiée et une coordonnée à proprement parler hybride dans les zones de transitions. La réécriture
choisie met en avant la variable de pression, sur laquelle se fonde en grande partie la description du
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modèle. En considérant un paramétrage de la diffusion et de la dissipation latérales à l’aide d’un
opérateur Laplacien (on verra que le modèle HYCOM offre la possibilité d’autres paramétrages), et
en ne considérant sous le terme Eθ que la somme des termes de sources diabatiques, et sous le terme
Euh les forçages en vent près de la surface, et les effets de frottements au niveau de la topographie
de fond, les équations du modèle HYCOM s’écrivent ainsi, d’après Bleck (2002) :
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= p (2.15)

ρ = ρ(T, S, p) ou ρpot = ρpot(Tpot, S, p) (2.16)

où uh = (u, v) désigne toujours la vitesse horizontale malgré le changement de coordonnée verticale,
α = ρ−1

pot est le volume potentiel spécifique, ζ = ∂v/∂x−∂u/∂y la vorticité relative (où la dérivation
des vitesses horizontales est en fait considérée à s constant), M = gz + pα est le potentiel de
Montgomery, ν est un coefficient variable de viscosité tourbillonaire turbulente, et τ est le vecteur
de tension du vent ou de contrainte de frottement de fond. Hθ est la somme des termes de sources
diabatiques, pour la variable θ. ∇s est le gradient à s fixé, différent de ∇h le gradient horizontal
introduit précédemment. Cependant, les distances latérales utilisées pour les dérivations à s fixé
sont en pratique calculées par projection sur le plan horizontal, afin de ne pas avoir à tenir compte
des termes liés à la pente des surfaces à s fixé.

On n’a pas vérifié ici la cohérence de l’introduction des dérivations à s fixé (pour les calculs
de vorticité relative ou lors de l’utilisation de ∇s), avec la transformation des équations primitives
(2.2)-(2.6) pour la coordonnée généralisée. L’introduction directe, ou à travers la définition de M ,
du volume potentiel spécifique α à la place du volume spécifique et donc de la densité potentielle
à la place de la densité dans les équations (2.2)-(2.6) est justifiée par un renvoi aux arguments de
Sun et al. (1999) dans Bleck (2002).

Les équations (2.12), (2.13) et (2.14) ne sont pas directement discrétisées verticalement sur une
grille du fait de la conception d’empilement de couches associée au modèle HYCOM en mode ba-
rocline (on cherche d’ailleurs à éviter de manipuler les termes en s et de dérivation par rapport
à s, dont on ne peut donner une expression réelle). Elles sont intégrées verticalement sur chaque
couche, pour estimer l’évolution des variables supposées ne pas varier selon la profondeur au sein de
la couche. Une intégration sur la hauteur totale de la colonne d’eau des équations de conservation
de la masse et de quantité de mouvement horizontale fournit les équations du mode barotrope. En
retirant ces termes d’évolution barotrope aux équations régissant l’évolution des variables au sein
des couches, on obtient les équations du mode barocline. En pratique, certains termes des équations
d’évolution en mode barotrope seront estimés à l’aide des équations d’évolution du mode barocline
(la séparation du traitement du mode barotrope ne peut pas être rigoureusement observée) : une
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réactualisation des données correspondantes sera nécesaire à chaque pas de temps barocline (supé-
rieur au pas de temps barotrope suivant la relation des vitesses de propagation des phénomènes liés
à ces deux modes, et multiple du pas de temps barotrope pour gérer facilement cette question de
réactualisation), à l’aide d’un artifice de calcul, en se basant sur le principe selon lequel l’intégration
des données de vitesses et de pressions baroclines sur la verticale doit rester constante. Les résultats
successifs que donnent ces étapes de calculs sont repris de Bleck (2002) ou extrapolés de Bleck and
smith (1990) pour la coordonnée hybride.

L’intégration verticale de (2.12) par couche entre les deux surfaces ssup et sinf , sur lesquelles la
pression est donnée respectivement par psup et pinf , donne l’évolution du poids de la couche par
unité de surface horizontale ∆p = psup − pinf :
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ṡ
∂p

∂s

)

inf

= 0 (2.17)

A priori cela suppose que l’on considère uh indépendant de s au sein de chaque couche, ce qui
fait reposer le passage des équations théoriques à la représentation en couche sur une approximation
forte. Le traitement du flux de masse vertical -le transport dia-surface- (ṡ∂p

∂s ) à travers les surfaces
s aux limites des couches (positif dans le sens des pressions p croissantes) fait l’objet de la réac-
tualisation de la discrétisation verticale sur laquelle le fonctionnement de la coordonnée hybride du
modèle HYCOM repose (cf la section 2.3).

L’intégration verticale de (2.14) par couche donnerait (certaines hypothèses que Bleck 2002
n’évoque pas seraient nécessaires pour cela dans le cas de la coordonnée hybride, mais cette équation
dérive peut être plus directement des équations de MICOM et donc du traitement plus simple de
l’intégration verticale en coordonnée isopycnale) :

∂uh

∂t
+ ∇s

uh
2

2
+ (ζ + f)k ∧ uh + ∇sM − p∇sα

= − g

∆p
(τsup − τinf ) +

1

∆p
∇s · (ν∆p∇suh)

(2.18)

Le terme de gradient de pression horizontal ∇sM − p∇sα = α∇hp doit être formulé pour
transmettre proprement les couples de pression d’interface dans la colonne d’eau. C’est l’objet du
développement dans HYCOM d’un algorithme complexe dont on ne donnera pas le détail ici (on
peut le trouver en Annexe A de Bleck 2002).

L’intégration verticale de (2.13) par couche donne (en utilisant a priori, tout comme pour établir
l’équation (2.17), l’hypothèse d’indépendance par rapport à s des variables uh et θ au sein des
couches) :

∂

∂t
θ∆p+ ∇s · (uhθ∆p) +

(

ṡ
∂p

∂s
θ

)

sup

−
(

ṡ
∂p

∂s
θ

)

inf

= ∇s · (ν∆p∇sθ) + Hθ (2.19)

L’intégration verticale de l’équation (2.13) dans les couches en coordonnée hybride n’est simple
que parce que l’équation (2.13) est exprimée sous la forme de conservation de flux 11. Cette inté-
gration donne de plus l’équation (2.19) d’évolution de θ en moyenne sur ces couches qui ne peut

11C’est pourquoi l’équation (2.13) n’a pas été exprimée dans une forme advective comme en (2.3) (en coordonnée
z cette formulation donne l’équation ∂ρθ

∂t
+ ∇.(ρθu) = Dθ + Eθ équivalente à (2.3) du fait de la loi de conservation

de la masse).
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s’exprimer sous forme advective puisque les variations d’épaisseur de couche, à l’inverse de la densité
locale, ne sont pas négligeables.

Les termes de diffusion dia-surface
(

ṡ∂p
∂sθ
)

inf
−
(

ṡ∂p
∂sθ
)

sup
et sous tendus par Hθ sont traités

séparément du reste de l’équation par des procédures spéciales, qui diffèrent selon que l’on se place
dans la couche de mélange ou non.

Les équations (2.15) et (2.16) restent inchangées si on les exprime pour les variables par couches
après intégration verticale.

La séparation du traitement du mode barotrope repose sur le schéma “split explicit”, que nous
allons décrire ci-dessous. Pour la définition des variables barotropes, la masse totale de la colonne
d’eau est représentée par la pression de fond pb et la vitesse barotrope est calculée en intégrant
verticalement les vitesses par rapport aux pressions.

Il faut noter ici que pour simplifer les calculs, par similarité avec les conventions de la coordonnée
z et pour ainsi utiliser directement la pression comme mesure de profondeur dans l’océan, on fixe
pa = 0, et p est en fait une pression relative (on utilise la pression atmosphérique en surface pour
l’application des équations d’état). On décompose cette pression selon p = p′(1+η) où (1+η) = pb/p

′
b

donne la variation de pb relativement à la valeur p′b qu’elle prendrait si le fluide était au repos (p′b
est indépendant du temps). η est considérée comme la composante barotrope de la pression.

Pour un fluide incompressible de densité ρ0 uniforme, p′b est l’équivalent de H en terme de
pression, η de h/H et ηp′b de h, à ρ0g près. Dans un modèle comme HYCOM où la densité n’est
pas considérée uniforme, les variations de h ne sont pas seulement liées à celle de la masse totale
de la colonne d’eau, mais également aux variations de densité sur cette colonne d’eau. En revanche,
en suivant l’approximation hydrostatique, les variations de ηp′b, sont uniquement liées à celles de
la masse de la colonne d’eau. C’est pourquoi ici, sans avoir à poser l’hypothèse de densité fixe et
uniforme, on va montrer que l’évolution des variables barotropes vérifie des équations d’équilibre de
quantité de mouvement et de masse proches du système des équations shallow water (2.8) et (2.9).

Il est supposé que η ≪ 1 (bien que cela ne soit pas vérifié près des côtes) ce qui explique
que l’expression (1 + η) sera souvent approximée dans la suite par 1 d’une part, et d’autre part,
indirectement, que l’on parle de coordonnée p au lieu de coordonnée p′. p′, considéré comme la partie
barocline de p, donne la variation relative de p par rapport à pb (à l’ensemble des pressions dans la
colonne d’eau). La question du traitement de la surface libre est ainsi gérée en mode barotrope.

La vitesse horizontale se décompose en vitesse barotrope 12 ub = (ub, vb) et vitesse barocline
u′ = (u′, v′) : uh = ub + u′

où ub =
1

pb

∫ pb

0
udp =

1

p′b

∫ p′b

0
udp′ vb =

1

pb

∫ pb

0
vdp =

1

p′b

∫ p′b

0
vdp′

et
∫ pb

0
u′dp =

∫ p′
b

0
u′dp′ = 0

∫ pb

0
v′dp =

∫ p′
b

0
v′dp′ = 0

Afin d’assurer la condition d’intégration nulle sur les vitesse baroclines sans avoir recours aux
données du mode barotrope, on utilisera plutôt les intégrales sur les pressions baroclines.

Les équations du mode barotrope sont obtenues par intégration verticale, sur l’ensemble de la

12La vitesse barotrope en tant que variable du modèle HYCOM sera notée ub mais on reprendra la notation uh en
section 2.4 pour des considérations liées aux OGCM en général.
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colonne d’eau des équations (2.12) et (2.14) (ou en sommant sur l’ensemble des couches les équations
(2.17) pour obtenir l’équation (2.20) et les équations (2.18) pour obtenir l’équation (2.21)) :

∂ηp′b
∂t

+ ∇s · ((1 + η)p′bub) = 0 (2.20)

∂ub

∂t
+ fk ∧ ub = −α0∇s(ηp

′
b) +

∂u∗
b

∂t
(2.21)

Le gradient ∇s peut ici être interprété en tant que gradient horizontal ∇h. L’équation (2.20)
s’appuie cependant sur l’hypothèse

∫ pb

0 ∇s.(u
′ ∂p
∂s )dp = 0 si on a intégré l’équation (2.12) ou sur

l’hypothèse que la somme sur la verticale des termes ∇s.(u
′∆p) est nulle si on a sommé sur l’ensemble

des couches les équations (2.17) pour l’obtenir. Ces deux hypothèses sont justifiées par la nullité
de l’intégrale verticale des vitesses baroclines par Bleck and Smith 1990 mais cela ne permet pas
clairement de les établir. Les flux de masse verticaux sont nuls à la surface et au fond de l’océan.

On retrouve en tout cas des équations similaires aux équations (2.8) et (2.9), en occultant le
terme d’advection de vitesse en (2.21), car l’intégration de ce terme d’advection sur les équations
(2.14) a été laissée sans approximation au sein de l’ensemble des termes complexes associés à ∂u∗

b

∂t .

L’introduction du terme ∂u∗
b

∂t constitue en fait un artifice de calcul : il est déterminé à l’aide des
équations du mode barocline (cf ci-dessous).

La partie barocline de l’équation (2.17) est alors donnée par :

∂

∂t
∆p′ + ∇s · (u′∆p′) =

∆p′

p′b
∇s · (ubp

′
b) −∇s · (ub∆p

′) (2.22)

où l’on n’a pas fait apparaître les flux de masse verticaux, ceux-ci étant en effet gérés par le mode
d’évolution de la coordonnée hybride du modèle HYCOM (cf section 2.3).

La partie barocline de l’équation (2.18) est enfin donnée par :

∂u′

∂t
+ ∇s

u2
h

2
+ (ζ + f)k ∧ u′ + ζk ∧ ub + ∇sM

′

= − g

∆p′
(τsup − τinf ) +

1

∆p′
∇s · (ν∆p′∇suh) − ∂u∗

b

∂t

(2.23)

où M ′ = M − α0ηp
′
b.

A chaque pas de temps barocline, cette équation sera en fait utilisée pour établir l’évolution du
terme u′ + u∗

b en chaque couche. L’intégration verticale des données de u′ + u∗
b donnera alors la

valeur du terme barotrope u∗
b (puisque

∫ p′b
0 (u′+u∗

b)dp
′ =

∫ p′b
0 (u∗

b)dp
′ = p′bu

∗
b) et donc de u′ en chaque

couche. La valeur de u∗
b pourra alors être injectée dans le traitement de l’équation (2.21) comme

indiqué en figure 2.3 (le pas de temps barocline ∆tbc étant multiple du pas de temps barotrope
∆tbt).

Dans notre configuration du modèle, on calcule en vérifiant (2.15), à partir des équations (2.19),
(2.20), (2.21), (2.22), (2.23), complétées par un ensemble de procédures gérant des problèmes phy-
siques particuliers (dont la procédure “grid-generator” utilisée pour gérer la discrétisation verticale
et les procédures de mélange dia-surface) l’évolution des 8 variables suivantes : les 5 variables baro-
clines à trois dimensions : la salinité S, la densité ρ (en fait la densité potentielle ρpot), les vitesses
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Mode barocline

Mode barotrope

u∗
b

∆tbc

∆tbt

ub

t

t

Fig. 2.3 – Application du schéma “split explicit”.

horizontales baroclines u′ et v′, les pressions aux interfaces des couches p′, et les 3 variables baro-
tropes à deux dimensions : la pression de fond pb et les vitesses horizontales barotropes ub et vb. On
utilise des équations pour diagnostiquer la température T (en fait la température potentielle Tpot).
Il est possible de travailler en faisant évoluer les variables (T, S) ou (ρ, T ) et en diagnostiquant ρ ou
S avec (2.16). Les avantages et les inconvénients présentés par chaque option ainsi que le problème
du manque de précision des équations d’état utilisées sont décrits dans Bleck (2006).

2.2.2 Traitement numérique des équations

Le modèle HYCOM utilise une grille de type C d’Arakawa pour le maillage horizontal comme le
montre la figure 2.4. En configuration classique, l’axe des x pointe vers l’Est et l’axe y vers le Nord.
Du fait de la particularité des couches en coordonnée hybride, les masques associés à la bathymétrie
dans HYCOM sur les grilles de discrétisation de la pression (et des variables d’état autres que les
vitesses horizontales), de la vitesse zonale et de la vitesse méridionale, sont identiques en chaque
couche verticale.

La discrétisation et le traitement des équations (2.19), (2.20), (2.21), (2.22) et (2.23) est complexe
et se base sur l’emploi d’algorithmes particuliers pour assurer le réalisme et la cohérence physique
des calculs dont on cite ici les principaux dans l’ordre d’utilisation à chaque pas de temps barocline.
De façon générale, l’usage de schémas leap frog en temps nécessite également celui de filtres d’Asselin.

Le schéma d’advection FCT (Flux Corrected Transport, Zalesak 1979, introduit dans l’Annexe
B de Bleck et al. 1992 pour MICOM) est utilisé pour estimer les flux de masse latéraux de l’équa-
tion (2.22) afin de contrôler les variations d’épaisseurs de couches, et en particulier afin d’éviter
l’apparition d’épaisseurs de couches négatives (Bleck and Smith 1990).

Les transports latéraux (advection-diffusion) des traceurs dans l’équation (2.19) sont estimés à
l’aide d’une variante du schéma MPDATA (Multidimensional Positive Definite Advection Transport
Algorithm) que décrivent Drange et Bleck (1997), à nouveau pour gérer la contrainte de positivité
des épaisseurs de couches. Selon les configurations, on peut déclarer que certaines couches doivent
rester entièrement isopycnales (cf section 2.3) : dans de telles couches, on n’advecte qu’une des
deux variables thermodynamiques sélectionnées par l’utilisateur afin d’assurer les relations impo-
sées par les équations d’état du modèle, la densité étant déjà fixée. Dans nos configurations, toutes
les couches seront gérées par la coordonnée hybride et ce cas de figure ne sera pas considéré.
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Grille p

Grille u

Grille v

x

y

ui, j pi, j

vi, jui−1, j−1

vi−1, j−1

pi−1, j−1

Fig. 2.4 – Disposition des variables sur une maille du modèle HYCOM et grilles du modèle.

L’équation (2.23) nécessite un soin particulier pour l’expression du potentiel de Montgomery
barocline M ′, basé sur l’équation (2.15), pour l’expression de la dissipation liée au frottement de
fond τb, de l’influence du vent τsurf , du flux de quantité de mouvement turbulent, du terme de
vorticité (qui fait en sorte de conserver l’entropie). La gestion de l’intersection des couches avec
la bathymétrie demande également un traitement complexe pour les termes de cette équation. Le
modèle HYCOM offre la possiblité de combiner l’usage des termes de dissipation Laplacien et bi-
harmonique dans l’équation (2.23) pour la gestion du flux de quantité de mouvement turbulent.
On présentera l’expression de ν pour calculer ces termes de dissipation, avec les réglages que l’on a
réalisé sur ces coefficients de cette expression, au chapitre 4.

Le traitement des équations barotropes (2.20) (2.21) est répété ∆tbc/∆tbt fois selon le rapport
des pas de temps barocline ∆tbc et barotrope ∆tbt. A chaque fois, un appel à la procédure d’appli-
cation des conditions aux frontières ouvertes en mode barotrope est nécessaire (cf section 2.5).

Les conditions aux limites (forçages atmosphériques, cf section 2.2.3, et conditions aux frontières
ouvertes, cf section 2.5) pour le mode barocline sont ensuite appliquées.

Les termes
(

ṡ∂p
∂sθ
)

inf
−
(

ṡ∂p
∂sθ
)

sup
de diffusion dia-surface (diapycnale entre des couches loca-

lement isopycnales) et sous-tendus par Hθ de la même équation (2.19) peuvent être traités option-
nellement avec différents modèles d’algorithmes. Le traitement du mélange vertical dans la couche
de mélange (qui regroupe plusieurs couches du modèle du fait de la nature de la coordonnée hy-
bride) est normalement géré à l’aide d’un algorithme différent. Dans notre configuration, ces deux
types de mélange verticaux sont traités à l’aide de l’algorithme KPP (K-Profile Parameterization,
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Large et al. 1994, 1997), dont le paramétrage est toutefois différent dans la couche de mélange et
à l’intérieur de l’océan. L’utilisation de cet algorithme permet de ne pas appliquer de procédure
de convection lorsque l’équilibre hydrostatique n’est plus vérifié (lorsque la densité d’une couche
devient supérieure à celle de la couche sur laquelle elle repose). Parmi les autres options de mé-
lange vertical on citera notamment : pour l’intérieur de l’océan l’algorithme de mélange diapycnal
de McDougall et Dewar 1998 déjà utilisé dans MICOM (le seul à être cité dans Bleck 2002, l’al-
gorithme KPP ayant été développé ultérieurement), et pour la couche de mélange le modèle de
“slab mixed layer” de Kraus et Turner (KT, 1967). Les algorithmes gérant la couche de mélange
autres que l’algorithme KPP nécessitent l’usage complémentaire d’une procédure de convection qui
étend la profondeur de la couche de mélange lorsqu’un déséquilibre hydrostatique apparaît à sa base.

Enfin l’algorithme “grid generator” est appliqué pour actualiser la discrétisation verticale qui
doit respecter les contraintes de la coordonnée hybride (ce qui n’est plus le cas après les traitements
précédents) tout en gérant les transports dia-surface (cf section 2.3). A travers les redistributions
de masses d’eau entre les couches qu’il sous-tend, cet algorithme a un fort caractère diffusif (Bleck
2002).

2.2.3 Forçage atmosphérique

Les forçages atmosphériques sont calculés à l’aide de données sur l’état de variables atmosphé-
riques près de la surface de l’océan que l’on appelle paramètres atmosphériques. Les formulations
Bulks (Kara et al. 2000) sont utilisées pour calculer le flux net de chaleur qnet et le flux d’eau
douce. Comme dans notre configuration il n’y aura pas de flux d’eau douce on ne développe pas
ici son calcul à l’aide des formulations Bulks. Le flux de quantité de mouvement est directement
donné par les paramètres atmosphériques et appliqué avec le terme τsurf de l’équation (2.23). Les 8
paramètres atmosphériques requis en chaque point de l’interface atmosphère-océan sont : le module
de la vitesse du vent w 13, le flux radiatif solaire qshw, le flux radiatif infra-rouge qlw, la température
de l’air Ta, l’humidité de l’air Ev, les deux composantes de la tension du vent τx et τy, et le bilan
de précipitations.

Le bilan thermique à l’interface atmosphère-océan est formulé de la façon suivante (les flux étant
positifs de l’atmosphère vers l’océan) :

qnet = qrad + qlat + qsens (2.24)

où qsens est le flux de chaleur sensible, qlat est le flux de chaleur latente et qrad est le bilan de flux
radiatif.

qrad = qlw + qsw (2.25)

qlat = −ρairCTwL(Hu −Ev) (2.26)

où CT est un coefficient de transfert de chaleur, ρair est la densité de l’air, L est la chaleur latente
d’évaporation. Hu est l’humidité spécifique à saturation, qui est fonction de la température de
surface Ts (c’est un polynôme de degré 6 en Ts).

13Dont les données ne sont en réalité pas compatibles avec celles de ||τsurf || car les paramètres sont établis à partir
de données moyennes sur les périodes pour lesquelles ils sont utilisés.
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qsens = −Cpair
ρairCTw(Ts − Ta) (2.27)

où Cpair
est la chaleur spécifique de l’air à pression constante.

2.3 Fonctionnement de la coordonnée hybride

Le fonctionnement de la coordonnée hybride repose sur la procédure d’ajustement “grid gene-
rator” dont on va présenter le principe. Du fait que le mode d’évolution de la coordonnée hybride
ne concerne réellement que les variables baroclines du modèle HYCOM, par souci de simplification
d’écritures, on utilisera le terme p pour parler des profondeurs des couches baroclines dans la suite
de cette section sur le fonctionnement de la coordonnée hybride, sans qu’il y ait de confusion pos-
sible. Il faut noter de toute façon que la faiblesse des différences entre p et p′ est toujours vérifiée
(η << 1), et que le problème de la rediscrétisation verticale posé ici ne fait pas intervenir de dé-
rivées de pression qui seraient très différentes selon l’emploi de p ou de p′. On parlera ici comme
on l’a déjà fait précédemment de profondeur ou d’épaisseur de couches en terme de pression (on
rappelle que la pression dans HYCOM est mesurée relativement à la surface) et de différence de
pression. Cependant, du fait de la prise en compte des effets de compressibilité par le modèle, la
pression de fond n’évolue pas comme la hauteur d’eau Htot = H + h à proprement parler (calculée
en profondeurs réelles), que l’application du “grid generator” doit conserver. L’estimation de Htot

pour le modèle HYCOM est réalisée à l’aide de l’équation (2.15).
Comme on l’a vu, la coordonnée hybride s ne peut pas être utilisée pour l’application des

équations : elle ne fait qu’obéir à un mode d’évolution lié, dans la représentation du modèle en
couches (Ci)i∈[1,nc], à des contraintes d’épaisseurs minimales sur ces couches, et à la donnée de
densités (potentielles) cibles ρ̂i = 1

α̂i
pour chaque couche, ces densités potentielles cibles étant

croissantes en parcourant les couches de la colonne d’eau vers le fond 14.
Le but de la procédure d’évolution de la coordonnée hybride est premièrement, comme on l’a

introduit, tout en maintenant l’équilibre hydrostatique, de gérer les flux de masse verticaux (ṡ∂p
∂s ) à

travers les interfaces Ii de démarcation entre les couches (Ci) du modèle, qui définissent les niveaux
de discrétisation de la coordonnée s (ce sont les interfaces Ii qui permettent de définir des surfaces
s = cste et non l’inverse). Les flux de masse verticaux sont en fait modélisés par des épaississements
ou des rétrécissements des couches qui ne doivent pas violer les contraintes d’épaisseurs minimales
près de la surface 15. Deuxièmement, cette procédure doit au mieux (l’expression “au mieux” prenant
toute son importance dans les zones de transition) faire en sorte

(i) que la coordonnée s soit liée à des niveaux de profondeur p en zone peu stratifiée ou près
de la surface, c’est à dire, plus précisément ici, que les portions d’une interface Ii qui se trouvent
dans des zones peu stratifiées ou près de la surface soient fixées à une profondeur pml

i (les pml
i sont

croissants en parcourant les couches de la colonne d’eau vers le fond),
(ii) que la coordonnée s soit liée à des niveaux σ(p) dans les zones peu profondes, c’est à dire,

plus précisément ici, que les portions d’une interface Ii qui se trouvent dans des zones peu profondes
soient fixées à un niveau σ(p)swi (les σ(p)swi sont croissants en parcourant les couches de la colonne
d’eau vers le fond),

(iii) que la coordonnée s soit liée à des niveaux de profondeur p en zone trop peu profonde pour
qu’elle soit liée à des niveaux σ(p) suffisamment écartés, c’est à dire, plus précisément ici, que les
portions d’une interface Ii qui se trouvent dans des zones trop peu profondes pour que les σ(p)swi

14Elles sont fixées par l’utilisateur du modèle HYCOM.
15Ces épaisseurs minimales sont également paramétrées par l’utilisateur du modèle.
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introduits précédemment y soient suffisamment écartés, soient fixées à une profondeur psw
i (les psw

i

sont inférieurs aux pml
i et toujours croissants en parcourant les couches de la colonne d’eau vers le

fond),
(iv) que la coordonnée s soit isopycnale dans l’océan intérieur bien stratifié, c’est à dire, plus

précisément ici, que la densité ρi dans les portions d’une couche Ci qui se trouve dans l’océan
intérieur bien stratifié ait atteint la valeur cible ρ̂i.

Quoiqu’il en soit, la pression est utilisée pour repérer la profondeur des interfaces Ii et les
épaisseurs des couches Ci.

Suivant les options prises par l’utilisateur, il est possible que certaines couches du modèle HY-
COM ne peuvent pas adopter un mode de fonctionnement hybride, c’est à dire un mode de fonc-
tionnement où leurs interfaces ne sont pas fixées à leur profondeur minimale, et où leur densité cible
n’est pas atteinte16 : ces couches sont alors forcément isopycnales et sont forcément les couches in-
férieures de l’océan. Une couche isopycnale Ci a en chaque point une épaisseur nulle ou une densité
fixée à sa densité cible : ρi = ρ̂i. Dans notre cas, toutes les couches pourront adopter un mode de
fonctionnement hybride. On voit, d’après les objectifs (i)-(iv) fixés précédemment, que quoi qu’il
en soit, les problèmes de faible stratification ne sont gérés que vers la surface de l’océan et que les
questions d’épaisseurs de couches minimales ne concernent que les couches supérieures de l’océan.
Les couches du fond peuvent avoir une épaisseur nulle (cela permet d’éviter certains problèmes
spécifiques liés à l’emploi de la coordonnée p près de la topographie de fond).

Le schéma d’ajustement de la coordonnée hybride est appliqué à la fin de chaque pas de temps
barocline (cette dernière procédure ajustant les déséquilibres créés par les autres procédures). L’ap-
plication des objectifs précédents ne doit pas violer des contraintes physiques comme la positivité
des épaisseurs de couche ∆pi, la constance de la pression de fond barocline qui est la somme des
épaisseurs de couches, et la conservation de la hauteur de la colonne d’eau Htot qui a été diag-
nostiquée par l’application des équations (2.19), (2.20), (2.21), (2.22) et (2.23) et des procédures
associées autres que le “grid generator” (afin de préserver l’équilibre géostrophique sur l’ensemble
de la colonne d’eau). L’ajustement consiste à faire échanger des masses d’eau entre les couches pour
conserver, quand c’est possible, le caractère isopycnal de certaines zones des couches, ou du moins
pour faire en sorte que la densité des couches se rapproche de leur densité cible. Si les échanges
ne sont pas permis du fait des contraintes d’épaisseurs minimales de couches et donc indirectement
de la faible stratification du modèle, les zones isopycnales des couches perdront ce caractère et
deviendront à proprement parler hybrides (les zones hybrides le resteront), si elles ne voient pas
leurs interfaces atteindre leur profondeur minimale et donc devenir des niveaux p (ou σ(p) dans
des cas extrêmes où la configuration permet à des couches suivant cette coordonnée de reposer sur
des couches à proprement parler hybrides). Inversement, la restratification de l’océan permettra à
certaines couches d’échanger des masses d’eau pour transformer des portions de couches fixées à
des niveaux p en portions de couche hybrides, et à des portions de couches hybrides de devenir
isopycnales, et donc de rétablir au mieux les conditions isopycnales.

L’algorithme choisi fonctionne localement sur la verticale (on ne considère même que trois
couches successives à chaque opération d’ajustement des épaisseurs de couche). Les échanges de
masse entre les couches sont directement calculés à partir des écarts entre les densités des couches
et la densité cible associée. On illustre le fonctionnement de cet algorithme à travers l’exemple
particulier de l’ajustement local de l’épaisseur d’une couche initialement isopyncale et d’épaisseur
non nulle (un traitement particulier est donné aux couches d’épaisseur nulle que l’on peut trouver
au fond de la colonne d’eau) au point considéré, exemple par ailleurs présenté dans l’annexe C de

16Dans notre terminologie, le mode de fonctionnement hybride s’oppose à l’ensemble des modes de fonctionnement
en coordonnée z, σ ou isopycnale.
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Bleck (2002) :

On considère sur une verticale, trois couches successives, Ck−1, Ck et Ck+1, où l’on suppose que
Ck était isopycnale à la fin de la dernière mise en oeuvre du “grid generator”, ces couches étant de
volume spécifique αk−1, αk et αk+1 (après traitement des équations du modèle au pas de temps
considéré) et de volume spécifique de référence (cible) α̂k−1, α̂k et α̂k+1. L’interface Ii désigne
l’interface inférieure de la couche Ci, et elle repérée par la pression pi. L’épaisseur de la couche Ck

est non nulle : (∆p)k > 0. Du fait du traitement spécial apporté à la couche C1 au sommet de la
colonne d’eau, on doit en fait considérer k > 2.

p

Ck+1

Ck−1

Ck

Ik+1

Ik

Ik−1

Ik−2

Fig. 2.5 – Position de Ck−1, Ck et Ck+1 sur la verticale considérée

On suppose que αk devienne différent de α̂k (suivant les effets de l’application des transports laté-
raux de (2.19) et/ou des conditions aux limites). Afin de restaurer la condition isopycnale (αk = α̂k)
tout en préservant la hauteur totale de la colonne d’eau, donnée par Htot = 1

g

∫

αdp, on va rediscré-
tiser celle-ci en déplaçant sur les niveaux de pression une ou plusieurs interface Ii (de la profondeur
pi à la profondeur p̂i). Si la condition isopycnale ne peut être atteinte du fait de l’amincissement trop
important d’une des trois couches, elle ne sera pas restaurée mais seulement approchée en fixant αk

à α̃k et les Ii aux profondeurs p̃i.
La méthode la plus simple (du type “donor cell”) consiste à ne déplacer qu’une interface de Ck

dans le sens de son épaississement : si Ck est trop dense, on déplacera Ik−1 vers la surface, si Ck

n’est pas assez dense, on déplacera Ik vers le fond. Cette méthode pose problème si la couche de
fond n’est pas assez épaisse.

1er cas : αk < α̂k

La masse est échangée entre les couches Ck et Ck−1 et l’on déplace Ik−1 vers la surface. La
conservation de Htot nécessite

αk−1(pk−1 − pk−2) + αk(pk − pk−1) = αk−1(p̂k−1 − pk−2) + α̂k(pk − p̂k−1) (2.28)

ce qui donne

p̂k−1 =
pk−1(αk−1 − αk) + pk(αk − α̂k)

αk−1 − α̂k
(2.29)

Le terme (αk − α̂k) étant négatif, on ne peut imposer avec ce calcul que p̂k−1 > pk−2. Afin
d’assurer une épaisseur minimale à Ck−1 on déplace en réalité Ik à la profondeur p̃k−1 telle que :
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p̃k−1 = pk−2 + (∆p̃)k−1 (2.30)

où (∆p̃)k−1 est fonction de la différence (∆p̂)k−1 = p̂k−1 − pk−2. Si p̃k−1 6= p̂k−1, Ck aura alors un
volume spécifique α̃k différent de α̂k et la condition isopycnale ne sera plus respectée.

Pour avoir une transition lisse des épaisseurs de couches non isopycnales aux épaisseurs de
couches isopycnales, l’épaisseur finale (∆p̃)k−1 de la couche Ck−1 est définie comme une fonction
continûment différentiable de (∆p̂)k−1. C’est la cas avec la définition suivante que l’on utilisera dans
notre configuration :

(∆p̃)k−1 =



































(∆p̂)k−1 si (∆p̂)k−1

δk−1
> 4

δk−1

[

1 + 1
3

(

(∆p̂)k−1

2δk−1
+ 1
)2
]

si −2 <
(∆p̂)k−1

δk−1
< 4

δk−1 si −2 >
(∆p̂)k−1

δk−1

(2.31)

où les δi sont les épaisseurs des couches Ci quand leurs deux interfaces sont fixées à leurs niveaux
minimaux pml

i , σ(p)swi ou psw
i qu’on (l’utilisateur) leur a assigné (soit, pour reprendre les expressions

usuelles, lorsque les couches sont, sous-entendu localement, “en mode de coordonnée z” ou “en mode
de coordonnée σ” même si a priori une couche peut atteindre cette épaisseur minimale δi sans suivre
l’un de ces modes, en ayant au dessus d’elle au moins une couche qui n’a pas atteint son épaisseur
minimale). Ainsi, en zone d’eau profonde, δi = pml

i − pml
i−1.

HYCOM estime en fait lors de l’initialisation du modèle les δi en fonction des positions horizon-
tales de la façon suivante : en appellant p[σ(p)] la profondeur locale d’un niveau σ(p), la profondeur
minimale d’une interface Ii est donnée par min(pml

i ,max(psw
i , p[σ(p)swi ])). Ainsi, en zone d’eau pro-

fonde, p[σ(p)swi ] > pml
i et les épaisseurs minimales de couches δi sont fixées par les pressions pml

i . En
zone d’eau peu profonde ou les niveaux σ(p)swi sont suffisamment espacés, psw

i < p[σ(p)swi ] < pml
i

et les δi sont fixées par les niveaux σ(p)swi . Enfin, lorsque les niveaux σ(p)swi tendent à être trop
resserrés, psw

i > p[σ(p)swi ] et les δi sont fixées par les niveaux psw
i .

L’utilisateur peut déclarer qu’un certain nombre des couches ne pourront pas passer en mode
σ (ce sera notre cas) et que dans ce cas les couches inférieures sont soit en mode z (c’est le cas
le plus fréquent), soit en mode hybride, soit en mode isopycnal. Dans ce cas ou dans le cas ou les
niveaux pml

i et σ(p)swi ont des valeurs importantes, il est possible que des effets de la circulation ou
de la géométrie de la configuration amènent à une situation où des couches en mode σ reposent sur
des couches en mode hybride ou isopycnal. Mais dans le cas général, les déplacements d’interface
évoqués ici n’apparaissent qu’en eau profonde, à la verticale de couches en mode z. Dans les zones
peu profondes ou la coordonnée s est identifiable à la coordonnée z ou σ sur toute la verticale, on
peut écrire ṡ = 0 et donc (ṡ∂p

∂s ) = 0 et l’algorithme “grid generator” n’a rien à gérer.

Entre la portion où (∆p̃)k−1 est constante à la valeur minimale δk−1 (ce qui est normalement
lié au fait que l’on impose à Ck−1 d’être en mode de coordonnée z ou σ) et celle où cette épaisseur
vaut en fait (∆p̂)k−1 (la couche Ck restant donc isopycnale), (∆p̃)k−1 est fonction parabolique de
(∆p̂)k−1 (et Ck entre alors en mode à proprement parler hybride). Toute cette mise au point est in-
dépendante de la nature du voisinage latéral. On n’évoque pas ici l’usage en pratique d’algorithmes
supplémentaires pour assurer, par exemple, que l’écart |α̃k − α̂k| ne dépasse pas certains seuils de
tolérance (ce problème est lié à la réactualisation des autres variables thermodynamiques, réactua-
lisation évoquée dans la suite). On peut noter cependant qu’il n’y a qu’un pas de temps sur deux
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où l’on traite notre cas 1 αk < α̂k combiné avec le cas où Ck−1 n’est pas assez dense (αk−1 > α̂k−1)
et n’est pas en mode z pour éviter certains problèmes.

Deux cas de figure se présentent :

- p̃k−1 ≤ pk−1

Ik−1 est bien déplacée vers la surface et on apporte de l’eau moins dense à Ck dont le nouveau
volume spécifique α̃k est plus proche de α̂k que son volume spécifique de départ αk (quand il n’est
pas tout simplement égal à α̂k). La conservation de Htot donne :

α̃k =
αk(pk − pk−1) + αk−2(pk−1 − p̃k−1)

pk − p̃k−1
(2.32)

- p̃k−1 > pk−1

Ce cas de figure se traduit également de la façon suivante : (∆p̃)k−1[(∆p̂)k−1] > (∆p)k−1 ce qui
n’est possible que si −2 <

(∆p̂)k−1

δk−1
< 4 soit donc en particulier si Ck−1 n’était pas isopycnale et que

(∆p)k−1 n’est que très faiblement supérieure à (∆p̂)k−1.
Ici le phénomène inverse à ce qu’on espérait se produit et Ck fournit de l’eau plus dense à

Ck−1. Le volume spécifique de Ck n’est alors pas modifiée à l’inverse de celui de Ck−1 (ce qui est
souhaitable puisque Ck−1 n’était pas isopycnale) qui devient en suivant la conservation de Htot :

α̃k−1 =
αk(p̃k−1 − pk−1) + αk−1(pk−1 − pk−2)

p̃k−1 − pk−2
(2.33)

On devra ajuster p̃k−1 pour que la couche Ck ait une épaisseur minimale si Ck+1 n’est pas
d’épaisseur nulle (les couches d’épaiseurs nulles se trouvent toutes au fond de la colonne d’eau). La
détermination de l’épaisseur minimale et de p̃k−1 est alors un peu plus complexe (on n’en donne pas
le détail), peut appeler au déplacement de Ik, et donc également à veiller à ce que cette couche, si
elle n’est pas au fond, conserve une épaisseur minimale. Cela nécessite la combinaison de comparai-
sons avec les quantités δk, (∆p)k+1/2 et une fonction de lissage similaire à celle donnée en équation
(2.31) appliquée en couche Ck+1 avec la donnée δk+1.

2e cas : αk > α̂k

On suppose d’abord que Ck+1 n’est pas d’épaisseur nulle et qu’on ne touche pas le fond de la
colonne d’eau avec Ck. La masse est échangée entre les couches Ck et Ck+1 et l’on déplace Ik vers
le fond. La conservation de Htot nécessite

αk(pk − pk−1) + αk+1(pk+1 − pk) = α̂k(p̂k − pk−1) + αk+1(pk+1 − p̂k) (2.34)

ce qui induirait le déplacement de Ik vers :

p̂k =
pk−1(α̂k − αk) + pk(αk − αk+1)

α̂k − αk+1
(2.35)

Ici encore on déplace en fait Ik à p̃k telle qu’une épaiseur de couche minimale soit assurée à
Ck+1 :
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p̃k = pk+1 − (∆p̃)k+1 (2.36)

On ne rentre pas dans le détail du calcul de cette épaisseur de couche minimale qui compare
(∆p)k+1

2 , la moitié de l’épaisseur initiale de Ck+1, et une épaisseur basée sur un calcul similaire à
(2.31) appliqué avec la donnée δk+1 (c’est en général cette épaisseur qui fournit l’épaisseur minimale).
On a alors, par conservation de Htot :

α̃k =
αk+1(p̃k − pk) + αk(pk − pk−1)

p̃k − pk−1
(2.37)

Si la condition isopycnale n’est pas vérifiée, un traitement itératif dans lequel on ne rentrera pas
est alors utilisé selon les conditions dans lesquelles on se trouve.

- Cas particulier avec αk > α̂k où Ck touche le fond de la colonne d’eau (s’il y a des couches
sous Ck, elles sont d’épaisseur nulle) :

Comme on ne peut pas déplacer Ik, on va déplacer Ik−1. On doit alors changer la conception
précédente de la densité au sein des couches : on accepte ici que la densité varie verticalement au
sein d’une couche. Du fait que αk−1 > αk > α̂k on va regarder Ck comme la superposition de
deux sous couches, l’une de volume spécifique αk−1 et l’autre de volume spécifique α̂k, séparée à la
profondeur p̂k−1 (on ne détaille plus les calculs, mais ils sont similaires aux précédents). La sous-
couche supérieure peut alors être fusionnée avec Ck−1 puisqu’elle a même densité, laissant Ck à la
densité voulue, puisque finalement uniquement composée de sa sous couche initiale inférieure.

Le déplacement de Ik−1 ne doit pas être trop important pour ne pas dépasser pk. On fixe donc
cette interface à la pression p̃k−1 telle que

(∆p̃)k = max((∆p̂)k,
(∆p)k

2
) (2.38)

Certains éléments de l’algorithme que l’on vient d’illustrer ne suivent pas rigoureusement ce qui
est réellement fait dans le code du modèle HYCOM, mais ils donnent l’idée générale de son fonc-
tionnement. On ne montre pas comment est traitée la redistribution de la quantité de mouvement et
des variables thermodynamiques (autre que la densité) que l’on considère comme variables d’état du
modèle. Essentiellement, on veut conserver la valeur de leur moyenne sur la verticale, et respecter
les contraintes de densité. Certains problèmes sont spécifiques à l’emploi simultané de T et S dans
le vecteur d’état et ne concernent pas notre configuration.

2.4 Le problème des Conditions aux Frontières Ouvertes

Les limites d’un modèle régional en mer ouverte sont appelées frontières ouvertes. La définition
de conditions aux limites sur ces frontières ouvertes (les CFO, Conditions aux Frontières Ouvertes)
est un problème complexe qui est encore l’objet de nombreuses études et qui a donné lieu à l’utili-
sation de méthodes très diverses dont on va introduire ici quelques exemples classiques. En général,
ces conditions sont imposées à l’aide des données fournies par des modèles du bassin océanique
complet dans lequel le modèle régional est imbriqué, où à l’aide de données climatologiques, sur
la frontière ouverte et souvent aussi dans son voisinage. De ce fait, ces données, qu’on appellera
données extérieures, sont normalement fournies à une résolution plus faible que celle des données du
modèle régional (en espace et en temps), ce qui peut être la source d’incompatibilités entre ces deux
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types d’information. Idéalement, l’état du modèle régional doit être influencé par les données exté-
rieures lorsque celles-ci sont “entrantes” et les informations “sortantes” du modèle régional doivent
être correctement évacuées au niveau des frontières. C’est le fait que la solution doive être influencée
par les données extérieures qui nous interdit de se contenter de décentrer les équations du modèle
afin de les appliquer sur les frontières ouvertes avec les seules données régionales. Cependant cette
technique de décentrage peut être employée pour évacuer l’information sortante et compléter les
conditions imposées par l’extérieur quand elles conduisent à un problème sous déterminé.

Les modèles de grands bassins, régionaux du fait qu’ils ne couvrent pas l’ensemble des océans,
sont en général forcés par des données climatologiques à leurs frontières ouvertes, généralement
choisies éloignées des principaux courants, et en sorte qu’il n’y ait pas d’échanges trop importants,
ou du moins trop variables, à travers elles. Mais ce type de données est peu adapté au forçage
de modèles réellement locaux, sur lesquels les fortes variations de courants en entrée du domaine
peuvent avoir une grande influence.

Le concept d’emboîtement de modèle naît de l’emploi de modèles englobant les modèles régio-
naux pour forcer ceux-ci à leurs frontières ouvertes. Si les informations ne passent que du modèle
global au modèle régional, on parle d’emboîtement “one-way”. Le modèle régional fournissant nor-
malement une meilleure représentation des phénomènes ayant lieu sur son domaine que les modèles
de bassin complet à plus basse résolution, il est fréquent d’utiliser en retour ses données pour forcer
un modèle global qui le recouvre totalement, en partie, ou qui l’entoure : on parle alors d’emboî-
tement “two-way”. En général de tels emboîtements sont réalisés en intégrant les modèles régional
et global simultanément (le pas de temps du modèle global est normalement supérieur au pas de
temps du modèle régional, et est un facteur limitant le renouvellement des données aussi bien pour
le forçage du modèle régional par le modèle global que pour la rétro action du modèle régional sur le
modèle global). Une telle configuration d’emboîtement de modèle peut mener à l’usage d’un modèle
unique possédant un raffinement de maillage localement. Le modèle HYCOM ne permettant pas de
réaliser des emboîtements de modèles en mode “two-way”, on ne s’intéressera ici qu’à la question de
la formulation des CFO en mode “one-way”, dont on présente les principaux types.

Dans la suite, le domaine régional est noté Ω et Γ est l’union de ses frontières ouvertes (cf la figure
2.6). φ désigne selon les cas une variable de l’état modèle ou le vecteur des variables d’état pour
lesquelles une CFO doit être appliquée (certaines variables sont exemptées de CFO du fait de l’emploi
de grilles décalées ou de relations physiques existant entre les différentes variables du modèle). On
suppose la donnée de φ fournie par la solution extérieure au moins sur Γ et si nécessaire dans un
voisinage de Γ à l’extérieur ou à l’intérieur de Ω. Cette donnée, après interpolation temporelle et
spatiale pour la résolution régionale est notée φext. La valeur de φ fournie par le modèle régional
sur Ω est notée φreg.

On distingue les principaux types de CFO suivants (cf Broquet 2003) :

Les méthodes de relaxation (Davies, 1976)

Elle consistent à rappeler φreg vers φext au voisinage de Γ. Ce voisinage Ωα est appelé couche
de relaxation. A chaque instant t, cela s’écrit sur Ωα :

φreg(t) = αrelaxφ
ext(t) + (1 − αrelax)φ̂reg(t) (2.39)

où φ̂reg est la solution fournie pas le modèle régional à l’intérieur strict (sans Γ) du domaine régional
au pas de temps t avant l’application de la CFO de relaxation. αrelax est le paramètre de relaxation



2.4. LE PROBLÈME DES CONDITIONS AUX FRONTIÈRES OUVERTES 53

Mer Terre

Ωα

Ω

φext

φreg

n

τ

Γ

Fig. 2.6 – Domaine régional Ω.

qui décroit de la valeur 1 sur Γ à 0 à la limite entre Ωα et Ω\Ωα.
Sur Γ cette méthode conduit à imposer brutalement φext à φreg. Si Ωα se réduit à Γ, la méthode

est une simple condition de Dirichlet, et Γ est une sorte de mur pour l’information sortante du
modèle. Elle donne ainsi lieu à des phénomènes de réflexions sur Γ d’autant plus importants que
φreg à l’intérieur du domaine régional tend à être incompatible avec φext.

C’est pourquoi l’emploi d’un Ωα important permet de dissiper l’information sortante avant qu’elle
n’arrive à Γ. Il est d’ailleurs parfois combiné avec l’usage d’une couche éponge similaire sur laquelle
on augmente les paramètres de viscosité. L’information sortante n’est cependant pas réellement
évacuée hors du modèle avec cette méthode.

Cette condition de relaxation, si Ωα n’est pas resteint à Γ, n’est pas vraiment une condition
limite sur Γ. On peut la considérer comme l’inclusion, dans l’équation d’évolution de φ d’un terme
de rappel. En effet, si l’équation d’évolution de φ dans le modèle s’écrit :

∂φ

∂t
+ F (φ) = 0 (2.40)

On la reformule de la façon suivante :

∂φ

∂t
+ F (φ) +

1

τcarac
(φ− φext) = 0 (2.41)

où le temps caractéristique τcarac de rappel de φ vers φext dépend de αrelax et du schéma de discré-
tisation temporelle employé pour l’étude du modèle (si F (φ) = 0, φ = φext + (φ0 − φext)e−

t
τcarac ).

Par exemple si ∂φ
∂t ≈ φt−φt−∆t

∆t , on peut poser τcarac = ∆t(1−αrelax)
αrelax

pour retrouver (2.39).

Les méthodes de radiation (Orlanski, 1976)

Ces méthodes assez classiques reposent sur l’hypothèse suivant laquelle φ se comporte au passage
de Γ comme une onde se propageant dans la direction de n, vecteur normal sortant à Γ. φ doit alors
vérifier sur Γ une équation du type :
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∂φ

∂t
+ c

∂φ

∂n
= 0 (2.42)

Cette condition imposée à φ a été suggérée par Sommerfeld en 1949. Elle est exacte pour une
onde vérifiant

∂2φ

∂t2
− c2

∂2φ

∂n2
= 0 (2.43)

au sens où elle annule sa partie entrante et laisse intacte sa partie sortante si l’on suppose c > 0. La
condition (2.42) appliquée lorsque c > 0 impose donc un sens de propagation sortant à φ à travers Γ,
ce qui permet a priori d’évacuer l’information sortante. Il reste à déterminer c pour qu’effectivement
on puisse appliquer ce type de condition en respectant à peu près les propriétés de φ au voisinage
de Γ.

Orlanski utilise l’hypothèse que la condition de Sommerfeld est encore valable au voisinage de
Γ pour déterminer cette vitesse c, de manière adaptative, suivant plusieurs méthodes différentes en
pratique que l’on ne détaillera pas ici. On notera que ce calcul repose en général sur la discrétisation
du modèle et mène à des conditions non linéaires sur φ, conditions qui ne peuvent être pertinentes
dès lors que φ est composée de plusieurs longueurs d’onde. La prise en compte de la composante
tangente à Γ de la direction de propagation de φ a été proposée par Raymond et Kuo 1984.

Usuellement, le traitement de telles conditions revient dans la pratique, si c < 0, à imposer la
solution extérieure à l’aide d’une condition de Dirichlet φ = φext sur Γ ou à imposer un fort rappel
vers cette solution, et si c > 0, à normalement ne pas utiliser φext et laisser se propager φ vers
l’extérieur à l’aide de l’équation (2.42). En pratique, si c > 0, on applique cependant un fort rappel
vers la solution extérieure sur Γ pour assurer l’applicabilité des méthodes de radiation.

La condition de Flather (Flather, 1976)

Dans le cas des écoulements barotropes, Flather a proposé de combiner la condition de Sommer-
feld appliquée à la hauteur d’eau (h+H) (ou à la hauteur de la surface libre h, la condition obtenue
finalement étant la même) en utilisant la vitesse des ondes gravitationnelles de surface

√
gH) :

∂(h+H)

∂t
+
√

gH
∂(h+H)

∂n
= 0 (2.44)

et une approximation unidirectionnelle (suivant la normale n à Γ) à la frontière ouverte de l’équation
de conservation de la masse (2.8) :

∂(h +H)

∂t
+H

∂(uh · n)

∂n
= 0 (2.45)

où (uh ·n) est la composante de la vitesse barotrope normale à la frontière ouverte. Ceci donne sur
Γ

∂

∂n

[

(uh · n) −
√

g

H
(h+H)

]

= 0 (2.46)

soit, par intégration à travers Γ, la condition de Flather :

(uh · n) −
√

g

H
(h+H) = (uh · n)ext −

√

g

H
(h+H)ext (2.47)
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Comme (h+H)ext = hext +H on voit qu’on aurait obtenu la même condition en appliquant la
condition de Sommerfeld à h :

(uh · n) −
√

g

H
h = (uh · n)ext −

√

g

H
hext (2.48)

Méthodes fondées sur la définition des variables caractéristiques

La définition des quantités caractéristiques repose sur une simplification des équations du modèle
établie en sorte que φ vérifie un système linéaire hyperbolique de type

∂φ

∂t
+A

∂φ

∂d
= 0 (2.49)

où d est un vecteur unitaire de l’espace. Si φ est un vecteur de dimension n, A est une matrice
constante de dimension n × n diagonalisable. Soit vi le ième vecteur propre à gauche de A, associé
à λi, la ième valeur propre à gauche de A.

viA = λivi (2.50)

Les quantités caractéristiques sont définies par

wi = viφ (2.51)

et on a

∂wi

∂t
+ λi

∂wi

∂d
= 0 (2.52)

On voit donc que les wi sont conservées sur les courbes caractéristiques qui sont les droites
~OM.d − λit = cste où ~OM est le vecteur position d’un point M considéré.

Selon le signe de λi, la quantité caractéristique wi se propage selon le sens de d (λi ≥ 0) ou dans
le sens inverse (λi < 0). Si d = n, on peut donc mettre en évidence les quantités caractéristiques
entrantes et sortantes par rapport au franchissement de Γ. La principale méthode liée aux quanti-
tés caractéristiques consistera donc à fixer à leur valeur de référence les quantités caractéristiques
entrantes, et à étudier l’évolution des autres à l’aide d’une discrétisation décentrée (discrétisation
rendue possible par leur sens de propagation). Cela permet de respecter la proposition fondamentale
selon laquelle dans le cas d’un système hyperbolique, imposer autant de conditions limites qu’il y
a de caractéristiques entrantes est une condition nécessaire au caractère bien posé du problème. La
mise en évidence des quantités caractéristiques permet donc de séparer correctement l’information
entrante et l’information sortante sur la frontière ouverte. On ne considèrera que la partie hyperbo-
lique du système régissant l’évolution de φ pour arriver à cette analyse.

On peut prendre un cas d’exemple sur le modèle shallow water (les équations du mode barotrope
du modèle HYCOM, bien qu’elles sous-tendent l’existence des mêmes quantités caractéristiques et
qu’elles aient mené à l’utilisation des résultats obtenus ici, ne permettent pas de mettre en évidence
ces quantités caractéristiques du fait que le terme d’advection de vitesse soit incorporé au terme
∂u∗

h

∂t ) :
On reprend les équations (2.8) et (2.9) où sont supprimés les termes Duh et Euh de paramétrisa-

tion sous maille et de sources et où on a isolé le terme constant g∇hH. Sur Ω (et donc au voisinage
de Γ) :
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∂uh

∂t
+ (uh · ∇h)uh + fk ∧ uh + g∇h(h+H) − g∇hH = 0 (2.53)

∂(h +H)

∂t
+ ∇h · [(h+H)uh] = 0 (2.54)

La linéarisation de ces équations autour de la valeur φl = (ul, vl,H)T à laquelle le vecteur d’état
φ = (u, v, h + H)T est approximativement égal (la difficulté est de fixer ul : la valeur au pas de
temps précédent est souvent choisie) donne en notant ul = (ul, vl) :

∂uh

∂t
+ (ul · ∇h)uh + fk ∧ uh + g∇h(h+H) − g∇hH = 0 (2.55)

∂(h+H)

∂t
+ ul · ∇h(h+H) +H∇h · uh = 0 (2.56)

ou, suivant les directions tangente et normale à Γ, en notant n = (nx, ny)
T le vecteur sortant

unitaire normal à Γ et τ = (−ny, nx)T (vecteur unitaire tangent à Γ) :

∂u

∂t
+ (ul · n)

∂u

∂n
+ nxg

∂(h +H)

∂n
+ (ul · τ)

∂u

∂τ
− nyg

∂(h+H)

∂τ
− fv − g

∂H

∂x
= 0 (2.57)

∂v

∂t
+ (ul · n)

∂v

∂n
+ nyg

∂(h+H)

∂n
+ (ul · τ)

∂v

∂τ
+ nxg

∂(h +H)

∂τ
+ fu− g

∂H

∂y
= 0 (2.58)

∂(h+H)

∂t
+ nxH

∂u

∂n
+ nyH

∂v

∂n
+ (ul · n)

∂(h +H)

∂n
− nyH

∂u

∂τ
+ nxH

∂v

∂τ
+ (ul · τ)

∂(h +H)

∂τ
= 0

(2.59)
ce qui peut être réécrit sous la forme :

∂φ

∂t
+A

∂φ

∂n
+B

∂φ

∂τ
= Cφ+ F (2.60)

où

A =





ul · n 0 nxg
0 ul · n nyg

nxH nyH ul · n





Les quantités caractéristiques de l’équation (2.60) dans la direction de n sont obtenues à partir
du calcul des vecteurs propres à gauche de A. Le polynôme caractéristique de A étant

PA(X) = (ul · n−X)
[

(ul · n−X)2 − c2
]

où c =
√
gH est la vitesse des ondes gravitationnelles de surface, les vecteurs propres à gauche de

A sont :
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• v1 =

(

nx, ny,−
√

g

H

)

pour la valeur propre λ1 = ul · n− c

• v2 =

(

nx, ny,

√

g

H

)

pour la valeur propre λ2 = ul · n + c

• v3 = (−ny, nx, 0) pour la valeur propre λ3 = ul · n

Et on a donc les quantités caractéristiques suivantes de l’équation (2.60) dans la direction de ~n :

• w1 = v1φ soit w1 = uh · n−
√

g

H
(h+H) pour la valeur propre λ1

• w2 = v2φ soit w2 = uh · n +

√

g

H
(h+H) pour la valeur propre λ2

• w3 = v3φ soit w3 = uh · τ pour la valeur propre λ3

Classiquement, la méthode dite des caractéristiques consiste à imposer sur Γ les quantités carac-
téristiques entrantes (dans la direction normale à Γ) à l’aide des données de référence et à évaluer
les quantités caractéristiques sortantes en transportant leur valeur de l’intérieur du domaine vers
Γ :

Pour i ∈ [1, 3] , wi = wi
ext si λi < 0 (2.61)

On aura toujours, pour un mode barotrope réaliste, |ul.n| < c et donc la méthode des caracté-
ristiques consiste alors à poser :







w1 = w1
ext

w3 = w3
ext si uh · n < 0

(2.62)

et à calculer les valeurs de w3 si ul · n ≥ 0 et de w2 à l’aide des valeurs des variables barotropes
estimées sur Ω. Avec la condition w1 = w1

ext on retrouve en fait la condition de Flather (l’équation
(2.47 ) ou (2.48)). Le choix de ul · n est critique pour l’évaluation de w3, mais la valeur de |ul · n|
est en général suffisamment grande devant les variations spatiales et temporelles de ul · n pour ne
pas que la détermination de son signe suivant la linéarisation opérée soit inadaptée.

On peut réécrire les conditions (2.62) de façon plus simple pour les configurations classiques
d’océans pour lesquelles les frontières sont uniquement des frontières qui suivent les axes du sys-
tème de coordonnées (x, y). Par exemple dans le cas d’une frontière méridionale Est (avec un système
de coordonnées (x, y) qui suit les directions zonale et méridionale).















u−
√

g

H
(h+H) = uext −

√

g

H
(h+H)ext

v = vext si ul < 0

(2.63)
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Dans le cas des équations primitives, le calcul des quantités caractéristiques nécessite une dé-
composition en modes verticaux. La difficulté tient, les problèmes de calcul mis à part, au plus
grand poids du choix de la vitesse linéarisée, car on retrouve des valeurs propres de type ui · n,
ui · n − ci et ui · n + ci mais cette fois, pour un bon nombre de modes, avec des ci de l’ordre des
ui et la fiabilité du choix de la direction de propagation des quantités caractéristiques n’est plus du
tout assurée.

On peut retrouver dans Blayo et Debreu 2005 et 2006 une description plus complète des méthodes
d’emboîtement de modèles et des conditions aux frontières usuelles. Il y est en particulier montré
que la plupart de ces conditions se ramènent à un traitement de variables caractéristiques.

2.5 L’emboîtement de modèles avec HYCOM

Dans HYCOM, la question de l’emboîtement de modèle n’est pour l’instant gérée qu’en mode
d’emboîtement “one-way”. La gestion pratique de cet emboîtement nécessite la conservation des
données de sortie du modèle global sur l’ensemble du domaine régional, à la résolution spatiale
du modèle régional (l’interpolation horizontale des données, et surtout, l’interpolation verticale des
données pour le mode barocline, qui est très délicate avec la coordonnée hybride, n’étant pas traitées
par le code HYCOM ; ces interpolations posent d’ailleurs problème puisque par défaut les bathy-
métries des modèles ne sont pas compatibles17), et à un pas de temps régulier ∆text

bc pour le mode
barocline et ∆text

bt pour le mode barotrope, laissé au choix de l’utilisateur : l’interpolation temporelle
des données pour le pas de temps barocline ∆tbc et barotrope ∆tbt est cette fois gérée par le code
HYCOM, cette interpolation étant affine entre les deux instants de renouvellement des données
extérieures séparés respectivement par ∆text

bc et ∆text
bt .

La formulation des CFO repose, en mode barotrope, sur le traitement des quantités caractéris-
tiques selon la méthode exposée avec le système (2.62), et en mode barocline, sur la technique de
relaxation présentée avec l’équation (2.39).

Mode barotrope

En mode barotrope, l’implémentation des conditions aux frontières ouvertes fait référence à
Oliger et Sundström (1978), Browning et Kreiss (1982 et 1986), qui décrivent des méthodes liées
aux quantités caractéristiques pour des équations shallow water ou pour des systèmes d’équations
plus complexes. Une modification est en fait apportée au système (2.62) puisque la vitesse tangente
est toujours imposée à l’aide des données extérieures 18 (on verra au chapitre 4 qu’une modification
a été apportée au code HYCOM à ce sujet dans notre configuration pour revenir à la formulation
(2.62)) :







w1 = w1
ext

w3 = w3
ext

(2.64)

On reviendra sur la question de la compatibilité des bathymétries régionale et globale au chapitre
4 mais on rappelle cependant que ces conditions ont utilisé la propriété naturellement attendue selon
laquelle Hreg = Hext = H.

17Cf chapitre 4.
18Cela règle le problème du choix de ul · n.
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Le traitement de la quantité w2 est en fait associé à la condition w1 = w1
ext. En effet, la quantité

w2 est conservée selon les axes spatio temporels nxx+ nyy − λ2t = cste : elle est transportée dans
le sens de n vers l’extérieur de Ω et vérifie w2 = w2

reg, où w2
reg est calculée de façon décentrée à

l’aide des données barotropes à l’intérieur du domaine de Ω.
Cela donne























uh · n−
√

g

H
(h+H) = (uh · n)ext −

√

g

H
(h+H)ext

uh · n +

√

g

H
(h+H) = (uh · n)reg +

√

g

H
(h+H)reg

(2.65)

ce qui est résolu par



























uh · n =
1

2
[(uh · n)ext + (uh · n)reg +

√

g

H
((h+H)reg − (h+H)ext)]

(h+H) =
1

2
[(h+H)ext + (h+H)reg +

√

H

g
((uh · n)reg − (uh · n)ext)]

(2.66)

Même si ces conditions sont obtenues à partir des équations du système shallow water (2.8) et
(2.9), pour lequel apparaissaient les termes d’advection de vitesse (avec des termes similaires sur
les équation barotropes du code HYCOM, on aurait eu la même analyse et les mêmes résultats), le
mode barotrope du code HYCOM est régi par les équations (2.20) et (2.21) et il faut revenir aux

variables de ce système soit, en posant c =
√

1
ρ2gH :







ub · n− cpb = (ub · n)ext − cpext
b

ub · n + cpb = (ub · n)reg + cpreg
b

(2.67)

et donc















ub · n =
1

2
[(ub · n)ext + (ub · n)reg + c(preg

b − pext
b )]

pb =
1

2
[pext

b + preg
b +

1

c
((ub · n)reg − (ub · n)ext)]

(2.68)

avec toujours

ub · τ = (ub · τ)ext (2.69)

On notera qu’en fait le code HYCOM manipule le terme d’anomalie de pression de fond ηp′b et
non la pression de fond elle même pb = (1 + η)p′b (soit par similitude le terme h et non h+H) mais
cela revient exactement à la même condition (cf l’équivalence de (2.47) et (2.48)).

Mode barocline

On relaxe les vitesses baroclines, les pressions d’interface de couches baroclines, (on ne relaxe pas
la pression de fond barocline qui doit conserver sa valeur initiale, et on fait en sorte que la relaxation
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des autres pressions ne conduit pas certaines d’entre elles à dépasser cette pression de fond : ces
problèmes sont liés aux questions de compatiblité de bathymétries entre modèle régional et global),
la salinité, et, selon les couches, la température (dans le cas où l’on impose à certaines couches
d’être entièrement isopycnales, on ne relaxe pas dans ces couches la température pour respecter les
équations d’état liant température salinité et densité, et la contrainte de densité), soit l’essentiel des
variables du mode barocline régi par les équations (2.19), (2.22) et (2.23) :

φt = φ̂reg
t +

2∆tbc
τrelax(x, y)

(φext
t − φ̂reg

t ) (2.70)

où φ = T, S, p′, u′, v′ au voisinage de la frontière (cf les notations données en équation (2.39), ici
le coefficient de relaxation est donné par αrelax = 2∆tbc

τrelax
où l’apparition du terme 2∆tbc est liée

à l’utilisation du schéma de discrétisation temporelle leap frog). Même si l’utilisateur du modèle
HYCOM peut définir les variables thermodynamiques sur lesquelles les équations d’évolution sont
appliquées, la relaxation concerne néssairement la salinité et la température. La densité est ensuite
diagnostiquée à l’aide de l’équation (2.6).

Le temps de relaxation τrelax(x, y) est fixé par l’utilisateur du modèle indépendamment des
couches (les données φext sont lues indépendemment de τrelax(x, y), c’est pourquoi, on doit fournir
les données extérieures sur l’ensemble du domaine régional). C’est à l’utilisateur de faire en sorte
que le coefficient de relaxation αrelax qu’il génère décroît alors bien régulièrement de 1 sur Γ à 0 à la
limite de la couche de relaxation qu’il a générée. De ce fait, rien n’empêche une totale inconsistance
entre la déclaration des couches de relaxation et celle des frontières ouvertes pour le mode barotrope,
également laissée aux soins de l’utilisateur.

Les données climatologiques ne fournissant normalement pas de vitesses, un traitement spécial
existe pour imposer les conditions aux frontières ouvertes à l’aide de telles données : dans ce cas,
seules des conditions en mode barocline sont imposées, de façon similaire à ce qu’on vient de voir,
avec une relaxation de p′, S et T sur une couche de relaxation dérerminée par les données d’un
τclimato(x, y) fixé par l’utilisateur, mais sans relaxation des vitesses. En mode barotrope, et im-
plicitement en mode barocline aussi, toutes les frontières en mer sont alors vues comme des murs.
Cette approximation est acceptable lorsqu’on utilise des modèles de grands bassins comme on l’a vu.

La méthode d’imposition des conditions aux frontières ouvertes est adaptée à la structure en
grille C du modèle HYCOM. Par défaut, aux limites du domaines, le modèle voit ses frontières
fermées du fait de manipulations de masques. L’utilisateur déclare les frontières ouvertes pour le
mode barotrope sur la grille des vitesses méridionales dans le cas des frontières Nord ou Sud, et
sur la grille des vitesses zonales dans le cas des frontières Ouest ou Est (on déclare des segments
de frontières suivant les deux axes du système de coordonnées horizontales, et suivant certaines
contraintes qu’on ne détaillera pas ici, liées en particulier à la nécessité d’avoir suffisamment de
points vers l’intérieur du domaine pour pouvoir calculer les quantités caractéristiques sortantes par
formule décentrée). Les conditions (2.68) et (2.69) sont cependant toujours imposées sur les points de
grille de pression p. La gestion de ces conditions barotropes utilise alors un élargissement horizontal
du masque des vitesses zonales, et un élargissement vertical du masque des vitesses méridionales,
là où sont déclarées les frontières ouvertes.

La déclaration des paramètres de relaxation se fait quant à elle sur la grille p et ne modifie pas
les masques sur les variables19.

19Sur les grilles de vitesses, les valeurs prises par τrelax(x, y) ou τclimato(x, y) sont fixées comme la valeur maximale
prise par ces coefficients sur les 4 points de la grille p encadrant le point considéré.
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2.6 Conclusion : caractère singulier du modèle HYCOM

On a présenté le caractère particulier du concept de coordonnée hybride du modèle HYCOM, qui
repose sur l’algorithme de rediscrétisation verticale “grid generator”. L’usage du modèle HYCOM
semble adapté à la modélisation dans le Golfe de Gascogne, du fait de l’adaptativité de cette
coordonnée verticale aux changements importants de pente et de profondeur de bathymétrie, en
particulier à la traversée du talus continental présenté au chapitre 1. Le caractère hautement diffusif
sur la verticale de la réactualisation de la coordonnée hybride, risque toutefois de ne pas permettre
de représenter correctement les forts gradients verticaux de la dynamique côtière. On ne tiendra pas
compte de la marée et des écoulements fluviaux dans nos configurations, dont la capacité à bien
reproduire une dynamique côtière en sera d’autant plus limitée.

Le modèle HYCOM présente, pour l’assimilation de données, des contraintes fortes (surtout au
niveau du fonctionnement de la coordonnée hybride) qui sont en opposition avec certains points
de la théorie sur laquelle repose en particulier le filtre de Kalman, ou que celui-ci ne respecte pas
lors de son application. On verra au chapitre 7 comment a pu être géré ce problème. La séparation
du traitement des modes barotrope et barocline pose également des problèmes pour l’assimilation
de données dans la mesure où celle-ci devrait idéalement traiter séparément le contrôle sur les
variables barotropes et baroclines. L’application de l’assimilation de données au modèle HYCOM,
du fait de sa coordonnée hybride, pose de façon plus générale des problèmes théoriques et techniques
radicalement différents de ceux que l’on rencontre avec des modèles à coordonnées z ou σ.

Sur un plan plus pratique, le caractère original du modèle HYCOM rend le diagnostic et le calcul
de statistiques (nécessaire à l’assimilation de données) sur ses sorties particuliers. Si des conclusions
générales pourront être tirées de nos études avec un tel modèle, il ne faudra pas perdre de vue ce
particularisme des résultats qui y mèneront.
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Chapitre 3

Validation des Conditions aux Frontières

Ouvertes

Comme on l’a vu au chapitre 2 en section 2.5, dont ce chapitre est une mise en pratique, le
paramétrage des Conditions aux Frontières Ouvertes dans le modèle HYCOM est en grande partie
laissé à l’utilisateur. Lorsque cette thèse a commencé, il existait peu de cas d’utilisation des options
de CFO avec le modèle HYCOM, ou du moins, pas d’étude (à notre connaissance) portant sur
l’impact qu’elles peuvent avoir sur la dynamique des modèles régionaux développés avec le code
HYCOM (cf Hogan et al. 2003 et Hogan et al. 2006).

Il a donc paru nécessaire d’évaluer la capacité des CFO à forcer de façon satisfaisante un modèle
régional et l’influence de leur réglage, avant de mettre en place notre configuration d’imbrication
du modèle haute résolution du Golfe de Gascogne, dans le modèle de l’Atlantique Nord à faible
résolution. Cette étude du bon fonctionnement des CFO utilisées dans HYCOM est l’objet de ce
chapitre, et la mise en place de la modélisation du Golfe de Gascogne à haute résolution est celui du
chapitre 4. L’étude de l’impact de l’emploi des CFO ici présentée prépare un ensemble d’hypothèses
sur lesquelles vont reposer les études que l’on décrit aux chapitres 8 et 9. Le réglage des CFO consiste
à définir la géométrie des frontières ouvertes et des couches de relaxation associées, à paramétrer
l’intensité de la relaxation en mode barocline, et à choisir la fréquence de mise à jour des données
extérieures.

Il paraît pertinent de réaliser cette validation à l’aide d’un emboîtement de modèles, où la confi-
guration régionale est en fait mise en oeuvre à la même résolution que la configuration globale dans
laquelle elle est emboîtée : cela permet de constater si les CFO permettent à la configuration régio-
nale de bien reproduire sur son domaine la circulation du modèle global (le modèle régional possède
en fait exactement la même bathmétrie, la même grille de discrétisation, les mêmes paramètres
de simulations... que le modèle global, aussi, si les CFO étaient parfaites, il fournirait les mêmes
résultats que le modèle global sur son domaine). C’est une méthode de test de CFO classique (cf
l’introduction de Marchesiello et al. 2001 et les tests de Hogan et al. 2006 récemment réalisés pour
le réglage des CFO avec le modèle HYCOM au NRL, Naval Research Laboratory). Un tel test ne
souligne cependant que la capacité des CFO à propager des informations de résolutions temporelles
différentes, et non de résolutions spatiales différentes, d’un modèle à l’autre. Il évite le problème
de compatibilité des configurations (en particulier de leur bathymétrie) au niveau des frontières
ouvertes régionales.

Afin que le choix de la géométrie des frontières ouvertes soit directement applicable au modèle
du Golfe de Gascogne à haute résolution que l’on a développé par la suite, l’expérience de validation
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a été menée sur un emboîtement de modèle du Golfe de Gascogne dans un modèle de l’Atlantique
Nord, ce modèle de l’Atlantique Nord à faible résolution étant celui que l’on a utilisé par la suite
pour emboîter le modèle du Golfe de Gascogne à haute résolution. Le réglage de la géométrie des
frontières ouvertes étant en fait largement lié au choix du domaine régional, cette validation des
conditions aux frontières ouvertes a permis de définir les limites précises du domaine du Golfe de
Gascogne que l’on a choisi pour la modélisation à haute résolution.

Les configurations utilisées pour cette validation et le choix quasiment implicite des frontières
ouvertes seront présentées en 3.1, l’étude sur le réglage des paramètres de relaxation en 3.2, celle
de la fréquence de lecture des données extérieures en 3.3 et enfin on donnera une synthèse des
conclusions que permettent ces études en 3.4.

3.1 Emboîtement de modèles à des résolutions identiques

3.1.1 La configuration de l’Atlantique Nord NA3 et la simulation de référence
SIM-NA3

La configuration HYCOM de l’Atlantique Nord, appelée NA3, que l’on utilise pour la validation
des conditions aux frontières ouvertes, et que l’on utilisera pour réaliser l’emboîtement du modèle
du Golfe de Gascogne à haute résolution, est une configuration qui a été fournie par l’équipe d’Eric
Chassignet (au RSMAS, cette configuration étant à plus haute résolution que celle présentée dans
Chassignet et al. 2003). Elle a déjà été utilisée au LEGI, dans le cadre du projet TOPAZ, pour
mener des expériences d’assimilation de données en modèle de bassin (avec en particulier l’étude de
l’impact du choix de la topographie dynamique moyenne pour l’assimilation de données satellitaires :
Birol et al. 2004). On en résume les principales caractéristiques dans le tableau 3.1.

NA3 est une configuration de grille horizontale Mercator, au tiers de degré 1. Son domaine, qui
comprend la Méditerranée et une bonne partie de l’Atlantique Sud, couvre la zone 98◦O− 36.08◦E,
27.94◦S−69.92◦N 2. Sa bathymétrie est issue par interpolation puis par lissage au 1/3̊ des données
ETOPO5 (à la résolution de 5’ 3). Elle est donnée en figure 3.1. NA3 possède 26 couches verticales,
toutes déclarées comme pouvant devenir hybrides 4.

Les conditions de non-glissement sont imposées aux limites solides de la configuration. Au Nord
et au Sud du domaine de NA3, les frontières qui séparent ce domaine du reste de l’Atlantique Sud
et de l’océan Arctique, ne sont pas déclarées ouvertes ce qui implique dans le fonctionnement du
modèle qu’elles sont supposées fermées et agissent comme des murs sur la circulation. Une relaxation
sur la salinité, les profondeurs d’interface de couches et la température potentielle est cependant
appliquée au cours des simulations vers des données bi-mensuelles de la climatologie MODAS5 sur
des couches de relaxation de 30 points de grille de large le long de ces frontières. On donne en figure
3.2 les coefficients 1/τclimato (où τclimato, le temps caractéristique de relaxation, est en jour) sur
NA3 illustrant la structure de ces couches de relaxation au Nord et au Sud du domaine : les temps

10.32◦ en réalité.
2En considérant les points extrêmes de la grille de pression et en ne tenant pas compte de la dernière ligne et de

la dernière colonne de celle-ci. La dernière ligne et la dernière colonne n’ont en effet qu’une utilité technique et sont
en particulier potentiellement utilisées pour gérer les calculs de CFO. Dans toute la suite c’est en suivant ce principe
que l’on présentera l’extension des domaines des configurations utilisées

30.08̊ en réalité.
4Les densités cibles de ces 26 couches sont caractérisées par les anomalies de densités σρpot = ρpot − 1000kg.m−3

suivantes : 19.50, 20.25, 21.00, 21.75, 22.50, 23.25, 24.00, 24.70, 25.28, 25.77, 26.18, 26.52, 26.80, 27.03, 27.22, 27.38,
27.52, 27.64, 27.74, 27.82, 27.88, 27.94, 28.00, 28.06, 28.09 et 28.12 kg.m−3.

5Les données de la climatologie MODAS sont fournies au 1/8̊ .
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Fig. 3.1 – Bathymétrie de NA3 (en mètres)

de relaxation s’étalent entre 33 jours au niveau des frontières et 120 jours à la limite des couches
de relaxation (la relaxation opérée vers des données climatologiques près des frontières fermées est
beaucoup moins intense que celle que l’on applique au voisinage d’une frontière ouverte vers des
données de simulations, l’évolution des données de simulations étant marquée par une échelle de
temps beaucoup plus courte ; les questions de structure de couche de relaxation sont discutées plus
loin en section 3.2). Les données de relaxation sont interpolées en temps suivant le même protocole
que celui que l’on va voir pour la relaxation en frontière ouverte.

Le fait que les frontières Nord et Sud soient fermées ne pose pas de problème majeur car elles
sont éloignées des zones d’intérêt traditionnelles de l’Atlantique Nord, et plus particulièrement pour
nous du Golfe de Gascogne, et les courants y sont normalement relativement faibles.

Une simulation de référence SIM-NA3 est réalisée sur la configuration NA3, dont on reprend les
principales caractéristiques au tableau 3.2. Les pas de temps utilisés sont, pour le mode barocline
∆tbc = 600s et pour le mode barotrope ∆tbt = 10s. On a initialisé cette simulation à partir des
données de la climatologie MODAS. Dix ans de spin-up ont ensuite été exécutés, avec des forçages
atmosphériques climatologiques mensuels provenant de moyennes des ré-analyses ECMWF sur la
période 1979-1993, et ont permis de générer une circulation réaliste dans le modèle 6. L’état du
modèle au 1er janvier à l’issue de ce spin-up de 10 ans est fixé comme état initial du reste de la
simulation SIM-NA3 en forçages inter-annuels (réalisé pendant la thèse) à partir du 1er Janvier
1979, en utilisant les paramètres atmosphériques ECMWF fournis toutes les 6h (à la résolution de

6Ces 10 ans de spin-up ont en fait été menés par Birol et al. 2004 pendant le projet TOPAZ.
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Fig. 3.2 – Coefficients 1/τclimato (en jour−1) sur NA3

1.125̊ ) : données issues de ré-analyses de 1979 à 1993 et données issues d’analyses de 1994 à 2000
(ce sont les paramètres de forçage qui ont été utilisés pendant le projet TOPAZ). Une relaxation
vers la climatologie MODAS de la température de surface SST (Sea Surface Temperature) et de la
salinité de surface SSS (Sea Surface Salinity) a été opérée pour éviter des dérives importantes du
modèle. SIM-NA3 a été conduite sur 22 ans en forçages inter-annuels, du 1er Janvier 1979 au 31
Décembre 2000 (les chapitres 8 et 9 montreront en quoi il était utile de réaliser une simulation aussi
longue).

Pendant les 22 années de simulation en forçages inter-annuels, on a souhaité conserver les don-
nées de SIM-NA3 au niveau du Golfe de Gascogne à une fréquence assez importante, afin de les
utiliser pour nos configurations d’emboîtement de modèle. Pour que le coût de stockage ne soit pas
trop grand, on a mis en place un système de découpe des sorties de simulations au niveau d’un
sous-domaine d’intérêt, permettant régulièrement d’effacer la plupart des sorties sur le domaine
complet. A partir de SIM-NA3, on conserve ainsi des données sur une région englobant le Golfe
de Gascogne tous les jours (et des données sur le domaine complet tous les 5 jours). Le traitement
apporté aux données régionales pour les rendre utilisables par les modèles emboîtés (en particulier
si la résolution de ceux-ci est différente) est réalisé de façon séparée à cette découpe “d’archives” et
ultérieurement à l’exécution de SIM-NA3.

Une validation rapide du réalisme de la circulation établie par SIM-NA3, essentiellement au
voisinage du Golfe de Gascogne, sera donnée au chapitre 4 suivant. Toutefois cette validation est
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par ailleurs déjà assurée à travers les études sur les simulations (proches de SIM-NA3 bien qu’utili-
sant une version légèrement différente du code HYCOM) réalisées lors du projet TOPAZ (rapport
TOPAZ, 2003) 7.

Configuration NA3

Domaine 98◦O − 36.08◦E
27.94◦S − 69.92◦N

Grille horizontale Mercator
Résolution horizontale 1/3̊ × 1/3̊
Résolution verticale 26 couches

Bathymétrie ETOPO5
Conditions Frontières fermées

aux limites en mer Relaxation à la climatologie MODAS
Largeur des couches 30 points

de relaxation de grille
Conditions aux limites solides Non glissement

Tab. 3.1 – Caractéristiques de la configuration NA3.

Simulation SIM-NA3

Pas de temps barocline 600 s
Pas de temps barotrope 10 s

Initialisation Climatologie MODAS
Spin-up 10 ans avec les forçages

atmosphériques moyens ECMWF
Simulations 22 ans à partir du 1er janvier 1979

en forçages inter-annuels forçages atmosphériques ECMWF à 6h
Relaxation de SST et SSS Relaxation à la climatologie MODAS

Tab. 3.2 – Caractéristiques de la simulation SIM-NA3.

3.1.2 Les configurations du Golfe de Gascogne au 1/3̊

La définition du domaine régional du Golfe de Gascogne est fondée sur l’observation de la
bathymétrie de NA3 au voisinage du Golfe. Comme on l’a introduit au chapitre 1, on cherche à
maximiser l’importance des limites solides de la configuration tout en éloignant au maximum les
frontières des zones importantes de la circulation du Golfe (une minimisation de la taille de la zone
régionale est également souhaitée pour permettre aux simulations de ne pas être trop coûteuses).

Le problème des contraintes imposées aux grilles des modèles régionaux pour la mise en place
des emboîtements de modèle avec HYCOM sera évoqué au chapitre 4 (elles ne dépendent d’ailleurs
pas du code HYCOM lui même comme on le verra). En effet, notre modèle régional étant ici défini

7Bien qu’une simulation réalisée avec assimilation de données sur NA3 existe sur une longue période, qu’elle puisse
être prolongée sur les 22 années de simulation en forçages inter-annuels de SIM-NA3, et qu’elle fournisse une circulation
bien plus réaliste dans l’Atlantique Nord, on préfèrera forcer les modèles du Golfe de Gascogne avec les données d’une
simulation libre, en particulier parce que les effets de discontinuité provoqués par les cycles d’assimilation n’ont pas
été étudiés au niveau des frontières ouvertes des modèles emboîtés.
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comme une sous-partie de NA3, sa grille est confondue avec celle de NA3 sur son domaine, ce qui
assure la compatibilité des grilles exigée par notre procédure d’emboîtement de modèles. De façon
générale on ne s’étendra pas ici sur les problèmes techniques de déclarations de frontières ouvertes
sur la grille du modèle qui ont été rencontrés.

Pour manipuler simplement le modèle HYCOM, le domaine de la configuration régionale doit
être rectangulaire et c’est pour éviter des transformations de bathymétrie et des déclarations de
frontières ouvertes à l’intérieur du domaine que l’on a inclus en grande partie la Manche dans nos
modèles régionaux. Il ne semblait pas opportun de repousser la frontière Nord des configurations
en mer du Nord. La disponibilité d’une bathymétrie précise du Golfe de Gascogne fournie par le
SHOM (au 1/60̊ ) sur la zone approximativement repérée par 15◦O − 2◦E, 43◦N − 51◦N nous in-
vitait d’ailleurs, en vue de la modélisation à haute résolution, à ne pas dépasser les limites de celle-ci.

On a développé différentes configurations régionales au 1/3̊ car la position de la frontière ou-
verte Nord-Est a posé problème. Elles sont présentées en figure 3.3, avec leurs bathymétries et les
frontières ouvertes qui leur ont été associées pour les CFO en mode barotrope. Celle qui a été re-
tenue pour les tests de CFO (on en verra les raisons plus loin) est notée BB3, les autres TBB3a et
TBB3b. Les frontières ouvertes suivent du mieux possible les limites des domaines en mer ouverte
et les contraintes imposées par le code HYCOM, mais c’est inversement la nécessité de déplacer
les frontières ouvertes qui a conduit à la modification des domaines et donc au développement des
différentes configurations successives TBB3a, TBB3b puis BB3. On reprendra les caractéristiques
principales de BB3 au tableau 3.3. Les couches de relaxation pour le mode barocline ont une épais-
seur de 5 points de grille et longent les limites Sud-Ouest, Ouest, Nord-Ouest et Nord-Est des
domaines8. La section 3.2 donne plus de précisions sur les valeurs des paramètres de relaxation
et illustre de quelle façon ces couches se présentent au voisinage des frontières ouvertes du mode
barotrope dans le cas de la configuration BB3.

Ces trois configurations couvrent les zones suivantes :
- TBB3a : 14, 80◦O − 2, 16◦E, 43, 21◦N − 51, 03◦N
- TBB3b : 14, 80◦O − 2, 16◦E, 43, 21◦N − 50, 62◦N
- BB3 : 14, 80◦O − 1, 36◦O, 43, 21◦N − 50, 62◦N

Elles ont la même discrétisation verticale que NA3 (26 couches hybrides dont les densités cibles
et dont les paramètres de calcul des épaisseurs minimales sont les mêmes que pour NA3).

On a mené des simulations successivement sur chaque configuration, pour en assurer la bonne
correspondance de leurs sorties avec celles de SIM-NA3. Ces simulations ont utilisé les mêmes
paramètres généraux de simulation fixés pour SIM-NA3 (paramètres de viscosité, pas de temps...),
les mêmes forçages atmosphériques inter-annuels que SIM-NA3 et également avec une relaxation de
la SST et de la SSS vers les données tirées de la climatologie MODAS. Elles ont été initialisées le
22 Septembre 1992 à partir de l’état de SIM-NA3 à cette date.

Les calculs des simulations sur TBB3a et TBB3b ont rapidement (en quelques jours) mené
à un arrêt du modèle. Cet arrêt est provoqué par le pronostic d’épaisseurs de couches négatives
près de la frontière Nord-Est, malgré l’existence des procédures visant à anticiper cette situation
extrême dans le code HYCOM. Ces échecs ont été imputé à l’inadaptation du tracé de la frontière
Nord-Est. En effet, en fermant cette frontière Nord-Est (et en appliquant une relaxation vers la
climatologie MODAS à son voisinage), on a réussi a générer des simulations sur plus d’un mois sans
interruption du modèle. Ces simulations n’offrent cependant pas la possibilité d’avoir une circulation

8Il est conseillé (cf Wallcraft, HYCOM user’s guide, 2003) d’avoir des couches de relaxation dont l’épaisseur est
de dix points de grille, mais la taille relativement faible de BB3, TBB3a et TBB3b en nombre de points de grille nous
en empêche ici.
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Fig. 3.3 – Bathymétrie de NA3 (en mètres) au voisinage du Golfe de Gascogne et domaines régionaux
associés aux modèles du Golfe de Gascogne. En violet sont indiqués les points d’application de CFO
en mode barotrope : les limites des domaines longées par les lignes violettes sont les frontières
ouvertes attribuées à ces trois configurations.

suffisamment proche des données de SIM-NA3 en sortie de la Manche comme on peut le voir en
figure 3.4, où l’on compare les sorties en SSH (Sea Surface Height, ou élévation de surface, notée h
au chapitre 2), de la simulation menée sur TBB3b, avec une frontière Nord-Est fermée, au bout de
30 jours, et celles de SIM-NA3 à la date correspondante. Il a paru donc nécessaire de développer
une configuration avec une frontière Nord-Est ouverte.

L’observation sur SIM-NA3 de la circulation dans la Manche montre de plus que les frontières
Nord-Est des configurations TBB3a et TBB3b suivent la plupart du temps le sens de l’écoulement
barotrope ou du moins voient la composante de la vitesse barotrope qui leur est tangente être plus
importante que la composante qui leur est normale. En effet, les deux champs de vitesses barotropes
donnés en figure 3.5 sont assez caractéristiques de ce qu’on observe sur SIM-NA3 durant les mois
de Septembre et Octobre, au cours desquels les simulations de test des configurations au tiers sont
menées, avec, dans un sens ou dans l’autre, une accélération de la circulation là où la Manche se
réduit, et où sont tracées les frontières de TBB3a et TBB3b.

Or la formulation des CFO en mode barotrope pour le code HYCOM, et plus généralement
celle des CFO les plus usuelles, s’appuient fortement sur le fait que l’écoulement a une composante
normale importante aux frontières ouvertes, puisqu’elles doivent faire une distinction entre les cas
où l’information est entrante, et celle où elle est sortante. Les CFO avec le modèle HYCOM sont de
plus mal adaptées aux écoulements barotropes à forte composante tangentielle. En effet, comme on
l’a vu en section 2.4 du chapitre 2, la formulation du code HYCOM impose la vitesse tangentielle
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Fig. 3.4 – SSH le 22 Octobre 1992 : à gauche, SIM-NA3 ; à droite, simulation menée sur TBB3b en
fermant la frontière Nord-Est

avec les données extérieures, même si l’écoulement est sortant (si l’écoulement est sortant et à forte
vitesse tangentielle, cela risque de générer des problèmes de réflexion). Le traitement des quantités
caractéristiques le plus classique, impose la vitesse tangentielle en fonction d’une linéarisation de la
vitesse normale qui est d’autant plus arbitraire que l’écoulement normal est faible. Enfin la formula-
tion pratique des méthodes radiatives, qu’elles permettent ou non de tenir compte de la composante
tangentielle de la direction de propagation des variables d’état, ou des quantités associées, supposées
se comporter comme des ondes, à travers les frontières ouvertes, s’appuie également sur le fait que
la composante normale de cette direction est importante : en particulier un test est réalisé sur la
positivité de la vitesse de propagation normale à la frontière pour fixer ou non les valeurs à l’aide
des données extérieures.

L’arrêt des simulations sur TBB3a et TBB3b peut donc être certainement lié à la nécessité
de définir les frontières ouvertes de façon cohérente avec la circulation observée dans une région,
c’est à dire plus particulièrement ici, en évitant de suivre la direction d’un courant important. Le
tracé d’une frontière méridionale au niveau du Cotentin (avec le développement de BB3) a paru le
plus logique puisque la circulation y est relativement zonale (et plus faible qu’à l’extrémité de la
Manche).

La première simulation sur BB3 a ainsi été convaincante et a mené au choix définitif de l’uti-
lisation de cette configuration pour la validation des CFO. La capacité de cette configuration à
reproduire celle de SIM-NA3 est l’objet des sections suivantes.

Protocole expérimental pour la validation des CFO sur BB3

Une série de simulations sur BB3, noté {VALi-BB3} (i est l’indice des simulations), est lancée
dans des conditions similaires aux simulations de tests des configurations régionales au tiers de
degré : avec les mêmes paramètres physiques généraux (ceux de SIM-NA3), la même discrétisation
temporelle, les mêmes forçages atmosphériques inter-annuels, et une relaxation de la SST et de la
SSS vers les données climatologiques MODAS (on reprend ces caractéristiques au tableau 3.4). Ces
simulations {VALi-BB3} ont toutes été initialisées le 1er Janvier 1993 à partir de l’état de SIM-NA3
à cette date.
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Fig. 3.5 – Vitesse barotrope pronostiquée par SIM-NA3 dans l’Est de la Manche : à gauche, le
1er Novembre 1992 ; à droite, le 6 Novembre 1992 (les données de vitesses méridionales et zonales
ont été ramenées aux points de grille de pression associés). Les lignes rouges correspondent aux
frontières ouvertes en mode barotrope pour les configurations du Golfe de Gascogne (ces frontières
ouvertes sont ici positionnées pour couvrir les données de vitesses normales utilisées pour imposer
les CFO : il faut cependant tenir compte du décalage des grilles des vitesses et de pression pour
visualiser correctement leur emplacement).

Entre ces différentes simulations, on a fait varier les paramètres de relaxation et les fréquences
de lecture des données de SIM-NA3 pour les CFO afin de constater leurs influences sur l’évolu-
tion du modèle, et de voir si leur réglage permet d’obtenir un emboîtement de modèles dont le
fonctionnement est satisfaisant, malgré son caractère “one-way”. On n’a pas cherché à réaliser une
sorte de “spin-up” (commun ou non) pour les diverses simulations {VALi-BB3} puisque leur ini-
tialisation, à partir d’un état prédit sur NA3 dont la résolution était la même, laissait supposer
qu’il n’y aurait pas de problème d’adaptation du modèle régional, comme on en rencontre classique-
ment au démarrage d’un emboitement de modèles de résolutions différentes (cf Auclair et al. 2001) 9.

La mesure de l’impact des paramètres de CFO que l’on règle se fait en comparant les sorties
des {VALi-BB3} aux sorties de SIM-NA3 : idéalement, les simulations sur BB3 devraient fournir la
même solution que SIM-NA3 puisqu’elles sont exécutées, dans le domaine de BB3, avec les mêmes
paramètres physiques, la même bathymétrie, la même discrétisation spatio-temporelle... Le rôle des
CFO est ici d’imposer au mieux la circulation de SIM-NA3 aux frontières ouvertes du modèle.
Une condition de Dirichlet n’eut cependant pas été idéale ici : le fait que les données de SIM-NA3
ne soient pas disponibles à chaque pas de temps entraîne, même avec ce type de condition, une
divergence systématique de la solution régionale par rapport à la solution globale. Cette divergence
interne crée une erreur sortant du modèle régional que les CFO doivent permettre de laisser passer
ou de dissiper (Dans ce type d’expérience, on a pu donc voir des méthodes fondées sur le traitement
des variables caractéristiques donner de meilleurs résultats que l’emploi de conditions de Dirichlet,
cf Broquet (2003)).

9La question sera traitée plus spécifiquement pour le développement du modèle du Golfe de Gascogne à Haute
résolution au Chapitre 4
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Configuration BB3

Domaine 14, 80◦O − 1, 36◦O
43, 21◦N − 50, 62◦N

Grille horizontale Mercator
Résolution horizontale 1/3̊ × 1/3̊
Résolution verticale 26 couches

Bathymétrie ETOPO5
Conditions CFO HYCOM classiques

aux limites en mer Relaxation aux données de SIM-NA3
Largeur des couches 5 points

de relaxation de grille
Conditions aux limites solides Non glissement

Tab. 3.3 – Caractéristiques de la configuration BB3.

Simulation {VALi-BB3}

Pas de temps barocline 600 s
Pas de temps barotrope 10 s

Initialisation Données de SIM-NA3
Spin-up Non

Simulations 380 jours à partir du 1er janvier 1993
en forçages inter-annuels forçages atmosphériques ECMWF à 6h
Relaxation de SST et SSS Relaxation à la climatologie MODAS

Tab. 3.4 – Caractéristiques des simulations {VALi-BB3}.

3.2 Impact de la paramétrisation de la couche de relaxation

3.2.1 Paramètres de relaxation

On a vu que les couches de relaxation utilisées sur BB3 suivent les frontières ouvertes de son
domaine avec une épaisseur de 5 points de grille : pour les tests de validation des CFO, on a fait
varier les coefficients de relaxation dans ces couches mais on n’a pas changé l’extension de la zone
de relaxation vers l’intérieur du domaine (en y changeant des coefficients de relaxation de 0 à une
valeur non nulle).

On impose ici les coefficients de relaxation uniquement en fonction de la distance de leurs points
d’application aux limites du domaine, au voisinage des frontières ouvertes. Les valeurs des coefficients
de relaxation que l’on a utilisés sont en fait largement inspirées (la correspondance se faisant en terme
de temps caractéristique de relaxation) de celles utilisées dans une configuration d’emboîtement de
modèles fournie en cas d’exemple avec le code HYCOM 10. Avec le modèle HYCOM, à chaque pas
de temps, sur les points de grille longeant la limite du domaine, φ̂reg

t est calculé en supposant qu’on
borde une frontière fermée. Puis l’opération de relaxation recale φt à une valeur extrêmement proche
de la valeur extérieure, si le coefficient de relaxation, comme c’est le cas ici même avec des valeurs
faibles devant 1, est suffisamment grand. C’est ce qui explique que les coefficients de relaxation ne
soient pas égaux à 1 le long des frontières ouvertes.

10la configuration HYCOM IASb0.50 (Intra-Americas Sea region) couvrant le Golfe du Mexique et de la mer des
Caraïbes à la résolution 0.5̊ et emboîtée dans un modèle de l’Atlantique.
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On illustre les deux types de couches de relaxation employées pour les simulations {VALi-BB3}
en figure 3.6 et 3.7. La relaxation forte est celle avec laquelle ont été menés les tests de configuration
sur TBB3a, TBB3b et sur BB3.

Fig. 3.6 – Couches de relaxation pour les CFO en mode barocline sur BB3 : coefficients αrelax =
2∆tbc/τrelax. A gauche : cas de relaxation forte. A droite : cas de relaxation faible, les deux dernières
valeurs de αrelax sont trop faibles pour rendre visible les deux dernières rangées de la couche de
relaxation.

relaxationforte relaxationfaible

Fig. 3.7 – Valeur des coefficients τrelax (en jour) sur la grille de pression, dans les couches de
relaxation.

On cherche à vérifier avec ces deux couches qu’a priori une relaxation plus forte maintient mieux
le modèle vers la solution de référence : si l’on s’attend à ce que ça soit le cas dans les couches de
relaxation, on ne sait pas si une relaxation forte ne risque pas de générer un certain cloisonnement
de la circulation à l’intérieur du domaine.
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3.2.2 Expériences sur l’impact de la variation des paramètres de relaxation

Pour analyser l’impact de l’intensité de la relaxation on lance la simulation VAL1-BB3 avec les
paramètres de relaxation forte, et VAL2-BB3, avec les paramètres de relaxation faible, avec une
fréquence de lecture des données de SIM-NA3 correspondant à 5 jours (le principe de mise à jour
des données extérieures utilisées pour imposer les CFO est donné dans la section suivante), ce qui
est une fréquence inférieure à celle que l’on peut se permettre d’utiliser puisque l’on a stocké les
données de SIM-NA3 au niveau du Golfe tous les jours (c’est avec une fréquence de lecture des
données de SIM-NA3 correspondant à 1 jour que l’on a réalisé les tests de configuration sur TBB3a,
TBB3b puis sur BB3). Les simulations VAL1-BB3 et VAL2-BB3 sont prolongées sur plus d’un an.

Fig. 3.8 – Evolution des écarts RMS (moyenne horizontale sur l’ensemble du domaine) aux données
de SIM-NA3 des sorties des expériences VAL1-BB3 (en bleu) et VAL2-BB3 (en rouge). En haut à
gauche : sur la SST ; en haut à droite : sur la température à 96 mètres ; en bas à gauche : sur la
SSH ; en bas à droite : sur la SSS.

L’évolution des écarts sur certaines variables des sorties de VAL1-BB3 et VAL2-BB3 avec les
sorties de SIM-NA3 sur le domaine de BB3, donnée en figure 3.811 illustre avant tout le fait que la
divergence des simulations VAL1-BB3 et VAL2-BB3 par rapport à SIM-NA3 est globalement très
faible. Elle montre de plus que la divergence de VAL2-BB3 par rapport à SIM-NA3 est globalement
plus prononcée que celle de VAL1-BB3.

11L’estimation des données des sorties du modèle HYCOM sur des sections horizontales repose sur un calcul
d’interpolation dans un repère de coordonnée verticale z : cette opération ainsi que les conséquences qu’elle implique
pour la description des variables du modèle seront discutées au chapitre 7. En général, on regardera en sortie modèle
la température T diagnostiquée plutôt que la densité ρ qui est variable d’état. La SSH, équivalente à la donnée
d’élévation de surface h, est diagnostiquée à partir des épaisseurs de couche données en termes de pression baroclines,
des densités, et de l’anomalie de pression de fond ηp′

b des sorties du modèle HYCOM. Les jours juliens indiqués seront
régulièrement donnés selon la nomenclature du CNES (le jour 0 correspondant au 1er Janvier 1950).
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Nature de la divergence des simulations VAL1-BB3 et VAL2-BB3 par rapport à SIM-
NA3

Dans les zones de couches isopycnes, qui sont manifestement des couches dans lesquelles la salinité
(et donc la température puisque la densité y est fixée) est très bien conservée, ces divergences se
traduisent essentiellement par des écarts en profondeur d’interfaces. Dans les couches en mode
hybride, ils se traduisent également en température et en salinité. Enfin, là où les couches sont à
niveaux de profondeur fixés (en mode z ou σ), uniquement par des écarts en température et salinité.

Dans les couches en mode hybride les données de température et de salinité sont moins tou-
chées que les profondeurs des interfaces par l’usage de CFO imparfaites, ce qui est montré par
la similarité des structures d’écarts calculés en terme de profondeur d’interface, et des structures
d’écarts calculés en terme de température à niveau horizontal donné, en figures 3.9 et 3.10 (la des-
cente d’une interface entraîne un réchauffement aux points qu’elle traverse et vice-versa). L’étude
des écarts en température sur les couches en mode hybride montre que ceux-ci ont une intensité
beaucoup plus faible que celle des écarts qu’entraînent, à un niveau horizontal donné, les variations
de profondeurs d’interface (ces écarts liés aux variations de profondeurs d’interface sont calculés
à l’aide de la projection des données sur des niveaux horizontaux qui sera décrite au chapitre 7).
Dans les couches en profondeur, l’erreur créée par le caractère approximatif des CFO se propage
donc essentiellement sous forme de variation des épaisseurs de couche bien qu’au niveau de la zone
de relaxation, cette erreur soit introduite aussi bien au niveau des pressions d’interface que des
variables thermodynamiques.

Fig. 3.9 – Ecarts des données entre VAL1-BB3 et SIM-NA3 le 21 Novembre 1993. A gauche : écarts
de profondeur (en m) de l’interface entre les couches hybrides 12 et 13 (dont la profondeur oscille
autour des 100 m dans la zone où des différences apparaissent) ; à droite : écarts de température
(en C̊) à 96 m.

La projection des sorties du modèle HYCOM sur des niveaux horizontaux permet de traduire
globalement la divergence sur les profondeurs d’interfaces, la température et la salinité en diver-
gence sur la température et la salinité. Dans cette projection, on voit que les écarts en salinité
sont relativement faibles par rapport à leur variabilité spatiale. Ces écarts suivent de façon similaire
l’évolution des écarts en température. Les écarts en température sont plus significatifs, mais, après
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Fig. 3.10 – Ecarts des données entre VAL2-BB3 et SIM-NA3 le 21 Novembre 1993. A gauche : écarts
de profondeur (en m) de l’interface entre les couches hybrides 12 et 13 (dont la profondeur oscille
autour des 100m dans la zone ou des différences apparaissent) ; à droite : écarts de température
(en C̊) à 96 m.

un an, ils restent relativement faibles.

Pendant les premiers mois de simulation, et même jusqu’en Novembre, les écarts en température
sont surtout présents dans la couche de mélange, au niveau de la couche de relaxation : les forçages
atmosphériques contraignent fortement l’état du reste de la couche de mélange à haute fréquence 12,
aussi l’écart se crée dans la zone où l’on relaxe vers des données imparfaites (renouvelées à beaucoup
plus basse fréquence). On verra en section 3.3 qu’une analyse des oscillations de la courbe d’évolution
des écarts en SST entre les simulations {VALi-BB3} et SIM-NA3 justifie cette interprétation. En
profondeur, les données du modèle variant avec une échelle de temps plus longue, un renouvellement
des données pour la relaxation tous les 5 jours est moins inadapté et il n’y a pas de divergence
importante au niveau de la couche de relaxation. Ces écarts au niveau de la couche de relaxation
ne sont absolument pas problématiques tant qu’ils sont sans conséquence pour la circulation à
l’intérieur du domaine puisque les frontières ouvertes sont volontairement éloignées des principales
zones d’intérêt du modèle.

Pendant des périodes assez précises, on voit le développement de structures locales de divergence,
liées au décalage de la périphérie de certaines masses d’eau bien marquées. Ces structures sont
essentiellement celles qu’on montre en figure 3.9 et 3.10 qui apparaissent vers 100 m profondeur, et
en figure 3.11 en surface. En surface, ces structures sont liées au déplacement dans les simulations
régionales de l’extension des eaux de la Navidad vers la fin de l’année (dont on a indiqué l’existence
au chapitre 1, et dont on va signaler la modélisation effective à l’aide de nos configurations au
chapitre 4) et dès le mois de Novembre, à celui de l’advection de masses d’eau en provenance de
la côte portugaise (le premier pic de divergence sur les données de surface après le 20 Septembre13

est lié à un autre phénomène, ce qui explique que les écarts diminuent puis croissent de nouveau

12On pourrait également penser au rôle de la relaxation de surface en SSS et SST, mais elle agit à une échelle de
temps beaucoup plus longue et n’a en fait que des effets réduits par rapport aux forçages atmosphériques.

13A la date 15968 en jour julien CNES.
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Fig. 3.11 – Ecarts des données de SST (en C̊) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le 20 Janvier 1994 :
à gauche VAL1-BB3 ; à droite VAL2-BB3

sur les données surface pendant les mois d’Octobre et de Novembre). Ainsi, après environ 270
jours de simulation, ce sont ces structures qui marquent de façon prépondérante les écarts entre les
simulations régionales et SIM-NA3 que l’on observe en figure 3.8. C’est à 100 m de profondeur que
cette divergence est la plus importante. Plus en profondeur, on retrouve surtout des structures de
divergence moins marquées le long du talus continental.

Une accumulation très lente à l’intérieur du domaine des erreurs résiduelles des phénomènes de
divergence en couche de relaxation et sur les structures décrites précédemment finit également par
devenir visible et explique la tendance générale de courbes en figure 3.8 à croître. Cette croissance
globale reste faible quoi qu’il en soit.

Les écarts en SSH avec SIM-NA3 sont parfois importants, mais ils ne croissent pas avec le
temps (cf figure 3.8). Cela peut être liée au fait que l’erreur en vitesse barotrope semble bien
se propager à travers les frontières ouvertes (même si les divergences en SSH, sont la somme de
divergences générées par le mode barotrope et par le mode barocline, puisque l’erreur en mode
barocline est très faible). Cela souligne l’intérêt de l’usage du traitement des caractéristiques pour
les CFO en mode barotrope, même avec une formulation simplifiée. Comme on le voit en figure
3.12, donnant des champs d’écarts en vitesse barotrope, cette erreur circule essentiellement le long
du talus continental et dans la Manche, où les faibles profondeurs sont propices à d’importantes
variations en mode barotrope. En général, les écarts en SSH sont eux-mêmes importants surtout
dans la Manche, mais pas sur le reste du plateau, comme le montre l’illustration de ces écarts en
figure 3.13. Cela fait penser que le problème de la frontière Nord-Est du domaine régional n’est pas
parfaitement résolu, mais qu’il n’influence pas trop la zone du Golfe proprement dite. On ne voit
pas sur la figure 3.12 apparaître de phénomènes de réflexion aux frontières ouvertes caractéristiques
des CFO contraignant trop la solution régionale vers les données extérieures.

Comme on pourrait s’y attendre, l’usage des CFO entraîne donc la détermination imparfaite de
la circulation de courants entrants à forte variabilité temporelle, comme la Navidad ou comme les
courants barotropes dans la Manche. Il faut cependant attendre presque un an avant que l’incursion
de tels courants mettent en défaut ces CFO, et de façon relativement peu importante. En été, l’erreur
générée par le défaut des CFO en mode barocline reste donc essentiellement confiné aux couches
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Fig. 3.12 – Ecarts des données de vitesse barotrope (en m.s−1) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le
22 Octobre 1993 : à gauche VAL1-BB3 ; à droite VAL2-BB3

Fig. 3.13 – Ecarts des données de SSH (en m) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le 22 Octobre 1993 :
à gauche VAL1-BB3 ; à droite VAL2-BB3

de relaxation, et l’erreur en mode barotrope est stable et confinée à la Manche. Ainsi, malgré son
caractère “one-way”, et la simplification de CFO classiques qu’il utilise, notre mode d’emboîtement
de modèle semble très bien adapté à la modélisation régionale dans le Golfe de Gascogne.

Comparaison des divergences des simulations VAL1-BB3 et VAL2-BB3 par rapport à
SIM-NA3

On voit en figure 3.8 que tant que les écarts en surface sont principalement liés à l’imperfection
des données vers lesquelles le modèle est relaxé, l’emploi d’une relaxation plus forte ne donne pas
de résultats bien meilleurs (ils sont parfois plus mauvais, comme on pourrait s’y attendre) : c’est la
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fréquence de lecture des données de SIM-NA3 qui entre alors en jeu comme on va le voir. Mais en
profondeur, lorsque de grandes structures de divergence apparaissent, on reste beaucoup plus proche
de la circulation de SIM-NA3 en augmentant l’intensité de la relaxation. On voit en figures 3.9, 3.10
et 3.11 que si les structures de divergences sont fortement atténuées par l’usage d’une relaxation
forte, elles restent similaires et apparaissent aux mêmes endroits : les mêmes décalages des courants
entrants sont ainsi pronostiqués.

La figure 3.13 qui donne les écarts en SSH après presque 11 mois de simulation montre qu’ils sont
peu affectés par le changement d’intensité de relaxation, et qu’ils seraient donc surtout liés à l’emploi
des CFO imparfaites pour le mode barotrope et non pour le mode barocline. Cette affirmation est
nuancée par la ressemblance des structures d’écarts en SSH au coeur du bassin données en figure
3.13 avec celle des écarts montrés en figure 3.10 (dont la localisation et la forme évolue peu entre
les deux dates correspondant à ces figures) : ces structures en SSH sont à nouveau plus prononcées
avec la simulation VAL2-BB3. L’effet d’ajustement stérique possible pour la SSH reporte donc sur
cette variable les erreurs générées par la relaxation des données baroclines. La figure 3.12, quant à
elle, montre que le changement d’intensité de relaxation ne l’influence pratiquement pas.

Le changement de relaxation n’a donc d’impact qu’à très longue échéance, du fait de la faible
erreur induite par l’usage des CFO dans le modèle régional. L’avantage de l’emploi d’une relaxation
plus forte est montré à travers la comparaison des divergences des simulations VAL1-BB3 et VAL2-
BB3 par rapport à SIM-NA3. Cependant, le caractère satisfaisant des réglages opérés sur VAL1-BB3
et VAL2-BB3 n’incite pas à tenter à nouveau de renforcer la relaxation opérée sur VAL1-BB3.

3.3 Impact de la fréquence de mise à jour

3.3.1 Fréquences de lecture des données extérieures

La fréquence de lecture des données extérieures est ici la même pour le mode barotrope et le
mode barocline bien que le code HYCOM permette de les différencier, ce qui simplifie légèrement
le respect des contraintes sur les rapports entre fréquence de stockage des données extérieures, et
fréquence de lecture de ces données pour chaque mode 14.

∆tarch est la période choisie entre deux lectures de données extérieures xstock du vecteur d’état.
L’information extérieure xext, qui sera employée pour les CFO à un instant t quelconque, est inter-
polée linéairement en fonction de t à partir des données de xstock disponibles à tn et tn+∆tarch telles
que t ∈ [tn, tn + ∆tarch]. Plus ∆tarch est grand et plus l’erreur de Xext par rapport aux données
de la simulation sur le modèle emboîtant (qui est aussi ici la simulation de référence) est a priori
importante. Ici, ∆tarch quantifie donc ce que l’on peut considérer comme une erreur sur les données
utilisées pour imposer les CFO.

3.3.2 Expériences sur l’impact de la fréquence de mise à jour

Estimation des effets du changement de la fréquence de mise à jour

On lance sur plus d’un an deux simulations, VAL3-BB3 et VAL4-BB3, pour étudier, en utilisant
également les résultats de VAL1-BB3, l’effet des variations de ∆tarch. Pour ces trois simulations, les
coefficients de relaxation sont fixés de façon identique sur les mêmes couches de relaxation (selon la

14Ce choix n’est pas prohibitif pour l’optimalité de notre emploi des CFO car en dehors de la validation de ces
conditions, on utilisera pour fréquence commune de lecture des données la fréquence maximale permise par le stockage
des données de SIM-NA3, fréquence qui est également la fréquence maximale que notre version du code HYCOM
permet d’utiliser (cette fréquence correspondant à la période d’un jour).
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relaxation forte proposée précédemment en section 3.2.1). Pour VAL3-BB3, ∆tarch = 1jour, pour
VAL4-BB3 ∆tarch = 30jours et on rappelle que pour VAL1-BB3 ∆tarch = 5jours.

Les mêmes phénomènes généraux de divergence par rapport à SIM-NA3 que ceux vus avec les
simulations VAL1-BB3 et VAL2-BB3 sont observées avec les simulations VAL3-BB3 et VAL4-BB3
comme on peut le voir en figures 3.14, 3.15, 3.16, 3.17, 3.18 et 3.19 qui reprennent pour VAL1-BB3,
VAL3-BB3 et VAL4-BB3 les figures de la section 3.2.2 (avec les mêmes structures de divergence).
Même avec ∆tarch = 30jours, on constate à nouveau que la divergence est très faible par rapport
à SIM-NA3 et que les CFO que l’on utilise permettent un fonctionnement très satisfaisant de l’em-
boîtement de modèle.

Fig. 3.14 – Evolution des écarts RMS (moyenne horizontale sur l’ensemble du domaine) aux données
de SIM-NA3 des sorties des expériences VAL1-BB3 (en bleu), VAL3-BB3 (en vert) et VAL4-BB3
(en gris). En haut à gauche : sur la SST ; en haut à droite : sur la température à 96 m ; en bas à
gauche : sur la SSH ; en bas à droite : sur la SSS.

Il est clairement vérifié sur ces figures que plus la fréquence de mise à jour est importante,
plus la simulation régionale reste proche de SIM-NA3. Des oscillations sont nettement marquées
sur les courbes de la figure 3.14 pendant la période décrite en section 3.2 comme étant celle où la
divergence des simulations est surtout visible dans la zone de relaxation : ces oscillations ont une
période sensiblement identique à celle de la mise à jour des données et confirment donc bien que
l’erreur générée par les CFO durant les premiers mois provient de la forte relaxation des données
près des frontières vers des données insuffisamment renouvellées.

La figure 3.14 montre que l’apparition de structures d’erreur à l’intérieur du domaine se fait
toujours aux mêmes périodes sur VAL4-BB3, sur VAL1-BB3 et sur VAL2-BB3 (le “pic” d’erreur en
SST autour du 10 Septembre 1993 étant toujours lié à une erreur concentrée en zone de relaxation).
Cependant, ces structures ne se présentent et ne se localisent plus vraiment de la même façon sur
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Fig. 3.15 – Ecarts des données entre VAL3-BB3 et SIM-NA3 le 21 Novembre 1993. A gauche : écarts
de profondeur (en m) de l’interface entre les couches hybrides 12 et 13 (dont la profondeur oscille
autour des 100 m dans la zone ou des différences apparaissent) ; à droite : écarts de température
(en C̊) à 96 m.

Fig. 3.16 – Ecarts des données entre VAL4-BB3 et SIM-NA3 le 21 Novembre 1993. A gauche :
écarts de profondeur (en m) de l’interface entre les couches hybrides 12 et 13 (dont la profondeur
oscille autour des 100 m dans la zone où des différences apparaissent) l’échelle de couleur est saturée
au dessus de 25 m mais les écarts peuvent atteindre 50 m au centre de la structure au Nord des
Asturies ; à droite : écarts de température (en C̊) à 96 m l’échelle de couleur est saturée à 1.9̊ C
mais les écarts peuvent atteindre 2.7̊ C au centre de la structure au Nord des Asturies

VAL3-BB3 et VAL4-BB3 que sur VAL1-BB3 et VAL2-BB3, comme on le voit en figures 3.15, 3.16
et 3.17, alors que la comparaison de ces deux dernières simulations montrait des structures d’écarts
relativement semblables. La nature de ces structures, que l’on a associé au décalage ou à la variation
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Fig. 3.17 – Ecarts des données de SST (en C̊) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le 20 Janvier 1994 :
à gauche VAL3-BB3 ; à droite VAL4-BB3

de l’étalement de certaines masses d’eau entrant dans le domaine, peut être liée à l’anticipation ou
au retard15 plus ou moins important de l’incursion de ces masses d’eau dans le modèle, à travers
l’usage d’un ∆tarch plus ou moins grand. Ainsi, par exemple, le pic d’erreur sur la SST que l’on
retrouve de façon similaire pour toutes les simulations à la fin du mois de Septembre et au début
du mois d’Octobre 199316 en figure 3.14 voit son maximum être atteint légèrement plus tôt par
la simulation VAL4-BB3 et surtout le maximum d’erreur sur la température à 96 m est atteint
beaucoup plus tardivement sur cette même simulation.

En figure 3.14, l’erreur en SSH ne semble pas beaucoup plus intense avec la diminution de la
fréquence de mise à jour des données extérieures, même si elle augmente avec la période associée
à cette fréquence. Cela vient du fait que son évolution est fortement liée au mode barotrope pour
lequel les échelles de temps sont telles que l’erreur commise en fixant ∆tarch à 1 jour ou à 30 jour
est sensiblement du même ordre. On voit cependant en figure 3.18 que les champs d’écarts en SSH
sont assez différents entre les simulations VAL1-BB3, VAL3-BB3 et VAL4-BB3. C’est surtout dans
le bassin que l’on mesure la meilleure qualité de l’actualisation des données pour les CFO (dans
la Manche, les écarts en SSH sont plus importants parce qu’ils sont liés au mode barotrope, pour
lequel les changements opérés sur ∆tarch ont peu d’effet). Pour l’essentiel, la structure des écarts
en SSH suit les grandes lignes de la bathymétrie, et il est confirmé en figure 3.19 que l’erreur sur
les vitesses barotropes suit en grande partie le talus continental.

Effets de l’absence de mise à jour des données extérieures

Un test extrême pour l’estimation du comportement de l’emboîtement de modèles lorsque l’in-
formation donnée aux frontières ouvertes est inadaptée est réalisé en ne renouvelant pas les données
extérieures. VAL5-BB3 est une simulation réalisée avec les mêmes coefficients de relaxation que

15En fonction de l’enchevêtrement des périodes d’incursion des masses d’eau au sein des périodes de non renou-
vellement des données de xstock. Les flux entrants de masses d’eau sont amoindris mais prolongés en temps avec un
∆tarch grand quand ceux-ci, s’étalant sur une période suffisante, sont vus dans les données de xstock.

16Environ entre les dates 15970 et 16000 en jour julien CNES.
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Fig. 3.18 – Ecarts des données de SSH (en m) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le 22 Octobre 1993 :
à gauche VAL3-BB3 ; à droite VAL4-BB3
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Fig. 3.19 – Ecarts des données de vitesse barotrope (en m.s−1) entre les VALi-BB3 et SIM-NA3 le
22 Octobre 1993 : à gauche VAL3-BB3 ; à droite VAL4-BB3

VAL1-BB3, VAL3-BB3 et VAL4-BB3 mais en contraignant constamment les frontières ouvertes de
BB3 avec les données de SIM-NA3 au 23 Septembre 1992. VAL5-BB3 est menée jusqu’au 28 Octobre
1993.

Sur la figure 3.20 qui reprend la figure 3.14 en y ajoutant les données de VAL5-BB3, on voit que
le phénomène d’oscillations lié à l’erreur dans la zone de relaxation est poussé à sa limite, et l’erreur
sur la simulation VAL5-BB3 se réduit à l’approche de Septembre, période correspondant à celle des
données de forçages aux frontières ouvertes. En figure 3.21 où les écarts en température après 4 mois
de simulation sont illustrés, on voit que malgré sa très forte intensité, cette erreur reste confinée au
voisinage de la zone de relaxation. Elle commence à se faire sentir plus en profondeur (en fait jusqu’à
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Fig. 3.20 – Evolution des écarts RMS (moyenne horizontale sur l’ensemble du domaine) aux données
de SIM-NA3 des sorties des expériences VAL1-BB3 (en bleu), VAL3-BB3 (en vert), VAL4-BB3 (en
gris) et VAL5-BB3 (en violet). En haut à gauche : sur la SST ; en haut à droite : sur la température
à 96 m ; en bas à gauche : sur la SSH ; en bas à droite : sur la SSS.

plus de 2000 m) puisque cette fois, bien que dans ces zones l’état du modèle évolue lentement, le
caractère statique des données de forçage est sensible. L’absence de propagation de l’erreur vers
l’intérieur du domaine, ou du moins la lenteur de cette propagation, malgré son accumulation en
zone de relaxation, non seulement en couche de mélange, où elle peut être expliquée par le rôle
prépondérent des forçages atmosphériques, mais également à plus de 500 m de profondeur, paraît
ici surprenante, et permet d’anticiper sur les résultats que l’on exposera au chapitre 9. Elle sous-
tend, avec les résultats généraux évoqués précédemment, jusqu’à la fin de l’été, un rôle mineur de
l’advection horizontale des propriétés thermodynamiques au niveau des frontières ouvertes.

Cette faiblesse de propagation de l’erreur vers l’intérieur du domaine est également visible pour
l’erreur en SSH, donnée en figure 3.22 que l’on voit bien cette fois principalement liée à un effet
stérique. La figure 3.20 montre que l’erreur en SSH admet une forte composante barocline (qui fait
que ses minima suivent une évolution proche de celle des erreurs en SST ou en SSS) de l’ordre des
oscillations liées à sa composante barotrope.

3.4 Synthèse des conclusions

Les résultats observés en sections 3.2.2 et 3.3.2 montrent globalement une faiblesse des écarts
mesurés entre les simulations en modèles emboîtés et SIM-NA3 (lorsque les frontières du domaine
emboîté sont bien définies et à condition de fournir des données réalistes aux frontières ouvertes, ce
qui n’est plus le cas pour de trop faibles fréquences d’actualisation de ces données), avec notamment
des écarts RMS sur des coupes horizontales en température n’excédant pas le tiers de degré là où
la divergence est la plus forte. La formulation des CFO, et même l’emploi d’un emboîtement de
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Fig. 3.21 – Ecarts des données de température (en C̊) entre VAL5-BB3 et SIM-NA3 le 5 Avril 1993
(après 4 mois de simulation) : à gauche section verticale à la longitude 11̊ W l’échelle de couleur
est saturée à 1.9̊ C mais les écarts peuvent atteindre 3.5̊ C dans la zone de relaxation en couche de
mélange sur cette section ; à droite SST.

Fig. 3.22 – Ecarts des données en SSH (en m) entre VAL5-BB3 et SIM-NA3 le 5 Avril 1993.

modèle en mode “one-way” ne semble donc pas sensiblement dégrader la qualité des simulations
dans la zone régionale du Golfe de Gascogne par rapport à l’emploi d’un modèle global.

En figure 3.23, la visualisation directe de sorties de SIM-NA3 et de VAL4-BB3 en SST illustre
cette faiblesse des écarts par rapport à la variabilité spatiale des données auxquelles ils s’appliquent,
même pendant le phénomène d’intrusion des eaux de la Navidad : on n’y distingue pas vraiment
une différence de circulation en surface malgré le fait que VAL4-BB3 diverge bien plus en SST par
rapport à SIM-NA3 que les simulations VAL1-BB3, VAL2-BB3 et VAL3-BB3. L’usage de données
très fortement inadaptées aux frontières ouvertes peut cependant rendre visible l’importance de



86 CHAPITRE 3. VALIDATION DES CONDITIONS AUX FRONTIÈRES OUVERTES

l’erreur que l’on impose au modèle, comme le montre la sortie en SST de VAL5-BB3 donnée en
figure 3.24.

Fig. 3.23 – SST (en C̊) le 20 Janvier 1994 : à gauche, SIM-NA3 ; à droite, VAL4-BB3

Fig. 3.24 – SST (en C̊) le 5 Avril 1993 : à gauche, SIM-NA3 ; à droite, VAL5-BB3

Ainsi le domaine de la configuration BB3 et ses frontières ouvertes semblent réglés de façon
satisfaisante et permettent d’avoir une circulation proche de SIM-NA3 même en ne renouvellant
les données extérieures que tous les 30 jours. L’étude permet a priori d’assurer un bon protocole
d’emboîtement de modèles pour la configuration à haute résolution sur laquelle les études liées
à l’assimilation de données seront menées. Les résultats obtenus avec les réglages de CFO sur
VAL1-BB3 étant les plus fidèles à ceux de SIM-NA3, c’est avec de tels réglages que l’on réalisera
les simulations à haute résolution sur le même domaine que BB3. Ce bon fonctionnement des CFO
peut être en grande partie imputé au fait que la variation des données au 1/3̊ sur SIM-NA3 est trop
régulière pour que les données interpolées sur des sorties tous les 30 jours s’en écartent sensiblement,
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ce que montre la faiblesse de la divergence même dans la zone de relaxation. Le caractère de “baie
océanique semie fermée” du Golfe de Gascogne introduit au chapitre 1 y est certainement fortement
lié, puisque les rares phénomènes d’entrée de courants épisodiques comme la Navidad permettent
malgré tout de mettre en évidence un impact de l’usage des CFO.

Les erreurs générées par l’emploi de CFO imparfaites sont finalement locales, et sont plus ou
moins importantes selon l’intensité de relaxation (qu’il est préférable de voir forte pour un emboî-
tement de modèles à même résolution) et la fréquence de renouvellement des données extérieures
(dont l’impact paraît plus sensible). Ces erreurs affectent essentiellement le mode barocline du mo-
dèle tandis que le bon fonctionnement du traitement des quantités caractéristiques barotropes aux
frontières ouvertes permet l’absence d’accumulation d’erreurs sur les variables barotropes.

Les résultats des sections 3.2.2 et 3.3.2, en particulier l’analyse de VAL5-BB3, semblent montrer
que l’impact des forçages atmosphériques sur l’état du modèle est bien plus important que celui des
forçages latéraux des CFO du fait du cloisonnement de l’erreur liée aux frontières ouvertes en zone de
relaxation dans la couche de mélange. Cette influence des forçages atmosphériques pourrait expliquer
que l’erreur introduite pendant les phases d’intrusion de masses d’eau s’estompent et disparaissent
sans être visiblement transportées hors du domaine. L’influence des forçages atmosphériques ne
permet a priori pas de comprendre le cloisonnement de l’erreur liée aux frontières ouvertes en zone
de relaxation dans les couches profondes du modèle que met en évidence la simulation VAL5-BB3
mais on peut supposer celle-ci liée à la diffusivité importante introduite par le fonctionnement de la
coordonnée verticale du modèle HYCOM en profondeur (cf chapitre 2). On observe en effet une très
forte stabilité des valeurs de salinité en couche isopynes, et de température et de salinité en couches
hybrides, les seules variations importantes étant liées à celle des profondeurs d’interface (dont les
mouvements restent relativement faibles par rapport aux épaisseurs de couches).

En vue de mettre en évidence des sources d’erreur dans un modèle régional et d’opérer un contrôle
par assimilation de données à l’aide de l’estimation de leurs effet, ce problème de réglage sur les CFO
et les remarques quant à la possible influence prépondérante des forçages atmosphérique pour le
pilotage du modèle, invite à étudier de façon plus précise la réponse du modèle à des erreurs réalistes
produites sur ses forçages atmosphériques et sur les données utilisées aux frontières ouvertes. Les
résultats montrés ici laissent penser que l’erreur introduite sur les frontières ouvertes n’aura qu’une
influence très limitée. Ces études sont l’objet des chapitres 8 et 9.
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Chapitre 4

Développement d’une configuration à

haute résolution pour le Golfe de

Gascogne

A l’aide des observations permises par le chapitre 3 sur la mise en pratique du modèle HYCOM
décrit au chapitre 2 pour la modélisation en emboîtement de modèle, on a développé le modèle à
haute résolution du Golfe de Gascogne devant servir aux expériences pour l’étude liées à l’assimi-
lation de données que l’on présentera dans les chapitres 8, 9 et 10. On a cherché à développer ce
modèle pour que sa physique permette de bien représenter l’influence d’erreurs sur les forçages aux
limites d’un modèle régional en zone côtière. Un certain réalisme de la circulation régionale était
nécessairement demandé, mais on n’a pas recherché pour autant à reproduire le plus fidèlement
possible la circulation réelle du Golfe présentée au chapitre 1. Cela explique que certains éléments
de sa configuration (comme la bathymétrie) soient plus souvent réglés pour consolider sa mise en
place plutôt que pour reproduire le mieux possible les caractéristiques du Golfe réel. La validation
du modèle est sous-tendu par la génération d’une simulation reproduisant de façon satisfaisante la
circulation du Golfe de Gascogne sur une très longue durée.

Si le développement de BB3 a permis de définir le domaine sur lequel les simulations à haute
résolution sont menées, l’essentiel des problèmes liés au développement d’une configuration à haute
résolution restent à résoudre. Beaucoup de ceux-ci reposent sur des questions de compatibilité des
conditions initiales et aux frontières ouvertes du modèle régional avec sa résolution spatiale et avec
sa bathymétrie. Il est décidé que la physique résolue dans le modèle à haute résolution sera la même
que celle qui est résolue par le modèle basse résolution : ainsi, en particulier, malgré le caractère
côtier qu’aura la configuration du Golfe de Gascogne à haute résolution, et bien que la marée joue
un rôle important dans la physique du Golfe (Baines 1982) on n’incluera pas de modèle de marée sur
cette configuration. Les paramètres physiques doivent malgré tout être ajustés à la haute résolution.

Le développement et le réglage du modèle du Golfe de Gascogne à haute résolution ont représenté
un travail important, la mise en place de plusieurs configurations intermédiaires, la génération et le
diagnostique d’un grand nombre de simulations longues sur ces configurations. Malgré le temps et
le coût importants qui ont été consacrés à cette mise en place du modèle, celle-ci n’est ici présentée
que brièvement. Elle est résumée de façon thématique autour des principaux objets de réglages.

Les grandes lignes de la définition de la configuration à haute résolution du Golfe de Gascogne,
des réglages associés aux paramètres physiques ou ceux des conditions initiales et aux frontières
ouvertes sont brièvement données en section 4.1 . Une comparaison des sorties de l’emboîtement de

89
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modèle finalement réalisé avec des éléments de référence sur la physique du Golfe de Gascogne (à
travers les données climatologiques et la description du chapitre 1) est donnée en section 4.2. Enfin
on résumera en section 4.3 cette validation de la circulation observée dans notre modèle du Golfe
de Gascogne pour montrer en quoi elle fournit un bon cas d’étude sur l’assimilation de données en
zone côtière.

4.1 Développement de la configuration

Le mode d’emboîtement de modèle employé pour nos configurations est fondé sur les recom-
mandations de Wallcraft, Hycom user’s guide 2003 et sur l’usage de programmes dérivés de ceux
auxquels il fait référence pour la génération “d’archives” (de fichiers de données pour les CFO).
Ces programmes d’interpolation spatiale supposent avant tout que l’orientation est la même pour la
grille globale et la grille régionale, ce qui est assuré par le fait qu’on ne travaille ici qu’avec des grilles
de Mercator, et que la résolution horizontale du modèle régional est un diviseur de facteur entier de
la résolution horizontale du modèle global. En tenant compte du fait que le modèle haute résolution
doit résoudre une physique de même nature (les mêmes équations) que le modèle de l’Atlantique
Nord (ce qui impose, avec les problèmes de coûts de calculs et de stockage, une limitation de la
résolution du modèle), on a donc développé une configuration au 1/15̊ 1, que l’on appellera par la
suite BB15 (Bay of Biscay de résolution 1/15̊ ).

Il n’est pas souhaitable d’augmenter la résolution verticale sur BB15, c’est à dire, outre le fait
de ne pas mettre plus de 26 couches verticales hybrides, de ne pas modifier les densités cibles et
les épaisseurs minimales de ces couches (ce qui permettrait d’utiliser les couches de fond inutiles
dans le Golfe de Gascogne pour augmenter la résolution dans la zone supérieure). On suppose cette
résolution verticale suffisante en grande partie du fait de l’adaptativité de la coordonnée hybride aux
zones d’eau peu profondes. D’autre part, une augmentation ou une modification de la résolution
verticale poserait d’importantes difficultés pour la redistribution des données d’archive issues du
modèle global sur cette nouvelle discrétisation verticale (cette redistribution devant s’inspirer du
fonctionnement “en pratique” de la coordonnée hybride).

Il est inversement bien plus simple de supprimer, dans BB15 et dans les archives qui lui sont
fournies, les couches de fond de NA3 inutiles dans le Golfe de Gascogne (d’épaisseurs constamment
nulle dans la zone du Golfe et son voisinage, du fait que son bassin est moins profond que certaines
plaines abyssales de l’Atlantique Nord et que leur densité cible n’est jamais atteinte). On a cepen-
dant conservé la discrétisation verticale de NA3 dans BB15.

Wallcraft, Hycom user’s guide 2003 et les outils associés pour l’interpolation des données d’ar-
chive, imposent en fait à la grille de pression du modèle global d’être, sur le domaine régional, une
sous partie de la grille de pression régionale (c’est à dire que les points de pression de la grille globale
soient inclus dans la grille régionale). Cela se répercute alors en une inclusion des grilles de vitesses
si la résolution globale est un multiple de facteur entier impair de la résolution régionale comme
dans notre cas. Suivant cette contrainte, et afin de faire coïncider au mieux les frontières ouvertes
de BB15 avec celles définies pour BB3, le domaine de BB15 couvre la zone 14, 80◦O − 1, 23◦O,
43, 21◦N − 50, 78◦N . En figure 4.1 on donne la bathymétrie qui sera finalement conservée pour
BB15 et dont on détaille la génération en section 4.1.1, ainsi que le tracé des frontières ouvertes as-
sociées en mode barotrope. On verra que les couches de relaxation pour les CFO en mode barocline

1En fait 0.064̊ .
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s’étendent sur 10 points de grilles en largeur et suivent ces frontières ouvertes.

Fig. 4.1 – Bathymétrie (en m) dans le Golfe de Gascogne de BB15 (choix final : BathGG2). En
violet sont tracées les frontières ouvertes attribuées à BB15 pour les CFO en mode barotrope.

Diverses configurations intermédiaires ont été développées pour BB15 et elles ont en général
permis de produire des simulations longues dans le Golfe de Gascogne. Les réglages opérés sur ces
configurations ou sur ces simulations ont montré que l’usage d’une bathymétrie très lisse permettait
d’obtenir une simulation reproduisant les principaux éléments de la circulation du Golfe de Gas-
cogne, tout en évitant un certains nombre de problèmes liés à l’inadaptation à la bathmétrie de
NA3 de bathymétries plus précises comme celle du SHOM. Ces réglages ont été en grande partie
liés à la tentative d’atténer le problème “d’explosion turbulente due au choc initial” mentionné par
Cailleau 2004 2 très persistant dans notre cas d’emboîtement NA3-BB15.

4.1.1 Bathymétrie et initialisation des simulations

La définition d’une bathymétrie pour une configuration emboîtée est complexe. La bathymétrie
du modèle régional devant être définie à plus haute résolution que celle du modèle global, et devant
permettre une simulation plus réaliste de la dynamique régionale, elle doit a priori être plus précise
que la bathymétrie du modèle global. Si la résolution des données utilisées pour définir la bathymétrie
régionale est donc effectivement plus importante que celle des données utilisées pour définir la
bathymétrie globale, elles peuvent être incompatibles (d’autant plus si les données viennent de
sources différentes). Cette incompatibilité se traduit par un tracé des côtes différent (seul élément
déterminant les masques de données dans HYCOM), et des profondeurs qui varient amplement dans
certaines zones d’une bathymétrie à l’autre. Si une telle incompatiblité apparaît au voisinage des
frontières ouvertes du modèle régional, elle rend difficile l’application des CFO.

2Dans le cas de son emboîtement (utilisant l’outil AGRIF, Debreu 2000) de modèles OPA (Océan PArallélisé,
Madec et al. 1998) du Golfe de Gascogne au 1/15̊ et de l’Atlantique Nord au 1/3̊
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Bien que le tracé des frontières ouvertes peut permettre de ne pas avoir à rechercher des données
d’archives là où le modèle global était masqué (les frontières ouvertes doivent alors s’arrêter loin
des côtes), les bathymétries sont source d’incompatibilités entre les données d’archive, surtout celles
des épaisseurs de couches, et la bathymétrie régionale. La conservation de la pression de fond
barocline et sa correspondance avec la bathymétrie, interdit la relaxation des épaisseurs de couches
baroclines régionales vers des épaisseurs de couches baroclines dont la somme est différente. Seul un
traitement des données d’archives peut permettre de rendre compatibles celles-ci avec la bathymétrie
régionale. La méthode la plus simple consiste, si la bathymétrie régionale n’est pas assez profonde
en un point, à annuler les épaisseurs d’un certain nombre de couches du fond et à réduire celle
de la couche les recouvrant jusqu’à ce que la pression de fond corresponde à la profondeur de la
colonne d’eau régionale. Inversement, si la bathymétrie régionale est trop profonde en un point,
la méthode consiste à épaissir la dernière couche d’épaisseur non nulle dans les données d’archive.
Cette transformation présente l’inconvénient de corrompre sensiblement l’information des archives.

C’est pourquoi Wallcraft, Hycom user’s guide 2003 propose de modifier la bathymétrie régionale
dans sa périphérie (au niveau des frontières ouvertes et des couches de relaxation), en la trans-
formant continûment de l’intérieur du domaine vers ses frontières ouvertes, en une bathymétrie
interpolée (selon la même interpolation horizontale que celle des données d’archives) à partir de la
bathymétrie globale. L’interpolation horizontale choisie ici pour les données d’archives et donc de ba-
thymétrie, est bilinéaire (à partir des données des 4 points de grille voisins du point d’interpolation).

Si ce réglage de bathymétrie permet de résoudre son problème d’incompatiblité avec les CFO,
la différence de la précision des bathymétries régionales et globales pose encore des difficultés pour
le choix d’une condition initiale sur le modèle régional. La pratique classique (quel que soit le mo-
dèle de circulation générale employé) consiste à interpoler les données de sortie du modèle global
à la date d’initialisation, bien que cette méthode soit loin d’être optimale et présente de nombreux
problèmes (comme la multiplication importante d’ondes de gravités de transition) liés à l’inadapta-
tion d’une telle initialisation à la dynamique haute résolution (d’où le développement de méthodes
d’initialisation comme celle de Auclair et al 2000, et l’usage spécifique de l’assimilation de don-
nées pour cette tâche). L’interpolation des données de conditions initiales dans un modèle HYCOM
pose alors le même problème d’incompatiblité avec la bathymétrie régionale que l’interpolation des
données d’archives de CFO, et cette fois sur l’ensemble du domaine. Afin de conserver la véritable
bathymétrie régionale, seule la méthode de l’épaississement ou du désépaississement des dernières
couches permet a priori une utilisation d’un état de la simulation du modèle global pour initialiser
les simulations du modèle régional. L’initialisation à partir d’une climatologie est également envisa-
geable sur le modèle régional, mais elle suppose de générer une longue phase de spin-up sur celui-ci.
La discontinuité des données climatologiques régionales avec les données de simulations globales en
forçages inter-annuels invite à initialiser simultanément modèle global et modèle régional à l’aide de
la climatologie et à réaliser une sorte de spin-up couplé avant de passer à des simulations couplées
en forçages inter-annuels.

Les problèmes de compatibilité de la bathymétrie de configurations régionales avec l’initialisation
de simulations est d’autant plus sensible pour la pratique de l’assimilation de données séquentielle,
qui repose sur des réinitialisations fréquentes du modèle. L’extrapolation des informations appor-
tées par des observations de la circulation réelle d’une région lors de ces réinitialisations doit être
contrainte par la bathymétrie du modèle (soit, pour le modèle HYCOM, par la donnée de la pression
de fond barocline). Ce problème est traité au chapitre 7 puis dans l’application de l’assimilation de
données au chapitre 10 comme celui de la nécessaire adaptation du schéma d’assimilation et non
celle de la bathymétrie.
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La question du développement de la bathymétrie n’a donc ici été déterminée que par la résolution
des problèmes d’initialisation de simulations “libres” (sans assimilation de données), d’imposition
des CFO, et de représentativité des caractéristiques régionales.

Fig. 4.2 – Bathymétries (en m) dans le Golfe de Gascogne sur le domaine de BB15 : en haut à
gauche, bathymétrie de NA3 au 1/3̊ ; en haut à droite, bathymétrie du SHOM au 1/15̊ (avant
fusion avec la bathymétrie de NA3 interpolée au 1/15̊ ) ; en bas à gauche, BathGG1 ; en bas à
droite, BathGG2.

On donne quatre bathymétries en figure 4.2 qui illustrent l’évolution du choix de bathymétrie
pour BB15 : celle de NA3 est comparée à celle que l’on a lissée et interpolée au 1/15̊ à partir
de la bathymétrie au 1/60̊ fournie par le SHOM (avant qu’elle ne soit fusionnée au niveau des
frontières ouvertes avec la bathymétrie interpolée sur celle de NA3)3. Puis deux versions de bathy-
métries dérivées de la bathymétrie de NA3 sont données : la première est issue de son interpolation
au 1/15̊ . On la notera BathGG1. La seconde, notée BathGG2, a été réalisée, près des frontières
ouvertes et sur l’épaisseur des zones de relaxation, en reproduisant la bathymétrie de NA3 (sans

3L’utilisation de cette bathymétrie a en fait été associée à un décalage de la frontière Nord-Est plus à l’Est afin
de ne pas couper les côtes de l’Aquitaine.
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interpolation des données), et sur le reste du domaine, en interpolant la bathymétrie de NA3 au
1/15̊ . Le développement d’une telle bathymétrie vise à permettre une application des CFO avec des
données d’archive non interpolées à l’intérieur d’une maille au tiers de degré, et plus représentatives
de l’information de basse résolution introduite dans le modèle régional au voisinage des frontières
ouvertes. En couche de relaxation, les données d’archives pour le 1/15̊ tout comme celles de l’état
initial sont alors reproduites et non interpolées à partir des sorties de SIM-NA3 lorsque l’on utilise
BathGG2.

Fig. 4.3 – En haut à gauche : SST sur SIM-NA3 au 1er janvier 1993. SST sur des exemples d’états
initiaux produits pour BB15 à partir de cet état de SIM-NA3 ou de la climatologie : en haut à
droite, pour la configuration avec bathymétrie du SHOM au 1/15̊ (fusionnée au niveau des frontières
ouvertes avec la bathymétrie de NA3 interpolée au 1/15̊ ) en début de spin-up (avec la climatologie
mensuelle MODAS de Janvier) ; en bas à gauche, pour la configuration avec bathymétrie du SHOM
au 1/15̊ (fusionnée au niveau des frontières ouvertes avec la bathymétrie de NA3 interpolée au
1/15̊ ) au 1er janvier 1993 ; en bas à droite, pour la configuration avec la bathymétrie BathGG2 au
1er janvier 1993.

En figure 4.3 une série de sorties de SST d’états initiaux calculés pour différents cas d’utilisation
de bathymétrie illustrent la mise en place des options envisagées plus haut pour remédier au pro-
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blème de l’initialisation, qui concernent toutes les variables. Les simulations directement menées en
utilisant des forçages interannuels ont toutes été initialisées au 1er Janvier 1993, avec les données
de l’état de SIM-NA3 dont on donne également une illustration. Une simulation sur la configura-
tion utilisant la bathymétrie du SHOM, a été initialisée (pour une phase de spin-up) à partir de la
climatologie MODAS (au 1/8̊ ), que l’on voit en Janvier fortement incompatible avec les sorties de
SIM-NA3 en 1993 et peu représentative de la circulation dans le Golfe de Gascogne. Les effets de
l’interpolation bilinéaire des données à l’intérieur du domaine sont visibles sur les initialisations de
simulations sur deux configurations, l’une utilisant la bathymétrie du SHOM, l’autre la bathymétrie
BathGG2 : on voit bien apparaître à l’initialisation un état de la circulation à haute résolution
uniquement structuré par les grandes échelles. La reproduction des données de SIM-NA3 en couche
de relaxation pour l’usage de la bathymétrie BathGG2 est bien visible dans le dernier cas d’initia-
lisation.

Ces initialisations à l’aide de données à basse résolution ont provoqué dans tous les cas de figures
la génération du phénomène “d’explosion turbulente due au choc initial” mentionné par Cailleau
2004. Cette explosion turbulente se caractérise par la multiplication de tourbillons de très forte
vorticité sur l’ensemble du domaine. On l’illustre en figure 4.4 avec le diagnostique de vorticité en
profondeur après 11 mois de simulation sur la configuration utilisant la bathymétrie BathGG1.
Elle serait liée à l’ajustement des champs initiaux à basse résolution à la haute résolution du
modèle régional. Or l’intensité de ce type d’ajustement est a priori d’autant plus important que
la bathymétrie régionale est incompatible avec des éléments de circulation à basse résolution. Par
ailleurs, la bathymétrie BathGG2 a permis de générer des simulations dans le Golfe de Gascogne
satisfaisant aux objectifs liés à la mise en place des expériences pour l’assimilation de données
(sans avoir à opérer une très longue phase de spin-up en emboîtement de modèles comme avec la
bathymétrie du SHOM). C’est pourquoi il a été décidé de travailler par la suite avec cette dernière.

Fig. 4.4 – Moyenne mensuelle de vorticité relative (en 10−6s−1) à 96 m de profondeur pour No-
vembre 1993 avec une simulation initialisée le 1er Janvier 1993 sur la configuration de BB15, utilisant
la bathymétrie BathGG1.
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4.1.2 Réglage des CFO et de la viscosité

Dans BB15, l’évacuation au niveau des frontières des tourbillons générés par l’explosion turbu-
lente initiale se fait mal, et de fortes valeurs de vorticité persistent sur plus de 3 ans de simulation
dans l’ensemble du bassin : c’est pourquoi cette explosion turbulente a été ramenée à un problème
de CFO ou de paramètres de viscosité, après l’avoir traité comme un problème d’initialisation.

Pour l’essentiel, les paramètres physiques de simulation sur BB154 ont été inspirés par ceux
de la configuration HYCOM de l’Atlantique Nord au 1/12̊ qui était alors en phase de développe-
ment (Parent et al. 2006). Les pas de temps utilisés sont invariablement, pour le mode barocline
∆tbc = 180s et pour le mode barotrope ∆tbt = 3s. On utilise les mêmes données atmosphériques
ECMWF (à la résolution 1̊ , disponibles toutes les 6h) que pour les simulations sur NA3 et BB3,
interpolées au 1/15̊ . Les conditions de non-glissement sont imposées aux limites solides du modèle.

Le problème de la persistance de l’explosion turbulente a d’abord été associé à un problème
de frontières ouvertes. Aussi, malgré la validation des CFO réalisée sur l’emboîtement de modèles
au 1/3̊ (cf chapitre 3), et le constat du faible impact provoqué par les changements d’intensité de
relaxation, on a tenté de faire varier à nouveau les paramètres de relaxation en supposant que cela
aurait plus d’influence sur un emboîtement de modèles de résolutions différentes. Au départ, puis de
façon définitive à la fin de ces nouveaux tests sur la relaxation, ceux-ci sont fixés de façon similaire
à ceux de la relaxation (“forte”) de BB3, en élargissant la série des coefficients de relaxation à 10
points de grille (la similarité est réalisée en terme de temps caractéristiques de relaxation malgré
le changement de résolution du modèle, les CFO ne permettant que d’imposer une information de
toute façon à basse résolution). La faible évacuation des tourbillons aux frontières ouvertes pouvant
être liée à une trop forte relaxation (par effet de réflexion des données), on a testé des relaxations
moins intenses sur les simulations. Les divers réglages de couches de relaxation employés sont pré-
sentés en figures 4.5 et 4.6. Ces modifications de relaxation, comme le laissaient envisager les tests
sur BB3, n’ont eu aucun impact sensible sur l’évacuation des tourbillons aux frontières et sur leur
forte persistance au sein du domaine. Les résultats du chapitre 3 nous invitent à conserver par la
suite la relaxation similaire à celle de BB3 (la relaxation “forte”).

Il a été également supposé que le choix, dans le code HYCOM, du traitement aux frontières
ouvertes des vitesses barotropes tangentielles par une condition de Dirichlet (imposant la vitesse
extérieure), plutôt que suivant la méthode classique du traitement des quantités caractéristiques sur
lequel s’appuie le traitement des vitesses normales (ce qui évite le problème de la linéarisation de
la vitesse normale, cf l’équation (2.64) de la section 2.5 du chapitre 2), pouvait être responsable de
cette mauvaise évacuation des tourbillons, fortement barotropes (touchant la colonne d’eau sur une
grande profondeur). La condition de Dirichlet risque en effet généralement de produire des effets de
réflexion au niveau des frontière ouvertes (cf la section 2.4 du chapitre 2). La condition classique
(2.62) issue du traitement des quantités caractéristiques barotropes vue en section 2.4 du Chapitre 2
est donc imposée à la place de la condition de Dirichlet. Les impacts de ce changement ont pourtant
été peu importants et n’ont joué aucun rôle sur l’évacuation globale de l’explosion turbulente.

Enfin, les paramètres de viscosité des termes de dissipation ont été modifiés pour atténuer

4On ne discute plus ici que des simulations menées avec la bathymétrie BathGG2 finalement conservée. Les
simulations sur les configurations utilisant les autres bathymétries ont cependant été réalisées avec des paramètres
similaires, si l’on excepte le cas du forçage atmosphérique climatologique pour le début de spin-up avec la bathymétrie
du SHOM.
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Fig. 4.5 – Couches de relaxation pour les CFO en mode barocline sur BB15 : coefficients αrelax =
2∆tbc/τrelax. En haut à gauche : relaxation similaire à la relaxation forte sur BB3 (choix final). En
haut à droite et en bas à gauche : relaxations moins intenses. Afin de rendre les dernières valeurs
de αrelax visibles, bien que très faibles devant les premières, l’échelle de couleur utilisée n’est pas
linéaire.

l’amplitude de la turbulence générée par l’explosion initiale. Le terme de dissipation de quantité de
mouvement a été noté dans l’équation (2.23) de la section 2.2.1 du chapitre 2 : 1

∆p′∇s.(ν∆p
′∇suh)

mais le code HYCOM permet en fait d’injecter simultanément un opérateur de dissipation laplacien
1

∆p′∇s.(νlap∆p
′∇suh) et un opérateur de dissipation bilaplacien 1

∆p′∇s.(νbilap∆p
′∇s.(∆suh)). Les

dérivations latérales s’appuyant sur les distances horizontales entre les points de grille ∆x et ∆y qui
varient avec la latitude, les termes ∇suh et ∆suh doivent être soumis à des changements d’échelle
pour que la dissipation soit appliquée de la même façon dans tout le modèle. Les coefficients de
viscosité turbulente horizontaux νlap et νbilap sont définis par des formules de la forme

νlap = max(udlap∆x, λlapfdeform∆x2)

νbilap = max(udbilap∆x
3, λbilapfdeform∆x5)
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Fig. 4.6 – Valeur des coefficients τrelax (en jour) sur la grille de pression, dans les couches de
relaxation testées avec BB15. En bleu : relaxation similaire à la relaxation forte sur BB3 (choix
final). En gris et en vert : relaxations moins intenses.

où les termes ud désignent les vitesses de diffusion, les termes λ des facteurs de viscosité, et où le
facteur de déformation fdeform est donné par

fdeform =

[

(

∂u

∂x
− ∂v

∂y

)2

+

(

∂v

∂x
+
∂u

∂y

)2
]1/2

et tient compte à nouveau des déformations de mailles. C’est en fait surtout avec les termes udlap∆x
et udbilap∆x

3, dominants, que l’on contrôle la dissipation de quantité de mouvement.
On a réglé les vitesses de diffusion ud et les facteurs de viscosité λ pour augmenter la dissipation

générale du modèle 5. Pour les premières simulations, les deux types de dissipation ont été employés.
L’opérateur biharmonique est plus sélectif quant aux ondes qu’il dissipe. Du fait que notre confi-
guration BB15 est à haute résolution, l’activité méso-échelle du modèle est résolue, et l’opérateur
bi-harmonique est plus adapté au strict traitement de la dissipation des processus sous-mailles. Les
dernières simulations sur BB15 sont donc réalisées avec une dissipation purement bi-harmonique.

La figure 4.7 illustre le peu d’impact qu’ont eu ces réglages de viscosité, à travers le diagnostique
de vorticité relative sur deux simulations, initialisées au 1er Janvier 1993, à partir de l’état de
SIM-NA3 correspondant, avec une relaxation aux frontières ouvertes similaire à celle de BB3, pour
lesquelles on a fait varier les paramètres de viscosité :
- TEST-BB15, avec : udlap = 0.0075m.s−1, udbilap = 0.01m.s−1, λlap = 0.1, λbilap = 0.
- SIM-BB15, avec : udlap = 0.m.s−1, udbilap = 0.014m.s−1, λlap = 0., λbilap = 0.2.

Les réglages n’ont pas été poursuivis, et on a jugé la simulation SIM-BB15 satisfaisante physi-
quement pour y mener des expériences liées à l’assimilation de données. La simulation SIM-BB15
est ainsi considérée comme la simulation type pour la configuration finale de BB15. Elle a tourné
pendant plus de deux ans et on en donne un diagnostique en section 4.2.

Les principales caractéristiques de BB15 et de SIM-BB15 sont regroupées dans les tableaux 4.1
et 4.2

5On a fait varier udlap de 0.0075m.s−1 à 0.03m.s−1, udbilap de 0.01m.s−1 à 0.04m.s−1. Finalement on a fixé
udlap = 0m.s−1 et udbilap = 0.014m.s−1 ce qui correspond à un coefficient de viscosité bilaplacienne de 2.109m4.s−1.
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Fig. 4.7 – Vorticité relative (en 10−6s−1) à 96 m de profondeur : moyennes mensuelles pour Avril
93, Novembre 93 puis Juin 94 (de haut en bas). A gauche sur TEST1-BB15, à droite sur SIM-BB15.

4.2 Validation du modèle

La description de la circulation qu’on l’on génère avec SIM-BB15 dans le Golfe de Gascogne
est ici comparée à celle de SIM-NA3 pour mesurer l’impact de l’utilisation d’une résolution plus
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Configuration BB15

Domaine 14, 80◦O − 1, 23◦O
43, 21◦N − 50, 78◦N

Grille horizontale Mercator
Résolution horizontale 1/15̊ × 1/15̊
Résolution verticale 26 couches

Bathymétrie ETOPO5
avec l’interpolation au 1/15̊ spécifique à BathGG2

Conditions CFO HYCOM (méthode des caractéristiques classique)
aux limites en mer Relaxation aux données de SIM-NA3
Largeur des couches 10 points

de relaxation de grille
Conditions aux limites solides Non glissement

Tab. 4.1 – Caractéristiques de la configuration BB15.

Simulation SIM-BB15

Pas de temps barocline 180 s
Pas de temps barotrope 3 s

Initialisation Données de SIM-NA3
Spin-up Non

Simulations 750 jours à partir du 1er janvier 1993
en forçages inter-annuels forçages atmosphériques ECMWF à 6h
Relaxation de SST et SSS Relaxation à la climatologie MODAS

Tab. 4.2 – Caractéristiques de la simulation SIM-BB15.

fine, malgré les contraintes de circulation imposées par l’usage d’un emboîtement de modèles. Les
données climatologiques de LEVITUS (de résolution 1̊ ) sont d’une faible qualité dans le Golfe mais
permettent de se donner une idée du fait que SIM-BB15 ne diverge pas des données à très grande
échelle pour la zone du Golfe. Enfin, on reprend les éléments de description de la dynamique du
Golfe fournis au Chapitre 1 pour assurer que le modèle, lorsque les limites de la physique qu’il résout
le permettent, reproduit les principaux éléments de la circulation régionale.

La validation de la circulation générée avec SIM-BB15 dans le Golfe de Gascogne est en fait
tributaire de la circulation générée avec SIM-NA3 dans l’Altantique Nord-Est. Une présentation de
l’état de réalisme de la circulation générée par une simulation proche de SIM-NA3 sur l’ensemble de
l’Atlantique Nord peut être trouvée dans la comparaison de la simulation libre aux simulations assi-
milées de Birol et al. 2004 (et dans le rapport du projet TOPAZ 2003). En figure 4.8 on représente
les courants de surface obtenus avec SIM-NA3. On y reconnaît les principaux courants de surface
décrits en section 1.2.1 du chapitre 1. Certains ont cependant une circulation trop forte (comme le
courant de Floride ou la DNA). Un élément important de la non conformité du modèle à la physique
réelle de l’Atlantique Nord est le fait que le Gulf Stream se détache trop tard du bord Ouest. Cela a
des répercussions sur son extension et donc potentiellement sur la nature et la position de la DNA
qui nous intéresse plus particulièrement : mais cette dernière semble assez bien localisée. De façon
générale, la distribution des masses d’eau en profondeur est peu précise mais respecte la vision qu’on
en a à travers les données climatologiques. A grande échelle, cette distribution est donc convenable.
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Fig. 4.8 – Champs de vitesse de surface moyens sur SIM-NA3 en 1994 : module (donnée en couleur
en m.s−1) et direction du champ, à gauche en été (Juillet, Août, Septembre), à droite en hiver
(Janvier, Février, Mars). L’échelle de couleur est saturée à 0.65m.s−1 et les vitesses moyennes
peuvent atteindre 1.4m.s−1. On a représenté 1 vecteur sur 8.

Mais elle ne reproduit pas aux abords du Golfe la distinction précise des masses d’eau introduite
au chapitre 1.

Aux abords du Golfe, comme on peut le voir en figure 4.9 avec les courants de surface de SIM-
NA3, on a bien la circulation faible et complexe de baie océanique semi-fermée décrite en section
1.2.1 du chapitre 1. L’absence de circulation anticyclonique en surface est nette en hiver. L’influence
plus en profondeur de la DNA est confirmée en figure 4.10, avec les champs de vitesses saisonniers
à 570 m : la séparation de la DNA contre le talus celtique, ainsi que la génération d’une circulation
anticyclonique en profondeur, sont bien visibles. Toutefois cette séparation a lieu à beaucoup plus
faible profondeur que 1500 m, et surtout la branche pénétrant le Golfe semble beaucoup trop intense.

Les masses d’eau présentes dans le Golfe pour SIM-NA3 sont en partie caractérisées en figures
4.11 et 4.12, où elles sont comparées à celles que décrit SIM-BB15 et en figure 4.11 avec la clima-
tologie de LEVITUS. Ces figures permettent de constater que les masses d’eau ne sont presque pas
modifiées ou déplacées de SIM-NA3 à SIM-BB15 : les deux sections méridiennes de température et
de salinité présentées permettent de constater la présence effective dans le modèle des eaux médi-
terranéennes entre 500 et 1000 m de profondeur. La climatologie de LEVITUS indique une présence
moins étalée de ces eaux. Globalement la climatologie semble plus fidèle à la description donnée en
section 1.2.2 du chapitre 1. Les simulations ont des eaux trop salées et trop chaudes. Mais la position
de la thermocline, tout comme la stratification générale des simulations est fidèle aux données cli-
matologiques. Il faut noter cependant qu’une limitation importante de la bonne représentation dans
HYCOM de masses d’eau comme celle des eaux méditerranéennes peut provenir de l’ambivalence
créée dans ce modèle entre densités et densités potentielles, qui a tendance à produire des champs
de densité forcément croissants dans la représentation en couches comme on peut le voir en figure
4.12.
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Fig. 4.9 – Champs de vitesse de surface moyens sur SIM-NA3 en 1994 au voisinage du Golfe de
Gascogne : module (donné en couleur en m.s−1) et direction du champ, à gauche en été (Juillet,
Août, Septembre), à droite en hiver (janvier, Février, Mars). L’échelle de couleur est saturée à
0.3m.s−1 et les vitesses moyennes peuvent atteindre 0.42m.s−1. On a représenté 1 vecteur sur 2.

Fig. 4.10 – Champs de vitesse moyens à 570 m de profondeur sur SIM-NA3 en 1994 au voisinage
du Golfe de Gascogne : module (donné en couleur en m.s−1) et direction du champ, à gauche en été
(Juillet, Août, Septembre), à droite en hiver (janvier, Février, Mars). L’échelle de couleur est saturée
à 0.12m.s−1 et les vitesses moyennes peuvent atteindre 0.21m.s−1. On a représenté 1 vecteur sur 2.

Le champ de densité montré en figure 4.12 semble à grande échelle propre à générer le courant
de pente dont il est question en section 1.3 du chapitre 1, et ce dernier a une signature très visible
sur ce champ de densité le long du talus. On voit déjà se dessiner sur cette figure les structures plus
fines de la dynamique haute résolution en comparant les champs de SIM-BB15 et de SIM-NA3 : la
dynamique du courant de pente se démarque nettement entre les deux simulations par une distri-
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Fig. 4.11 – Comparaisons de la moyenne sur l’année 1994 des sorties de SIM-NA3 (en haut), des
sorties de SIM-BB15 (au milieu) et des données de la climatologie LEVITUS (en bas). A gauche,
section à 14̊ O de salinité (en psu). A droite, section à 10̊ O de température (en C̊)
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Fig. 4.12 – Comparaisons de la moyenne sur l’année 1994 de la densité (on donne l’anomalie de
densité ρ− 1025kg.m−3) sur SIM-NA3 (à gauche), et sur SIM-BB15 (à droite). En haut, section à
12̊ O. En bas, à la profondeur de 27 m.

bution plus complexe du champ de densité avec SIM-BB15 le long du talus (les isopycnes ne sont
d’ailleurs presque pas déplacées vers le Nord avec SIM-NA3).

On a repris en figure 4.13 la deuxième section de la figure 1.8 du chapitre 1 (elle est ici élargie),
en décrivant les vitesses moyennes sur 1994 pour les simulations du modèle emboîté : ces simu-
lations -SIM-NA3 et SIM-BB15- génèrent sur l’année une forte circulation anticyclonique sur une
grande partie de la profondeur depuis la surface. Le Cann et Pingree, 1995 n’indiquent pas de forte
circulation anticyclonique à moins de 1000 m mais on l’a signalé comme une tendance générale en
section 1.3.1 du chapitre 1 : de ce point de vue, la section réalisée à partir des simulations rappelle
plus les données de la première section de la figure 1.8 du chapitre 1. La pénétration de la DNA
dans le Golfe est de façon générale trop importante. Le courant de pente y est discret (voire qua-
siment inexistant sur SIM-NA3) mais on le verra plus clairement sur une section plus à l’Ouest en
figure 4.15. SIM-BB15 marque un progrès net de la circulation si l’on se réfère à la description de
Le Cann et Pingree, 1995, surtout au niveau de l’affaiblissement du fort courant vers l’Ouest que
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Fig. 4.13 – Section à la longitude 7̊ 20 O de vitesse zonale totale (en m.s−1) moyennée sur l’année
1994 en sortie de SIM-NA3 (à gauche) et SIM-BB15 (à droite). L’échelle de couleur est saturée à
±7cm.s−1 et les vitesses peuvent atteindre 11cm.s−1 le long de la côte cantabrique.

ces deux simulations indiquent le long des côtes Nord de l’Espagne de façon manifestement anormale.

En figure 4.14, on montre, en comparant les sorties de SST de SIM-BB15 et les observations
satellites de la SST réelle du Golfe, que les structures dynamiques développées par SIM-BB15 sont
réalistes (on peut se référer aux éléments décrits en section 1.3 du chapitre 1), bien que les écarts en
température puissent être importants (cet écart peut donc être lié à la mauvaise paramétrisation des
forçages atmosphériques) : la Navidad est bien visible le 30 Janvier (elle est cependant clairement
perturbée par la forte vorticité existant dans le modèle), les upwellings au Nord de l’Espagne et
la signature du courant de pente le sont le 17 Juin. La zone d’eau chaude située en face du Pays
Basque est nettement développée en été (elle est d’ailleurs trop étalée).

La figure 4.15 illustre la présence et le caractère barocline (que l’on a illustré en partie avec la
figure 1.9 du chapitre 1) du courant de pente de façon manifeste dans la simulation SIM-BB15 (à
200 m et à 500 m apparaissent le long du talus au Nord d’importants courants en hiver sur SIM-
BB15, orientés de façon opposée), mais pas forcément dans la simulation SIM-NA3. A 200 m, il est
visible sur les deux simulations, mais il paraît faible en comparaison, sur SIM-BB15, de l’activité
turbulente anormale du bassin, et sur SIM-NA3, de la forte circulation anticyclonique présente près
des côtes. Le fait que le courant au Nord de l’Espagne le long du talus soit orienté ne paraît pas
absurde compte tenu de ce qui est décrit en figures 1.9 et 1.10 du chapitre 1.

Au vu de la forte turbulence existant dans le bassin avec SIM-BB15, et illustrée par, entre
autres, les figures 4.7 ou 4.16 (en SSH), il paraît difficile d’associer les tourbillons obtenus avec des
SWODDIES ou de tenter d’en démarquer certains en tant que tels, d’autant plus que notre bathy-
métrie offre peu d’accidents pour générer ces tourbillons. Les caractéristiques de ces tourbillons sont
cependant comparables à celles des SWODDIES.

La figure 4.16 permet de constater que le modèle BB15 développe une dynamique propre à
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Fig. 4.14 – Distributions de SST AVHRR (données au 1/4̊ ) et sorties instantanés sur SIM-BB15 :
le 30 Janvier 1994 en haut, le 17 Juin 1994 en bas.

haute résolution qui s’écarte de la méso-échelle de NA3, en montrant la discontinuité aux frontières
ouvertes de la forme des champs générés par l’emboîtement de modèles. De façon générale SIM-NA3,
peu représentative de la circulation dans le Golfe, ne permet cependant pas de rétablir dans BB15
une situation très réaliste, du fait de la faible divergence possible de la nature des masses d’eau
qu’elle y introduit, et du fait de l’impossiblité de contrer les forts courants qu’elle introduit aux
frontières ouvertes de façon anormale (on pourrait être tenté d’associer le problème de l’explosion
turbulente à celui de l’incursion trop forte des ces courants près du talus dans le modèle haute
résolution au vu de la figure 4.15 : le renforcement du courant de pente à haute résolution créerait
un cisaillement trop important avec cette circulation anticyclonique). La dynamique de SIM-BB15
permet d’améliorer nettement la génération de certains éléments importants de la circulation du
Golfe.
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Fig. 4.15 – En haut à gauche : section à 8.5̊ O de la moyenne d’hiver de la vitesse zonale sur SIM-
BB15, en m.s−1. L’échelle de couleur est saturée à ±2.5cm.s−1 mais les courants de surface peuvent
atteindre 6cm.s−1 tandis qu’au coeur du courant de pente elles peuvent atteindre −3cm.s−1. En
haut à droite : moyenne d’hiver de la vitesse à 186 m de profondeur sur SIM-BB15, en m.s−1.
L’échelle de couleur pour le module est saturée à 12cm.s−1 mais les vitesses peuvent atteindre
19cm.s−1 (1 vecteur sur 5 est représenté). En bas à gauche : section à 8.5̊ O de la moyenne d’hiver
de la vitesse zonale sur SIM-NA3, en m.s−1. L’échelle de couleur est saturée à ±2.5cm.s−1 mais les
courants peuvent atteindre 10cm.s−1. En bas à droite : moyenne d’hiver de la vitesse à 186 m de
profondeur sur SIM-NA3, en m.s−1 (tous les vecteurs sont représentés).

4.3 Conclusion : pertinence du choix de la configuration BB15 comme

cas d’étude

La circulation sur SIM-BB15 est donc parfois peu fidèle à la connaisance que l’on a de la dyna-
mique régionale du Golfe de Gascogne, mais elle reproduit en grande partie et de façon satisfaisante
un grand nombre de phénomènes caractéristiques de celle-ci, et ce, malgré le choix d’une bathymé-
trie très lisse. En particulier, elle reproduit bien de nombreux phénomènes sensibles aux forçages
atmosphériques sur les effets desquels on a décidé de centrer notre étude liée à l’assimilation de don-
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Fig. 4.16 – Sorties de la simulation couplée : moyenne d’Août. A gauche SSH, à droite température
dans la 6e couche hybride (à environ 20 m de profondeur -entre 19,25 et 24,65 m de profondeur-
sur la majeure partie du domaine).

nées. Cette bonne réponse aux forçages atmosphériques implique donc bien que ceux-ci représentent
un levier important du pilotage du modèle.

Les problèmes de choix d’initialisation et de réglages de CFO (déjà introduits au chapitre 3)
soulignent la question du poids relatifs de la condition initiale et des CFO pour la détermination
des principaux éléments de circulation à grande échelle dans le modèle régional : la persistance de
l’explosion turbulente vue en section 4.1 et l’influence manifestement limitée des CFO constatée au
chapitre 3 et confirmée en section 4.1 laissent à penser que la distribution des masses d’eau imposée
à l’initialisation est très stable et ne peut être, hormis près de la surface, sensiblement modifiée
par la haute résolution. C’est ce que confirme l’observation en section 4.2 des profils de variables
thermodynamiques en profondeur. On voit donc dans quelle mesure la dynamique régionale ne peut
diverger de la dynamique méso-échelle qu’on lui impose à l’initialisation, bien qu’elle s’affranchisse
en grande partie de celle qu’on lui impose aux frontières ouvertes. L’hypothèse de la prépondérance
des erreurs modèles dans les configurations régionales, sur laquelle on va se baser pour les études
d’assimilation de données, risque donc de ne pas permettre un contrôle de cette erreur d’initialisation
dans les grandes profondeurs du modèle.
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Chapitre 5

Le filtre de Kalman pour l’assimilation

de données en océanographie

On présente dans ce chapitre et les chapitres 6 et 7 le contexte théorique et pratique de l’assi-
milation de données dans lequel s’inscrivent les études de cette thèse. Ce chapitre décrit la théorie
du filtre de Kalman et l’adaptation qui en est faite pour son application à l’assimilation de données
en océanographie, de façon générale. Il souligne cependant déjà certains choix d’adaptation utilisés
par le schéma d’assimilation à partir duquel on a basé une grande partie du travail de cette thèse.

L’assimilation de données consiste à améliorer la connaissance que l’on a d’un système dynamique
en combinant de façon optimale l’information contenue dans un modèle et celle contenue dans
un jeu d’observations partielles du système. L’imperfection des modèles de systèmes dynamiques
et l’impossibilité de parfaitement représenter l’état de ces systèmes à un instant donné a imposé
l’emploi de l’assimilation de données dans de très nombreux domaines. L’assimilation de données
en océanographie a été introduite et est appliquée d’une façon assez similaire à l’assimilation de
données en météorologie. Adaptées au contrôle de dynamiques relativement comparables, ces deux
applications de l’assimilation de données bénéficient réciproquement de leurs avancées techniques
et théoriques. L’assimilation de données est devenue une discipline à part entière pour ces sciences
de la Terre et un large éventail de parutions permet d’en retrouver les principaux éléments (par
exemple Tarantola 1987, Bennett 1992 ou Cohn 1997). On ne cherchera pas ici à établir une liste
exhaustive des méthodes utilisées en assimilation de données.

Les progrès importants de l’assimilation de données dans les modèles d’océan (associés aux
progrès de l’observation de l’océan, avec notamment l’apport, décisif, des données d’observation sa-
tellite) ont permis non seulement le développement de systèmes de prévision opérationnelle (MER-
CATOR, HYCOM, FOAM, MFS...), mais également des progrès en compréhension de la dynamique
océanique et en modélisation en offrant la possibilité d’avoir des cas d’expériences réalistes mani-
pulables. Enfin, ils ont permis d’améliorer la configuration des systèmes d’observation de l’océan
en fournissant des moyens d’études de l’observabilité des phénomènes océaniques. Notre étude de
l’assimilation de données dans cette thèse sera orientée plus spécifiquement vers la question de l’ob-
servabilité et de la contrôlabilité des phénomènes mal modélisés de la dynamique en zone côtière.

L’assimilation de données est généralement formulée suivant un problème d’estimation de moin-
dres carrés, mais cela a conduit au développement de nombreuses méthodes relativement différentes.
On ne s’intéressera ici spécifiquement qu’aux méthodes dérivées du filtre de Kalman (Kalman 1960),
introduites en océanographie entre autres par Miller et Cane 1989, très répandues, et fondées sur
l’estimation statistique optimale. Le nudging (Verron et Holland 1989, Arnoux et Blum 2005) et
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l’assimilation variationnelle (Long et Thacker 1989, Luong 1995, à partir des méthodes de Talagrand
et Courtier 1985 ou Le Dimet et Talagrand 1986) constituent deux autres grandes catégories de
méthodes d’assimilation de données en océanographie. Le filtre de Kalman, au départ défini puis
utilisé pour des systèmes reposant sur un faible nombre de variables (comme en balistique), n’a
pu être appliqué tel quel à des systèmes aussi complexes que les modèles océaniques. Outre la
nécessité de généraliser son emploi à des systèmes non linéaires (avec notamment le filtre de Kalman
étendu, Jazwinski 1970, Gelb 1974 ), il a fallu travailler à la réduction de l’ordre des objets qu’il
manipule. De telles dérivations ne sont pas allées sans remettre en doute l’optimalité des systèmes
d’assimilation effectivement utilisés en océanographie, et de nombreux traitements beaucoup plus
physiques que purement statistiques sont aujourd’hui mis en place pour assurer le réalisme de ces
systèmes. En particulier, l’estimation des statistiques d’erreurs a été placée au centre des efforts
pour leur amélioration.

Le filtre SEEK (Singular Evolutive Extended Kalman filter, Pham et al 1998) est un filtre
de Kalman de rang réduit dont la paramétrisation et les implémentations continuent d’évoluer
au sein du laboratoire LEGI (cf Brasseur et Verron 2006 pour avoir une synthèse récente de ces
développements). Il a été adapté pour être utilisé sur MICOM puis HYCOM (entre autres modèles,
car il a permis également un grand nombre d’expériences d’assimilation de données avec le code
OPA), comme on va le voir au chapitre 7. C’est le filtre séquentiel sur lequel toutes nos études
pratiques ont été basées.

La section 5.1 donne une présentation purement mathématique du filtre de Kalman, tandis que
la section 5.2 présente de quelle façon la problématique du filtre de Kalman s’adapte à celle de
l’assimilation de données en océanographie, et de quelle façon la réduction d’ordre est appliquée :
on soulignera notamment le problème de l’estimation des erreurs que soulèvent ces adaptations.
On introduira en section 5.3 la notion de représenteurs utile aux questions d’observabilité et de
contrôlabilité des erreurs dans les modèles, et que nous utiliserons beaucoup par la suite. Enfin on
reviendra en section 5.4 sur les enjeux, qui nous intéressent plus particulièrement, de l’estimation
des erreurs pour la paramétrisation des systèmes dérivés du filtre de Kalman en océanographie
régionale et côtière.

5.1 Théorie du Filtre de Kalman

5.1.1 Bref rappel de probabilité utile à l’introduction du filtre de Kalman

On ne reprend naturellement ici que quelques définitions de probabilités pour caractériser la
conception que l’on a dans le problème du filtrage de Kalman des différents éléments manipulés (le
modèle, le vecteur d’état, les observations, les erreurs sur ces divers éléments). On peut se référer
par ailleurs à n’importe quel cours de probabilités pour avoir les bases rigoureuses du développe-
ment du filtre de Kalman (cf Grewal et Andrews 2001). En particulier, et cela sera valable au cours
du développement sur le filtre de Kalman, on se permettra quelques abus de notations naturels
et on ne redécrira pas constamment les espaces probabilisés dans lesquels on se situera (ils sont
déterminés par les tribus boréliennes de R

s ou R
s×t où s et t seront implicitement donnés). On

notera l’espérance (la moyenne) d’un vecteur aléatoire E[X] ou X. On rappelle que la matrice de
covariance d’un vecteur aléatoire X est donnée par SX = E[(X − E[X])(X − E[X])T ].

- Un processus aléatoire à temps discret est une famille {Xk; k ∈ N} de variables aléatoires
définies sur un espace probabilisé à valeur dans R

s où s ≥ 1. Il est caractérisé par la loi de chacun
des vecteurs (X0,X1, ...,Xk) ∀k ∈ N. Un processus aléatoire gaussien est un processus aléatoire
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{Xk} tel que ∀k ∈ N, le vecteur (X0,X1, ...,Xk) est un vecteur aléatoire gaussien (de dimension
(k + 1) × s). Deux processus aléatoires {Xk} et {Yk} sont indépendants si ∀(k, k′) ∈ N

2, les
vecteurs aléatoires (X0,X1, ...,Xk) et (Y0,Y1, ...,Yk′) sont indépendants. Un bruit blanc est un
processus aléatoire {Xk} tel que E[Xk] = 0 ∀k ∈ N et E[XkX

T
l ] = 0 si k 6= l.

- Soit X et Y deux vecteurs aléatoires de dimension s et t. Un estimateur ψ(Y) de X à partir
de Y est une application mesurable

y ∈ R
t → ψ(y) ∈ R

s

Pour une réalisation particulière Y = y, ψ(y) est appelée estimation de X.

- Le biais b d’un estimateur ψ de X sachant Y est défini par

b(y) = E[X − ψ(y)|Y = y]

Si pour tout y on a b(y) = 0 alors on dit que ψ est un estimateur sans biais.

- L’estimateur du minimum de variance de X sachant Y, est l’estimateur X̂ tel que1

E[|X − X̂(Y)|2] ≤ E[|X − ψ(Y)|2]

pour tout autre estimateur ψ. C’est en fait2 la moyenne conditionnelle de X sachant y :

X̂(y) = E[X|Y = y] =

∫

Rs

xpX|Y=y(x)dx

La moyenne conditionnelle X̂ de X sachant Y est un estimateur sans biais. On peut signaler
que la moyenne conditionnelle minimise en fait toutes les fonctionnelles quadratiques de l’erreur
d’estimation : quelle que soit la matrice définie positive S,

E[(X − X̂(Y))TS(X − X̂(Y))] ≤ E[(X − ψ(Y))T S(X − ψ(Y))] (5.1)

Proposition (DCG)

Dans le cas où les variables aléatoires sont gaussiennes, on possède une proposition importante
pour le développement du filtre de Kalman, qu’on notera par la suite la proposition (DCG)3, et
dont la démonstration assez calculatoire ne sera pas donnée ici.

1On n’en démontre pas ici l’unicité.
2On n’en reprend pas la démonstration ici.
3C’est une propriété relative aux Densités Conditionnelles Gaussiennes.
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Soit Z = (X,Y) ∈ R
s+t un vecteur aléatoire gaussien de moyenne et de matrice de cova-

riance

Z =

(

X

Y

)

et SZ =

(

SX SXY

SYX SY

)

(5.2)

Si SY est inversible, alors la densité conditionnelle pX|Y=y(x) du vecteur aléatoire X

sachant Y = y, est une densité gaussienne de moyenne

X̂(y) = X + SXYSY
−1(y − Y) (5.3)

et de matrice de covariance

SX|Y=y = SX − SXYSY
−1SYX (5.4)

Les équations (5.3) et (5.4) sont à la base de celles du filtre de Kalman. Elles impliquent que
0 ≤ S

X̂
≤ SX au sens des matrices symétriques4 (l’utilisation d’information supplémentaire (Y = y)

ne peut que réduire l’incertitude que l’on a sur l’estimation de X). On notera que SX|Y=y ne dépend
aucunement de y.

L’estimateur X̂ du minimum de variance de X sachant Y dépend de façon affine de Y puisque

X̂(Y) = X + SXYSY
−1(Y − Y) (5.5)

Ainsi, en tant que transformation affine du vecteur aléatoire gaussien Z, (X, X̂,Y) est un vecteur
aléatoire gaussien.

5.1.2 Présentation probabiliste du filtre de Kalman

La présentation du filtre de Kalman que l’on donne5 ne reprend pas tous les détails d’une dé-
monstration classique (cf Bucy 1994, on en évite ici les développements de calculs) que l’on peut
notamment retrouver de façon plus complexe et dans un cadre plus généralisé dans Cohn 1997.
L’introduction de certains termes, peu utilisés dans les formulations du filtre en océanographie, per-
met d’expliquer certains traitements appliqués malgré tout dans cette discipline. La présentation
suivie ici, qui diverge de présentations plus classiques en océanographie (dont on donne un aperçu
en section 5.2), permet d’en minimiser les hypothèses, et de mieux mettre en valeur le fait qu’on
considère l’optimalité du filtre séquentiel pour la prise en compte de toutes les observations accu-
mulées avant une analyse particulière, et non, seulement des observations accumulées pendant la
fenêtre d’assimilation précédent cette analyse. Les notations introduites ici suivent au mieux celles
que recommande Ide et al. 19976 dans le contexte particulier de l’océanographie.

Le filtrage en temps discret consiste à estimer l’état xt
i+1 à l’instant ti+1 d’un système dynamique,

dont l’évolution est représentée par un processus {xt
k}, et est supposée régie par un modèle m. Cette

estimation est basée sur les observations partielles généralement bruitées du système notées yk à
l’instant tk. On dispose en fait à l’instant ti+1 de la suite des observations y0:i+1 = (y0,y1, ...,yi+1)

4Pour des matrices de même dimension A ≥ B signifie que A− B est symétrique semi définie positive.
5Il existe un certain nombre d’approches différentes pour retrouver les équations du filtre de Kalman.
6En particulier, les exposants t, o, f , a sous-tendront respectivement les termes “true”, “observation”, “forecast” et

“analysed” dont la suite donnera une explication.
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pour fonder l’estimation7. Chaque observation yk est liée à l’état du modèle xt
k par

yk = h(xt
k) + ǫok (5.6)

où ǫok est l’erreur sur l’observation et h est l’opérateur d’observation (non stochastique). Les carac-
téristiques statistiques du processus {ǫok} sont supposées connues.

Le modèle m utilisé en pratique ne pouvant reproduire avec exactitude les lois de l’évolution de
{xt

k}, le système dynamique considéré s’écrit :

xt
k = m(xt

k−1) + ηk (5.7)

où ηk regroupe les erreurs commises sur le calcul d’évolution des variables d’état, du fait de l’imper-
fection du modèle. On appelle donc ηk l’erreur modèle. Les caractéristiques statistiques du processus
{ηk} sont également supposées connues.

On veut obtenir un estimateur de xt
i+1 en se plaçant dans un cadre théorique où la solution

est de calculer la loi conditionnelle de xt
i+1 sachant y0:i+1. Le problème est ensuite lié à la mise en

place en pratique d’une procédure permettant le calcul de cette espérance conditionnelle. Dans le
cas des systèmes linéaires gaussiens, l’évolution de cette loi conditionnelle est elle-même régie par
un système dynamique (discret et donc récursif) qui est le filtre de Kalman. Un tel cadre permet à
l’estimation optimale (de minimum de variance) d’être linéaire. En reprenant, sous forme linéarisée8,
les différents éléments du problème de filtrage présentés précédemment, on considère donc le système
linéaire gaussien

{

xt
k = Mkx

t
k−1 + mk + ηk

yk = Hkx
t
k + hk + ǫok

(5.8)

où l’on fait les hypothèses suivantes sur les différentes variables :

- {xt
k}, {yk}, {ηk} et {ǫok} sont des processus aléatoires dont les vecteurs prennent respectivement

leurs valeurs dans R
n, R

p, R
n et R

p.
- ∀k ∈ N, Mk ∈ R

n×n, mk ∈ R
n, Hk ∈ R

p×n et hk ∈ R
p. Ces vecteurs et matrices sont

déterministes.
- {ηk} est un bruit blanc gaussien de covariance Qk à tk. La condition initiale xt

0 est gaussienne,
de moyenne xt

0 et de covariance P0. L’erreur d’observation {ǫok} est un bruit blanc gaussien de
covariance Rk à tk.

- Les bruits {ηk} et {ǫok} et la condition initiale xt
0 sont mutuellement indépendants.

On peut montrer que sous ces conditions, {(xt
k,yk)} est un processus gaussien. En particulier

(xt
k,yk) est un vecteur gaussien de moyenne et de matrice de covariance

(

xt
k

yk

)

et

(

Pk S
xty
k

S
yxt

k S
y
k

)

(5.9)

où
7C’est ce qui distingue le filtrage de la prévision, où l’on dispose de y0:k où k < i + 1 et du lissage où l’on dispose

de y0:k où k > i + 1.
8Cette linéarisation donne en fait pour m et h des expressions affines, pour rester dans le cas le plus général

possible.
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Pk = MkPk−1M
T
k + Qk

S
y
k = HkPkH

T
k + Rk

S
xty
k = PkH

T
k

S
yxt

k = HkPk

(5.10)

L’estimation de xt
i+1 à partir de y0:i+1 de façon optimale est basée sur le critère de minimum

de variance. On a vu en section 5.1.1 que l’estimateur de minimum de variance sera obtenu en
calculant la loi conditionnelle du vecteur aléatoire xt

i+1 sachant y0:i+1. Comme on va le voir, xt
i+1

sachant y0:i+1 est en fait un processus gaussien (cette assertion se base sur le caractère gaussien de
{(xt

k,yk)} que l’on vient d’évoquer et sur la proposition (DCG)), il suffit donc pour la caractériser
entièrement d’en calculer la moyenne (l’estimateur de minimum de variance de xt

i+1 sachant y0:i+1)
et la matrice de covariance

xa
i+1 = E[xt

i+1|y0:i+1] (5.11)

et

Pa
i+1 = E[(xt

i+1 − xa
i+1)(x

t
i+1 − xa

i+1)
T |y0:i+1] (5.12)

On définit au passage :

x
f
i+1 = E[xt

i+1|y0:i] (5.13)

et

P
f
i+1 = E[(xt

i+1 − x
f
i+1)(x

t
i+1 − x

f
i+1)

T |y0:i] (5.14)

On note ǫai+1 = xa
i+1 − xt

i+1 et ǫfi+1 = x
f
i+1 − xt

i+1
9. La proposition (DCG) montre 10 qu’en fait les

matrices de covariances conditionnelles Pa
i+1 et P

f
i+1 ne dépendent pas des observations réalisées :

Pa
i+1 = E[ǫai+1(ǫ

a
i+1)

T ] (5.15)

et

P
f
i+1 = E[ǫfi+1(ǫ

f
i+1)

T ] (5.16)

Par récurrence, on va supposer connue la loi conditionnelle de xt
i sachant y0:i. Le filtre de Kalman

fonctionne alors en deux étapes :
- Dans l’étape de prévision, on calcule la loi conditionnelle de xt

i+1 sachant y0:i, c’est à dire x
f
i+1

et P
f
i+1 à l’aide de la première équation du système (5.8).

- Dans l’étape d’analyse, on utilise la donnée de l’observation yi+1 pour calculer xa
i+1 et Pa

i+1. On
utilise surtout la composante d’observation yi+1, appelée innovation, qui apporte une information
nouvelle par rapport aux observations passées y0:i, c’est-à-dire :

9Qui vérifient donc E[ǫa
i+1|y0:i+1] = 0 et E[ǫf

i+1|y0:i] = 0 : ǫa
i+1 sachant y0:i+1 et ǫf

i+1 sachant y0:i sont en fait des

bruits blancs gaussiens de matrices de covariances respectives Pa
i+1 et P

f
i+1. ǫa

i sachant y0:i et ǫf
i+1 sachant y0:i sont

en fait indépendants de ǫo
i+1 et de ηi+1.

10Car (xt
i+1,y0:i+1) est gaussien compte tenu du fait que {(xt

k,yk)} est un processus gaussien.
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ii+1 = yi+1 − E[yi+1|y0:i] (5.17)

D’après la deuxième équation du système (5.8) :

ii+1 = yi+1 − (Hi+1x
f
i+1 + hi+1) (5.18)

On montre (en utilisant la proposition (DCG) et le fait, établi par récurrence avec les équations
du filtre de Kalman que ǫfk soit indépendant de ǫok pour tout k) que le processus {ik}, appelé
processus d’innovation, est un processus gaussien à valeurs dans R

p et qu’en particulier ii+1 est un
vecteur aléatoire gaussien de dimension p, indépendant de y0:i, de moyenne nulle et de matrice de
covariance

Si
i+1 = Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1 (5.19)

On montre également que

E[ǫfi+1i
T
i+1] = −P

f
i+1H

T
i+1 (5.20)

En supposant Rk inversible ∀k ∈ N, on va à présent montrer comment la proposition (DCG)
permet d’établir que {xa

k} et {Pa
k} sont définis par les équations du filtre de Kalman suivantes :

x
f
i+1 = Mi+1x

a
i + mi+1

P
f
i+1 = Mi+1P

a
i M

T
i+1 + Qi+1

(5.21)

et

xa
i+1 = x

f
i+1 + Ki+1[yi+1 − (Hi+1x

f
i+1 + hi+1)]

Pa
i+1 = [I − Ki+1Hi+1]P

f
i+1

Ki+1 = P
f
i+1H

T
i+1[Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1]

−1

(5.22)

où la matrice Ki+1 est appelée gain de Kalman, et où le système est initialisé avec

x
f
0 = xt

0 et P
f
0 = P0 (5.23)

On en donne des éléments de démonstration par récurrence :

- Première analyse à t0 : le vecteur aléatoire (xt
0,y0) est gaussien, de moyenne et de matrice de

covariance (cf (5.9) et (5.10)) :

(

xt
0

H0x
t
0 + h0

)

et
(

P0 P0H
T
0

H0P0 H0P0H
T
0 + R0

)

(5.24)

D’après la proposition (DCG), la loi de xt
0 sachant y0 est gaussienne, de moyenne
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xa
0 = xt

0 + P0H
T
0 [H0P0H

T
0 + R0]

−1[y0 − (H0x
t
0 + h0)] (5.25)

et de matrice de covariance

Pa
0 = P0 − P0H

T
0 [H0P0H

T
0 + R0]

−1H0P0 (5.26)

On retrouve les équations (5.22) à t0 11.

- Etapes de prévision entre ti et ti+1 : le vecteur aléatoire (xt
i+1,y0, ...,yi) est gaussien, et donc

d’après la proposition (DCG), la loi de xt
i+1 sachant y0:i est gaussienne, de moyenne x

f
i+1 et de

matrice de covariance P
f
i+1. On retrouve les équations (5.21) en développant les définitions (5.13)

et (5.16) : on utilise pour cela la première équation du système (5.8) et l’indépendance entre ηi+1

et y0:i puis entre ǫai et ηi+1 (cette dernière indépendance pouvant être montrée par récurrence).

- Etapes d’analyse à ti+1 : le vecteur aléatoire (xt
i+1,y0, ...,yi+1) est gaussien, et donc d’après

la proposition (DCG), la loi de xt
i+1 sachant y0:i+1 est gaussienne, de moyenne xa

i+1 et de matrice
de covariance Pa

i+1. On reprend les définitions (5.11) et (5.15), et ce que l’on a dit sur l’innovation
(cf (5.19)). On a :

xa
i+1 = x

f
i+1 − E[ǫfi+1|y0:i+1]

= x
f
i+1 − E[ǫfi+1|y0:i, ii+1]

= x
f
i+1 − E[ǫfi+1|ii+1]

(5.27)

et donc

ǫai+1 = ǫfi+1 + (xa
i+1 − x

f
i+1)

= ǫfi+1 − E[ǫfi+1|ii+1]
(5.28)

ce qui amène

Pa
i+1 = E[(ǫfi+1 − E[ǫfi+1|ii+1])(ǫ

f
i+1 − E[ǫfi+1|ii+1])

T ] (5.29)

xa
i+1 et Pa

i+1 dépendent alors de la moyenne conditionnelle et de la matrice de covariance condi-

tionnelle du vecteur aléatoire ǫfi+1 sachant ii+1. Or le vecteur aléatoire (ǫfi+1, ii+1) est un vecteur
aléatoire gaussien, de moyenne nulle et de matrice de covariance (on utilise en particulier (5.19) et
(5.20))

(

P
f
i+1 −P

f
i+1H

T
i+1

−Hi+1P
f
i+1 Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1

)

(5.30)

L’hypothèse Ri+1 inversible entraîne l’inversibilité de Hi+1P
f
i+1H

T
i+1 + Ri+1 (cette dernière

matrice étant la somme d’une matrice semi définie positive et d’une matrice définie positive). La
proposition (DCG) donne alors la moyenne conditionnelle et de la matrice de covariance condi-
tionnelle du vecteur aléatoire ǫfi+1 sachant ii+1 et les équations (5.27) et (5.29) permettent alors
d’obtenir les équations de (5.22).

11S’il n’y a pas d’observation à t0 l’analyse ne change rien et xa
0 = x

f
0 .
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5.1.3 Filtre de Kalman étendu à des cas non-linéaires

A l’aide de la formulation du filtre de Kalman que l’on vient d’indiquer, il est également possible
de baser l’estimation de xt

i+1 sur le calcul de la loi conditionnelle de xt
i+1 sachant y0:i+1 dans le cas

où {xt
k} est régi par un système non linéaire de la forme :

{

xt
k = mk(x

t
k−1) + ηk

yk = hk(x
t
k) + ǫok

(5.31)

où l’on fait les hypothèses suivantes sur les différentes variables :

- {xt
k}, {yk}, {ηk} et {ǫok} prennent respectivement leurs valeurs dans R

n, R
p, R

n et R
p.

- ∀k ∈ N, les fonctions mk et hk sont définies sur R
n, à valeurs respectivement dans R

n et R
p.

On suppose que mk et hk sont dérivables.
- {ηk} et {ǫok} sont des bruits blancs gaussiens (de covariances respectives Qk et Rk) indépen-

dants entre eux et indépendants de la condition initiale xt
0.

Le processus solution de (5.31) n’est dans le cas général pas gaussien, et ses moments ne peuvent
pas être calculés de manière simple. Une linéarisation de (5.31) permet cependant de revenir au
traitement d’un cas de système linéaire gaussien pour établir une estimation de la solution de (5.31)
à l’aide du filtre de Kalman :

Le filtre de Kalman linéarisé

La définition d’une trajectoire nominale {xlin
k }, suite déterministe dans R

n, par exemple avec
une approximation de la moyenne de {xt

k}, permet de linéariser la fonction mk autour de xlin
k−1 :

mk(x) ≃ mk(x
lin
k−1) +m′

k(x
lin
k−1)(x − xlin

k−1) (5.32)

et la fonction hk autour de xlin
k :

hk(x) ≃ hk(x
lin
k ) + h′k(x

lin
k )(x − xlin

k ) (5.33)

m′
k est le modèle linéaire tangent :

m′
k(x) =

∂mk(x)

∂x
(5.34)

h′k est l’opérateur d’observation linéaire tangent :

h′k(x) =
∂hk(x)

∂x
(5.35)

En posant Mk = m′
k(x

lin
k−1), mk = mk(x

lin
k−1), Hk = h′k(x

lin
k ) et hk = hk(x

lin
k ), cette linéarisation

transforme le système (5.31) en un système de la forme (5.8)
{

xt
k = Mk(x

t
k−1 − xlin

k−1) + mk + ηk

yk = Hk(x
t
k − xlin

k ) + hk + ǫok
(5.36)

On peut alors appliquer le filtre de Kalman sur {tk}

x
f
i+1 = Mi+1(x

a
i − xlin

i ) + mi+1

P
f
i+1 = Mi+1P

a
i M

T
i+1 + Qi+1

(5.37)
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et

xa
i+1 = x

f
i+1 + Ki+1[yi+1 − (Hi+1(x

f
i+1 − xlin

i+1) + hi+1)]

Pa
i+1 = [I − Ki+1Hi+1]P

f
i+1

Ki+1 = P
f
i+1H

T
i+1[Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1]

−1

(5.38)

L’initialisation est à nouveau réalisée avec une approximation de la loi de xt
0 par N(xf

0 ,P
f
0 )12.

On réutilise en fait, quand c’est possible, c’est à dire dans les équations relatives aux estimations
de x

f
k et xa

k, les véritables équations du système (5.31) :

x
f
i+1 = mi+1(x

a
i )

P
f
i+1 = Mi+1P

a
i M

T
i+1 + Qi+1

(5.39)

et

xa
i+1 = x

f
i+1 + Ki+1[yi+1 − hi+1(x

f
i+1)]

Pa
i+1 = [I − Ki+1Hi+1]P

f
i+1

Ki+1 = P
f
i+1H

T
i+1[Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1]

−1

(5.40)

Le filtre de Kalman étendu (Extended Kalman Filter EKF)

L’EKF est décrit comme un algorithme reposant sur des principes plus complexes par Cohn
1997. Dans les grandes lignes, et dans son emploi effectif en océanographie, il suit cependant les
principes du filtre de Kalman linéarisé, en linéarisant les opérateurs modèles et d’observation autour
de la trajectoire dont le choix paraît le plus naturel : celle que l’on considère13 être la trajectoire
des meilleurs estimés des états xt

k. Si en pratique on possède d’autres informations sur {xt
k} que

ne contient pas le système (5.31), ce choix peut ne pas être le plus judicieux, de même que des
problèmes d’implémentations (car la linéarisation imposée à chaque pas d’assimilation par l’EKF
est coûteuse) peuvent rendre l’emploi d’autres types de filtre de Kalman linéarisés plus adaptés.

On linéarise cette fois mk autour de l’estimateur courant xa
k−1 et hk autour de x

f
k . En posant

Mk = m′
k(x

a
k−1), mk = mk(x

a
k−1), Hk = h′k(x

f
k) et hk = hk(x

f
k), cette linéarisation transforme le

système (5.31) en un système de la forme (5.8)

{

xt
k = Mk(x

t
k−1 − xa

k−1) + mk + ηk

yk = Hk(x
t
k − x

f
k) + hk + ǫok

(5.41)

En suivant le principe de la mise en place du filtre de Kalman linéarisé, on obtient alors le filtre
de Kalman étendu :

x
f
i+1 = mi+1(x

a
i )

P
f
i+1 = m′

i+1(x
a
i )P

a
i [m

′
i+1(x

a
i )]

T + Qi+1
(5.42)

et

12N(X, S) désignant la loi normale de moyenne X et de matrice de covariance S.
13Le calcul des meilleurs estimés n’est pas exact puisque l’on a linéarisé les opérateurs modèles et d’observation.
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xa
i+1 = x

f
i+1 + Ki+1[yi+1 − hi+1(x

f
i+1)]

Pa
i+1 = [I − Ki+1h

′
i+1(x

f
i+1)]P

f
i+1

Ki+1 = P
f
i+1[h

′
i+1(x

f
i+1)]

T [h′i+1(x
f
i+1)P

f
i+1[h

′
i+1(x

f
i+1)]

T + Ri+1]
−1

(5.43)

L’application de filtres de Kalman linéarisés repose sur l’hypothèse selon laquelle on se trouve
dans une situation où l’erreur de troncature liée à la linéarisation est faible. Les tests pour vérifier
que l’EKF se comporte bien (on peut en trouver une étude dans Talagrand 1998) malgré l’écart à la
linéarité peuvent reposer sur l’étude du processus d’innovation ik = yk−hk(x

f
k) qui est normalement

un bruit blanc.
Il est important de noter en référence au modèle d’océan HYCOM que l’on utilise que le choix

du système de coordonnées dans lequel on exprime le problème influence beaucoup le comportement
du filtre de Kalman étendu.

Des systèmes dynamiques de formulations plus générales que (5.31) ne peuvent être a priori
ramenés au problème (5.8), pour lequel on peut appliquer le filtre de Kalman, sans faire d’impor-
tantes approximations. Le filtre de Kalman ne peut donc être utilisé, a priori, pour la résolution du
problème d’estimation optimale sur de tels systèmes.

5.2 Filtre de Kalman dans les modèles d’océans et les problèmes

d’optimalité

5.2.1 Expression de l’EKF dans les modèles d’océans

Le problème de l’assimilation de données par filtrage dans un modèle océanique obéit au principe
général introduit précédemment : on veut obtenir une bonne estimation aux dates {tk} des états
xt

k, qui sont les meilleures représentations de l’état réel de l’océan dans l’espace d’état de ce modèle.
Cette estimation sert à la réinitialisation du modèle (ou correction de l’état du modèle), et elle se
base sur la connaissance d’observations yk de l’état réel de l’océan. La correction est parfois étendue
à certains paramètres du modèle lui-même (comme les paramètres atmosphériques, cf Skachko et
al. 2006, mais nous n’avons pas mis en place ce genre de procédure dans cette thèse) : l’espace
d’estimation, comme on le verra en section 5.2.2 et au chapitre 7 ne correspond en fait généralement
pas à l’espace d’état. Le nombre d’observations instantanées y est en général très faible pour les
systèmes océaniques, de sorte qu’on n’opère pas de correction à chaque acquisition de mesure. Au lieu
de cela, on accumule les observations régulièrement pour les utiliser en des temps {tk} suffisamment
espacés pour que l’échantillonnage associé à chaque vecteur yk soit suffisant14. La constance des
écarts tk − tk−1 en fonction de k qui est généralement adoptée a des conséquences importantes pour
la paramétrisation des filtres d’assimilation séquentiels.

Le fait d’avoir recours à des méthodes dérivées du filtre de Kalman (telles que présentées dans
la section précédente) impose de ramener le problème à un système semblable à (5.31), malgré le
caractère très complexe que présente un système océanique, comparativement à ceux pour lesquels le
filtre de Kalman a d’abord été développé. Le modèle consiste en général en un système d’équations
non-linéaires aux dérivées partielles (cf chapitre 2). Les observations de l’océan sont également en

14Il existe des moyens pour prendre en compte le décalage temporel qui existe entre les dates d’observations et les
dates {tk} où elles sont utilisées.
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grande partie liées à l’état du modèle par des opérateurs d’observation complexes (surtout avec un
modèle comme HYCOM, du fait de la complexité de la coordonnée verticale). Aussi, l’application
des principes du filtre de Kalman à l’océanographie doit d’abord s’accommoder nécessairement de
l’emploi d’opérateurs et d’une dynamique non-linéaires, ce qui interdit de ramener le problème à
un système semblable à (5.8). On travaille alors avec des filtres d’assimilation séquentiels dérivés de
l’EKF.

On ramène le problème de l’assimilation de données à l’étude d’un système semblable à (5.31)
de la façon suivante : entre tk−1 et tk, l’évolution de xt

k ∈ R
n n’est pas parfaitement régie par

l’application du modèle mk (dont les limitations sont nombreuses, on verra la liste des principales
en section 5.2.3) à valeur dans R

n, parfois fortement non linéaire. L’impossibilité de caractériser
l’erreur modèle qui en découle de façon déterministe (cf Cohn 1997) impose de la caractériser de
façon stochastique. L’erreur modèle est encore considérée comme un bruit blanc gaussien ηk à valeur
dans R

n. A t0, l’incertitude sur la condition initiale (dont on s’est fait une idée au chapitre 4) est à
l’origine de l’aspect stochastique de xt

0. Ce sont les aspects stochastiques de ηk et de xt
0 qui sont à

l’origine de l’aspect stochastique de xt
k, ∀k ∈ N.

On possède aux dates tk des observations yk ∈ R
p apportant des informations sur l’état xt

k selon
le même type de relation que ce que l’on a vu précédemment. En effet la transformation hk de l’espace
d’état décrit par R

n sur l’espace d’observation décrit par R
p est entachée d’erreurs, groupées sous le

terme d’erreur d’observation, et provenant principalement de deux sources : l’erreur de mesure des
instruments utilisés pour l’observation, et l’erreur de représentativité de l’état réel dans le modèle
nécessairement discret (Cohn 1997 donne une idée plus précise de l’erreur de représentativité).
Globalement l’erreur d’observation ne peut être caractérisée de façon déterministe. On la note
ǫok ∈ R

p à tk. {ǫok} et de ce fait {yk} sont alors considérées comme des processus stochastiques.
{ǫok} est ainsi supposé être un bruit blanc gaussien. L’indépendance des erreurs {ηk}, {ǫok} et de
la condition initiale xt

0 est a priori légitimement posée (bien que les problèmes de représentativité
du modèle concernent à la fois les erreurs ηk et ǫok). Aussi, on est amené à considérer, pour tenter
d’estimer xt

k, le système non-linéaire (dynamique stochastique) semblable à (5.31) suivant :
{

xt
k = mk(x

t
k−1) + ηk

yk = hk(x
t
k) + ǫok

(5.44)

où les hypothèses sur les variables sont les mêmes qu’en section 5.1 :

- {xt
k}, {yk}, {ηk} et {ǫok} prennent respectivement leurs valeurs dans R

n, R
p, R

n et R
p.

- ∀k ∈ N, les fonctions mk et hk sont définies sur R
n, à valeurs respectivement dans R

n et R
p.

On suppose que mk et hk sont dérivables.
- {ηk} et {ǫok} sont des bruits blancs gaussiens (de covariances respectives Qk et Rk) indépen-

dants entre eux et indépendants de la condition initiale xt
0.

La linéarisation d’un tel système se fonde généralement sur celle que l’on a vu pour le filtre de
Kalman étendu avec le système (5.41) mais elle peut varier selon les systèmes employés en pratique.
En particulier, on fait la plupart du temps en sorte que les linéarisations de mk et hk n’introduisent
pas de termes constants xa

k−1m
′
k(x

a
k−1), x

f
kh

′
k(x

f
k), hk et mk. On verra cependant que les termes hk

et mk peuvent réapparaître sous la forme de biais sur les erreurs modèle ou d’observation lorsque
l’hypothèse de bruit blanc gaussien n’est pas totalement vérifiée15. Quoi qu’il en soit, les méthodes
classiques de filtrage en océanographie sont déclarées dérivées de l’EKF.

15Cet aspect de la linéarisation du système a son importance pour le choix des meilleurs estimés avec les méthodes
d’ensemble (cf les chapitres 6, 8 et 9).
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Le système à résoudre devient donc

{

xt
k = Mkx

t
k−1 + ηk

yk = Hkx
t
k + ǫok

(5.45)

où Mk et Hk sont les opérateurs linéaires tangents associés à mk et hk.

Le filtre de Kalman étendu qui est alors utilisé est le suivant entre ti et ti+1 :

Prévision :
x

f
i+1 = mi+1(x

a
i )

P
f
i+1 = Mi+1P

a
i M

T
i+1 + Qi+1

(5.46)

et

Analyse :
xa

i+1 = x
f
i+1 + Ki+1[yi+1 − hi+1(x

f
i+1)]

Pa
i+1 = [I − Ki+1Hi+1]P

f
i+1

Ki+1 = P
f
i+1H

T
i+1[Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1]

−1

(5.47)

A t0 on a vu qu’une analyse était également possible suivant (5.47), avec

x
f
0 = xt

0 et P
f
0 = P0 (5.48)

Le filtre opère successivement les phases de prévision et d’analyse :

- Les équations (5.46) montrent les effets de l’application du modèle opérée entre ti et ti+1 à
partir de l’état xa

i , et la propagation par ce modèle des erreurs sur cet état.

- Les équations (5.47) de l’analyse traduisent le calcul de l’estimation xa
i+1 comme une correction

de la prévision x
f
i+1 prenant en compte une partie de l’innovation yi+1 − hi+1(x

f
i+1) selon le poids

de la matrice de gain Ki+1. Ce gain peut être vu comme le rapport entre la variance de l’erreur
de prévision et la variance de l’erreur totale projetée dans l’espace d’observation. Plus l’erreur de
prévision est grande, plus la correction de x

f
i+1 en xa

i+1 est importante et inversement si l’erreur

d’observation est grande, on ne corrige que très peu l’estimation entre x
f
i+1 et xa

i+1.

Certains points de la démonstration probabiliste du filtre de Kalman précédemment donnée sont
généralement présentés sous un angle différent en océanographie, où le problème d’estimation n’est
d’ailleurs pas posé de façon générale pour {tk} mais de façon récurrente à un tk fixé (les hypothèses
du problème étant entièrement reposées à tk, avec notamment l’hypothèse d’indépendance de ǫfk ,
ηk, et ǫok et celles de leur caractère gaussien). On reprend alors en général le fait que x

f
i+1 et xa

i+1

sont des estimateurs de xt
i+1 sans biais16 en écrivant directement qu’à ti+1 ǫ

f
i+1 = ǫai+1 = 0.

Alors que l’estimation de moindres carrés a été vue à travers le concept de l’estimation de
minimum de variance par la moyenne conditionnelle, elle est plus couramment présentée (selon une
démonstration alternative) comme la minimisation effective de la fonction coût :

16C’est la propriété des moyennes conditionnelles.
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J(x) = (xf
i+1 − x)T (Pf

i+1)
−1(xf

i+1 − x) + (yi+1 − Hi+1x)T R−1
i+1(yi+1 −Hi+1x) (5.49)

Le fait que l’estimation de minimum de variance xa
i+1 soit la combinaison optimale entre l’état

prédit x
f
i+1 et l’information observée est assurée par le fait que J ′(xa

i+1) = 0. On peut retrouver
alors le système (5.47) à partir de cette égalité.

5.2.2 Schémas simplifiés et réduction d’ordre

Notre modèle BB15 comporte 214 × 176 points de grille horizontale et 26 couches verticales
pour les 5 variables tri-dimensionnelles de HYCOM : son vecteur d’état est de dimension n >
5 × 26 × 214 × 176 soit n > 4 × 106. Cet ordre de grandeur est typique de la taille des espaces
d’état pour les modèles océaniques (elle peut même être de l’ordre de 108). La manipulation par
le filtre de Kalman de matrices de taille n × n rend donc son application rigoureuse aux modèles
d’océans impossible 17. C’est en particulier la deuxième équation de (5.46) qui représente un énorme
coût de calcul dans l’algorithme du filtre (c’est pourquoi on verra que l’introduction des méthodes
d’ensemble permet avant tout de gérer le traitement de cette équation au chapitre 6).

La dimension p des vecteurs d’observations y est en général bien moins importante que celle du
vecteur d’état (elle dépend des capacités du système d’observation et de la fréquence des analyses
du filtre).

Afin de résoudre le problème de l’applicabilité du filtre, de nombreuses méthodes ont été dévelop-
pées, variant selon les cas d’utilisation du fait de leur dépendance aux objectifs fixés à l’assimilation
de donnée (à partir de quel type d’observations disponibles dans une région travaille-t-on, quelle est
la dynamique de cette région et quelle partie de celle-ci veut on contrôler...). Elles reposent sur trois
techniques fondamentales : la réduction de l’espace d’estimation (d’analyse) avec la manipulation
d’un vecteur d’état réduit pour les phases d’analyse, la simplification du schéma du filtre de Kalman,
et la réduction du rang (de l’ordre) de l’espace d’erreur (l’espace des covariances d’erreur) manipulé
par le filtre à l’aide de l’estimation des composantes dominantes des matrices de covariance d’erreur.

Ces trois techniques qui seront le plus souvent vues à travers l’exemple d’algorithmes développés
pour le filtre SEEK seront brièvement discutées ci-après.

Réduction de l’espace d’état

Formellement, on peut écrire cette réduction comme suit :

w = T (x) (5.50)

où w ∈ R
nw est le vecteur d’état dans l’espace réduit (nw < n). T est normalement choisi linéaire

mais on peut associer à l’espace d’estimation des variables qui ne sont pas au départ dans le vecteur
d’état (par exemple des variables d’observation) pour faciliter l’analyse. Si l’on veut formellement
considérer un nouveau schéma basé sur cette formule, l’établissement des équations dynamiques
nécessitera que T soit linéaire (on le note donc T) et que l’on en calcule alors un pseudo-inverse. A
partir de

17On ne rentre pas ici dans les considérations liées aux capacités de calcul et de stockage actuellement disponibles
ou même envisageables pour les années à venir mais elles sont de très loin insuffisantes à la manipulation de tels
objets et plus encore aux calculs requis par le filtre de Kalman.
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w = Tx (5.51)

le filtre de Kalman peut être entièrement reformulé dans l’espace d’état réduit, à condition que
l’espace nul (le noyau de T) associé à (5.51) soit dynamiquement indépendant de l’espace réduit (on
se réfèrera à Fukumori et Malanotte-Rizzoli, 1995). On ne considèrera pas ici de techniques utilisées
classiquement pour réaliser une telle réduction.

L’usage que l’on aura de (5.50)/(5.51) se cantonnera à construire un vecteur d’estimation à
partir d’une sélection des variables du modèle. Cette réduction sera en elle-même insuffisante à
l’application directe du filtre de Kalman, et c’est pourquoi elle sera associée à la réduction d’ordre
de l’espace d’erreur et à la simplification du schéma. Cette réduction de l’espace d’estimation sera en
fait surtout motivée par le problème de la mauvaise détermination des covariances d’erreur entre les
variables alors que des relations physiques permettent d’en ajuster certaines aux autres (comme les
vitesses peuvent être liées par l’équilibre géostrophique aux autres variables, cf Brankart et al. 2003
à ce sujet). Après analyse, l’usage d’opérateurs d’ajustement permet de recadrer ainsi l’ensemble du
vecteur d’état avec l’état analysé dans l’espace d’estimation. Ces opérateurs d’ajustement peuvent
consister en l’application de mécanismes physiques d’ajustement de variables par rapport aux autres
(les étapes de prévision sont alors menées avec le vecteur d’état complet et la réduction de l’espace
d’état ne vise pas alors à réduire les coûts de calcul liés à ces étapes).

Simplification de la formulation de l’étape de prévision du filtre de Kalman

Certaines considérations mènent à la simplification de la deuxième équation de (5.46) : la diffi-
culté de représenter les erreurs (cf section 5.2.3 : surtout P0, la suite des erreurs {Qk}, et la suite des
erreurs {Rk}, et en second lieu, par l’application de façon nécessairement approximative de l’EKF
à un modèle océanique, la suite des erreurs {Pa

k} en sortie d’analyse) rend illusoire la conservation
d’une description rigoureuse de l’estimation des erreurs par l’application de la deuxième équation
de (5.46).

On peut supposer que les matrices {Pf
k}, dans le cas où la longueur des cycles d’assimilation est

fixe18, ont un comportement asymptotique (cf par exemple les hypothèses de Oke et al. 2002) ou du
moins qu’elles fluctuent autour d’un niveau moyen après un certain nombre de cycles d’assimilation,
que l’on noterait P

f
∞ ou, comme cela se retrouve le plus souvent B (pour background error). De ce

fait, certains filtres considèrent que cet état est atteint rapidement et qu’alors ∀k, P
f
k = B, ce qui

permet de s’affranchir de la deuxième équation de (5.46) en la remplaçant par

P
f
i+1 = B (5.52)

Les méthodes que l’on regroupe sous l’appellation d’interpolation optimale (OI, optimal inter-
polation, cf par exemple Verron 1992) sont les plus répandues (elles sont même à la base d’un bon
nombre de systèmes opérationnels) parmi les méthodes utilisant l’approximation (5.52). La spécifica-
tion de B se fait parfois sous la forme B = D1/2CD1/2 où D est la matrice diagonale des variances et
C est la matrice des corrélations entre les variables. La matrice C des corrélations est normalement
établie à l’aide de fonctions analytiques, en supposant que les corrélations dépendent uniquement
de la distance entre les points correspondant aux variables. Avec l’interpolation optimale, l’erreur
est donc en général homogène et isotrope.

18Car P
f
k est représentative de la combinaison de l’évolution de l’erreur d’analyse après un cycle d’assimilation, et

d’une erreur modèle accumulée pendant ce cycle. On a vu qu’a priori cette durée était en général fixe.
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D’autres méthodes d’estimation de B peuvent être rapprochées de celles utilisées pour l’estima-
tion de P0 avec des schémas plus complexes, puisque ces derniers s’appliquent le plus souvent à un
modèle ayant d’abord tourné en simulation libre (sans assimilation de données) et ayant donc une
erreur dont la structure est supposée avoir atteint un comportement moyen. Ainsi, par exemple, B

peut être estimée à partir de la variabilité temporelle du modèle en supposant qu’elle est représen-
tative de celle de l’erreur, hypothèse proposée par Pham et al. 1998 pour initialiser le filtre SEEK,
dont la variante dite “stationnaire” est d’ailleurs fondé sur (5.52).

Le comportement asymptotique de l’erreur peut aussi être supposé lié à une prédominance de
l’erreur modèle, l’erreur d’analyse étant supposée négligeable à côté de cette erreur. La deuxième
équation de (5.46) est donc parfois ramenée à

P
f
i+1 = Qi+1 (5.53)

Si on considère de plus que l’erreur modèle est fixe, cela revient au schéma (5.52) en utilisant
cette fois une estimation de B fondée sur l’hypothèse que l’erreur est liée à l’erreur modèle (ainsi,
des méthodes d’ensemble liées à la perturbation de paramètres modèles pourront être à la base du
calcul de B comme on le verra dans cette thèse).

La prise en compte de l’erreur d’analyse à faible coût est parfois réalisée à travers l’usage de

P
f
i+1 = Pa

i + Qi+1 (5.54)

où l’on a supprimé le caractère évolutif de l’erreur issue de l’analyse. Cela suppose cette fois non pas
que l’erreur d’analyse est négligeable devant celle de l’erreur modèle mais que sa croissance l’est. La
variante dite “fixe” du filtre SEEK utilise cette équation simplifiée (Brasseur et Verron 2006).

Réduction de l’espace d’erreur

Le véritable espace dont la dimension excessive peut poser problème est celui des erreurs :
il est plus naturel d’appliquer la réduction d’ordre à cet espace. C’est surtout le problème déjà
évoqué de l’estimation réaliste des erreurs qui rend cette opération d’autant plus répandue et quasi
systématique aux schémas d’assimilation séquentiels. On s’estime largement satisfait du contrôle de
l’erreur si celui-ci est déjà appliqué dans les directions où se concentre la plus forte variance de cette
erreur. D’après les formules de (5.47) l’analyse consiste en effet à corriger l’état du modèle dans
l’espace d’erreur que décrit la matrice de covariance P

f
i+1. Une méthode de réduction d’ordre de

l’espace d’erreur reposera sur l’idée qu’on peut sélectionner un sous espace d’erreurs pour décrire et
donc contrôler, par assimilation de données, l’essentiel de la variabilité observée du système.

Comme les matrices de covariance sont symétriques et positives, elles peuvent être décomposées
sous la forme

P = NΛNT (5.55)

où les colonnes de la matrice N sont formées par les m vecteurs propres non nuls, orthonormés de
P (m étant le rang de P : théoriquement rien n’impose aux matrices de covariances d’erreur autres
que celles d’observation d’être de rang plein), et où Λ est la matrice diagonale formée par les valeurs
propres non nulles de P. On note les valeurs propres de P : (λP

i )i∈[1,m].
Le principe des filtres de Kalman de rang réduit consiste à réduire l’ordre de P à un rang r ex-

ploitable numériquement, en n’en conservant dans sa décomposition que les r plus grandes valeurs
propres et le sous-espace de vecteurs propres associé. Il s’avère que les valeurs propres des matrices
de covariances d’erreur d’estimation ou modèle décroissent très rapidement. Malgré le fait qu’on
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soit obligé de choisir r ≪ n, on peut supposer que l’essentiel de l’erreur s’est développé dans le
sous-espace considéré.

Le problème de la décomposition et du réalisme de la réduction d’ordre repose à nouveau sur
celui d’une détermination adaptée de P. Un autre problème est lié au caractère multi-varié de
l’espace d’erreur : les diverses variables de l’espace d’état et d’erreur n’étant pas toutes liées aux
mêmes variables physiques, leurs unités de mesure n’ont pas de correspondance, or c’est purement
numériquement qu’est réalisée la décomposition en vecteurs et valeurs propres. Aussi, on peut
arbitrairement normaliser chaque type de variable (par exemple en fonction de sa variance naturelle)
pour que les valeurs propres soient bien représentatives de l’intensité de la variabilité de l’erreur sur
tout le vecteur d’état.

Une méthode usuelle de la décomposition en EOFs (Empirical Orthogonal Functions) introduite
pour le SEEK (cf Pham et al. 1998) consiste à fonder le calcul de P sur l vecteurs d’état {xk}k∈[1,l]

générés régulièrement par une simulation libre (en suivant l’hypothèse selon laquelle la variabilité
du modèle est représentative de la variance de l’erreur, et donc qu’on peut associer ǫ à x − x) : la
matrice X formée des colonnes

xk − xk√
l − 1

(5.56)

est supposée permettre de calculer P selon XXT . La décompostion de XXT suivant ses valeurs
propres19, permet ensuite d’obtenir la réduction d’ordre recherchée en sélectionnant les r plus
grandes valeurs propres et les r EOFs (vecteur propres de XXT ) associées Nr :

P ∼ NrΛrN
T
r = SST (5.57)

où l’on pose S = Nr

√
Λr

Le choix de r repose en général sur la considération selon laquelle le rapport (
∑r

k=1 λk)/(
∑l

k=1 λk)
donne le taux de représentativité de l’erreur dans l’espace réduit (on verra quel ordre de grandeur
peut être souhaité pour ce rapport : cela peut conduire au choix d’un r de l’ordre de quelques
dizaines ou de quelques centaines selon les cas traités).

Le fonctionnement du filtre de Kalman utilisant une base d’erreur réduite repose théoriquement
sur les équations suivantes :

- Etape de prévision :

On a supposé

Pa
i = Sa

i (S
a
i )

T (5.58)

et donc la deuxième équation de (5.46) devient

P
f
i+1 = S̃

f
i+1(S̃

f
i+1)

T + Qi+1 (5.59)

en posant S̃
f
i+1 = Mi+1S

a
i . Seul le calcul de l’évolution des r colonnes de Sa

i est donc exigé par
la méthode. Le fait que le sous espace d’erreur sélectionné après la première réduction d’ordre
(en principe sur P0) évolue, mène à certaines considérations selon lesquelles il est nécessaire de

19Dans la pratique, du fait que l ≪ n, on utilise XT X qui a mêmes valeurs propres, et les vecteurs propres de XXT

s’obtiennent facilement à partir de ceux de XT X (groupés dans V) selon N = XV.
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connaître l’état autour duquel le sous-espace d’erreur a été construit, du fait de la non linéarité du
modèle. De plus le faible rang de S̃

f
i+1 permet d’appliquer le modèle réel et non son linéaire tangent

pour la prévision de l’erreur. Sans rentrer dans le détail des procédures associées, on signalera donc
qu’il est possible (c’est par exemple ce qu’applique la variante “évolutive” du SEEK) de remplacer
S̃

f
i+1 = Mi+1S

a
i par une équation du type

{S̃f
i+1}j =

1

α
[mi+1(x

a
i + α{Sa

i }j) −mi+1(x
a
i )] (5.60)

où l’on désigne la jème colonne des matrices par l’indiçage {}j .
On doit faire en sorte que le rang de P

f
i+1 n’excède pas celui de Pa

i ce qui nécessite l’application

de la réduction d’ordre à Qi+1 sous la forme Qi+1 = S
Q
i+1(S

Q
i+1)

T .
Au final, on note

P
f
i+1 = S

f
i+1(S

f
i+1)

T (5.61)

avec S
f
i+1 = S̃

f
i+1 + S

Q
i+1.

- Etape d’analyse :

On peut montrer à travers des développements de calcul matriciel qu’à partir de l’égalité (5.61) on
peut reformuler le calcul du gain de (5.47) de la façon suivante :

Ki+1 = S
f
i+1[I + (Hi+1S

f
i+1)

T R−1
i+1(Hi+1S

f
i+1)]

−1(Hi+1S
f
i+1)

T R−1
i+1 (5.62)

La formule n’est avantageuse que si Ri+1 est facilement inversible (le calcul de R−1
i+1 ne pose

en général pas de problème du fait de la spécification usuelle de R en tant qu’erreur stationnaire
en temps20 ou/et en tant que matrice diagonale). L’inversion de I + (Hi+1S

f
i+1)

T R−1
i+1(Hi+1S

f
i+1)

qui rend l’opération très coûteuse en temps normal parce qu’elle est réalisée dans l’espace des
observations est ici réalisée dans l’espace réduit de dimension r, bien plus faible que le nombre
d’observations assimilées.

D’après l’expression du gain, et en suivant (5.47), la correction opérée sur l’état prédit s’écrit
donc dans le sous-espace d’erreur de prévision sous la forme :

xa
i+1 = x

f
i+1 + S

f
i+1ci+1 (5.63)

en notant ci+1 = [I + (Hi+1S
f
i+1)

T R−1
i+1(Hi+1S

f
i+1)]

−1(Hi+1S
f
i+1)

T R−1
i+1[yi+1 − hi+1(x

f
i+1)].

Enfin on a en sortie d’analyse la matrice d’erreur de covariance suivante :

Pa
i+1 = Sa

i+1(S
a
i+1)

T (5.64)

effectivement estimée sur le sous-espace d’erreur de la prévision (le sous-espace d’erreur étant
conservé, sa dimension r ne change pas lors de l’analyse) suivant :

Sa
i+1 = S

f
i+1[I + (Hi+1S

f
i+1)

T R−1
i+1(Hi+1S

f
i+1)]

− 1
2 (5.65)

La taille r du sous-espace d’erreur sélectionné au départ se conserve donc à travers l’application
des filtres de Kalman de rang réduit ce qui est souhaitable afin de conserver des matrices d’un rang

20Ce qui suppose que la distribution des observations est stationnaire.
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suffisant pour exprimer les principales composantes de l’erreur et inversement pour ne pas voir à
nouveau croître le coût de calcul que l’on a cherché à limiter.

Il faut signaler que la modification des corrélations naturelles entraînées par la réduction d’ordre
ajoutée à la faible fiabilité générale de l’estimation des erreurs peut être problématique lorsqu’elle
fait apparaître des corrélations parasites entre des variables très éloignées : certaines méthodes ont
été développées pour résoudre la question, et par exemple dans le filtre SEEK, il existe une technique
de calculs d’EOFs à support compact (en sectionnant le domaine pour réaliser la décomposition)
avec un calcul de gain adapté lors des phases d’analyse. Une méthode reposant sur l’annulation
de coefficients des matrices de covariances est également utilisable. On reviendra sur cet aspect (le
problème de la “localité”) de la paramétrisation des filtres de Kalman de rang réduit au chapitre 7
dans le cas précis du filtre SEEK.

La réduction d’ordre de l’espace d’erreur est évidemment compatible avec la réduction de l’espace
d’estimation et l’usage de schémas de filtrage simplifiés. On s’intéresse d’ailleurs, dans les expériences
menées au cours de cette thèse, et décrites aux chapitres 8, 9 et 10 à un schéma stationnaire où
c’est à la matrice B que l’on appliquera la réduction de rang. Les résultats obtenus aux chapitres 8
et 9 se voudront cependant plus généraux et utilisables pour des schémas non stationnaires.

5.2.3 Estimation d’erreur et optimalité du filtre

Optimalité du filtre et hypothèses posées sur les distributions d’erreurs

Un grand nombre de propriétés essentielles du filtre de Kalman sont la conséquence directe du
caractère gaussien des variables du système (5.44) bien que l’on conçoive que ce caractère ne peut
être qu’approximatif dans le cas de variables liées à l’état de l’océan. En particulier, certaines va-
riables considérées de comportement gaussien ont pourtant des propriétés physiques qui s’opposent
à une telle approximation. Ainsi, dans notre cas, les erreurs commises en terme de pression d’in-
terface sont fortement contraintes par un ensemble d’inégalités que doivent vérifier les épaisseurs
de couches. On peut seulement supposer que les écarts entre les moyennes et les limites physiques,
liées à ces contraintes, sur ces variables, soient suffisamment grands par rapport aux écarts types
des distributions de ces variables, pour que l’approximation gaussienne ait la possibilité d’être réa-
liste21. Cohn 1997 présente certains relâchements d’hypothèses (en particulier sur celui du caractère
gaussien des variables22) qui rendent possible l’usage d’un filtre de Kalman (quelque peu modifié),
mais leur cadre reste strict.

En l’absence de l’hypothèse du caractère gaussien des variables, on a cependant la propriété
suivante en reprenant (5.44) : si ǫok = 0, que ǫok(ǫ

o
k)

T = Rk et sans autre hypothèse sur les densités
de ǫok et de xt

k, alors de tous les estimateurs calculés de façon linéaire, selon la première équation
de (5.47), le choix de Kk qui minimise le scalaire (xa

k − xt
k)

T S(xa
k − xt

k) pour toute matrice définie
positive S de R

n×n est celui du gain de Kalman donné par la deuxième équation de (5.47) (cf la
propriété de minimisation de variance de la moyenne conditionnelle (5.1)). En prenant S = I, on
voit que le filtre de Kalman calcule la combinaison linéaire de x

f
k et y

f
k qui minimise tr(Pa

k). Cette
propriété de l’estimation du filtre de Kalman est appelée BLUE (Best Linear Unbiased Estimate). Si
les densités ne sont pas gaussiennes, alors les équations d’analyse (5.47) ne donnent pas l’estimation

21On retrouvera d’ailleurs ce type de considérations à propos de la génération d’erreurs sur les paramètres atmo-
sphériques de distributions gaussiennes au chapitre 8, et au chapitre 9 à propos du caractère gaussien des erreurs
générées aux frontières ouvertes du modèle.

22On peut notamment se référer à son introduction des erreurs d’observation lognormales.
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de la moyenne conditionnelle, qui est l’estimation de minimum de variance, car celle-ci est fon-
dée sur des équations d’analyse non linéaires (même si les opérateurs d’observation sont linéaires).
La propriété de meilleur estimé linéaire ne permet pas d’assurer alors que l’on se rapproche de la
moyenne conditionnelle en corrigeant x

f
k en xa

k. Cette moyenne conditionnelle ne peut d’ailleurs
elle même n’être que faiblement probable voire, si la distribution est de densité multimodale, être
située près d’un minimum (et donc à une position instable) de la distribution de densité de xt

k (cf
les exemples de Evensen 1994). En général, une disponibilité de données observées suffisante peut
empêcher naturellement ce genre de phénomène.

Le fait que les erreurs ǫok et ηk ne soient pas en réalité de moyenne nulle pour le système (5.44)
ou (5.45) est théoriquement gérable par le filtre de Kalman puisque la forme générale qu’on lui a
donné en section (5.1) gère l’apparition de termes non stochastiques de la forme hk et mk. Normale-
ment liés au caractère affine de l’opérateur d’observation ou du modèle lors de leur linéarisation, ils
peuvent être ici utilisés pour représenter ce qu’on appelle respectivement le biais d’observation et le
biais modèle. La difficulté repose en pratique sur l’estimation des biais car ils doivent être connus de
façon déterministe. Diverses techniques ont été développées pour une telle estimation comme celle
de Dee et Da Silva 1998.

On l’a vu en fin de section 5.1.3, des tests d’optimalité du filtre, ou de sa cohérence statistique
(à travers les estimations d’erreurs) existent (cf Talagrand 1998, Cohn 1997), souvent basés sur
l’emploi de diagnostics sur l’innovation ik.

Estimation des matrices de covariances d’erreur. Le cas particulier de l’erreur modèle.

Le problème de l’estimation des différentes erreurs pour la paramétrisation des filtres d’assimi-
lation séquentiels se résume à celui de l’estimation des matrices de covariances P0, {Rk} et {Qk}
(en se considérant sous les hypothèses d’optimalité du filtre, par exemple en l’absence de biais, bien
qu’ils soient en réalité souvent assez importants dans l’erreur modèle). Le fait que les calculs des
matrices de covariances Pa

k et P
f
k ne dépendent pas des observations montre qu’il n’y a a priori

aucun moyen formel dans le filtre de Kalman de contrôler le calcul des erreurs qui découle de la
donnée de P0, {Rk} et {Qk} (des procédures d’adaptativité existent toutefois comme dans le filtre
SEEK pour répercuter les diagnostics de la variance de l’innovation en correction de l’estimation
des erreurs).

En pratique on ne sait pas toujours vraiment comment calculer P0, {Rk} et {Qk} du fait de
la complexité de leur nature. Cela a conduit à donner une part importante à la simplification des
calculs d’estimation de ces erreurs (permettant une simplification des calculs de prévision et d’ana-
lyse). Ainsi, on retrouvera le plus souvent ∀k, Rk = R (pour un opérateur H constant) et Qk = Q.
De plus, pour la paramétrisation de l’erreur d’observation R, on admet souvent l’hypothèse d’in-
dépendance des erreurs d’observation entre chaque variable, et on paramétrise alors R comme une
matrice diagonale.

Notre étude est centrée sur le problème particulier de l’estimation de l’erreur modèle {Qk}. On
le verra, on supposera cette erreur de structure stationnaire sur des périodes grandes devant l’échelle
des cycles d’assimilation. Aussi on se placera dans un cas correspondant quasiment à l’approximation
Qk = Q. Cette erreur inclut théoriquement l’accumulation, entre tk−1 et tk, de toutes les erreurs
associées aux différentes paramétrisations physiques du modèle, aux paramétrisations des forçages
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aux limites du domaine23, à la discrétisation numérique des équations théoriques du modèles, aux
approximations sur lesquelles reposent la formulation de ces équations théoriques (cf chapitre 2)...
La nature et les échelles de longueur associées à ces diverses sources d’erreur sont extrêmement
variées et expliquent ainsi la grande difficulté de paramétrer Qk.

Dans le filtre SEEK, une méthode usuelle d’estimation de Qk (dans une base réduite de rang
r), consiste à supposer qu’elle est proportionnelle à la propagation de l’erreur d’analyse, et qu’elle
s’écrit à ti+1, à l’aide du facteur d’oubli ρ (0 < ρ < 1) :

Qi+1 =
1 − ρ

ρ
S̃

f
i+1(S̃

f
i+1)

T (5.66)

Cette écriture permet de transformer (5.67) en

P
f
i+1 =

1

ρ
S̃

f
i+1(S̃

f
i+1)

T (5.67)

et on a alors S
f
i+1 = 1√

ρ S̃
f
i+1 : cette méthode a l’avantage d’assurer la conservation exacte du rang

réduit r pour les matrices de covariances d’erreurs au cours d’une étape de prévision, mais elle
sous-tend en quelque sorte l’approximation :

Qi+1 =
1 − ρ

ρ
(Mi+1P

a
i M

T
i+1) (5.68)

Cet usage du facteur d’oubli supposerait alors la prépondérance des directions d’erreur d’ini-
tialisation puis d’analyse face à celle de l’erreur modèle tout en donnant du poids à cette dernière
(l’erreur modèle ne serait prise en compte que pour augmenter l’incertitude sur l’état prédit), à
moins que l’estimation de P0 n’assure une prise en compte des principaux modes de l’erreur mo-
dèle. De plus, on peut, en bonne approximation, supposer l’indépendance de l’erreur d’initialisation
et de composantes de l’erreur modèle, comme l’erreur liée au mauvais paramétrage des forçages aux
limites des modèles d’océans : cela entre en contradiction avec l’application du facteur d’oubli.

On voit pourtant qu’une bonne paramétrisation de l’erreur modèle (du moins de ses principales
directions pour les filtres de rang réduit) est essentielle si l’on veut garantir l’optimalité du filtre
pour détecter les directions de la croissance d’erreur. Cela sera d’autant plus critique pour un modèle
côtier haute-résolution, où la mutliplication des sources d’erreur modèle et leur complexification rend
celle-ci a priori relativement plus importante que dans des modèles de bassin, où les fluctuations
sont moins fortes autour de l’état analysé pendant les phases de prévision, et où l’on peut donc
faire reposer tout le poids de l’erreur sur celui de l’analyse. On se basera ici sur des méthodes de
Monte Carlo (présentées au chapitre 6) pour estimer Q, ce qui est une technique assez répandue
(cf par exemple Auclair et al. 2003), et qui a conduit en particulier au développement du filtre de
Kalman d’ensemble (cf chapitre 6). A partir du moment où l’on ne fait plus dépendre Q de tk,
son estimation avant l’expérience d’assimilation (ou du moins avant d’avoir estimé les matrices de
covariances d’erreur d’estimation) est justifiée par le fait que l’on suppose dans la théorie du filtre
de Kalman que l’erreur modèle est indépendante des autres erreurs générées pendant l’application
du filtre.

Pour l’évaluation de l’impact direct qu’aura l’estimation de Q, on utilisera une simplification du
schéma du filtre de Kalman pour laquelle l’erreur d’analyse est négligeable devant l’erreur modèle et
donc on se placera dans le cas d’un filtre à erreur fixe B pour lequel le comportement asymptotique

23On aura une idée des sources d’erreurs sur lesquelles on a effectivement un certain contrôle à travers les réglages
exposés aux chapitre 3 et 4.
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de Pf sera associé à un comportement asymptotique de Q. L’approximation de la deuxième équation
de (5.46) par (5.52) deviendra

P
f
i+1 = Q (5.69)

ce qui correspond à un schéma d’assimilation similaire à celui qu’ont utilisé Oke et al. 2002 ou
Kurapov et al. 2005.

5.3 Méthode des représenteurs

Il est important de pouvoir comprendre et anticiper les effets de l’application des systèmes déri-
vés du filtre de Kalman sur modèle particulier, et tout particulièrement ceux de la paramétrisation
des matrices de covariances d’erreur dont on vient de voir le problème de l’estimation. Pour cela, la
caractérisation des structures de covariance d’erreur utilisées lors de l’analyse est utile et est facilitée
par l’utilisation des représenteurs (Echevin et al. 2000). La définition des représenteurs utilisée dans
cette thèse n’est pas exactement la définition standard introduite par Bennett 1992 pour laquelle
les représenteurs sont des fonctions de l’espace et du temps : Bennett et al. 1993 introduisent ainsi
les représenteurs pour diminuer le coût de calcul de la minimisation de la fonction de coût en as-
similation variationnelle, en réduisant le nombre de degrés de liberté de l’optimisation au nombre
d’observations disponibles. On utilise donc la définition de Echevin et al. 2000 et nos représenteurs
peuvent être considérés comme des instantanés de représenteurs de Bennett. En reprenant les équa-
tions de (5.47), on voit que la correction du filtre de Kalman lors d’une étape d’analyse peut s’écrire
(en supprimant les indiçages temporels) :

xa = xf + xc (5.70)

où xc est une combinaison linéaire des colonnes de la matrice PfHT . xc est donc une combinai-
son linéaire de l’ensemble des vecteurs {PfHT

scal} où Hscal est l’opérateur d’observation associé à
l’observation scalaire yscal assimilée pendant la phase d’analyse (yscal est une composante de y).
Dans le cas particulier où pendant la phase d’analyse, seul l’observation scalaire yscal est assimilée
(si y = yscal et H = Hscal, R étant alors un scalaire), xc est proportionnel à PfHT . Ainsi, en
reprenant les équations de (5.47) on obtient :

xc = λr où λ =
y − Hxf

1 + R
HPf HT

(5.71)

et

r = (PfHT )/(HPfHT ) (5.72)

En particulier, si y − Hxf = 1 et R = 0, xc = r. r est appelé ici le représenteur associé à
l’observation scalaire y, et il donne donc la correction exacte opérée avec un filtre de Kalman à
partir d’une innovation unitaire sur y, avec une erreur d’observation nulle. Dans le cas général
de l’assimilation d’un ensemble d’observations scalaires, la correction réalisée est une combinaison
linéaire des représenteurs associés à ces observations.

Si le représenteur est associé avec une variable d’état xi directement observée (en notant x =

(x1, x2, ...xm)), alors r = (r1, r2, ...rm), où rj =
cov(xj ,xi)

σ2(xi)
. La structure des représenteurs est donc
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proche de celle des corrélations entre l’erreur sur xi et les erreurs sur les autres variables du système
xj

24.
Les représenteurs, en plus de fournir une information comparable à celle des calculs de corré-

lations pour l’exploration de la structure des matrices de covariance d’erreur, permettent donc de
caractériser l’influence exacte des observations sur l’état du modèle à travers l’emploi de l’assimila-
tion de données. Dans nos études à venir (en III), en adoptant l’hypothèse (5.69), (5.72) devient

r = (QHT )/(HQHT ) (5.73)

La structure spatiale des représenteurs va donc permettre l’étude des estimations de l’erreur modèle
qui vont être réalisées.

5.4 Conclusion : importance de l’estimation des erreurs

On a décrit les principes fondamentaux des schémas dérivés du filtre de Kalman, dans leur ap-
plication à l’océanographie, en soulignant le problème de l’estimation des statistiques d’erreurs pour
leur paramétrisation. On a vu que pendant les étapes de prévisions, un grand nombre d’hypothèses
et d’approximations sont nécessaires à cette application, du fait du problème de l’estimation des
erreurs de prévisions. Que l’on travaille avec des schémas où la matrice de covariance d’erreur de
prévision est stationnaire ou non, une bonne prescription de sa composante liée à l’erreur modèle
est capitale pour le bon fonctionnement théorique du filtre. Les approches généralement mises en
oeuvre dans le filtre SEEK pour estimer l’erreur modèle, comme celle du facteur d’oubli, semblent
particulièrement mal adaptées à la caractérisation des erreurs dans un modèle régional en zone
côtière, et tout particulièrement à celles qui sont liées aux forçages atmosphériques et aux frontières
ouvertes, auxquelles on s’intéresse tout particulièrement dans cette thèse.

On a donc établi en fin de section 5.2.3 une démarche pour estimer de façon adaptée de cette
composante. Cette démarche repose sur l’usage des méthodes d’ensemble introduites au chapitre
6 et est à la base de nos études menées aux chapitres 8 et 9. L’interprétation des résultats de ces
études passera par l’emploi des représenteurs introduits en section 5.3 et par l’hypothèse de l’usage
d’un schéma d’assimilation stationnaire, que l’on mettra en oeuvre au chapitre 10.

24On notera que suivant l’équation (5.72), la composante d’un représenteur rj est sans dimension si xi et xj ont
la même unité physique ; dans le cas contraire, l’unité physique de la composante rj est l’unité de xj divisée par
l’unité de xi. Par exemple, si un représenteur associé avec une innovation de SSH est calculé, l’unité d’une de ses
composantes de vitesse est s−1



134 CHAPITRE 5. LE FILTRE DE KALMAN



Chapitre 6

Estimation des statistiques d’erreur par

une méthode d’ensemble

On a vu au chapitre 5 que notre étude sur l’erreur modèle discutée dans les chapitres 8 et 9
s’appuierait sur l’emploi de méthodes de Monte Carlo, dont on présente ici le principe d’application
et l’utilité pour l’implémentation du filtre de Kalman. Les méthodes de Monte Carlo (c’est à dire
fondées sur l’usage d’échantillonnages aléatoires) ont été introduites en sciences de la Terre à la
fin des années 60 (Press 1968), et sont utilisées pour résoudre des problèmes très variés, dont les
problèmes inverses au sein desquels se place l’assimilation de données.

La prévision d’ensemble, ainsi que l’assimilation de données par méthode d’ensemble (dérivées
des méthodes de Monte Carlo), sont aujourd’hui assez fréquemment utilisées en géophysique. On
retrouve par exemple des systèmes de prévision d’ensemble en météorologie au MSC1 (avec l’EPS,
Ensemble Prediction System), au CEPMMT/ECMWF2 (Molteni et al. 1996), au NCEP3 (on trouve
une comparaison de ces trois derniers systèmes dans Buizza et al. 2005) ou à Météo France (basé
sur le modèle Arpège). L’aspect “chaotique” de la dynamique océanique ou atmosphérique rend
l’idée de prévision déterministe quelque peu inadaptée, malgré la prise en compte, dans les systèmes
d’assimilation de données, d’une erreur sur les prévisions. Son traitement à travers l’emploi de la
prévision par méthodes d’ensemble paraît plus approprié. Les méthodes d’ensemble permettent en
particulier de déceler des situations marginales extrêmes.

L’usage tout particulier des méthodes de Monte Carlo pour paramétrer les erreurs des filtres de
Kalman en océanographie culmine avec le développement du filtre de Kalman d’Ensemble (Ensemble
Kalman filtrer EnKF, introduit par Evensen 1994 pour un modèle d’océan quasi-géostrophique).
La description qu’on en donne illustre ce en quoi consiste la prédiction dynamique stochastique.
L’usage des méthodes de Monte Carlo dans le filtre de Kalman étendu permet d’une part de réduire
les coûts de calculs (notamment ceux de la deuxième équation de (5.46) du chapitre 5 : en ce sens
c’est une alternative, bien qu’elle s’avère plus coûteuse, à la réduction d’ordre déjà envisagée avec
un filtre dit “déterministe” comme le SEEK) ; il permet d’autre part d’estimer de façon plus réaliste
la structure des erreurs initiales et des erreurs modèles, supposées connues lors de l’application du
filtre de Kalman, et d’éviter certains problèmes qui se posent lorsque l’on néglige des moments des
erreurs d’ordre strictement supérieurs à 2. Les questions de compatibilité entre réinitialisations et
conditions aux frontières ouvertes dans les modèles régionaux sont également en principe mieux

1Meteorological Service of Canada.
2Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques à Moyen Terme/European Centre for Medium-Range Wea-

ther Forecasts.
3National Centers for Environmental Prediction.
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gérées par les méthodes de Monte Carlo.
Dans cette thèse, les méthodes d’ensemble seront utilisées pour réaliser des estimations de l’erreur

modèle dans un modèle régional côtier comme le nôtre. En section 6.1, on introduit brièvement la
notion de méthode de Monte Carlo pour les problèmes inverses. En section 6.2, on donne l’exemple
de l’algorithme de l’EnKF qui montre l’essentiel de ce que peut être l’application des méthodes de
Monte Carlo à l’assimilation de données. En section 6.3, on montre ce que nous conserverons des
idées de l’EnKF pour l’appliquer à l’estimation des erreurs pour la paramétrisation de filtres de
Kalman déterministes. Enfin, en section 6.4, on reviendra sur l’apport que cette application pourra
représenter pour les systèmes d’assimilation déterministes comme le filtre SEEK.

6.1 Méthodes de Monte Carlo et problèmes inverses

On peut retrouver un historique et une présentation de l’usage des méthodes de Monte Carlo
pour les problèmes inverses en géophysique dans Sambridge et Mosegaard (2002). On en reprend ici
quelques éléments.

Sambridge et Mosegaard (2002) définissent de façon générale les méthodes de Monte Carlo comme
étant “des expériences qui utilisent des nombres aléatoires pour résoudre des problèmes de nature
probabiliste ou déterministe”. Celles-ci ont en effet permis de résoudre, outre certains problèmes ba-
sés sur des phénomènes aléatoires, certains problèmes déterministes comme l’évaluation d’intégrales
multi-dimensionnelles. Leur développement et la théorie statistique associée constituent aujourd’hui
un domaine important de la recherche (Flournay et Tsutakawa, 1989).

Un problème inverse, visant à la déduction d’informations sur un système à partir de données
indirectes, est associé à un certain nombre d’incertitudes : les données sont souvent bruitées, incom-
plètes, et ne permettent de contraindre qu’imparfaitement les variables d’intérêt du système. C’est
particulièrement le cas en géophysique. La prise en compte de ces incertitudes sur les données et
l’extrapolation de celles-ci pour obtenir de l’information sur l’ensemble de l’état du système peut
être réalisée à l’aide des méthodes de Monte Carlo.

Backus et Gilbert (1967) ont établi les fondements de la théorie du problème de l’inversion en
sciences géophysiques : une propriété fondamentale de celle-ci étant la non-unicité de la solution.
Keilis-Borok et Yanovskaya (1967), dans le même temps, introduisent les techniques d’inversion par
les méthodes de Monte Carlo pour la géophysique. L’utilisation des méthodes de Monte Carlo a
alors permis de traiter le problème de la non-unicité de la solution au problème d’inversion.

L’inversion de Monte Carlo (Monte Carlo Inversion, MCI), consiste d’abord à générer un en-
semble d’états modèles possibles (selon une distribution de probabilité connue a priori), puis de les
confronter aux observations pour rejeter ceux qui y sont incompatibles. L’analyse des états restants
permet alors une interprétation des solutions aux problèmes inverses (cf Press, 1970). La MCI a été
critiquée du fait que les états testés ne pouvaient le plus souvent être en nombre suffisant pour être
représentatifs des états possibles.

Les techniques d’inversion linéaire (à l’aide d’inversions de matrices) ont ensuite été à l’origine du
recul, pendant les années 70, de l’usage des techniques d’inversion de Monte Carlo, jugées inefficaces.
La question de l’inversion linéaire a rapidement été liée à celle du calcul du minimum de fonctions
d’écarts du modèle aux observations (le plus souvent fondé sur un critère de moindres carrés).
Dans le cas de modèles proches de la linéarité, le calcul d’optimisation de l’inversion linéaire (avec
notamment l’emploi de la méthode du gradient conjugué), est légitime, mais il devient plus difficile et
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moins légitime dès lors que les non-linéarités du modèle se multiplient, du fait de la multiplicité des
minima des fonctions coût considérées. L’introduction des méthodes de Monte Carlo au problème
d’optimisation a alors été utile dans les années 80 du fait de la robustesse de leur calculs qui évitent
les dérivations, les approximations4...

En particulier, les techniques de Monte Carlo ont permis de résoudre certains problèmes posés
par l’approche Bayesienne (Tarantola et Valette, 1982) et son traitement statistique des problèmes
inverses (appliqué même aux problèmes linéaires). Dans cette approche, le problème inverse est vu
comme la combinaison d’une information a priori sur le modèle avec celle de nouvelles données pour
fournir une information a posteriori qui est la solution au problème : toutes ces informations sont
représentées en termes probabilistes. On retrouve dans cette approche le type de résolution que
l’on opère avec le filtre de Kalman (cf chapitre 5). La connaissance des distributions de probabilité
que suppose cette approche peut être fournie par des méthodes de Monte Carlo alors qu’il est
difficile d’en donner une représentation analytique. C’est dans cette optique que l’on s’intéresse aux
méthodes d’ensemble et à leur application dans cette thèse, et qu’est développé l’EnKF.

Le coût des méthodes de Monte Carlo reste élevé et limite sensiblement leur application à des
problèmes réalistes : mais en comparaison de techniques aussi coûteuses que le filtre de Kalman
(non réduit), elles peuvent être considérées comme relativement abordables.

6.2 Filtre de Kalman d’ensemble

Le filtre de Kalman d’ensemble (Ensemble Kalman Filter EnKF) a été introduit par Evensen
(1994). On va rapprocher la description qu’il en fait5 de notre représentation du filtre de Kalman
donnée au chapitre 5. Ce filtre de Kalman d’ensemble est fondé sur une méthode de Monte Carlo :
la prévision du système dynamique que permet notre modèle d’océan est estimée à partir de l’in-
tégration d’un ensemble d’états de l’océan (qui est supposé contenir toute l’information statistique
sur l’état modèle réel) plutôt qu’à partir de celle du meilleur estimé de l’état modèle réel et de ses
statistiques. Cette intégration est réalisée à l’aide d’équations différentielles stochastiques afin de
prendre en compte l’existence de l’erreur modèle. L’analyse des membres de l’ensemble minimisant
sa variance est réalisée lorsque l’on dispose d’observations du système, et un nouvel ensemble est
alors établi pour la phase de prévision suivante. Cette analyse suit les équations du filtre de Kalman
en utilisant les statistiques d’erreurs issues de l’ensemble, ce qui permet de considérer cette méthode
d’assimilation séquentielle comme une variante des filtres de Kalman étendus de rang réduits6.

Un des principaux défauts du filtre de Kalman étendu indiqués par Evensen 1992, si l’on excepte
le problème des coûts de calculs et de stockage, serait un problème de fermeture lié à la non prise
en compte des moments d’ordre supérieurs à 2 des statistiques d’erreurs (qui ne sont pourtant pas
rigoureusement gaussiennes dans les cas réalistes) lors de l’étape de prévision (cf l’équation (5.46) du
chapitre 5) : de ce fait la croissance de l’erreur n’est pas bornée et son évolution perd une grande part
de son caractère physique. La propagation des erreurs à travers l’évolution d’un ensemble d’états
permet avec l’EnKF de ne pas négliger de moments sur les statistiques d’erreurs lors de la prévision.

4Les méthodes de Monte Carlo pour l’optimisation sous tendent un certains nombres de considérations complexes
et l’on pourra se référer à Mosegaard et Tarantola 1995 et Kirkpatrick et al. 1983. On notera tout particulièrement
l’usages des algorithmes génétiques (cf Gallagher et Sambridge 1994 ; Winter et al. 1995).

5L’EnKF a cependant subi quelques modifications ici prises en compte comme la perturbation des observations
nécessaire à l’estimation correcte des erreurs d’analyse (Burgers et al. 1998).

6Le caractère réduit du filtre étant lié à son application à un ensemble de taille N extrêmement faible par rapport
à n.
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On présente ici la formulation de l’EnKF, de façon simplifiée, en se basant essentiellement sur
ses similarités avec l’EKF :

L’incertitude sur la condition initiale du modèle xt
0 a été précédemment (au chapitre 5) traduite

par le fait que xt
0 est une variable aléatoire de densité donnée : on l’a d’ailleurs supposée gaussienne

de moyenne connue xt
0 et de covariance P0.

L’estimation de x
f
0 = xt

0, comme on l’a vu au chapitre 4, est pourtant loin d’être déterministe,
et, même si elle repose sur des données fixées (climatologie, observations ou sorties d’autres mo-
dèles), on possède en fait un ensemble d’états différents (en fonction des méthodes d’interpolation
utilisées) consistants avec ces données et donc possibles. Aussi, l’incertitude sur la condition initiale
du modèle xt

0 peut être représentée par un ensemble d’état initiaux possibles, ou de points de phase

(à l’instant initial) {xt(i)
0 }i∈[1,N ].

A partir d’un ensemble de points dans l’espace d’état noté {xe(i)}i∈[1,N ], où N est supposé
grand (pour représenter les erreurs sur les estimations de xt dans les modèles d’océans, l’expérience
montrerait que N peut être de l’ordre de 100 à 500, cf Evensen 20037), on peut raisonnablement
estimer n’importe quelle statistique et retrouver une formulation pour la variable aléatoire xe que
cet ensemble échantillonnerait. Ces statistiques sur les ensembles {xe(i)}i∈[1,N ] sont estimées de fa-

çon discrète, et on aura : xe =
∑N

i=1
xe(i)

N et Ce = 1
N−1

∑N
i=1(x

e(i) − xe)(xe(i) − xe)T , où Ce est la
matrice de covariance de xe.

Afin de respecter les conditions d’optimalité du filtre de Kalman8, on spécifie que fxt
0

est une

distribution normale N(xt
0,P0) et la répartition des {xt(i)

0 }i∈[1,N ] doit alors s’y adapter : la méthode

consiste donc à fixer xt
0 et Ct

0 = P0 suivant les données et les statistiques que l’on possède sur la

condition initiale, puis à générer l’ensemble des états initiaux possibles {xt(i)
0 }i∈[1,N ] pour respecter

la caractéristique de distribution normale. Des procédures classiques existent pour générer de tels
ensembles (cf l’annexe de Evensen 1994).

A t0, la meilleure estimation de xt
0 (on suppose qu’on n’a pas d’observation et que y0 est vide)

est x
f
0 = xa

0 = xt
0 et l’incertitude sur cette condition initiale est donnée par Pa

0 = P
f
0 = P0 (la dis-

tribution de l’incertitude étant supposée gaussienne). L’ensemble {xt(i)
0 }i∈[1,N ] peut être considéré

comme l’ensemble des estimations possibles de xt
0 sachant y0, soit l’ensemble des états analysés pos-

sibles {xa(i)
0 }i∈[1,N ], dont la fonction de densité de probabilité est alors N(xa

0,C
a
0) = N(xt

0,C
t
0) =

N(xa
0,P

a
0) d’après ce que l’on vient de dire. L’identification xa

0 = xa
0 et Pa

0 = Ca
0 induit que la

meilleure estimation de xt
0 sachant y0 est ici la moyenne des estimations possibles de xt

0 sachant y0,
et que la covariance de l’ensemble des estimations possibles est celle de l’erreur de l’estimation de
xt

0 par xa
0. Cette identification est naturelle à t0 où l’état moyen et l’état central (dont on donne la

définition ci-dessous) sont confondus : x
a(c)
0 = xa

0, mais la divergence des simulations moyennes et
centrales montre que cela sera moins naturel à tk pour k quelconque : lors d’une étape de prévision

7L’erreur de représentation décroît de façon proportionnelle à 1/
√

N : dans la pratique de l’EnKF et plus géné-
ralement des méthodes d’ensembles pour les modèles océaniques, il est couramment reconnu que la convergence des
statistiques d’erreurs en fonction de la taille des ensembles utilisés est raisonnablement obtenue en O(100).

8Pour l’estimation de minimum de variance, que l’on distingue de la propriété de BLUE, cf la section 5.2.3 du
chapitre 5.
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dans une méthode d’ensemble, la trajectoire de phase associée à l’état initial moyen et au modèle
moyen (si la méthode d’ensemble suppose une perturbation du modèle) est appelée prévision cen-
trale. On généralise ici l’appellation en la donnant à la trajectoire de phase associée à l’état initial
moyen, au modèle moyen, et aux observations moyennes (on verra ce que sous-tend le concept de
modèle et d’observations moyennes) au cours de la répétition des phases de prévision/analyse de
l’EnKF.

De façon récurrente, on définit ainsi les phases de prévision et d’analyse de l’EnKF :

Prévision

Entre tk−1 et tk, on étudie l’évolution des trajectoires de phase à partir des états {xa(i)
k−1}i∈[1,N ]

et d’une application du modèle qui prend en compte l’existence de l’erreur modèle, pour obtenir
l’ensemble des estimations possibles de xt

k sachant y0:k−1, c’est à dire l’ensemble des états prédits

possibles {xf(i)
k }i∈[1,N ]. Cet ensemble a pour moyenne et covariance x

f
k et C

f
k et on le suppose

théoriquement de distribution gaussienne en fin de phase de prévision pour l’application de la
théorie du filtre de Kalman, même si en pratique il ne suit pas une telle distribution.

L’application du modèle s’écrit ∀i ∈ [1,N ] (cf l’équation (5.46) du chapitre 5) :

x
f(i)
k = mi

k(x
a(i)
k−1) (6.1)

où le modèle mi
k est obtenu par une perturbation du modèle mk, cette perturbation étant différente

pour chaque i mais de nature similaire, afin de simuler le comportement de l’erreur modèle ηk

(supposée de moyenne nulle et de covariance Qk). On aura par exemple recours à la perturbation
des forçages atmosphériques lorsque l’on supposera que l’erreur modèle vient essentiellement de leur
mauvaise paramétrisation (cf chapitre 8).

P
f
k est la covariance de l’erreur ǫfk entre x

f
k , le meilleur estimé de xt

k sachant y0:k−1 (cf l’équation
(5.13) du chapitre 5) et xt

k : on ne peut calculer rigoureusement P
f
k selon cette définition à l’aide

de l’ensemble {xf(i)
k }i∈[1,N ] (comme le voudrait le principe de l’estimation des erreurs à partir des

ensembles, principe inhérent à l’EnKF), et on va alors supposer que cette covariance est donnée par
la covariance de l’erreur entre les états estimés possibles de xt

k sachant y0:k−1 (les {xf(i)
k }i∈[1,N ]) et

x
f
k soit :

P
f
k ≃ 1

N − 1

N
∑

i=1

[(x
f(i)
k − x

f
k) − (x

f(i)
k − x

f
k)][(x

f(i)
k − x

f
k) − (x

f(i)
k − x

f
k)]T (6.2)

ce qui donne

P
f
k ≃ 1

N − 1

N
∑

i=1

[x
f(i)
k − x

f
k ][x

f(i)
k − x

f
k ]T (6.3)

et donc P
f
k = C

f
k.

Il est cependant important de noter ici que les méthodes d’ensemble que l’on développe dans
cette thèse ne reposent pas, comme l’EnKF, sur l’emploi d’un unique ensemble d’estimation, mais
de plusieurs “sous-ensembles” d’estimation (cf les chapitres 8 et 9). Chaque “sous-ensemble” d’esti-
mation possède son propre meilleur estimé, mais les covariances d’erreurs sont calculées avec tous
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les éléments de l’ensemble général que forme l’union de ces “sous-ensembles”. On ne peut alors plus
simplifier (6.2) en (6.3) puisque le terme x

f
k n’est plus constant dans cette expression.

L’erreur ǫfk est supposée de moyenne nulle et de distribution gaussienne, c’est pourquoi il paraît

naturel de choisir le meilleur estimé de xt
k sachant y0:k−1 comme étant l’état moyen x

f
k = x

f
k . C’est

ce qui est fait dans l’EnKF.
On note x

f(c)
k la prévision centrale. Elle est obtenue par intégration avec le modèle moyen (non

perturbé) de l’état analysé central xa(c)
k−1 : xc(i)

k = mk(x
a(i)
k−1). Cette prévision centrale, du fait des non-

linéarités du modèle et de la prise en compte des erreurs modèle de façon non-linéaire, s’écarte de
la moyenne des prévisions. Il aurait été possible de considérer que x

f
k = x

f(c)
k , puisque la simulation

centrale donne la trajectoire de phase qui suit l’évolution du meilleur estimé de xt
k pour l’EKF 9. La

question est importante sur le plan calculatoire dans le cas d’expériences d’ensemble comme celles
de cette thèse, mais pas pour l’EnKF, car du choix du meilleur estimé dépendra le calcul de P

f
k si

l’on considère un ensemble d’erreurs issues de plusieurs “sous-ensembles” d’estimation.

Bien qu’Evensen 1994 fasse le choix x
f
k = x

f
k pour la raison évoquée précédemment (liée à

l’hypothèse selon laquelle ǫfk a une moyenne nulle), il souligne que le choix de la moyenne pour la
meilleure estimation en sortie d’une étape de prévision peut mener à des résultats non physiques
(par exemple si la moyenne est représentative d’une situation instable au milieu de deux solutions
stables : cette situation est liée à la non normalité des distributions et l’on n’est pas sensé la
rencontrer théoriquement 10). Le calcul de la trajectoire de phase associée à la simulation centrale
est donc inutile et n’est pas réalisé dans l’EnKF (on peut cependant retrouver dans cet algorithme
une trajectoire de phase associée à l’état initial moyen, mais celle-ci connaîtra une perturbation
du modèle pendant les prévisions et une perturbation des observations pour l’analyse, ce qui la
démarquera de la simulation centrale).

Analyse

A tk, l’analyse prend en compte les observations yk et l’erreur d’observation ǫok (supposée de
moyenne nulle et de covariance Rk) sous la forme de pseudo-observations11 ∀i ∈ [1,N ] :

yi
k = yk + ǫ

o(i)
k (6.4)

où {ǫo(i)k }i∈[1,N ] est de densité N(0,Rk).

L’analyse consiste alors à calculer à partir de {xf(i)
k }i∈[1,N ], l’ensemble des estimations possibles

de xt
k sachant y0:k, c’est à dire l’ensemble {xa(i)

k }i∈[1,N ].
L’analyse suit les équations de l’EKF (équations (5.47) du chapitre 5) appliquées à chaque état

de l’ensemble (le gain gardant la même formulation).
∀i ∈ [1, N ] :

x
a(i)
k = x

f(i)
k + Kk(y

i
k − x

f(i)
k ) (6.5)

9Par similarité des formules d’évolution, mais l’application différente des calculs de matrices de covariances d’erreur
entre l’EKF et l’EnKF rend en pratique ces évolutions différentes.

10Ce problème a déjà été mentionné pour l’estimation en sortie d’analyse au chapitre 5. Il apparaît maintenant
pour l’estimation en sortie d’une étape de prévision.

11La perturbation des observations permet de faire en sorte que l’EnKF tienne entièrement compte de l’erreur
d’observation : son principe repose effectivement sur l’échantillonnage de tous les termes stochastiques introduits
dans la formulation du filtre de Kalman. On peut vérifier qu’en ne tenant compte de l’erreur d’observation que dans
la formulation du gain, la correction opérée donnera en sortie une estimation trop optimiste de l’erreur d’analyse.



6.2. FILTRE DE KALMAN D’ENSEMBLE 141

avec

Kk = P
f
kH

T
k [HkP

f
kH

T
k + Rk]

−1 (6.6)

Le meilleur estimé xa
k de xt

k sachant y0:k est supposé dans l’EnKF être x
f
a . Sans reprendre la

discussion précédente, on notera qu’il aurait pu être considéré comme l’état analysé à partir de la
prévision centrale et de l’observation moyenne yk, soit l’état analysé central : x

a(c)
k

12.
On voit en moyennant les équations 6.5 que le meilleur estimé vérifie bien :

xa
k = x

f
k + Kk(yk − x

f
k) (6.7)

L’EnKF est donc bien réglé pour que l’analyse de la meilleure estimation soit la même qu’avec
l’EKF.

De plus, en calculant de façon similaire à P
f
k la matrice de covariance Pa

k selon :

Pa
k ≃ 1

N − 1

N
∑

i=1

[xa(i) − xa
k][x

a(i) − xa
k]

T (6.8)

on retrouve théoriquement bien (sans pour autant avoir à appliquer cette équation) :

Pa
k = [I − KkHk]P

f
k (6.9)

En réalité l’algorithme de l’EnKF se passe du calcul de x
f
a et la prévision gagne en intérêt à

considérer l’ensemble des estimations possibles et non la seule meilleure estimation, du fait de que
les distributions de l’ensemble puissent être fortement non gaussiennes, et qu’il existe alors certaines
trajectoires dont le comportement est marginal.

Filtres de Kalman déterministes et EnKF

L’EnKF permet de ne pas avoir à linéariser les équations du modèle comme l’EKF et ses mé-
thodes dérivées (par exemple le SEEK dans la version qui en a été introduite par Pham et al.
199813), mais il nécessite cependant la linéarisation des opérateurs d’observation14.

La formulation de la prévision dans ces deux types de filtre diffère quelque peu théoriquement
car on ne retrouve pas avec l’EnKF des équations comme les équations (5.46) du chapitre 5. On a
explicitement ici :

x
f
k = mi

k(x
a(i)
k−1) (6.10)

ce qui ne peut être compatible avec la première équation de (5.46) qu’en supposant mk linéaire, et
l’indépendance entre les {xa(i)

k−1} et les perturbations apportées au modèle. La prise en compte des
non-linéarités du modèle est encore plus flagrante avec l’EnKF pour la prévision de la covariance
d’erreur (dont on ne peut aisément donner une forme comparable à la deuxième équation du système
(5.46) du chapitre 5).

12x
a(c)
k = x

f(c)
k + Kk(yk − x

f(c)
k ).

13Le calcul du modèle linéarisé dans le SEEK ne repose plus sur cette linéarisation des équations, mais sur un
traitement d’interpolation beaucoup moins coûteux et qui permet d’éviter le problème de fermeture précédemment
introduit.

14Pour cette linéarisation normalement réalisée autour du meilleur estimé à l’issue de l’étape de prévision, le choix
des meilleurs estimés comme étant ceux de la simulation moyenne et non ceux de la simulation centrale a toute son
importance.
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Théoriquement le coût de calcul peut être comparable entre les deux méthodes pour la phase de
prévision, dans la mesure où l’intégration de N trajectoires de phase est comparable à l’application
du modèle à une matrice de rang r (si l’on excepte le fait que cette application est le plus souvent
réalisée avec un modèle linéarisé). Lors de l’analyse, N corrections sont demandées par l’EnKF
alors que les méthodes déterministes n’en demandent qu’une (les deux méthodes peuvent diverger
sensiblement en pratique sur le calcul préalable du gain). r et N sont souvent du même ordre mais
la robustesse des méthodes exige en général des valeurs de N plus importantes que celles de r. Ce
que l’EnKF apporte donc au niveau théorique par rapport aux filtres déterministes de rang réduits,
il le perd en coût de calcul.

C’est pourquoi il est intéressant de constater que les calculs d’un filtre de Kalman réduit dé-
terministe comme le SEEK et ceux de l’EnKF peuvent s’imbriquer du fait que les schémas qu’ils
sous-tendent ont une formulation similaire : une étape de prévision réalisée selon l’EnKF pour-
rait être accompagnée d’une analyse semblable à celle du filtre SEEK car on peut interchanger la
représentation des états estimés et de l’erreur d’estimation de chacune des méthodes.

6.3 Estimation des erreurs par des méthodes d’ensemble

En parallèle du développement de filtres de Kalman d’Ensemble et d’autres filtres stochastiques
(cf par exemple Pham 2001), l’usage d’expériences de Monte Carlo pour l’estimation des erreurs,
et plus particulièrement des erreurs modèle, s’est largement répandu (Auclair et al. 2003, Lamou-
roux 2006) en suivant le concept de perturbation introduit en équation (6.1). De telles estimations
permettent la prescription des matrices de covariances d’erreurs modèle Q pour les schémas d’assi-
milation déterministes dont le problème a été présenté en section 5.2.3 du chapitre 5. Le principe
de telles estimations est de faire des hypothèses sur la nature et surtout les sources de l’erreur ηk

(comme l’hypothèse selon laquelle la mauvaise détermination des forçages atmosphériques est la
principale source d’erreur modèle, qui a été souvent adopté : cf Miller et Cane 1989, Kurapov et
al. 2005). Une fois les sources d’erreurs identifiées théoriquement, la perturbation des paramètres
modèles qui y sont liés permet de générer la distribution de l’erreur elle-même : pour cela on analyse
les statistiques de l’ensemble des simulations générées à partir de l’ensemble des paramètres créés
par la perturbation des paramètres utilisés a priori dans le modèle.

Le principe de la perturbation des paramètres liés aux sources de l’erreur modèle est, pour les
méthodes de Monte Carlo, aléatoire, et il doit permettre de reproduire la densité de probabilité
supposée de l’erreur commise en fixant ces paramètres. Dans notre travail, cependant, après avoir
réalisé des hypothèses sur la nature des paramètres liés aux principales sources d’erreur modèle,
que l’on considèrera a priori être les données de forçages aux limites du modèle, les perturbations
que l’on réalisera sur ces paramètres ne seront pas réellement aléatoires. C’est pourquoi, bien que
l’on parlera d’expériences de Monte Carlo pour l’estimation de l’erreur modèle, on réalisera des
expériences d’ensembles fondées sur un échantillonnage en réalité pseudo-aléatoire de l’erreur sur les
paramètres modèles concernés. On ne génèrera d’ailleurs pas des erreurs pour obtenir des paramètres
perturbés, mais inversement on utilisera un ensemble de paramètres supposés perturbés à partir
duquel on pourra calculer l’erreur que la pseudo-perturbation ainsi simulée échantillonnera (ce type
d’expérience pouvant être rapproché des méthodes pour l’évaluation de l’erreur modèle chez Oke et
al. 2002 ou Kurapov et al. 2005).
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6.4 Conclusion : apport des méthodes d’ensemble aux filtres déter-

ministes

On a vu qu’une combinaison des principes de l’EnKF et des filtres déterministes pouvait per-
mettre une meilleure prescription des erreurs modèles dans les filtres déterministes, tout en conser-
vant l’aspect relativement peu coûteux en calculs de ces derniers. Cette combinaison présente un
intérêt particulier pour un filtre déterministe comme le filtre SEEK où l’erreur modèle est géné-
ralement prescrite à l’aide du facteur d’oubli, comme on l’a souligné en section 5.2.3 du chapitre
5. On ne l’avait pourtant pas étudiée pour la paramétrisation du filtre SEEK avant ce travail de
thèse. Dans le contexte de l’assimilation de donnée en zone côtière où l’aspect non-linéaire de la
dynamique océanique est plus important qu’à grande échelle, on a donc concentré notre étude sur
l’apport possible des méthodes d’ensemble à un filtre comme le SEEK, à travers le problème de
l’estimation de l’erreur modèle.

Les estimations que l’on mènera visant à la meilleure paramétrisation des erreurs modèles pour
les filtres de Kalman de rang réduit déterministes, et, on l’a vu au chapitre 5, cette paramétrisa-
tion ne nécessitant que celle des covariances d’erreur, on cherchera avant tout à décrire le moment
d’ordre 2 des statistiques d’erreurs générées par les expériences d’ensemble. Mais l’existence d’une
divergence entre simulations centrales et moyennes et les considérations associées pour les estima-
tions de covariances d’erreur (vu en section 6.2) nous mèneront à nous y intéresser au chapitres 8
et 9.
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Chapitre 7

Un filtre de Kalman de rang réduit pour

un modèle à coordonnée hybride

On a donné certains éléments de formulation du filtre SEEK au chapitre 5. C’est ce schéma
théorique qui est à la base de l’implémentation de l’outil d’assimilation de données que l’on utilisera
au chapitre 10 et pour la paramétrisation duquel les études des chapitres 8 et 9 sont, en pratique,
en grande partie menées : le code SESAM (Testut et al. 2000a). Conçu pour mettre en oeuvre le
filtre SEEK dans les modèles réalistes d’océan, le code SESAM est en fait un système de modules
permettant de gérer séparément et de façon autonome un certain nombre de problèmes liés à l’as-
similation de données, puis d’en structurer les résultats pour mettre en oeuvre de façon complète
l’assimilation de données. C’est cette structure modulaire qui permet ici de gérer d’autant plus faci-
lement le problème de l’estimation des erreurs par des méthodes d’ensemble de façon indépendante
aux autres problèmes de la mise en oeuvre du filtre SEEK stationnaire dans le modèle BB15, puis
d’en combiner les traitements.

Le code SESAM reflète la nécessaire adaptation pratique d’un schéma aussi théorique que le
SEEK à un modèle de circulation particulier. Aucune formulation générale ne peut réellement décrire
de façon précise les opérations fondées sur des considérations technico-physiques que sous-tendent
les opérateurs d’ajustement, en particulier pour un modèle comme HYCOM (où le fonctionnement
de la coordonnée hybride exige des tests et des corrections en pratique pour rétablir certaines
contraintes dynamiques du modèle que l’analyse n’a pas su préserver). Cette adaptation du code
SESAM pour l’application du filtre SEEK au contrôle de modèles HYCOM (cf le rapport TOPAZ,
2003, et Birol et al. 2004) a en grande partie déjà été réalisée à travers son adaptation au modèle
de circulation MICOM (cf Brankart et al. 2003). L’adaptation du code SESAM au modèle MICOM
s’est d’ailleurs elle-même basée sur une mise en oeuvre antérieure du filtre SEEK dans le modèle
MICOM (Brasseur et al., 1999), qui a précédé le développement de cet outil (elle constituait la
première application du filtre SEEK à un modèle aux équations primitives).

On l’a vu, en lui-même le filtre SEEK regroupe d’ailleurs un ensemble d’algorithmes (de “va-
riantes”) dont le point commun est de reposer sur la réduction d’ordre de l’espace d’erreur décrite
en section 5.2.2 du chapitre 5. Il convient donc ici de décrire les options particulières qui définissent
l’algorithme général que l’on utilisera.

La question du choix de l’espace d’estimation posée par l’assimilation de données (cf section
5.2.2 du chapitre 5) concerne évidemment l’estimation des matrices de covariances d’erreurs corres-
pondantes. Aussi, bien qu’elle soit découplée de la mise en oeuvre des algorithmes d’assimilation de
données, notre estimation des erreurs se basera sur les choix de l’espace d’estimation retenus pour
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HYCOM.
Dans la suite, en section 7.1, on présente certains éléments clés de l’adaptation du code SESAM

et de l’algorithme du SEEK au modèle HYCOM, principalement à travers les choix d’espace d’esti-
mation et des options d’applications d’opérateurs d’ajustement qui ont été réalisés avant cette thèse.
En section 7.2, on verra quelles sont les options générales ainsi introduites qui ont été adoptées pour
nos expériences d’assimilation. En section 7.3, on reprendra la question du choix de la coordonnée
verticale pour l’espace d’estimation, avant de souligner en section 7.4 dans quelle mesure nos ré-
sultats doivent permettre de modérer le rôle d’un certains nombre de réglages du filtre SEEK ici
présentés.

7.1 Adaptation du filtre SEEK au modèle HYCOM

La ressemblance de l’espace d’état et du mode de fonctionnement des modèles MICOM et HY-
COM, explique que les développements réalisés pour l’adaptation du filtre SEEK au modèle HYCOM
dans l’équipe MEOM (au LEGI) soient inscrits dans la continuité de ceux du filtre SEEK au mo-
dèle MICOM, et qu’un grand nombre de procédures associées à l’application du filtre SEEK dans
MICOM soient reprises pour son application dans HYCOM.

On décrit essentiellement ici les développements qui ont été réalisés pour cette adaptation, en
premier lieu sur le choix de l’espace d’estimation, puis ceux des opérateurs d’ajustement pour
permettre la transformation des états analysés dans cet espace d’estimation en états analysés dans
l’espace d’état du modèle HYCOM, et pour modifier les corrections réalisées en phase d’analyse
du filtre SEEK pour que les états finalement générés en sortie d’étape d’analyse respectent les
contraintes du modèle HYCOM.

7.1.1 Choix de l’espace d’estimation

Le choix de l’espace d’estimation, s’il peut être lié à la prise en compte d’un nombre plus ou
moins grand de variables physiques pour la réduction du coût des calculs, peut également être plus
fondamentalement lié à un changement de représentation physique de l’ensemble des données du
modèle. Certaines quantités physiques qui ne sont pas forcément décrites par le vecteur d’état du
modèle peuvent en effet être plus adaptées à l’application de l’assimilation de données que celles
du vecteur d’état, en particulier si elles permettent une simplification des opérateurs d’observations
(par exemple les variables dont on a des observations). Dans l’espace d’état du modèle HYCOM, la
complexité de la représentation physique du modèle ne permet pas forcément une prise en compte
simple des observations ou une application aisée des corrections en phases d’analyse (comme on va
le voir dans les différentes sections qui suivent).

Le changement d’espace d’estimation, s’il est fortement non-linéaire, a a priori des conséquences
importantes sur la correction physique qui sera appliquée lors des analyses (la différence des calculs
opérés n’étant pas seulement liée à l’expression dans des espaces différents de corrections en réalité
similaires : des exemples simples peuvent mettre en évidence cette dépendance des corrections à la
représentation physique de l’espace d’estimation). Ce problème est illustré avec le cas possible d’un
changement de coordonnée verticale de l’espace d’estimation pour le modèle HYCOM plus loin, en
section 7.3.

Jusqu’à maintenant, la définition de l’espace d’estimation dans le filtre SEEK pour les modèles
MICOM et HYCOM n’a pas consisté à modifier sensiblement la représentation physique l’espace
d’état de ces modèles, mais essentiellement à sélectionner des variables de cet espace d’état comme
on va le voir maintenant. Elle s’est appuyé sur une division de l’espace d’estimation en sous-espace
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d’estimation, entre lesquels, l’analyse du filtre SEEK s’applique de façon indépendante.

Nature et sélection des variables physiques de l’espace d’estimation

On a vu (cf la fin de la section 2.2.1 du chapitre 2) que les variables d’état du modèle HYCOM
à deux dimensions sont la vitesse barotrope ub = (ub, vb), la pression de fond pb, ou de façon
équivalente sa composante variable, l’anomalie de pression de fond ηp′b, et celles à trois dimensions
sont pour chaque couche du modèle : la vitesse barocline u′ = (u′, v′), les pressions d’interface
baroclines p′, la salinité S et la densité ρ ou de façon équivalente, la température T (la température
étant diagnostiquée à partir de S, ρ et p à l’aide des équations d’état thermodynamiques). De
façon générale, dans l’espace d’estimation, on a considéré la température T (variable dont on a plus
facilement l’observation directe) plutôt que la densité ρ. On peut noter, pour simplifier, le vecteur
d’état

φ = (ub, ηp
′
b, T, S,u

′, p′) (7.1)

De façon générale, l’espace d’estimation utilisé dans le filtre SEEK pour les modèles MICOM
et HYCOM a été défini en supprimant des variables de l’espace d’état que l’on vient de décrire et
en ajoutant la seule donnée d’élévation de surface libre h (cf les sections 2.1.1 et 2.2.1 chapitre 2).
h est liée à (ηp′b, T, S, p

′) par une relation non-linéaire (fondée sur l’équilibre hydrostatique, donnée
en équation (2.15) du chapitre 2) : h = fh(ηp′b, p

′, T, S).
Aux chapitres 3 et 4, on a utilisé la dénomination SSH (Sea Surface Height) comme un équivalent

de h. C’est ce que l’on fera par la suite du fait qu’aucune expérience réaliste ne sera menée dans
cette thèse. Mais la SSH désigne en fait la mesure de hauteur de surface libre, estimée indirectement
à partir des données d’altimétrie satellitaire, par rapport à un ellipsoïde de référence dont on ne
connait pas l’écart avec le géoïde réel (nos hypothèses du chapitre 2, selon lesquelles le géoïde et les
surfaces géopotentielles de la terre sont sphériques, ne sont pas valables hors du cadre du modèle,
pour considérer le cadre réel dans lequel les observations sont réalisées) et donc avec les niveaux
horizontaux de notre modèle, par rapport auxquels h est estimé. Un traitement est donc nécessaire
aux données d’observation en SSH pour qu’elles soient équivalentes à h. La relation entre h et la
SSH observée est liée à la définition d’une moyenne d’élévation de surface h appelée topographie
dynamique moyenne (cf Birol et al. 2004). On suppose que la surface correspondant à la topographie
dynamique moyenne (mesurée par rapport au géoïde) correspond dans l’absolu à la surface moyenne
de la SSH observée, appelée MSSH (mesurée par rapport à l’éllipsoide de référence). Aussi, le calcul
de la MSSH, et la définition de la topographie dynamique moyenne1, permettent d’associer la SSH
observée et h selon : h = SSH −MSSH + h.

On incorpore ainsi assez naturellement la hauteur de surface libre que l’on note abusivement
SSH au vecteur d’estimation, parce que cette variable possède des informations importantes sur
l’état de la circulation du modèle, parce qu’elle est observée indirectement de façon importante et
avec une grande précision et parce que son diagnostic en fonction des autres variables du modèle ne
permet pas d’obtenir une linéarisation simple de l’opérateur d’observation qu’on devrait lui associer

1Les calculs correspondant à cette définition sont fondés sur des estimations physiques diverses plus ou moins
réalistes, à l’aide de modèles inverses, et il a donc été établi un certain nombre de topographies dynamiques moyennes
différentes, dont plusieurs ont été testées pour l’assimilation de SSH dans HYCOM par Birol et al. 2004. La connai-
sance précise du géoïde permettrait d’éviter de définir la topographie dynamique moyenne et est l’objet de missions
satellites comme GRACE (Gravity Field and Steady-State Ocean Circulation Explorer, cf Castruccio 2006).
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si elle n’était pas dans le vecteur d’estimation. L’inclusion de la SSH dépend donc a priori surtout de
l’utilisation ou non d’observations de SSH, mais cela peut également servir à utiliser (par exemple
avec l’usage d’opérateurs d’ajustements comme on va le voir) les corrections de SSH induites par
l’analyse réalisée à l’aide d’autres observations.

Les premières applications du filtre SEEK dans le modèle MICOM (avec Brasseur et al., 1999)
ont été réalisées en assimilant des données de SSH sur une configuration académique de la région
du Gulf Stream (avec un domaine rectangulaire à fond plat, et une discrétisation verticale en 4
couches). Le cadre non-réaliste de ces expériences a conduit à ne pas considérer T et S dans l’espace
d’estimation. C’est pourquoi cet espace d’estimation était finalement caractérisé par le vecteur
d’estimation :

x = (ub, ηp
′
b,u

′, p′, SSH) (7.2)

Par la suite, les expériences d’assimilation de données menées à l’aide de l’outil SESAM dans
une configuration MICOM de l’Atlantique Nord ont utilisé un espace d’estimation dans lequel T et
S étaient pris en compte (cf Brankart et al. 2003).

Cependant, les données barotropes de vitesse ub, et de variation de pression de fond ηp′b, ont été
supprimées de l’espace d’estimation, car il a été en effet supposé que les corrections statistiques qu’on
peut leur apporter risquent de ne pas être en équilibre avec les termes de forçage du mode barotrope
(les tensions de surface, de fond...). Les corrections appliquées au mode barotrope, dont l’échelle de
temps est extrêmement courte en comparaison des fenêtres d’assimilation usuelles, risquent alors
d’être instables et de générer de façon importante des ondes de gravités. On verra également qu’il
n’y a pas eu de développement d’opérateurs d’ajustement modifiant ces données barotropes. Aussi,
seul l’impact (à travers des ajustements indirects) des corrections sur le mode barocline peut alors,
avec de telles considérations, générer une correction des erreurs sur le mode barotrope.

Les vitesses baroclines u′, ou en fait, de façon équivalente, les vitesses totales uh (que l’on peut
diagnostiquer à l’aide de ub), ont également été supprimées de l’espace d’estimation (comme cela a
également été généralement fait avec l’utilisation de SESAM dans le modèle OPA) : on a préféré s’en
remettre aux relations de l’équilibre dynamique géostrophique imposées en sortie d’analyse plutôt
qu’aux estimations statistiques de covariance entre les vitesses et les autres variables de l’espace
d’estimation que l’on pouvait réaliser. Cet équilibre géostrophique peut être imposé directement
à l’aide d’un opérateur d’ajustement (comme cela a d’abord été fait), mais on peut également
supposer que le modèle de lui-même adapte rapidement les vitesses à cet équilibre et ne pas toucher
aux vitesses durant toute la phase d’assimilation de données (ce qui a ensuite été fait, cf plus loin
la section 7.1.2). Du fait de la linéarité des relations géostrophiques, l’usage d’erreurs d’ébauche
calculées sur des sorties de simulation modèle (en équilibre géostrophique) devrait permettre de
calculer des corrections vérifiant l’équilibre géostrophique lors des phases d’analyse si les vitesses
sont incluses dans le vecteur d’estimation, mais l’action des opérateurs d’ajustement sur la structure
thermodynamique de la colonne d’eau (cf plus loin section 7.1.2) romprait ensuite cet équilibre. C’est
une autre raison pour laquelle on a cherché à l’établir en fin d’opération d’ajustement.

La question s’est enfin posée de remplacer dans l’espace d’estimation les pressions d’interface
p′k par les épaisseurs de couches (∆p′)k comme on a tendance à le faire lors de l’application des
opérateurs d’ajustement : cela aurait remplacé les contraintes d’épaisseurs de couches minimales
p′k+1 − p′k > δk par (∆p′)k > δk (cf chapitre 2, section 2.3), mais cette question a été reléguée au
problème de l’opérateur d’ajustement, avec lequel un changement de variable est à nouveau possible.
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Le choix de l’une ou l’autre variable ne change rien à la nature de la covariance d’erreur estimée
sur l’espace d’estimation puisqu’elles sont liées par une relation linéaire. Cependant, la définition
de matrices de covariances d’erreur sur les observations d’épaisseurs de couche ne pourrait conduire
à définir R diagonale (du fait de la dépendance directe des épaisseurs de couches les unes par
rapport aux autres). Cela est plus acceptable pour les observations de profondeurs p′k (les erreurs
sur ces profondeurs sont cependant bien contraintes entre elles à forte amplitude par le respect des
épaisseurs de couche minimales). La distribution de probabilité d’erreur sur les p′k peut d’ailleurs
plus facilement être supposée gaussienne que la distribution de probabilité d’erreur sur les (∆p′)k
du fait des écarts respectifs de leurs moyennes par rapport aux contraintes qu’elles connaissent.

L’espace d’estimation utilisé pour l’assimilation de données dans le modèle MICOM de l’Atlan-
tique Nord a donc d’abord été réduit au vecteur x = (T, S, p′, SSH). L’ensemble des opérateurs
d’ajustement décrits plus loin en section 7.1.2 n’ayant pas tout de suite été développés, l’analyse
d’épaisseurs de couches négatives a conduit à une nouvelle réduction de l’espace d’estimation. Les
seules données assimilées dans le modèle étant alors des données de surface, le nouvel espace a en
fait été réduit aux variables de surface. Les opérateurs d’ajustement permettaient ensuite l’extra-
polation de l’information sur la verticale (en particulier la correction était reproduite à l’identique
dans toute la couche de mélange).

La nécessité de prendre en compte les observations en profondeur (comme des profils de données
(T ,S) transformés en profils (T ,S,p′) sur les niveaux de coordonnée hybride2) a poussé à utiliser
le filtre avec de véritables modes d’erreur en trois dimensions, malgré la confiance limitée en les
covariances calculées à l’aide de la variabilité du modèle (cf section 5.2.2 du chapitre 5 et notamment
l’équation (5.56)). Le développement de certains opérateurs d’ajustement a donc ensuite permis,
pour l’application du filtre SEEK au modèle HYCOM avec la configuration NA3 (rapport TOPAZ,
2003, Birol et al. 2004), d’avoir à nouveau un espace d’estimation caractérisé par le vecteur

x = (T, S, p′, SSH) (7.3)

Cet espace d’estimation a cependant, en réalité, été scindé en différents sous-espaces d’estimation
indépendants pour les étapes d’analyse.

Séparation des sous-espaces d’estimation

On a vu que certaines covariances d’erreur pouvaient être annulées pour prendre en compte la
localité des corrections autour des observations auxquelles elles sont associées (cf section 5.2.2 du
chapitre 5) : plus généralement certaines covariances d’erreurs sont annulées pour rendre indépen-
dantes certaines variables de l’espace d’estimation entre lesquelles on a des difficultés à représenter
la dépendance dans nos estimations de covariance d’erreur (surtout à travers la réduction d’ordre).
Ces difficultés peuvent donc venir de la réduction d’ordre réalisé sur les matrices de covariances
d’erreurs, en particulier pour des variables éloignées, ou du fait que les estimations statistiques des
relations entre variables de natures physiques différentes soient trop contradictoires avec les relations
physiques qu’il peut exister entre ces variables.

Ainsi, pour l’application du filtre SEEK au modèle HYCOM (à la configuration NA3), il a
été choisi de scinder les variables physiques de l’espace d’estimation en plusieurs sous-espaces

2Suivant un algorithme de redistribution des données en coordonnée hybride auquel on fera à nouveau allusion en
début de section 7.3 sans le donner, et qui est utilisé en particulier pour générer des états modèle à partir de données
climatologiques.
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d’estimation. Avec l’assimilation de données de surface (SSH, SST et SSS), l’espace d’estimation
(T, S, p′, SSH) a été divisé en (T, S) et (p′, SSH), les observations de SST et de SSS n’étant sup-
posées permettre de corriger de façon cohérente que les champs T et S, et les observations de SSH
n’étant supposées permettre de corriger de façon cohérente que les champs de SSH et de p′, du
fait de la mauvaise paramétrisation des covariances entre des erreurs sur des variables de ces deux
différents sous-espaces d’estimation dans le filtre SEEK.

Avec l’assimilation supplémentaire de profils verticaux de données sur (T ,S,p′), les pressions p′

et la SSH ont également été découplées pendant la phase d’analyse, divisant l’espace d’estimation
(T, S, p′, SSH) en (T, S), (p′) et (SSH). L’incohérence du diagnostic de SSH que permet la combi-
naison de la donnée que l’on ne modifie pas en analyse de ηp′b et des observations des profils (T ,S,p′),
par rapport aux observations de SSH, explique cette nouvelle division sous-espace d’estimation : les
opérateurs d’ajustements permettent de traiter ce problème d’incohérence sans que celui-ci n’affecte
ainsi les résultats de l’analyse. Les incréments observés ou analysés sur la SSH n’influencent fina-
lement les autres variables qu’à travers l’usage d’opérateurs d’ajustement dans cette configuration
du filtre SEEK pour le modèle HYCOM.

Le filtre SEEK a enfin été utilisé dans HYCOM avec une option de localité dont le concept a déjà
été introduit en section 5.2.2 du chapitre 5. Elle consiste en l’annulation des covariances d’erreur
lorsqu’elles correspondent à des variables situées en des positions trop éloignées. Le principe de
cette option de localité est développé dans Testut 2000b : il est fondé sur la partition horizontale
de l’espace d’estimation en sous-systèmes (usuellement des carrés) et sur la définition de zones
d’influence (isotrope et homogène) centrées sur ces sous-systèmes (horizontalement, usuellement
des carrés de base beaucoup plus grande) : dans les sous-systèmes, on ne prend en compte que les
observations comprises géographiquement sur la verticale des zones d’influence associées, de façon
plus ou moins intense en fonction de leur distance au sous-système 3. Les observations, incluses dans
l’espace d’estimation, pouvant être utilisées dans plusieurs sous-systèmes, il ne s’agit pas réellement
ici de la division de l’espace d’estimation en sous-espaces d’estimation indépendants pour l’analyse.

7.1.2 Opérateurs d’ajustement

On présente ici l’ensemble des opérateurs d’ajustement qui ont été développés pour l’application
du filtre SEEK à MICOM puis à HYCOM, même si certains ne seront pas utilisées pour nos
expériences d’assimilation de données au chapitre 10 : l’illustration de leurs mise en oeuvre permettra
de constater qu’ils peuvent modifier de façon très importante les états analysés. Les études réalisées
aux chapitres 8 et 9 permettant de se donner une idée des corrections que le filtre SEEK aurait
généré sur un espace d’estimation élargi, à l’aide d’une bonne évaluation des covariances d’erreurs
modèles, il est important de pouvoir les comparer à la correction théorique réalisée par les opérations
d’ajustement, en suivant la paramétrisation classique du filtre SEEK.

On considère ici que xa est l’état issu d’une analyse, dans l’espace d’estimation, opérée à partir
d’un état φf du modèle, et φc est l’état déduit de xa par l’application des opérateurs d’ajustement
dans l’espace d’état modèle. Les procédures d’ajustement étant itératives et deux procédures s’ap-
pliquant parfois aux mêmes variables, on notera x̃a les valeurs intermédiaires que peuvent prendre
les vecteurs sur lesquels ont été appliquées une partie de ces procédures dans l’espace d’estimation.

3On ne rentre pas dans le détail de l’algorithme. On notera qu’une telle option peut fausser la lecture des matrices
de covariances d’erreur avant l’application de la localité à travers les formulations classiques qu’on a donné des
représenteurs.
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Ajustement des variables thermodynamiques dans les couches

Une limitation des valeurs analysées de température T a et de salinité Sa est appliquée pour
éviter les risques de perte de réalisme physique que peut provoquer l’assimilation de données du
fait de l’imperfection de ses paramétrages. On définit donc un intervalle de valeurs autorisées pour
T̃ a et S̃a : respectivement [Smin, Smax] et [Tmin, Tmax]. On fixe ici Smin = 10psu, Smax = 39psu,
Tmin = T fusion = 0.066 − 0.057 × S̃a en C̊, et Tmax = 32̊ C. On applique dans l’ordre en chaque
point :

S̃a = max(Sa,min(Smin, Sf ))

S̃a = min(S̃a,max(Smax, Sf ))

T̃ a = max(T a,min(Tmin, T f ))

T̃ a = min(T̃ a,max(Tmax, T f ))

(7.4)

A partir du champ (T̃ a, S̃a), on calcule le champ de densité ρ̃a à l’aide d’équations d’état ther-
modynamiques.

Il s’agit alors d’assurer la stabilité hydrostatique de la colonne par la stricte croissance de ρ̃a

de la surface vers le fond. Pour cela, on corrige les densités ρ̃a
k lorsque ρ̃a

k > ρ̃a
k+1 avec un écart

|ρ̃a
k − ρ̃a

k+1| qui dépasse un seuil de tolérance dont on ne détaille pas ici le calcul (on ramène l’écart
|ρ̃a

k − ρ̃a
k+1| à ce seuil de tolérance que pourra gérer par la suite le modèle HYCOM lui-même). Le

champ ρc est alors obtenu. La salinité S̃a est alors réévaluée en Sc pour que cette modification de la
correction sur la salinité suive en proportion la modification de la correction des densités (suivant

une formule de type : Sc
k = Sf

k + (S̃a
k − Sf

k )
ρc

k−ρf
k

ρ̃a
k
−ρf

k

4.

On recalcule alors T c en fonction de (Sc, ρc) pour vérifier que la diminution des densités n’a
pas été accompagnée d’une baisse de ces températures potentielles. Si c’est le cas (si T c < T̃ a),
alors on fixe T c à T̃ a et on réévalue Sc (à l’aide des équations d’état thermodynamiques) pour que
l’ajustement de la densité soit entièrement répercuté sur Sc.

Ajustement des épaisseurs de couches

Pour assurer le bon fonctionnement de la coordonnée hybride, il est important d’assurer en sortie
d’analyse la conservation des épaisseurs minimales des couches qui correspondent à leurs épaisseurs
lorsqu’elles sont en mode z ou σ. Ces épaisseurs minimales δk des couches sont calculées selon les
formulations données en section 2.3 du chapitre 2. On peut fournir au modèle HYCOM un état
en sortie d’analyse sur lequel toutes les couches n’ont pas forcément des épaisseurs supérieures aux
δk, bien qu’elles doivent rester positives : la gestion des couches en mode hybride ou isopycnal,
entourées de couches de grande épaisseur (hybrides ou isopycnales), ne pose pas de problème pour
le modèle tant qu’elles restent d’épaisseur positive en sortie d’analyse. C’est au sommet de la colonne
d’eau, sur les couches en mode z ou σ, ou sur les couches en mode hybride sous-jacentes, qu’il faut
en revanche assurer qu’on a bien des épaisseurs de couches supérieures aux δk, sans quoi on ne
respectera plus du tout les règles de discrétisation verticale du modèle, ce qui génèrera un grand
nombre de problèmes que celui-ci ne pourra gérer. Ce respect des épaisseurs de couches minimales
au sommet de la colonne d’eau se traduit en fait de façon générale par la condition p′k >

∑k
1 δk.

En analyse on ne touche en fait pas la pression de fond p′kmax
qui doit rester constante. Aussi la

vérification des contraintes de positivité de l’ensemble des couches, assure que notre colonne d’eau

4On ne rentre pas ici dans le détail des véritables calculs qui obéissent à ce principe général.
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respecte bien, par son épaisseur, la bathymétrie du modèle, en sortie de la combinaison de l’analyse
et des opérateurs d’ajustement.

L’application d’une procédure comparable au “grid generator” du modèle HYCOM permet d’as-
surer cette conservation des épaisseurs minimales de couches. La correction opérée sur les épaisseurs
de couches consiste à parcourir la colonne d’eau de la surface vers le fond puis du fond vers la surface.
Lors de la descente, si une interface inférieure de couche vérifie p′k <

∑k
1 δk ou que l’épaisseur de

couche correspondante vérifie (∆p̃′)ak < 0 on change l’épaisseur de la couche en (∆p̃′)ak = δk, en rejet-
tant les variations d’épaisseur de couche à la couche suivante : (∆p̃′)ak+1 = (∆p′)ak+1 +((∆p′)ak − δk).
Lors de la remontée (nécessaire pour être sûr que les couches du fond ne sont pas négatives mais au
moins d’épaisseur nulle, et que la hauteur de colonne d’eau en pression barocline est ainsi conservée),
il est possible d’augmenter les épaisseurs de couches en amincissant les couches supérieures.

Ces épaissements accompagnés d’amincissements de couches voisines ne sont pas ici supposés
être des échanges de masse d’eau comme pour le fonctionnement de la coordonnée hybride vu en
section 2.3 du chapitre 2. Aussi ils n’entraînent pas de calculs de variation sur les variables thermo-
dynamiques des couches.

Le traitement des informations observées ou analysées (à partir d’autres observations) de SSH
(qu’on appellera de façon générale la SSH analysée SSHa) concerne également l’ajustement des
épaisseurs de couches. Comme on l’a déjà introduit, l’analyse de données en (T ,S,p′) peut mener à
une incompatibilité entre l’élévation de surface h = fh(ηp′b, p

′, T, S) et l’élévation de surface induite
par SSHa. C’est pourquoi les corrections opérées à partir de la SSH analysée SSHa obéissent au
principe suivant : la moyenne horizontale de SSH doit être contrôlée par le champ (T ,S,p′) analysé,
et les variations locales de SSH autour de cette moyenne doivent ensuite être contrôlées par le champ
SSHa et répercutées sur le champ p′ (cf Birol et al. 2004 : ce traitement a été développé dans le
cadre de l’étude de la sensibilité de l’assimilation de données de surface, en particulier de données
de SSH, et de profils verticaux, à l’estimation de la topographie dynamique moyenne).

Ainsi on fait en sorte que la moyenne horizontale de la SSH analysée soit la même que la
moyenne horizontale de la SSH diagnostiquée à partir de l’état x̃a sur lequel on a appliqué les
autres opérateurs d’ajustement. Cela s’obtient en calculant ˜SSH

a
= SSHa −∆SSH où ∆SSH est

la moyenne horizontale de ∆SSH = SSHa − fh((∆p̃′)a, ρc, ηp′b).
L’algorithme de “montée descente” des couches, repris sur la méthode de Cooper et Haines, 1996,

permet d’ajuster alors aux données ˜SSH
a

celles des épaisseurs de couche (∆p̃′)a 5. Le but de cet
algorithme est en fait d’annuler tout simplement ∆ ˜SSH = ˜SSH

a −fh((∆p̃
′)a, ρc, ηp′b) en modifiant

les (∆p̃′)a. La méthode fonctionne suivant un raisonnement simple :
- S’il faut contracter la colonne d’eau, on remonte la position des interfaces de couches pour

faire augmenter la densité de façon générale dans la colonne d’eau (comme si l’on déplaçait de
façon adiabatique des masses d’eau de la surface au fond). Les calculs de déplacements de couche
sont cependant complexes. On ne déplace pas certaines interfaces du fait des contraintes sur la
position de ces interfaces. La méthode est en fait pratique et itérative. Il est important de noter
que le déplacement vertical des interfaces est le même sur toutes les interfaces que l’on a jugées
déplaçables.

- S’il faut dilater la colonne d’eau, de la même façon on descend la position des interfaces de
couche, en conservant une structure voulue par la coordonnée hybride, pour diminuer de façon géné-
rale la densité dans la colonne d’eau (comme si l’on remontait de façon adiabatique des masses d’eau

5C’est plus en réalité un algorithme d’assimilation qu’un opérateur d’ajustement et l’emploi qui en a été fait,
combiné avec l’usage d’un espace d’estimation réduit aux variables de surface, a faussé le caractère multi-varié en 3
dimensions de l’analyse SEEK.
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du fond à la surface). De façon itérative à nouveau, on fait l’estimation des interfaces déplaçables
pour respecter les contraintes sur les profondeurs d’interfaces, et on les déplace de façon uniforme
sur la verticale.

Ajustement des vitesses

Comme on l’a dit, les vitesses peuvent a priori ne pas être retouchées après l’analyse puisqu’on
suppose que le modèle rétablira très vite de lui-même les équilibres géostrophiques que l’analyse
aurait pu rompre. Un opérateur d’ajustement géostrophique des vitesses a cependant été développé.

7.2 Réglages du filtre SEEK retenus pour l’assimilation de données

dans BB15

Quelle que soit l’origine de l’estimation des erreurs pour le SEEK et la sélection réalisée sur
les principales EOFs de celles-ci, SESAM permet leur emploi suivant les variantes stationnaire, fixe
ou évolutives que l’on a présenté en section 5.2.2 du chapitre 5. On se servira de sa variante sta-
tionnaire6 pour mener des expériences d’assimilation de données au chapitre 10. Les estimations
d’erreur présentées aux chapitres 8 et 9 s’inscriront cependant dans le cadre de la paramétrisation
de l’erreur modèle dans le filtre SEEK quelles que soient ses variantes, et de façon plus large dans
les filtres d’assimilation séquentiels déterministes.

Aussi, l’espace d’estimation dans lequel seront réalisés les calculs de matrices de covariances
d’erreur des chapitres 8 et 9 sera élargi à l’ensemble du vecteur d’état augmenté du champ de
SSH (et dans lequel on aura supprimé ηp′b pour éviter la redondance des informations du fait de la
présence de la SSH) :

x = (ub, T, S,u
′, p′, SSH) (7.5)

Du fait que certains systèmes d’assimilation mis en place sur le modèle HYCOM travaillent avec
un espace d’estimation de coordonnée verticale z, par projection des données sur des niveaux z
fixés (cf Cummings 2005 et la section 7.3 suivante), ces calculs seront également réalisés dans un tel
espace d’estimation avec l’ensemble des variables d’état augmenté du champ de SSH.

La réinsertion des vitesses barotropes et baroclines dans l’espace d’estimation permettra de voir
aux chapitres 8 et 9 ce que peut apporter l’assimilation de ces données à travers l’étude des repré-
senteurs associés. Il peut être en effet a priori intéressant de prendre en compte les vitesses dans
l’espace d’estimation dans notre cas de modèle côtier, dans la mesure où les observations de vitesses
de surface peuvent être nombreuses et peuvent apporter de l’information utile près des côtes (ce
qui n’est pas le cas pour les configurations de bassin qui ont été considérées pour l’usage du filtre
SEEK dans les modèles MICOM et HYCOM avant cette thèse).

Cependant, pour les expériences d’assimilation réalisées au chapitre 10, on reprendra l’espace
d’estimation plus classique donné dans l’équation (7.3), en supprimant la SSH puisqu’on n’assimilera
pas de données de SSH (on assimilera seulement des données de SST), pour se placer dans la
continuité des travaux réalisés jusqu’à maintenant avec le filtre SEEK :

6Ce qui par la même occasion mène à ne pas employer les options d’adaptativité de l’erreur d’ébauche Pf au
diagnostique des erreurs et des innovations aux étapes d’analyse précédentes, permettant a priori une meilleure
estimation de Pf , développées par Brasseur et al., 1999.
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x = (T, S, p′) (7.6)

Cela permettra de comparer les résultats que l’on obtiendra avec une paramétrisation du filtre
SEEK à l’aide des estimations de covariances d’erreurs modèles présentées au chapitre 8 et ceux
que l’on a avec une paramétrisation classique, par le seul changement de la prescription de l’erreur
d’ébauche. Ces expériences seront menées en scindant ou non l’espace d’estimation en sous-espaces
d’estimations (T, S) et (p′) de même qu’avec ou sans l’utilisation de l’option de localité, pour
souligner la cohérence des covariances d’erreur estimées au chapitre 8, même après l’application de
la réduction d’ordre sur les matrices de covariance d’erreur correspondantes.

Enfin, on appliquera dans ces expériences les opérateurs d’ajustements concernant les variables
de l’espace d’estimation sélectionnées, à savoir l’ajustement des variables thermodynamiques dans les
couches et l’ajustement des épaisseurs de couches relatif à la vérification des contraintes d’épaisseurs
de couches minimales. On supposera que le modèle ajuste de lui-même rapidement les champs de
vitesses aux corrections opérées sur (T, S, p′).

On notera que l’on utilisera pour les expériences d’assimilation des matrices de covariances d’er-
reur dont le calcul a été réalisé sur un espace d’estimation plus grand que celui de l’analyse : les
variations de la taille de l’espace d’estimation ne sont pas sans jouer sur les résultats de la réduction
d’ordre qui sera effectuée pour le filtre SEEK, mais cela n’a pas de conséquences trop importantes
(la calibration des différentes quantités physiques pour cette réduction d’ordre, nécessairement sub-
jective, ayant un rôle similaire sur le résultat de cette réduction d’ordre, cf section 5.2.2 du chapitre
5).

La paramétrisation de l’erreur modèle R, pour les expériences d’assimilation, sera celle d’une
matrice diagonale constante, ce qui caractérise la paramétrisation traditionnelle qui a été employée
pour l’application du filtre SEEK au modèle HYCOM.

Les options de lissage temporel de l’application de la correction analysée par le filtre SEEK (cf
le développement avec le SEEK de l’IAU, Incremental Analysis Update, Ourmières et al. 2006)
ne peuvent être développées aisément dans HYCOM du fait du fonctionnement pratique de la
coordonnée verticale de ce modèle 7. Les corrections appliquées dans HYCOM à l’aide du filtre
SEEK ont donc toujours été instantanées (ce qui est responsable de la discontinuité des sorties des
simulations avec assimilation de données, problématique pour les emboîtements de modèles comme
on l’a évoqué au chapitre 3 où l’utilisation de simulations sur NA3 avec assimilation de données
pour forcer les modèles du Golfe de Gascogne a été rejetée), et elles le seront pour les expériences
présentées au chapitre 10.

7.3 Choix de la coordonnée verticale pour l’espace d’estimation

Lors de la mise en place de l’assimilation de données dans le modèle HYCOM, si les étapes
de prévision, nécessitant l’intégration du modèle, sont forcément réalisées avec l’emploi de la co-
ordonnée hybride, les sorties du modèle peuvent être interpolées verticalement sur des niveaux z
géopotentiels, afin d’en avoir une représentation plus classique pour les étapes d’analyse8. Cela sup-

7On peut noter cependant qu’il existe un développement actuel d’une méthode IAU pour l’assimilation de données
dans le modèle HYCOM (au NRL, Naval Research Laboratory), fondée sur la relaxation des données du modèle vers
l’état analysé.

8Cf les chapitres 2, 3 et 4 : on avait introduit le fait que l’espace de projection pour la mise en oeuvre du modèle
et l’espace de projection pour les diagnostics sur ses sorties pouvaient être différents, et on a donné des diagnostics
des sorties du modèle HYCOM à l’aide de projections sur des sections horizontales des données.
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pose que les opérateurs d’ajustement utilisés en sortie d’analyse retransforment le vecteur d’état
de cet espace d’estimation en coordonnée z en vecteur d’état pour la coordonnée hybride : des
algorithmes permettant cette redistribution des données sur la coordonnée hybride existent (on en
a sous-tendu l’existence au chapitre 4 puisqu’on en utilise un pour générer en particulier des états
calculés d’après des données de climatologie : le principe de cet algorithme itératif suit le caractère
relativement pratique du fonctionnement de la coordonnée hybride).

Une telle application de l’assimilation de données dans HYCOM avec un changement de coor-
donnée verticale pour les phases d’analyses est actuellement celle qui est utilisée au NRL (Cummings
2005). Elle s’explique par la difficulté à réaliser des analyses consistantes en coordonnée hybride (par
exemple, respectant la conservation d’épaisseurs de couches minimales)9. On a vu en section 7.1.2
comment l’usage des opérateurs d’ajustements permet de contourner ce problème de consistance
sans créer des redistributions aussi importantes sur la verticale des données (non forcément modi-
fiées lors de l’analyse) que la transformation de ces données de la coordonnée z à la coordonnée
hybride. L’opérateur d’ajustement sur la coordonnée hybride que l’on utilise évite en effet le plus
possible de modifier la discrétisation verticale et les distributions de quantités associées, obtenues
en sortie d’analyse.

Cette transformation de la coordonnée verticale de l’espace d’estimation lors des phases d’ana-
lyse a des conséquences sur le calcul des statistiques d’erreurs fondées sur l’espace d’estimation. Ces
implications potentiellement non négligeables peuvent être illustrées à travers le calcul de moyennes,
de covariances d’erreur et de représenteurs associés. Une projection sur un système de coordonnée
commun des représenteurs calculés dans les deux systèmes de coordonnées différents, permet de
comparer les corrections physiques qu’induit l’usage de chaque coordonnée verticale pour l’espace
d’estimation.

On reprend la notation précédemment introduite du vecteur de l’espace d’estimation à coordon-
née verticale hybride sur lequel on réalisera des estimations statistiques aux chapitres 8 et 9

x = (ub, T, S,u
′, p′, SSH) (7.7)

L’espace d’estimation en coordonnée verticale z que l’on considère pour décrire entièrement les
données du modèle HYCOM est constituée des champs de (ub, SSH), qui ne dépendent pas du
système de coordonnée verticale, et des champs de (T, S,u′) sur un ensemble de niveaux z fixé. On
note donc le vecteur de l’espace d’estimation à coordonnée verticale z :

z = (ub, T, S,u
′, SSH) (7.8)

L’algorithme qu’on utilise pour transformer le vecteur x en z consiste à recopier les variables à
deux dimensions (ub, SSH) à l’identique. Les données de température et salinité dans le premier
niveau de discrétisation vertical de chaque espace d’estimation doivent être les mêmes car on sup-
pose qu’elles donnent en fait les valeurs de la SST et de la SSS qui sont des données observées. La
donnée des pressions d’interface disparaît (l’interpolation des données (T, S,u′) sur les niveaux z se
basant sur la correspondance de ces pressions d’interface avec les profondeurs métriques, à travers
l’application de l’équilibre hydrostatique, leur donnée devient inutile en coordonnée z). L’interpo-
lation des données (T, S,u′) sur les niveaux z (qu’on ne décrit pas en détails ici) fait en sorte que
l’intégration verticale

∫ z
0 (T, S,u′)dz donne les mêmes résultats que l’on soit en coordonnée hybride

9De façon générale la visualisation et l’interprétation des résultats en couches hybrides est malaisée (le calcul de
moyennes par couches montre que l’interprétation des calculs eux mêmes est difficile). C’est pourquoi on a souvent
eu recours aux projections sur la coordonnée z aux chapitres 3 et 4.
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ou en coordonnée z, ce qui permet de conserver des propriétés importantes de l’état du modèle,
malgré le changement de coordonnée verticale, comme la quantité de chaleur de la colonne d’eau,
ou la nullité de l’intégration verticale des vitesses baroclines. On suppose, pour considérer cette in-
tégration verticale des données en coordonnée hybride, que les données de (T, S,u′) sont uniformes
au sein d’une couche : c’est ce sur quoi a été fondé le calcul des équations du modèle HYCOM
intrégrées sur les épaisseurs de couche (cf la section 2.2.1 du chapitre 2). Cependant, on voit bien
ici le problème que pose l’interprétation de la structure en couche du modèle HYCOM : on aurait
pu considérer que les valeurs de (T, S,u′) ne sont exprimées qu’aux centres des couches, et qu’elles
varient continûment entre les centres des couches, car on ne peut considérer physiquement des sauts
de discontinuité des données à la traversée des interfaces de couches.

Considérons un ensemble de vecteurs dans l’espace d’estimation à coordonnée verticale hybride
{xi}i∈[1,l], à partir desquels on veut estimer des statistiques d’erreurs par rapport à leur moyenne,
et en particulier la matrice de covariances d’erreur (l’ensemble {xi}i∈[1,l] peut être généré par des
expériences d’ensembles comme on va le faire aux chapitres 8 et 910, ou par les sorties régulières
d’une même simulation, comme pour l’estimation classique de l’erreur d’ébauche dans le filtre SEEK,
cf la section 5.2.2 du chapitre 5).

On note zi le vecteur d’estimation correspondant à xi après le changement de coordonnée ver-
ticale en coordonnée z. La transformation des vecteurs en coordonnée hybride en vecteurs en co-
ordonnée z n’est pas linéaire puisque les calculs d’interpolation mentionnés sont conditionnés par
les valeurs de p′ dans l’état xi. Mais on peut écrire zi = Lixi où Li est un opérateur linéaire dont
certains coefficients dépendent de i (plus précisément des valeurs de p′ dans xi).

En simulations réalistes sur une configuration HYCOM donnée, des zones importantes des pre-
miers niveaux verticaux en coordonnée hybride sont en fait constamment fixés par les épaisseurs
de couche minimum (cf chapitre 2) et ne connaissent aucune variabilité de profondeur. On écrira
donc ici que leurs profondeurs ne dépendent pas de i (ces zones sont constamment en mode z ou
σ11). Ainsi les interpolations linéaires réalisées pour les calculs de variables en coordonnée z dans
ces zones sont indépendantes de i.

On notera la restriction du vecteur d’état d’estimation xi aux variables reproduites à l’identique
dans zi : x

surf
i (la SSH, la SST la SSS et ub), et la restriction de xi aux variables interpolées

linéairement au sein des zones où les couches sont invariablement en mode z ou σ : xfixe
i (T , S et u′

dans des zones proches de la surface). Enfin, la restriction de xi au reste des variables excepté p sera
noté x

prof
i (cela concerne T , S et u′ sur le reste du domaine, et particulièrement en profondeur).

On note xi|p = (pi
s)s∈[0,smax]. On écrit donc :

xi =

x
surf
i

x
fixe
i

x
prof
i

xi|p

et Li =

L
surf
i 0 0 0

0 L
fixe
i 0 0

0 0 L
prof
i 0

(7.9)

avec L
surf
i = I et L

fixe
i = Lfixe, et donc, par conséquent

10Notre évaluation des statistiques d’erreurs aux chapitres 8 et 9 que l’on comparera à l’évaluation classique des
covariances d’erreurs d’ébauche se fera cependant également en calculant la covariance des écarts entre ces états et
l’état d’une simulation centrale, et non seulement en calculant la covariance des écarts entre ces états et leur moyenne,
mais la description des calculs qui suit serait similaire en suivant cette considération.

11Pour être extrêmement rigoureux, on devrait prendre en compte le fait que la caractère fixe de leur profondeur est
valable en terme de pressions baroclines, et non en terme de distances (cf chapitre 2), mais la faiblesse des variations
de leur profondeur en coordonnée z réelle nous permet de ne pas en tenir compte dans la suite.
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zi =

z
surf
i = x

surf
i

z
fixe
i = Lfixex

fixe
i

z
prof
i = L

prof
i x

prof
i

(7.10)

On va maintenant regarder quelle répercussion cette transformation peut avoir sur les calculs de
statistiques à partir des ensembles {xi}i∈[1,l] ou {zi}i∈[1,l] :

- La moyenne de {xi}i∈[1,l] est notée x = (xsurf ,xfixe,xprof ,x|p)
T . La signification de l’état x

n’est pas évidente, même s’il vérifie a priori les contraintes imposées par l’usage de la coordonnée
verticale de HYCOM, puisqu’ici on moyenne le comportement de couches, mais pas de variables à
profondeur fixées comme on en a l’habitude avec les modèles classiques. La moyenne z de {zi}i∈[1,l]

est donnée par

z =

zsurf = xsurf

zfixe = Lfixexfixe

zprof = L
prof
i x

prof
i

(7.11)

Seule la faible variation de xi|p en fonction de i pourrait assurer que la projection de x en coor-
donnée z suivants le type d’algorithme qu’on utilise, qu’on noterait Lmoyx, soit quasiment z.

Les erreurs par rapport à la moyenne sont notées dans chaque espace : {δxi}i∈[1,l] et {δzi}i∈[1,l]

où δxi = xi − x et δzi = zi − z, soit :

δxi =

x
surf
i − xsurf

x
fixe
i − xfixe

x
prof
i − xprof

xi|p − x|p

et δzi =

x
surf
i − xsurf

Lfixe(xfixe
i − xfixe)

L
prof
i x

prof
i − L

prof
i x

prof
i

(7.12)

- La covariance d’erreur de l’ensemble par rapport à la moyenne 12 est donnée, en notant la
matrice dont les colonnes sont formées par les {δxi}i∈[1,l] : X = δx1δx2...δxl, par

XXT =

XsurfXsurf T
XsurfXfixeT

XsurfXprofT
XsurfX|p

T

XfixeXsurf T
XfixeXfixeT

XfixeXprof T
XfixeX|p

T

XprofXsurf T
XprofXfixeT

XprofXprofT
XprofX|p

T

X|pX
surfT

X|pX
fixeT

X|pX
prof T

X|pX|p
T

(7.13)

tandis que la matrice de covariances d’erreurs par rapport à sa moyenne de l’ensemble {zi}i∈[1,l]

sera, en notant Z = δz1δz2...δzl ,

ZZT =

XsurfXsurfT
XsurfXfixeT

LfixeT {ZZT }1,3

LfixeXfixeXsurfT
LfixeXfixeXfixeT

LfixeT {ZZT }2,3

{ZZT }3,1 {ZZT }3,2 {ZZT }3,3

(7.14)

12La formulation de la covariance des erreurs par rapport à une simulation centrale que l’on calculera en réalité est
plus lourde puisqu’il faut retirer la moyenne de ces erreurs, alors que cette moyenne des erreurs est nulle quand les
erreurs sont calculées par rapport à la moyenne de l’ensemble : c’est pourquoi on n’utilise pas cette formulation ici,
mais les résultats reviendraient au même.
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La comparaison de l’usage des matrices XXT et ZZT pour la paramétrisation du filtre de Kal-
man peut être réalisée à l’aide du calcul des représenteurs, qui montrent pour des observations
données quelles corrections seront opérées en fonction de l’espace d’estimation.

De manière générale, on ne peut pas faire correspondre les représenteurs associés à des observa-
tions sur des variables de l’espace d’estimation en coordonnée hybride et de l’espace d’estimation
en coordonnée z, puisque ces variables ne sont en règle générale pas communes aux deux espaces
d’estimation. Mais les sous-espace des variables de xsurf et zsurf d’une part et de xfixe et zfixe

d’autre part sont liés par une relation simple qui permet de réaliser cette correspondance.
Considérons une observation ysurf(j) sur une variable de xsurf : le représenteur associé à cette

observation dans l’espace d’estimation à coordonnée hybride est la jème colonne de XXT que l’on
note r

j
hyb = {XXT }colj , au facteur {XXT }lignej,colj près. Comme xsurf = zsurf , cette observation

correspond à une variable de zsurf et elle a pour représenteur associé dans l’espace d’estimation à
coordonnée z la jème colonne (on suppose qu’on a ordonné les variables de la même façon dans
xsurf , ce que montrent implicitement les écritures matricielles données plus haut) de ZZT , au facteur
{ZZT }lignej,colj près, soit

rj
z =

1

{ZZT }lignej,colj
{ZZT }colj =

1

{XXT }lignej,colj

{XsurfXsurfT }colj

Lfixe{XfixeXsurfT }colj

{(ZZT )3,1}colj

(7.15)

Afin de comparer les corrections physiques qu’impliquent les représenteurs r
j
hyb et r

j
z, on va

projeter les corrections impliquées par r
j
hyb dans l’espace d’estimation en coordonnée z, corrections

que l’on notera alors c
j
hyb. L’incompatibilité des espaces d’estimation est alors mis en évidence :

il faut connaître l’état de prévision sur lequel s’applique la correction sous-tendue par r
j
hyb pour

savoir quel impact elle aura en coordonnée z, en particulier du fait que la répartition des profon-
deurs d’interface de couche de cet état de prévision détermineront à quelles zones de profondeur
les variations de pressions d’interface provoqueront indirectement des variations sur les données
thermodynamiques13. Ce n’est pas le cas si on restreint nos considérations aux sous-espaces xsurf

et xfixe où la seule projection usuelle du représenteur en coordonnée z en donne les corrections
associées : quel que soit l’état de prévision x

f
k sur lequel sera appliquée la correction en coordonnée

hybride, celle-ci aura donc pour projection en coordonnée z une correction du type :

c
j
hyb =

1

{XXT }lignej,colj

{XsurfXsurf T }j

Lfixe{XfixeXsurf T }j

{cj
hyb(x

f
k)}prof

(7.16)

On voit que les corrections associées à des variables communes aux deux espaces d’estimations
sont logiquement similaires selon que l’on considère rz

j ou c
hyb
j dans les sous-espaces zsurf et zfixe,

où chaque système de coordonnée à le même mode de fonctionnement.

On considère maintenant une observation y
fixe(j)
z sur une variable de zfixe (associée à la jème

variable de zfixe), de représenteur associé, dans l’espace d’estimation en coordonnée z, r
fixe(j)
z :

13On peut toujours supposer que l’état de prévision a ses profondeurs à peu près fixées à celle d’un état moyen
comme x pour se donner une idée de la projection en coordonnée z des corrections sous-tendues par r

j
hyb en dehors

de toute expérience d’assimilation. On calcule pour cela c
j
hyb ∼ L

moy+r
j
hyb

(x + r
j
hyb) − Lmoyx.
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sur l’espace d’estimation en coordonnée hybride, le représenteur associé à cette observation, noté
r
fixe(j)
hyb , sera calculé à l’aide de la linéarisation de l’opérateur d’observation H

x→y
fixe(j)
z

tel que

y
fixe(j)
z = H

x→y
fixe(j)
z

(x) : l’existence et la linéarité de cet opérateur est assurée par le fait que yfixe(j)
z

soit une variable de zfixe. On a effectivement H
x→y

fixe(j)
z

= H
x→y

fixe(j)
z

= (0...0, {Lfixe}lignej, 0...0)

où l’application ligne {Lfixe}lignej concerne la zone xfixe du vecteur x14. On peut alors montrer15

de la même façon que ce qui a été fait précédemment qu’en fait la correction c
fixe(j)
hyb associée à

r
fixe(j)
hyb en coordonnée z vérifie c

fixe(j)
hyb = r

fixe(j)
z sur zsurf

⋃

zfixe. Par ailleurs on n’a aucune rela-

tion générale de la sorte entre r
fixe(j)
z et c

fixe(j)
hyb sur le sous espace zprof .

On voit ainsi logiquement que le choix de l’espace d’estimation n’influera pas sur les corrections
physiques opérées dans les zones du modèle où le mode de représentation sera similaire d’un espace
d’estimation à l’autre (avec des niveaux de discrétisation verticaux fixes), lorsque les observations
prises en compte seront réalisées dans ces zones. En revanche, il est impossible a priori de faire des
conjectures formelles sur une quelconque similarité entre les corrections opérées dans les autre zones
des espaces d’estimations où le fonctionnement de la coordonnée verticale diffère fondamentalement
d’un espace d’estimation à l’autre, ou opérées à partir d’observations concernant ces zones (la
comparaison de ces corrections dépend fortement de l’état sur lequel on opère l’analyse).

Il sera donc intéressant en pratique de calculer les représenteurs dans les deux types d’espace
d’estimation même si on fait le choix d’utiliser l’espace d’estimation à coordonnée verticale hybride
pour l’assimilation de données16. L’impact de la réduction d’ordre (avec la sélection des directions
principales de l’erreur) ou de la combinaison d’un ensemble d’observations, qui agissent forcément de
façon différente dans les deux espaces d’estimation, ne fera que renforcer la divergence théorique de
la correction physique réalisée avec l’assimilation de données (sans compter les effets de la différence
des opérations d’ajustement), même dans les sous-espaces d’estimation où la coordonnée verticale
fonctionne selon le même mode (avec des niveaux de profondeurs fixes).

7.4 Conclusion : limitation du rôle de l’analyse statistique et pro-

blème de l’interprétation de la représentation verticale hybride

On a vu que le choix des espaces d’estimation pour l’application du filtre SEEK au modèle
HYCOM a en général été défini par la volonté d’y inclure le moins possible de variables non assimi-
lées. Ce constat, ainsi que celui de l’importance des corrections qui sont gérées par les opérateurs
d’ajustement, et enfin, le développement d’options d’analyses locales et sur des sous-espace d’es-
timation indépendant, montrent la faible confiance que l’on a eu sur l’estimation des matrices de
covariances d’erreur utilisées pour paramétrer le filtre SEEK. Cela semble montrer que les efforts
liés à l’adaptation du filtre SEEK au modèle HYCOM ont été plus portés sur une limitation et
un contrôle des effets de l’analyse statistique que sur une bonne paramétrisation des matrices de

14On a donc r
fixe(j)
hyb = 1

H
x→y

fixe(j)
z

{XXT }HT

x→y
fixe(j)
z

XXT HT

x→y
fixe(j)
z

.

15Car on a bien r
fixe(j)
z |(zsurf

S

zfixe) = 1
var(fixe(j))

(I,Lfixe){XXT }|(x)×(xsurf
S

xfixe)H
T

x→y
fixe(j)
z

où

var(fixe(j)) = {LfixeXfixeXfixeT
LfixeT }lignej,colj .

16On en étudiera l’avantage à partir du calcul et de la visualisation de représenteurs, et on a vu que la méthode
d’assimilation en coordonnée hybride est d’une part déjà développée dans notre système d’assimilation, et d’autre
part plus fidèle à la conservation de la répartition verticale des données que le filtre ne corrige pas lors des phases
d’analyse.
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covariances d’erreur qu’elle utilise. Cela souligne l’importance du travail réalisé dans cette thèse
pour l’estimation des matrices de covariances d’erreurs, qui devrait permettre de donner plus de
confiance et donc plus de poids en pratique à l’analyse statistique pour l’assimilation de données.

L’illustration des effets de changement de coordonnée verticale de l’espace d’estimation permet
de soulever, en marge du problème de l’assimilation de données, qu’il est important de faire attention
à la signification de la représentation des sorties modèle à niveaux horizontaux z fixés. En dénaturant
le fonctionnement du modèle pour visualiser et interpréter les données de celui-ci dans un espace de
projection plus familier, on doit filtrer les phénomènes qui ne sont liés qu’au changement d’espace
de représentation.

L’assimilation dans le modèle HYCOM de données réelles, relatives à la profondeur de leur
mesure (et non à un indice de couche de la coordonnée hybride), pose également le problème de
l’interprétation de la représentation en couche du modèle : une transformation des observations
réelles en données assimilables pour le modèle HYCOM en coordonnée hybride est nécessaire et
problématique (la question de cette transformation ne se posera pas pour nos expériences d’assimi-
lation de données de surface). En particulier, la méthode utilisée avec le SEEK pour transformer les
profils verticaux (T, S) en profils assimilables dans HYCOM ne prend pas du tout en compte l’état
de la discrétisation verticale du modèle avant la phase d’analyse, ce qui aurait permi d’estimer des
profils (T, S, p′) d’observation plus adaptés à cet état de discrétisation, et donc de ne pas opérer des
corrections importantes du modèle qui ne seraient pas liées à la divergence de ses prévisions par
rapport au comportement réel de l’océan.

Les méthodes consistant à réaliser les analyses dans un espace d’estimation de coordonnée verti-
cale z, si elles permettent d’éviter la transformation des profils verticaux d’observations, amplifient
ce phénomène des corrections importantes du modèle non liées à la divergence de ses prévisions
par rapports au comportement réel de l’océan, par l’importante redistribution des données pour la
coordonnée hybride de l’espace d’état qu’elles impliquent en fin d’analyse.
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Chapitre 8

Statistiques de l’erreur modèle due aux

forçages atmosphériques

On a vu à travers les chapitres 1, 3, et 4 que la dynamique d’un modèle régional en zone côtière
est fortement contrainte par les forçages atmosphériques, qu’on lui impose comme conditions aux
limites à l’interface air/mer du modèle. Or, dans les régions côtières, des données atmosphériques
spécifiques devraient être utilisées pour calculer ces forçages, car les produits standards issus de
ré-analyses à grande échelle ne sont généralement pas adaptés à la reproduction des structures
de la circulation régionale (Chelton et al. 2004, Koracin et al. 2004). Ainsi, l’erreur existant sur
les paramètres atmosphériques utilisés pour calculer ces forçages dans les modèles régionaux peut
être importante. La détermination de l’erreur générée par l’emploi de forçages atmosphériques mal
déterminés est donc un élément crucial du contrôle d’un modèle régional côtier par assimilation
de données. L’hypothèse selon laquelle les forçages atmosphériques constituent la principale source
d’erreur dans un modèle d’océan a déjà été utilisée, pour des modèles de bassins complets ou pour
des modèles régionaux (Miller et Cane 1989, Kurapov et al. 2005), mais les études correspondantes
ont en général été centrées sur la mauvaise détermination de la tension de vent. On cherche ici à
déterminer l’erreur modèle (au sens introduit au chapitre 5) générée par l’ensemble des paramètres
atmosphériques (paramètres thermodynamiques et paramètres de vent) utilisés pour estimer les for-
çages atmosphériques. La formulation des forçages atmosphériques et la liste des paramètres associés
a été introduite au chapitre 2. On a vu aux chapitres 3 et 4 que les paramètres atmosphériques,
pour les simulations réalisées sur le modèle BB15, sont issus des données ECMWF (de ré-analyses
de 1979 à 1993 et d’analyses de 1994 à 2000).

Comme on l’a introduit aux chapitres 5 et 6, et surtout en section 6.3 du chapitre 6, on cherche
ici essentiellement à estimer des matrices de covariance de l’erreur modèle Q liée à l’erreur sur les
paramètres atmosphériques, en utilisant des expériences d’ensemble dont le principe général a été
présenté, mais dont le protocole est ici particulier. Cette estimation doit permettre une paramétri-
sation des schémas d’assimilation dérivés du filtre de Kalman, comme le SEEK, adaptée au contrôle
des simulations sur BB15. Le calcul des représenteurs introduits en section 5.3 du chapitre 5, selon
l’équation (5.73), va nous permettre d’étudier la nature de ces matrices Q caractéristiques de l’er-
reur modèle associée aux forçages atmosphériques : en reprenant l’hypothèse (5.69) du chapitre 5
et donc le calcul des représenteurs selon l’équation (5.73), on verra plus précisément la nature des
corrections induites par l’usage d’un schéma dérivé du filtre de Kalman dont l’erreur d’ébauche est
réduite à l’erreur modèle paramétrée à l’aide de ces matrices Q. Ce chapitre reprend l’essentiel des
résultats exposés par Broquet et al. 2007.
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En section 8.1, on reprend donc le principe général des expériences d’ensemble introduit au
chapitre 6 afin de décrire le protocole exact que l’on a utilisé pour le calcul de l’erreur modèle liée
aux forçages atmosphériques. On donne également une description rapide de l’erreur ainsi considé-
rée sur les paramètres atmosphériques. En section 8.2, l’étude de la divergence entre simulations
centrales et simulations moyennes est décrite. L’étude de la covariance de l’erreur modèle liée aux
forçages atmosphériques est présentée en section 8.3. Enfin on portera une conclusion à l’étude des
statistiques de l’erreur modèle due aux forçages atmosphériques en section 8.4.

8.1 Protocole expérimental

On reprend ici le principe des expériences d’ensemble introduit au chapitre 6. L’estimation des
statistiques de l’erreur modèle est basée sur un ensemble de simulations, générées à partir d’un
ensemble de jeux de paramètres atmosphériques qui forment un échantillon représentatif de la
distribution de probabilité de l’erreur sur ces paramètres. On a également indiqué en section 6.3 du
chapitre 6 le fait que, contrairement aux principes d’application classique des méthodes de Monte
Carlo, cet ensemble de jeux de paramètres atmosphériques n’a pas été produit aléatoirement en
respectant une distribution définie a priori de l’erreur sur les données atmosphériques : le fait que
cette distribution soit elle-même inconnue nous a poussé à employer l’hypothèse selon laquelle elle
peut être caractérisée par des distributions d’ensembles de données atmosphériques associées à des
dates différentes, mais à des périodes correspondant à des événements climatiques similaires, selon
certains regroupements temporels que l’on va détailler (on a ainsi suivi une méthode que l’on peut
rapprocher de ce qui a été fait dans Oke et al. 2002 et Kurapov et al. 2005). Ainsi, les erreurs
sur les données atmosphériques ne sont pas injectées mais diagnostiquées a posteriori dans nos
expériences, qui utilisent des jeux de forçages réalistes (ce qui est un avantage de la méthode),
simulant le caractère aléatoire de l’échantillonnage de l’erreur statistique.

On suppose que l’évolution de l’erreur modèle due aux incertitudes sur les forçages atmosphé-
riques est limitée à l’échelle d’une saison, et qu’il est donc possible d’estimer une matrice Q constante
sur une saison donnée.

Une série de matrices de covariance d’erreur modèle sera calculée en faisant varier la taille de
l’ensemble utilisé pour leur estimation, afin d’évaluer quelle taille d’ensemble minimale est requise
pour estimer les statistiques d’erreur, ou du moins d’estimer si la taille du plus grand ensemble
généré est suffisante pour échantillonner la distribution de probabilité de cette erreur. On sait en
effet que la qualité des estimations croît avec la taille des ensembles, la meilleure estimation de
la covariance de l’erreur modèle étant en particulier calculée à partir de l’ensemble regroupant la
totalité des simulations générées.

8.1.1 Détails du protocole

Génération de l’ensemble des jeux de paramètres atmosphériques

On suppose que la distribution de probabilité de l’erreur sur les paramètres atmosphériques sur
une période donnée (ici Août-Octobre) est correctement échantillonnée par un ensemble de jeux
de paramètres atmosphériques réels, récupérés pour cette période sur un grand nombre d’années
différentes, ou récupérés pour cette période sur des intervalles de temps suffisamment décalés d’une
même année. Cette hypothèse suit en fait l’idée selon laquelle la variabilité inter-annuelle et la
variabilité sur une courte échelle de temps des paramètres atmosphériques sont représentatives de
l’erreur commise sur la détermination de ces paramètres atmosphériques. On a choisi d’étudier la
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distribution de probabilité de l’erreur sur la période Août-Octobre, qui est une période de dynamique
régionale relativement stable, en supposant que les statistiques d’erreurs associées pouvaient de ce
fait être considérées comme relativement stationnaires.

La disponibilité des données ECMWF que l’on utilise est limitée à 22 années. C’est cette limita-
tion qui a imposé d’exploiter, d’une part la variabilité inter-annuelle des paramètres, mais également
leur variabilité sur une courte échelle de temps, pour générer un ensemble de jeux de paramètres
suffisamment grand. Comme on le montre en figure 8.1, l’ensemble a donc été construit en prenant
8 jeux de 31 jours de paramètres atmosphériques dans chacune des 22 années de données ECMWF
(de 1979 à 2000). Pour chacune de ces années, les jeux de 31 jours de paramètres couvrent des
périodes décalées de 7 jours, à partir du 1er Août. Le fait qu’une période de 7 jours ait permis de
différencier suffisamment les jeux de paramètres de périodes successives est discuté ci-dessous en
section 8.1.2. Les jeux de paramètres couvrent donc finalement la période s’étendant du 1er Août
au 20 Octobre.

1979

1980

2000

01/09 08/09 20/10

01/08 08/08 19/09

Year 8 samples of 31 days of atmospheric parameter sets

22 years of atmospheric parameter sets

Fig. 8.1 – Ensemble des 176 jeux de paramètres atmosphériques

Il faut noter ici que des premières expériences d’ensemble avaient été menées sur chaque saison en
n’utilisant que la variabilité inter-annuelle des données de paramètres atmosphériques : la faiblesse
de la taille des échantillons ainsi générés n’avait pas permis une estimation suffisamment fiable de
l’erreur modèle. Le protocole expérimental présenté ici dérive d’une variante de ces expériences
employée pour l’estimation de l’erreur modèle en été, où l’on a utilisé également la variabilité
bi-hebdomadaire des données pour générer un ensemble de 44 éléments. La taille de l’ensemble
s’étant une nouvelle fois avérée trop faible, on a mis en place le calcul d’erreur sur la période Août-
Octobre avec l’échantillon de 176 jeux de paramètres. Les questions de convergence des calculs
d’erreur auxquelles se réfèrent les problèmes de taille insuffisante d’échantillonnage seront abordées
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en section 8.3.1.

Génération de l’ensemble des trajectoires du modèle

A partir de l’ensemble de jeux de paramètres atmosphériques décrits ci-dessus, 8 sous-ensembles
de 22 simulations de 31 jours ont été générés sur BB15 comme on le montre en figure 8.2. On ne
traitera pas des questions liées au coût de calcul et de stockage qu’a représenté cette génération,
ainsi que celui des manipulations (très lourdes) sur ces sorties pour les calculs de statistiques et de
représenteurs : ces coûts sont cependant énormes et plus d’un tera-octet de données ont été produits
pour réaliser cette étude. Cela présente ainsi une grande limitation de la méthode mais ces calculs
n’ont pas à être reproduits pour les expériences d’assimilation utilisant leurs résultats. Chacun des 8
sous-ensembles est lié à l’une des périodes de 31 jours de l’année définies précédemment, ces périodes
étant décalées de 7 jours deux à deux à partir du 1er Août. Dans chaque sous-ensemble, toutes les
simulations ont même état initial et mêmes données d’archive pour les CFO que SIM-BB15 aux
dates correspondantes de 1994. Le réglage des paramètres physiques, de la discrétisation temporelle,
des paramètres de CFO... est le même pour ces simulations que pour SIM-BB15 mais on ne leur
applique pas de relaxation en SSS et SST 1, comme on le résume dans le tableau 8.1. La dispersion
des simulations dans chacun des 8 sous-ensembles est liée à l’emploi de 22 années de paramètres
ECMWF différentes entre chaque simulation (les jeux de paramètres correspondant à la même
période annuelle). La dispersion des simulations entre les différents sous-ensembles est représentative
de la variabilité hebdomadaire des données ECMWF, si l’on excepte la part de dispersion due à
l’usage de conditions initiales et de données d’archive aux frontières ouvertes différentes pour chacun
des sous-ensembles.

Simulation Simulations d’ensemble

Pas de temps barocline 180 s
Pas de temps barotrope 3 s

Initialisation Données de SIM-BB15
Spin-up Non

Simulations 31 jours à partir de différentes dates de 1994
en forçages inter-annuels différents forçages atmosphériques ECMWF à 6h

issus des années 1979-2000
Relaxation de SST et SSS Non

Tab. 8.1 – Caractéristiques des simulations d’ensemble.

On suppose qu’il existe une relative indépendance entre les effets liés aux variations des for-
çages atmosphériques et ceux liés aux variations de données de condition initiale et aux frontières
ouvertes : il sera par exemple vérifié que les effets, que l’on suppose uniquement liés aux variations
de forçages atmosphériques grâce à cette hypothèse, n’influencent absolument pas le voisinage des
frontières ouvertes. On verra même au chapitre 9 que les effets, qu’on supposera, selon la même
hypothèse, liés uniquement aux variations hebdomadaires ou annuelles des données aux frontières
ouvertes sur la période Août-Octobre n’ont, à l’échelle de simulations de 30 jours, que des effets
restreints au voisinage des frontières ouvertes. Ainsi cette hypothèse d’indépendance (le cas des

1Ceci afin de rendre plus sensible l’impact de la variation des forçages atmosphériques. La comparaison de SIM-
BB15 à la simulation n’en différant que par la suppression de cette relaxation montre cependant que cela n’a quasiment
aucun impact aux échelles de temps considérées.
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1979

1980

2000

01/09 08/09 20/10

Simulation of 31 days
Subset of 22 simulations

01/08 08/08 19/09

Year

Initial conditions taken from SIM-BB15 at the corresponding dates in 1994

Fig. 8.2 – Ensemble des 176 simulations de Monte Carlo

variations de condition initiale mis à part), pourra être fortement appuyée a posteriori. Les varia-
tions dues à l’emploi de CFO et de conditions initiales différentes entre deux simulations sont donc
supposés ne dépendre que des sous-ensembles auxquelles elles appartiennent. C’est cette hypothèse
qui permet dans la suite de mesurer le rôle joué par les différences de conditions initiales et aux
frontières ouvertes sur la dispersion finale de l’ensemble des simulations de Monte Carlo et d’isoler
sur l’ensemble des simulations la variabilité liée à la variation des forçages atmosphériques.

Moyenne et covariance de l’ensemble

Afin d’étudier la covariance d’erreur caractérisée par l’ensemble des trajectoires modèle décrit
ci-dessus, on construit des anomalies entre chaque simulation et une simulation de référence liée
au sous-ensemble à laquelle elle appartient. On veut estimer cette simulation de référence pour
qu’elle caractérise l’influence des CFO et des conditions initiales supposée uniforme au sein du
sous-ensemble pour lequel elle est définie. Un bon choix de la simulation de référence permet donc
de retirer cette influence de l’ensemble des simulations de Monte Carlo et de ne calculer des ano-
malies qui ne sont liées qu’aux variations des paramètres atmosphériques. Ce choix de simulation
de référence rejoint finalement la question du choix du meilleur estimé pour les calculs effectifs de
covariance d’erreur dans l’EnKF que l’on a présenté en section 6.2 du chapitre 6.

Ces considérations nous amènent donc naturellement à générer les deux simulations de référence
dont la définition générale a été introduite et discutée en section 6.2 du chapitre 6, pour chaque
sous-ensemble, comme l’illustre la figure 8.3 :

- la simulation centrale : dans notre cas, il s’agit de la simulation générée comme les autres
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simulations de son sous-ensemble (en ne la différenciant que par l’usage de paramètres atmosphé-
riques différents) avec le jeu de paramètres atmosphériques moyens pour les 31 jours considérés (la
moyenne est calculée sur les 22 années de données ECMWF). Elle est notée par la suite S(f). Le
calcul de jeux de paramètres atmosphériques moyens f est utilisé pour définir l’anomalie sur les
autres jeux de paramètres de forçages comme la différence entre ces paramètres et f (ce qui permet
de donner une estimation statistique de l’erreur introduite sur les données de forçage).

- la simulation moyenne (la moyenne des 22 simulations du sous-ensemble) notée par la suite
S(f).

Mean parametersf

Anomaly on parameters

22 sets taken from 22 years of data

ATMOSPHERIC PARAMETER SPACE STATE SPACE

Anomaly on perturbed simulations
Central simulationS( f )

Mean simulationS( f )

22 simulations using 22 sets of parameters

Fig. 8.3 – Sous-ensemble de 22 simulations et simulations de référence associées

La divergence existant entre S(f) et S(f) est traitée en section 8.2. Il est en fait considéré ici (à
l’inverse du choix fait pour l’EnKF, mais sur les mêmes bases de la discussion engagée en section
6.2 du chapitre 6) qu’il est préférable de calculer les anomalies sur les sorties modèle par rapport à
S(f), qui, contrairement à S(f), est solution du modèle, même si les forçages f montrent certains
défauts de réalisme (comme on va le voir en section 8.2). Ce choix est discuté en début de section
8.3.

On travaille finalement avec un ensemble de 176 jeux d’anomalies sur les paramètres atmosphé-
riques (sur 31 jours, avec des données toutes les 6h), centré, et noté

{δfk(tMC) , tMC ∈ [0, 31j]}k∈[1,176]}

et quel que soit le type de simulation de référence utilisé pour l’obtenir, avec un ensemble de 176
trajectoires d’anomalies sur les sorties du modèle correspondantes (ensemble dont la moyenne δX
est nulle ou non selon son mode de construction, comme on le verra en section 8.1.3) et noté

{δXk(tMC) , tMC ∈ [0, 31j]}k∈[1,176]

Il est alors possible de calculer, pour une durée des simulations de Monte Carlo fixée tMC ∈
[0, 31j] et une taille d’ensemble fixée n ∈ [1, 176], les covariances sur l’ensemble des anomalies
modèle {δXk(tMC)}k∈[1,n] données par

∑n
k=1(δXk(tMC) − δX(tMC))(δXk(tMC) − δX(tMC))T .

La matrice de covariance d’erreur modèle calculée à partir de l’ensemble de taille n est donnée
par

Qn =
∑n

k=1(δXk(tKF ) − δX(tKF ))(δXk(tKF ) − δX(tKF ))T

ce qui est l’expression de la matrice de covariance sur l’ensemble des anomalies modèle après
une durée correspondant au cycle tKF du système d’assimilation pour lequel cette erreur est es-
timée. Ce système n’étant pas paramétré a priori, et tKF devant être ajusté à sa longueur de
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fenêtre d’assimilation, tKF est une inconnue dans le cadre de l’estimation de l’erreur modèle
ici présentée. Aussi il est important d’étudier l’évolution de la valeur des covariances d’erreur
∑n

k=1(δXk(tMC) − δX(tMC))(δXk(tMC) − δX(tMC))T en fonction de tMC pour une taille d’en-
semble fixée n ∈ [1, 176]. D’après l’hypothèse donnée plus haut, le meilleur estimé de la covariance
de l’erreur modèle réelle est donné par Q176. Il est donc suffisant d’étudier l’évolution de la valeur
des covariances d’erreur

∑176
k=1(δXk(tMC)− δX(tMC))(δXk(tMC)− δX(tMC))T en fonction de tMC .

On notera que les calculs des simulations moyennes S(f), des anomalies {δXk(tMC) , tMC ∈
[0, 31j]}k∈[1,176] et des matrices de covariances

∑n
k=1(δXk(tMC)−δX(tMC))(δXk(tMC)−δX(tMC))T ,

doivent être réalisés dans l’espace d’estimation qui sera celui du système d’assimilation que l’on pa-
ramètrera avec les matrices Qn. Essentiellement, comme il a été développé au chapitre 7 (en section
7.3), les calculs doivent donc être réalisés ici, au vu des différents systèmes d’assimilation qui ont
été employés avec le modèle HYCOM, soit en coordonnée hybride, soit en coordonnée z. Bien que
les expériences d’assimilation de données que l’on réalisera emploieront un espace d’estimation en
coordonnée hybride, on a également étudié la structure des erreurs en coordonnée z pour que leur
estimation et ses possibilités d’application gardent un caractère général, et pour juger de l’impact
du changement de coordonnée verticale sur le contrôle opéré par l’assimilation de données. Les dif-
férentes sorties de simulations, dont celles de S(f), ont donc été projetées également en coordonnée
z selon la technique présentée en section 7.3 du chapitre 7.

8.1.2 Erreurs générées sur les paramètres atmosphériques

De façon générale, on constate a posteriori (à l’aide de calculs de χ-tests) que les anomalies
générées sur les paramètres de forçages atmosphériques forment, si l’on considère les paramètres
séparément, des échantillonnages bien représentatifs de distributions gaussiennes, comme le suggère
la figure 8.4 pour le cas de la température de l’air au bout de 16 jours de simulation. Il faut toutefois
excepter le cas du module de la vitesse de vent w, illustré également en figure 8.4, qui est un pa-
ramètre atmosphérique pour lequel la contrainte de positivité influence fortement l’échantillonnage
des données (l’écart type de la distribution des valeurs de w est très important en comparaison de
leur moyenne, ce qui n’est pas le cas de l’humidité de l’air, Ev, dont les valeurs, contraintes dans
[0, 1], ont des variations faibles à l’échelle de l’unité et de leur moyenne 2).

Le caractère gaussien de la distribution des vecteurs anomalies δfk est cependant rendu plus
difficilement déterminable du fait que les anomalies sur les paramètres de différente nature physique
ne peuvent pas a priori être supposées indépendantes. Or les techniques usuelles de simulations
de Monte Carlo pour l’estimation de covariances d’erreur pour des filtres de Kalman se basent en
général sur des perturbations gaussiennes sur l’ensemble des paramètres envisagés comme source
principale d’erreur : mais le caractère gaussien de l’erreur injectée sur les paramètres n’est envisagé
que pour assurer au mieux le fait, sous-tendu par les hypothèses du filtre de Kalman, que l’erreur
générée à travers le modèle est elle même de distribution gaussienne. C’est donc véritablement sur
la distribution des erreurs en sortie modèle que l’on devrait vérifier le respect du caractère gaussien.
D’une façon générale, même en générant une erreur gaussienne sur les paramètres modèle, on ne
peut espérer, du fait de la complexité de celui-ci, trouver en sortie une distribution d’erreur modèle
réellement gaussienne.

2On retrouve le point abordé en section 5.2.3 du chapitre 5 sur la validité de l’hypothèse de distribution gaussienne
relative à des erreurs sur des variables dont les valeurs sont contraintes par des inégalités : cette limitation théorique
est faible si dans la pratique l’écart type sur ces erreurs est très faible devant l’écart entre la moyenne des valeurs de
cette variable et les bornes qui leur sont imposées.
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Fig. 8.4 – Distribution des 176 anomalies {δ(Ta)k(16j)}k∈[1,176] et {δ(w)k(16j)}k∈[1,176] à tMC = 16j
pour Ta (à gauche) et w (à droite) au point (11.7◦O, 45.4◦N). En pointillé : courbe des distributions
gaussiennes associées aux moyennes (nulles) et aux écarts type de ces distributions.

Le test du caractère gaussien des erreurs que l’on a générées sur les paramètres atmosphériques
pris séparément, nous assure cependant que les variabilités inter-annuelles et hebdomadaires des
données atmosphériques sur une période donnée s’apparentent à des distributions d’erreurs qui ne
sont pas multi-modales. Le risque de générer une erreur multi modale en sortie modèle à partir
d’une erreur multi modale sur les paramètres est en effet important. Ici, la moyenne des erreurs
(qui est nulle par construction) est à peu près leur valeur la plus probable (donnant le maximum
de la densité de probabilité), et ce, même pour le cas de la tension de vent. Il est de plus vérifié
que les échantillons sont répartis de façon suffisamment continue pour être bien représentatifs de
distributions “en cloche”, alors que le risque était d’avoir généré des anomalies concentrées par “sous-
ensembles” (si la distribution associée à la variabilité hebdomadaire ne correspondait pas assez à
celle qui est associée à la variabilité interannuelle) : l’écart de sept jours établi entre les périodes de
jeux de paramètres était donc suffisant pour créer une distribution décroissante des anomalies en
partant de la moyenne (sans pour autant être un écart tel que la période couverte par les expériences
d’ensemble eut été trop importante).

Il aurait été possible d’avoir ce genre de distribution en espaçant les périodes couvertes par les
sous ensembles de jeux de paramètres avec moins de sept jours (même un seul jour de décalage aurait
été suffisant), du fait de la forte variabilité temporelle des données de paramètres atmosphériques
illustrée en figure 8.5. On voit en effet en figure 8.5 que les variations d’erreurs obtenues à une date
fixée en changeant l’année des données sources sont du même ordre que les variations en 7 jours
des erreurs sur une année donnée. Mais les écarts type d’erreur auraient été moins importants, et
la réponse du modèle risquait donc d’être moins prononcée (avec moins de simulations au compor-
tement atypique). Il faut considérer enfin que les jeux de paramètres de forçages se chevauchent, et
qu’à un jour de décalage, ils sont susceptibles d’imposer globalement la même tendance au modèle
même si chaque jour ils donnent des paramètres différents, alors qu’à 7 jours le chevauchement
est d’autant moins important que les cycles d’assimilation typiques sont de l’ordre de 7 jours. Le
problème du choix d’un décalage de 7 jours est aussi lié à la volonté d’être représentatif de l’erreur
sur une période plus ou moins importante : ici on veut travailler à l’échelle d’une saison, aussi le
nombre de 7 jours paraît adapté.

On doit souligner que la résolution des données ECMWF utilisées est faible (cette résolution étant
de 1.125̊ , on interpole ensuite ces données sur les grilles de NA3 et de BB15 pour nos expériences).
Or notre protocole expérimental de perturbation de ces données ne génère pas d’erreur sur les
plus petites échelles spatiales. L’erreur que l’on produit sur ces données a donc une grande échelle
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Fig. 8.5 – Evolution des anomalies induites sur la température de l’air Ta en surface au point
(11.7◦O, 45.4◦N) en C̊ en fonction des dates de données ECMWF dont elles sont extraites : à
gauche pour les seules données de 1979, à droite, pour les données des années 1979 à 2000 (du bleu
foncé au rouge foncé).

spatiale, et une grande homogénéité sur des zones importantes du modèle, comme l’illustre la figure
8.6 avec le cas des anomalies sur les données issues de l’année 19853. Ainsi, l’erreur que l’on considère
sur les paramètres atmosphériques n’est pas celle de leur mauvaise résolution, mais bien celle de
leur mauvaise définition pour le contexte du forçage d’un modèle régional côtier.

Fig. 8.6 – Erreurs induites le 11 Août (à 0h) sur Ta (à gauche, en C̊) et sur τx (à droite, en N.m−2)
en utilisant les données de l’année 1985.

3Les anomalies sur les paramètres atmosphériques générées à partir d’une date et d’une année donnée ne dépendent
pas des sous-ensembles de simulation pour lesquels elles sont considérées, c’est ce qui explique la représentation de
l’évolution des anomalies de paramètres atmosphériques en fonction des dates de l’année 1994 et en fonction des
années de données dont ils sont issus, que l’on utilise en figure 8.5.
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8.1.3 Aperçu de la distribution des anomalies sur les sorties des simulations
d’ensemble

Comme pour les distributions d’erreurs générées sur les paramètres atmosphériques, il est dif-
ficilement envisageable d’évaluer si les vecteurs d’erreurs {δXk(tMC)}k∈[1,176] à tMC fixé sont bien
gaussiens, et l’on sait par ailleurs que les contraintes imposées aux variables du modèle ne per-
mettent pas de respecter cette hypothèse demandée pour l’optimalité du filtre de Kalman (surtout
en coordonnée hybride, cf section 5.2.3 du chapitre 5).

Là encore, on se contente de vérifier que les erreurs générées sur les variables du modèle (en fait
sur les variables de l’espace d’estimation choisi pour ce modèle) considérées séparément, ne sont
pas multi modales et ont des distributions à peu près apparentables à des distributions gaussiennes.
On ne gardera de l’erreur que les statistiques de covariance pour l’application du filtre de Kalman :
seules les expériences d’assimilation montreront dans quelle mesure les moments d’ordre strictement
supérieurs à 2 de l’erreur générée en sortie modèle sont bel et bien négligeables.

En figures 8.7 et 8.8, on donne des exemples de telles distributions. Les distributions obtenues
avec le calcul des anomalies par rapport à S(f) ne sont pas tout à fait centrées sur les variables de
surface (c’est moins visible en profondeur), et ont une allure différente des distributions obtenues
avec le calcul des anomalies par rapport à S(f) : cela montre que les sorties divergent entre S(f)
et S(f). On détaillera cette question en section 8.2 suivante.

Fig. 8.7 – Distribution des 176 anomalies {δSSTk(10j)}k∈[1,176] à tMC = 10j sur la SST calculées
par rapport aux simulations S(f) (à gauche) ou S(f) (à droite) au point (11.7◦O, 45.4◦N). En
pointillé : courbes des distributions gaussiennes associées aux moyennes et aux écarts type de ces
distributions.

La comparaison des distributions obtenues avec le calcul des anomalies par rapport à S(f) ou
S(f) montre qu’il n’y a pas un calcul qui privilégie le caractère gaussien des anomalies (à travers
de meilleurs résultats généraux en sortie de calculs de χ-tests). Un tel argument ne peut donc être
justifié pour privilégier le choix de S(f) ou de S(f) comme simulation de référence.

A nouveau, les distributions discrètes obtenues correspondent de façon générale à des relative-
ment bons échantillonnages de distributions gaussiennes. C’est même le cas sur des données comme
des profondeurs d’interface de couche en coordonnée hybride, pourtant soumises à des contraintes
pour le bon fonctionnement de la coordonnée hybride, même si c’est loin d’être systématiquement
vrai (ainsi l’exemple de distribution des anomalies {δ([zp′ ]13)k(10j)}k∈[1,176] calculées par rapport
aux simulations S(f) est loin de pouvoir correspondre à un échantillonnage d’une distribution gaus-
sienne). L’erreur générée en sortie modèle paraît ainsi être assez bien adaptée aux hypothèses du
filtre de Kalman.
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Fig. 8.8 – Distribution des 176 anomalies {δ([zp′ ]13)k(10j)}k∈[1,176] à tMC = 10j sur la profondeur
de l’interface inférieure de la treizième couche hybride (estimée en distance métrique sur des sorties
en coordonnée hybride) calculées par rapport aux simulations S(f) (à gauche) ou S(f) (à droite) au
point (11.7◦O, 45.4◦N). En pointillé : courbes des distributions gaussiennes associées aux moyennes
et aux écarts type de ces distributions.

8.2 Divergence des simulations centrales et moyennes

8.2.1 Identification de la divergence

Malgré les caractéristiques de la distribution des anomalies sur les paramètres atmosphériques, et
en particulier le fait qu’elle soit, par construction, centrée, la section 8.1.3 montre l’existence d’une
divergence entre les simulations S(f) et S(f). L’apparition d’une telle divergence est naturelle en
considération de l’importance des effets non-linéaires dans le modèle (cf la section 6.2 du chapitre
6). On montre en figure 8.9 la croissance des écarts RMS sur les variables de surface (SSS, SST et
SSH) entre les simulations S(f) et S(f), dans le premier sous-ensemble de simulations (initialisé le
1er Août). Ces écarts croissent en fait régulièrement et significativement en température. Comme
on peut le deviner en figure 8.9, les écarts en salinité et en SSH croissent également régulièrement
mais ils sont beaucoup moins significatifs par rapport aux variations horizontales typiques de ces
variables sur le domaine.

La figure 8.10 illustre le fait que ces différences sont liées à une tendance générale et non au
comportement atypique de quelques simulations dans les sous-ensembles. On y montre l’évolution
de la SST au point (11.7◦O, 45.4◦N) pour les différentes simulations du premier sous-ensemble et les
simulations S(f) et S(f) associées. L’ordre de grandeur de la divergence en température entre S(f)
et S(f) n’apparaît pas négligeable par comparaison avec la déviation standard de la dispersion.

La tendance générale des simulations à l’apparition d’une déviation moyenne par rapport à S(f)
est également montrée en termes de structure spatiale. La figure 8.11 montre une section verticale
de différence de température (à la latitude de 45.4◦N) entre S(f) et S(f), ainsi que la profondeur
de couche de mélange dans S(f), et la moyenne des profondeurs de couche de mélange des 22
simulations (cette moyenne définissant la profondeur de couche de mélange dans S(f) ) après 15
jours et 30 jours dans le premier sous-ensemble. Cette figure montre (on observe le même phénomène
pour tous les sous-ensembles) que la déviation moyenne par rapport à S(f) est caractérisée par
une relative homogénéité horizontale de différences en température. La simulation S(f) donne des
températures plus élevées que celles de S(f) jusqu’à une profondeur d’à peu près 10 m sous la
couche de mélange. Cepedendant, aux plus grandes profondeurs, et jusqu’à à peu près 80-100 m, la
simulation S(f) donne de plus basses températures que celles de S(f). Enfin, la divergence semble
inexistante au delà de 100 m de profondeur. Le réchauffement au cours du temps de la couche de
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Fig. 8.9 – Ecarts RMS sur les données de surface entre S(f) et S(f) pour le premier sous-ensemble
de simulations (initialisé le 1er Août 1994) : a) SST, b) SSS, c) SSH

mélange de S(f) par rapport à celle de S(f) s’accentue de la même façon que son refroidissement
par raport à S(f) aux plus grandes profondeurs. Ce phénomène suit l’épaississement naturel de la
couche de mélange à la fin de l’été.

8.2.2 Interprétation de la divergence

La tendance générale des simulations à un refroidissement de leur couche de mélange par rapport
à S(f), l’homogénéité horizontale de la structure spatiale de ce refroidissement, et enfin, la régularité
de sa croissance avec le temps, peuvent suggérer que la divergence entre S(f) et S(f) est une
conséquence directe du calcul d’un ensemble d’anomalies sur des flux de chaleur nets à l’interface
air-mer dont la moyenne n’est pas nulle, à partir des anomalies sur les paramètres atmosphériques
de moyenne pourtant nulle, à travers l’utilisation des formulations bulks.

On a vu en section 2.2.3 du chapitre 2 que le flux de chaleur latente est calculé comme une
fonction non linéaire de la SST, de w et de Ev, et le flux de chaleur sensible comme une fonction
non linéaire de w, de la SST et de Ta. L’humidité spécifique à saturation Hu, est en fait une fonction
convexe de la SST. Cela implique que si les températures sur S(f) et S(f) (la température sur S(f)
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Fig. 8.10 – SST au point (11.7◦O, 45.4◦N) pour le premier sous-ensemble de 22 simulations, avec
S(f) (en pointillés gras) et S(f) (en trait gras)

Fig. 8.11 – Section verticale à la latitude 45.4◦N des différences de température (en ◦C) entre
S(f) et S(f) après : a) 15 jours b) 30 jours dans le premier sous-ensemble de simulations. La
ligne en pointillé noire indique la profondeur de couche de mélange de S(f) et la ligne en pointillé
blanche indique la moyenne des profondeurs des couches de mélange des 22 simulations du premier
sous-ensemble.

étant la moyenne des températures sur les simulations du sous-ensemble considéré) sont proches mais
que la dispersion est suffisante en température sur les simulations du sous-ensemble, la moyenne de
l’humidité spécifique des simulations peut être plus importante que l’humidité spécifique de S(f),
et donc que le flux de chaleur latent sortant en moyenne des simulations peut être plus important
que celui sortant de S(f). Mais les écarts en température dans la couche de mélange sont tellement
importants entre S(f) et S(f), qu’ils induisent quasi-systématiquement (la convexité de Hu, et les
corrélations entre la SST, w et Ev sont de toute façon assez faibles), le calcul d’un flux de chaleur
latent sortant de S(f) bien plus important que pour la moyenne des simulations. De façon plus
prononcée (les corrélations entre w et la SST ou Ta sont également assez faibles), ils induisent
quasi-systématiquement le calcul d’un flux de chaleur sensible sortant de S(f) bien plus important
que pour la moyenne des simulations. Comme les flux radiatifs sont imposés directement par les
paramètres atmosphériques, ils sont imposés de la même façon à S(f) qu’en moyenne aux autres
simulations. La figure 8.12 illustre le fait que les pertes thermiques en surface avec S(f) sont plus
importantes que pour la moyenne des simulations. Il est vérifié que cela résulte en un refroidissement
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global de S(f) par rapport à S(f), et cela ne peut expliquer le mécanisme du réchauffement observé
en couche de mélange.

Fig. 8.12 – Ecarts de flux de chaleur total sortant −qnet (en W.m−2) entre S(f) et la moyenne des
22 simulations du premier sous-ensemble après 15 jours.

La mauvaise détermination de la moyenne d’un vecteur (la tension de vent, dont l’amplitude a été
significativement réduite), paraît responsable de la divergence entre S(f) et S(f). La différence de
profondeur de couche de mélange observée en figure 8.11 pourrait être liée à la détermination de τx
et τy dans les jeux de paramètres moyens. Comme τx et τy varient beaucoup dans l’ensemble des jeux
utilisés, ||τ || << ||τ ||. Une faible tension de vent est donc appliquée à S(f). Par effet de rectification
non-linéaire, cela affaiblit le mélange sous la surface dans S(f). De ce fait, la couche de mélange de
S(f) est moins profonde, et la chaleur apportée par les flux de surface non radiatifs se propagent
moins vers le fond que dans la moyenne des simulations. Cela expliquerait le réchauffement des
couches supérieures (dans une zone dont les limites suivent le profil de la limite de la couche de
mélange comme on peut le constater en figure 8.11) et le refroidissement des couches plus profondes
avec S(f) par comparaison à S(f). Les autres phénomènes non-linéaires régissant le modèle n’ont
probablement qu’un impact moindre sur la divergence entre S(f) et S(f).

Ainsi le calcul de paramètres ou de variables moyens dans la définition de S(f) et S(f) montre
une certaine carence de réalisme. Il souligne, l’impact direct sur la profondeur de la couche de
mélange des variations du module de tension de vent. Ceci n’est cependant qu’un exemple des effets
des non linéarités du modèle, et de la difficulté que présente plus généralement le calcul de variables
ou de paramètres moyens (les données de tensions de vent utilisées sont d’ailleurs déjà des moyennes
fournissant des tendances journalières). Les écarts entre S(f) et S(f) soulignent l’impact du choix
de la simulation de référence pour le calcul des anomalies sur les trajectoires modèles présenté en
section 8.1.1, et donc pour l’estimation des covariances d’erreur modèle.

8.3 Description de la covariance d’erreur

On a préféré étudier les anomalies sur les trajectoires modèles par rapport aux simulations S(f)
pour deux raisons principales :
- Dans le parallèle réalisé entre les filtres de Kalman d’ensemble et les filtres de Kalman déterministes
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(en section 6.2 du chapitre 6), on a vu que l’évolution du meilleur estimé pour les filtres déterministes
correspond beaucoup plus à celle de la simulation centrale qu’à celle de la simulation moyenne. Ici,
l’estimation de l’erreur modèle que l’on réalise est destinée à décrire la statistique de l’erreur que
l’on rencontrera en mettant en oeuvre un filtre déterministe, et donc de l’erreur commise avec les
meilleurs estimés d’un filtre déterministe. Il est donc plus logique de calculer cette erreur par rapport
aux simulations centrales que sont les simulations S(f).
- Les simulations moyennes ne sont pas des solutions du modèle, comme on l’a vu. Ceci a particuliè-
rement d’importance pour un modèle comme HYCOM qui régit un certains nombre de contraintes
permettant de générer des solutions réalistes. Ces contraintes n’étant pas linéaires, les moyennes sur
les variables d’état que sous-tendent les champs de S(f) peuvent ne pas les respecter. Malgré le fait
que les forçages atmosphériques de S(f) soient moins réalistes que ceux des autres simulations d’un
sous-ensemble, cette simulation étant générée à l’aide du modèle, elle en respecte les contraintes, et
peut donc être supposée physiquement plus réaliste que S(f).

Les calculs d’erreur ont toutefois été menés par rapport aux deux simulations de référence, et on
va voir en section 8.3.2 que malgré les résultats donnés dans la section 8.2 précédente, le choix de
la simulation de référence a ici un faible impact sur la structure de la covariance d’erreur estimée.

On a vu au chapitre 5 (en section 5.3) l’intérêt que montre l’utilisation des représenteurs pour
l’étude de cette covariance d’erreur. On va ici essentiellement s’intéresser à leur étude : les représen-
teurs associés aux matrices de covariances d’erreur modèle Qn seront dans la suite notés rn. A part
en section 8.3.2, seules les matrices d’erreur (et donc les représenteurs associés), calculées à partir
des anomalies par rapport à S(f) seront considérées.

8.3.1 Convergence des calculs

Fig. 8.13 – Evolution des écarts sur les calculs des représenteurs rn associés à des observations
de SST en différents points du modèle : à gauche, évolution par rapport à n des écarts RMS sur
les données de SST entre les représenteurs rn et rn−10 pour tKF = 15j à droite, évolution par
rapport à tMC des écarts RMS sur la SST entre les représenteurs r176 calculés pour tKF = tMC ,
et tKF = tMC − 1j. Courbes noires : au point (11.7◦O, 45.4◦N), courbe rouge : au point (5.3◦O,
45.4◦N), courbe verte : au point (7◦O, 48◦N), courbe bleue : au point (1.4◦O, 45◦N).

Il est important d’assurer que les calculs des covariances d’erreur modèle Qn (dont l’estima-
tion est supposée s’affiner avec la croissance de n, notre meilleure estimation étant supposée être
Q176) ont convergé par rapport à la taille n ≤ 176 des ensembles d’anomalies de trajectoires
{δXk(tKF )}k∈[1,n] à partir desquelles ils sont obtenus. Cette convergence montrera que l’ensemble
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{δXk(tKF )}k∈[1,176] est suffisamment grand pour exprimer la covariance de l’erreur modèle en se
basant sur la méthode présentée en section 8.1.1.

La convergence du calcul des matrices de covariances d’erreur est techniquement difficile à es-
timer, et on s’est limité à la démontrer à l’aide de quelques cas de représenteurs associés à des
variables d’état du modèle. La figure 8.13 montre l’évolution par rapport à n des écarts RMS sur la
SST entre les représenteurs rn et rn−10 associés à des observations de SST. On voit que les différences
entre les représenteurs rn et rn−10 deviennent négligeables quand n ≥ 130, ce qui permet d’affirmer
qu’avec 176 membres, on peut considérer qu’il est possible de calculer des matrices représentatives
des covariances de l’erreur modèle.

L’estimation des matrices Qn, alors que tKF n’est pas connu, implique l’étude des calculs de Qn

pour différentes échelles de valeurs de tKF . On peut supposer que la structure d’erreur, et donc la
structure des représenteurs, va fortement dépendre de la durée tKF de cycle d’assimilation à laquelle
cette erreur et ces représenteurs se réfèrent. Ainsi, par exemple, plus cette durée sera grande et plus
la propagation de l’erreur liée aux forçages atmosphériques devrait se faire vers les profondeurs
au cours des simulations de Monte Carlo. La figure 8.13 montre également l’évolution par rapport
à tMC des écarts RMS sur la SST entre des représenteurs de SST rn calculés en supposant que
tKF = tMC et tKF = tMC − 1. On peut constater que pour des cycles d’assimilation de plus de
4 jours, l’erreur associée varie peu. Cela illustre le fait que l’on peut calculer des erreurs modèles
représentatives d’une large plage de cycles d’assimilation en les calculant pourtant pour un cycle
particulier.

8.3.2 Comparaison des principaux modes de covariance d’erreur calculés à
l’aide de S(f) et de S(f)

En suivant le choix dont on a donné les raisons en introduction de cette section 8.3, on ne
présente que l’étude de représenteurs liés à l’erreur modèle estimée par rapport aux S(f). La grande
similarité observée sur les covariances d’erreur générées avec S(f) ou avec S(f) indique toutefois
que l’étude de l’erreur calculée par rapport S(f) ne montre pas des structures fondamentalement
différentes. Cette grande similarité peut paraître surprenante au vu de ce que pouvaient laisser
présager les figures 8.7 et 8.8, ou la section 8.2. La figure 8.14 présente des champs de SST sur
deux des principales EOFs des matrices Q176 pour tKF = 15j, calculées dans l’espace d’estimation
hybride avec l’une ou l’autre des simulations de référence4. On voit sur cette figure que ces EOFs sont
très similaires, qu’elles aient été calculées par rapport à l’une ou l’autre des simulations de référence.
Les différences sur la première EOF sont insignifiantes, et celles qu’on retrouve sur la huitième EOF
ne modifient pas la structure générale de cette EOF. Il a été constaté de même que les représenteurs
calculés à partir des matrices fondées sur l’emploi de l’une ou l’autre des simulations de référence
ont des structures extrêmement similaires, bien que ces structures n’aient pas forcément les mêmes
extensions et qu’elles ne sous-tendent pas forcément les mêmes intensités de correction : le choix de
S(f) ou S(f) pour le calcul des erreurs reste important en pratique mais n’influe pas sur ce qui va
être étudié dans les sections suivantes. Ces observations ajoutent au fait qu’on ne considère, dans
toute la suite, que des erreurs estimées à partir des anomalies par rapport à S(f).

On peut difficilement interpréter physiquement les structures observées sur les principales EOFs
des covariances d’erreurs ici estimées, même si on peut y reconnaître certaines similitudes avec des
éléments de la physique du modèle du Golfe de Gascogne, fortement influencés par les forçages
atmosphériques (une signature du courant de pente, par exemple, se démarque nettement sur les

4La décomposition en EOFs, utilisée ici, repose sur une normalisation des variables par rapport à leur variance
temporelle, estimée sur les sorties quotidiennes de SIM-BB15 d’Août à Octobre : cf section 5.2.2 du chapitre 5.
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Fig. 8.14 – Champs de SST pour la première (en haut) et la huitième (en bas) EOF de Q176 pour
tKF = 15j, calculée à partir des anomalies par rapport à S(f) (à gauche) et à S(f) (à droite).

champs de SST données en figures 8.14). On préfèrera donc chercher à travers l’étude des repré-
senteurs la nature des mécanismes physiques à l’origine des structures des matrices de covariances
d’erreur.

8.3.3 Description des représenteurs

On décrira uniquement dans la suite les représenteurs r176 calculés en supposant que tKF = 15j,
du fait des conclusions de la section 8.3.1 sur la bonne représentativité des covariances d’erreur Q176

pour un large intervalle de temps de propagation de l’erreur. Lorsqu’il n’est pas fait allusion à l’espace
d’estimation considéré, les conclusions sont valables que celui-ci soit en coordonnée hybride ou z.
Les questions d’extrapolation verticale de l’information permettront cependant une comparaison de
l’emploi de l’un ou l’autre des modes de coordonnée verticale, dont on a introduit des éléments au
chapitre 7 en section 7.3.
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Extension horizontale de la correction induite dans la couche de mélange par les re-
présenteurs de variables de surface

L’étude des représenteurs associés à des données de SST ou de SSH, qui sont les principales
observations potentiellement disponibles pour l’assimilation, montrent que ces observations ont une
large influence horizontale dans la couche de mélange. C’est ce qui est illustré en figure 8.15 montrant
la SST sur les représenteurs associés à la SST aux points (11.7◦O, 45.4◦N) au niveau du bassin, et
au point (1.4◦O, 45◦N) près de la côte, sur le plateau aquitain. Les corrélations correspondantes sont
également indiquées. Une innovation de 1 degré sur ces observations impliquerait des corrections de
plus de 0.4 degrés sur la SST de la majeure partie du domaine. Ces figures montrent que l’extension
de l’influence d’une observation dépend fortement de sa position, et en particulier du fait que celle-
ci soit située dans le bassin ou près de la pente continentale. Une caractéristique essentielle de la
structure d’erreur ainsi décrite est son absence d’isotropie, caractéristique de l’environnement côtier
(Echevin et al. 2000). Les champs de corrélations entre les observations de SST et de SSH et les autres
variables du système ont des structures qui sont très similaires à celles des représenteurs associés,
avec des valeurs significatives sur une large partie de la surface. Cela montre que la description à
travers les représenteurs d’une influence étendue horizontalement des observations de SST et de
SSH est fondée sur un fort degré de correlation entre les variables de la couche de mélange.

Fig. 8.15 – Champ de SST (en couleur) des représenteurs r176 associés à la SST au point O et
champs de corrélations (en lignes de niveaux) entre la SST et la SST au point O : a) O=(11.7◦O,
45.4◦N), b) O=(1.4◦O, 45◦N)

L’influence d’observations de vitesses de surface sur les autres vitesses est plus localisée au
voisinage de ces données. C’est ce que l’on peut voir en figure 8.16 où l’on donne les champs de
vitesses de surface des représenteurs associés respectivement à la vitesse de surface méridionale au
point (11.7◦O, 45.4◦N) dans le bassin et à la vitesse de surface zonale au point (7◦O, 48◦N) sur le
talus continental. L’orientation de ces champs est quasiment uniforme, dans la direction des vitesses
observées. Cependant, le gradient de bathymétrie à travers le talus continental, et certainement
le courant de pente associé, génèrent une discontinuité dans ces champs. Les vitesses de surface
du représenteur de vitesse zonale de surface au point (7◦O, 48◦N) sont clairement affaiblies sur
la majeure partie du talus. Les courants moyens de forte intensité, s’écoulant peut être plus en
profondeur comme le courant de pente, seraient vraisemblablement responsables de la limitation de
l’influence des perturbations atmosphériques.
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Fig. 8.16 – Champs de vitesses de surface - modules et directions (on représente 1 vecteur sur 10)-
des représenteurs r176 asociés avec la vitesse de surface au point O : a) représenteur de la vitesse
zonale, O=(11.7◦O, 45.4◦N) b) représenteur de la vitesse méridionale, O=(7◦O, 48◦N).

L’influence des vitesses de surface sur la température et la salinité du modèle varie également
fortement en fonction de la localisation et de l’orientation de ces vitesses. Ce contraste marqué
peut être lié à l’origine de la variabilité des vitesses de surface au sein des simulations d’ensemble,
suivant qu’elle soit principalement déterminée par les ajustements par rapport aux variations de
flux de chaleur, ou par les perturbations des forçages en vent. La SST des représenteurs associés
aux observations de vitesses de surface zonales et méridionales au point (11.7◦0, 45.4◦N) est donnée
en figure 8.17 a) et b). Ces champs sont caractéristiques d’une tendance générale observée pour les
vitesses de surface zonales à induire des champs de correction de température négatifs et pour les
vitesses de surface méridionales à induire des champs de correction de température positifs dans la
couche de mélange à travers le calcul des représenteurs associés. On peut supposer que cette tendance
générale est liée au flot entrant uniforme d’eaux plus ou moins chaudes respectivement en provenance
du Nord-Ouest ou du Sud-Ouest, généré par les corrections de courant dans la couche de mélange.
La tendance inverse près des côtes peut généralement être attribuée à des phénomènes d’upwellings
ou de downwellings. Les variations de tension de vent joueraient donc un rôle prédominant dans la
réponse du modèle aux perturbations atmosphériques.

Influence des représenteurs aux frontières ouvertes

Près des frontières ouvertes, la forte relaxation opérée vers les données de SIM-NA3 explique
l’influence limitée des perturbations des flux atmosphériques sur la salinité, la température, les
pressions d’interface (en coordonnée hybride) et les vitesses baroclines. Comme on a bien réussi à
éliminer dans le calcul des covariances d’erreur l’influence des variations de données aux frontières
ouvertes, par le calcul des erreurs par rapport aux simulations de référence (ce que l’hypothèse
d’indépendance entre les effets liés aux variations des forçages atmosphériques et ceux liés aux
variations de données aux frontières ouvertes laissait présager, cf la section 8.1.1), on observe une
absence totale de variance sur les variables baroclines près des frontières ouvertes. Les CFO pour
le mode barotrope, quant à elles, permettent à la SSH et aux vitesses barotropes d’être moins
liées aux données de CFO, et donc d’être significativement modifiées par les perturbations des flux
atmosphériques. C’est pourquoi les représenteurs peuvent induire des corrections sur les variables
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Fig. 8.17 – Champs de SST (en ◦C.s.m−1) des représenteurs r176 associés à la vitesse de surface
au point O=(11.7◦O, 45.4◦N) : a) représenteur de la vitesse zonale b) représenteur de la vitesse
méridionale.

barotropes mais pas sur les variables tri-dimensionnelles près des frontières ouvertes, comme on
peut le voir sur les figures 8.15, 8.16, 8.17 et 8.18. Cependant, en figure 8.18, où l’on montre la
SSH d’un représenteur associé avec la SSH d’un point du bassin, on peut noter que les corrections
associées s’annulent près des frontières Sud et Ouest. On suppose que les CFO en mode barotrope
n’ont pas suffisamment pris en compte les variations internes du modèle liées aux perturbations
atmosphériques. Une autre interprétation (que suggèrent les observations du chapitre 3) supposerait
que les principales variations de SSH dues aux perturbations des flux atmosphériques seraient liées
à des effets stériques et donc aux variations de température. Cela expliquerait pourquoi les champs
de SSH des représenteurs ont des structures aussi étendues alors que cette variable a naturellement
une forte variabilité spatiale à plus petite échelle.

Fig. 8.18 – Champ de SSH du représenteur r176 associé à la SSH au point O=(11.7◦O, 45.4◦N)
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Influence des représenteurs de variables de surface en profondeur

La plupart des données disponibles pour l’assimilation étant des observations de propriétés de
surface, il est important d’indiquer de quelle façon est réalisée l’inversion de l’information disponible
à la surface pour calculer des corrections en profondeur. En particulier, il est nécessaire de déter-
miner quels mécanismes dynamiques sont responsables des principales structures de covariances
sur lesquelles l’inversion est fondée. Ces mécanismes sont donc étudiés à travers la description de
certaines des principales structures en profondeur des représenteurs de variables de surface.

Cette description dépend cette fois du choix de la coordonnée verticale de l’espace d’estimation
(cf section 7.3 du chapitre 7). Dans la couche de mélange, et même jusqu’à approximativement
50-60 m de profondeur, la coordonnée hybride fonctionne essentiellement en mode z ou σ, aussi les
champs de représenteurs associés aux variables de surface y sont identiques, que les représenteurs
soient calculés dans le système de coordonnée hybride ou géopotentiel. Dans les couches plus pro-
fondes des sorties en coordonnée hybride, la traduction des corrections induites par les représenteurs
calculés dans le système de coordonnée hybride en matière d’épaisseur de couche, de température
et de salinité est à peu près rendue possible en terme de correction de température et de salinité à
niveaux z fixés. Le caractère approximatif de cette traduction est lié au fait que l’impact sur la cor-
rection des variables thermodynamiques à niveau z fixé d’une correction des épaisseurs de couches
sera lié à l’état modèle sur lequel cette correction sera appliquée, et cet état est inconnu a priori.
Cependant le mode hybride, et à plus forte raison le mode isopycnal, sont tels que les variables
thermodynamiques des couches en mode hybride ou isopycnal dévie peu d’un état moyen et l’on
verra qu’à considérer les corrections induites par les représenteurs en mode hybride sur cet état
moyen, on aura des résultats très similaires aux corrections induites par les représenteurs calculés
en coordonnée z.

De façon générale, les représenteurs indiquent que les données de surface (SSH, SST, SSS ou
vitesses de surface) ont une influence limitée en profondeur, et donc que les erreurs sur les flux
de surface n’affectent pas le modèle à de bien plus grandes profondeurs que celle de la couche de
mélange (ceci étant valable pour un temps de propagation de l’ordre de la quinzaine de jours).

La figure 8.19 présente des profils verticaux de champs de vitesses des représenteurs de vitesses
de surface zonales et méridionales, calculés en utilisant la coordonnée hybride, aux points (11.7◦O,
45.4◦N), dans la partie profonde du bassin, et (3◦O, 49.5◦N) dans la Manche, où le fond se trouve à
environ 70 m de profondeur. Les vitesses s’annulent sous les 80 m dans le bassin. Il est systémati-
quement vérifié, que même près des côtes, l’influence des vitesses de surface se propage vers le fond
suivant une spirale d’Ekman réaliste. Cependant, la proximité de la limite de fond et des côtes est
responsable de l’existence de contre-courants relativement forts entre 30 et 60 m sur le représenteur
associé avec les vitesses de surface dans la Manche.

La figure 8.20 montre le représenteur, calculé en utilisant la coordonnée z, relatif à la SSH au
point (11.7◦O, 45.4◦N), sur une section verticale de température (à la longitude 7◦O), puis la pro-
jection en coordonnée z de la correction en température, sur la même section verticale, induite par
le représenteur calculé en coordonnée hybride et associé à la même observation. Cette correction en
température est la combinaison d’un changement direct en température dans les couches hybrides,
et d’un déplacement vertical de ces couches, puisqu’il induit aussi, aux profondeurs fixes données, un
changement de température. La projection en coordonnée z de ces changements appliqués isolément
est également donnée en figure 8.20 5. Les corrections induites par le représenteur en coordonnée

5Cette projection en coordonnée z des corrections induites par le représenteur en coordonnée hybride, nécessite
l’application de ces corrections sur un état hybride moyen : ici on a choisit l’état de la moyenne des S(f) après 15
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Fig. 8.19 – Champs de vitesses locaux des représenteurs r176, calculés en coordonnée hybride,
associés à la vitesse de surface au point O : à gauche, O=(11.7◦O, 45.4◦N), à droite, O=(3◦O,
49.5◦N). Vecteurs bleus : représenteur de la vitesse zonale. Vecteurs verts : représenteur de la vitesse
méridionale.

hybride liées uniquement à son champ de température ou à son champ de pression d’interfaces per-
mettent de constater une certaine séparation de ces corrections sur l’effet combiné qu’elles apportent
en correction globale : la correction liée au champ de température ne s’opère quasiment que dans les
couches en mode hybride ou z (pour l’essentiel jusqu’à 60 m de profondeur) et ne concerne que très
peu les couches en mode hybride. A nouveau, le modèle HYCOM, même dans ses couches hybrides,
ne semble traduire sa variabilité en profondeur qu’à travers les mouvements d’interface de couches.

La correction positive en SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N) induit, d’une part, une correction
positive de SSH loin des côtes dans le bassin, et d’autre part, une diminution de la hauteur de surface
du large vers les côtes, comme l’indique la figure 8.18. Cela conduit à l’existence de phénomènes
d’upwelling dans la correction, avec une montée des masses d’eau sous la couche de mélange près des
côtes Nord de l’Espagne. C’est ce qu’on peut voir en figure 8.20 où les changements en température
sont observés jusqu’à une profondeur de 120 m. Cependant, au delà de 120 m, la SSH n’exerce
aucune influence sur la température.

Les comparaisons permises par la figure 8.20 montrent une très bonne similitude des corrections
induites par les représenteurs calculés en coordonnée z ou hybride. Même si l’écart de l’amplitude
de la correction opérée à 80 m, et peut être l’inexistence de correction entre 110 et 120 m sur le
représenteur calculé en coordonnée hybride, ne peuvent être totalement expliqués par le caractère
nécessairement approximatif des calculs de changement de coordonnées et des discrétisations res-
pectives des systèmes de coordonnées, il y a donc, de façon générale, une cohérence des estimations
statistiques de corrections sur les différentes projections verticales envisagées.

Cette cohérence est confirmée en figure 8.21, où l’on montre respectivement les corrections en

jours de simulation. Cette correction une fois appliquée, elle est projetable en coordonnée z.
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Fig. 8.20 – Sections verticales de corrections en température (en ◦C) à la longitude 7◦O induites
par une innovation de 1 cm en SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N) d’après les représenteurs r176 associés
à cette observation de SSH : en haut à gauche ; correction induite par le représenteur calculé en
coordonnée z ; en haut à droite, projection en coordonnée z des corrections induites par le repré-
senteur calculée en coordonnée hybride (combinaison des corrections induites par son champ de
température et de pressions) ; en bas à gauche, correction induite par le champ de température
du représenteur calculé en coordonnée hybride ; en bas à droite, correction induite par le champ
de pressions d’interface du représenteur calculé en coordonnée hybride. Toutes les corrections en
coordonnée hybride sont estimées par application du représenteur à l’état moyen des simulations
d’ensemble à 15 jours.

température à 100 m induites par le représenteur de SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N) calculé en
coordonnée z, et les corrections d’épaisseur de la 11e couche hybride induites par le représenteur
de SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N), calculé en coordonnée hybride (la 11e couche est généralement
localisée entre 60 et 100 m de profondeur dans les zones où des corrections significatives sont visibles
sur la figure). L’épaississement de la 11e couche hybride est en fait associé à celui des couches
supérieures. Il est donc lié à la descente des isopycnes et équivalent à un réchauffement à un niveau
z fixé. Inversement, l’amincissement de la 11e couche hybride, là où les phénomènes d’upwellings
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apparaissent, est associé à celui des couches supérieures, et il est équivalent à un refroidissement à
profondeur fixée.

Fig. 8.21 – Représenteurs r176 associés à la SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N) : a) température à
100 m (en ◦Cm−1) du représenteur calculé en coordonnée z b) épaisseur de la 11e couche hybride
du représenteur calculé en coordonnée hybride.

On montre avec la figure 8.21 que l’influence des perturbations sur les forçages atmosphériques
est inexistante sur la majeure partie du domaine sous la couche de mélange, mais qu’il y a des zones
très restreintes horizontalement dans les couches profondes où elle est très significative. L’effet direct
de la descente des isopycnes à la verticale de l’incrément sur la SSH observée est en fait légèrement
décalé vers l’Est et le Sud (même par rapport au maximum d’incrément de SSH induit par la
correction du représenteur lié à l’observation au point (11.7◦O, 45.4◦N), cf figure 8.18). C’est une
autre conséquence de la forte non-isotropie des phénomènes à l’échelle régionale, et en zone côtière.
L’effet des upwellings près des côtes Nord de l’Espagne est également observé en figure 8.21.

La figure 8.22 montre l’impact de cet incrément en SSH sur les vitesses totales jusqu’à une
profondeur de 1000 m (à partir des représenteurs calculés en coordonnée z). L’ajustement des
vitesses à 1000m est compatible avec la correction en SSH donnée en figure 8.18, les principales lignes
de courant suivant les principales pentes de SSH. Cela est dû au découplage du calcul des vitesses
barotropes et baroclines dans le modèle HYCOM, et donc au seul ajustement correct des vitesses
barotropes par rapport aux variations de SSH (que la perturbation des forçages atmosphériques a
provoquées). Bien que l’influence de la SSH sur les vitesses baroclines puisse être observable à une
profondeur de 155 m (où, par exemple, les vitesses s’ajustent à la montée des isopycnes centrée près
de (10.5◦O, 44.5◦N) et visible en figure 8.21), elle est quasi-inexistante à 1000 m.

Représenteurs de variables en profondeur

Les représenteurs calculés en utilisant la coordonnée z, associés avec des observations en profon-
deur, montrent que l’influence de celles-ci ne s’étend pas plus en profondeur que celle des observations
de surface. La figure 8.23 montre la température sur les représenteurs associés à la température sur
la verticale (11.7◦O, 45.4◦N) aux profondeurs respectives de 30 et 55 m. L’observation de tempéra-
ture à 30 m n’influence pas le modèle à une profondeur de plus de 50 m. A 55 m, les covariances
d’erreur calculées ne permettent plus à la température observée d’être prise en compte de façon
réaliste. On peut supposer que le réchauffement induit par une correction positive de température à



8.3. DESCRIPTION DE LA COVARIANCE D’ERREUR 187

Fig. 8.22 – Représenteur r176 associé à la SSH au point (11.7◦O, 45.4◦N) : module (en s−1) et
direction (on représente 1 vecteur sur 8) de la vitesse totale à a) 155 m, b) 1000 m

55 m est lié à l’augmentation de la profondeur de la couche de mélange, qui est l’un des principaux
effets directs possibles de la perturbation de la tension de vent (cf section 8.2.2), ce qui expliquerait
le refroidissement de la couche de mélange elle-même. Cela confirmerait que les erreurs sur les don-
nées de tension de vent ont l’influence la plus critique sur la structure de l’erreur modèle due aux
forçages atmosphériques. Mais sur ce représenteur calculé en coordonnée z, le réchauffement des
eaux profondes associé n’est pas visible de façon claire, en particulier au voisinage de l’observation
de température.

Fig. 8.23 – Section verticale à la longitude 11.7◦O de température (en ◦C), des représenteurs r176

calculés en coordonnée z, associés à la donnée de température en (11.7◦O, 45.4◦N) à 30 m (à gauche)
et à 55 m (droite).

Les représenteurs calculés avec la coordonnée hybride permettent d’avoir une information plus
cohérente que les représenteurs calculés avec la coordonnée z, sur l’influence des observations de
température situées jusqu’à la 12e couche hybride (à peu près jusqu’à une profondeur de 90 m).
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Fig. 8.24 – Section verticale à la longitude 11.7◦O de la projection en coordonnée z de la correction
en température (en ◦C) induite par le représenteur r176 calculé en coordonnée hybride, associé à la
température de la 12e couche hybride en (11.7◦O, 45.4◦N).

Cette influence peut atteindre une profondeur de 100 m, comme on peut le voir en figure 8.24
avec une section verticale à la latitude 11.7◦O de la projection en coordonnée z des corrections de
température induites par le représenteur de température au point (11.7◦O, 45.4◦N) de la 12e couche
verticale hybride. On peut voir de façon plus satisfaisante qu’avec la figure 8.23 le réchauffement
général des masses d’eau sous la couche de mélange (le représenteur calculé en coordonnée z pour
l’observation de température à 55 m montrait tout de même une bonne ébauche de la structure de
réchauffement observée). La large extension de ce réchauffement confirme que la correction positive
en température à 70-90 m peut être supposée liée à l’augmentation de la profondeur de couche de
mélange. L’avantage de l’utilisation de la coordonnée hybride par rapport à celui de la coordonnée
z pour l’estimation et la paramétrisation de l’erreur semble donc montré à travers l’identification
des corrections liées à des observations bien en profondeur (là où les couches fonctionnent en mode
hybride).

Cependant, les représenteurs dans leur ensemble ne permettent pas d’identifier de correction
réaliste à partir d’observations de température réalisées sous la 13e couche hybride (qui se trouve
entre 100 et 400 m), soit de façon générale, aux grandes profondeurs du modèle.

8.4 Conclusion

Des simulations de Monte Carlo ont été utilisées, suivant une méthode originale, pour calculer
une erreur modèle réaliste liée aux forçages atmosphériques, et une description des caractéristiques
de cette erreur a souligné les avantages de cette méthode. Elle montre que le modèle du Golfe
de Gascogne a été significativement influencé par les variations de paramètres atmosphériques.
L’ensemble des simulations a révélé l’existence d’une importante réponse non linéaire du modèle à
l’estimation de données de tension de vent moyennes. Ce problème est à l’origine d’une déviation de
la moyenne des simulations par rapport à la prédiction centrale. De telles divergences de simulations
centrales sont classiques, particulièrement dans les modèles côtiers à haute résolution où les non
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linéarités des processus physiques sont intensifiées. Leur mise en évidence souligne l’utilité des
méthodes d’ensemble. Elle repose la question du choix du meilleur estimé pour de telles expériences.

La covariance de l’erreur et les corrections induites à travers son utilisation pour l’assimilation de
données ont été décrites avec l’aide de ce que l’on désigne ici par les représenteurs. Ces représenteurs
ont montré que leurs principales structures sont cohérentes avec les principales réponses potentielles
du modèle aux variations sur les forçages atmosphériques. Cette consistance physique indique que
l’estimation de l’erreur est réaliste et devrait permettre une bonne paramétrisation des filtres de
Kalman d’ordre réduit, et en particulier, dans cette thèse, du filtre SEEK, pour l’assimilation de
données dans un tel modèle. Cette paramétrisation serait cohérente avec l’hypothèse, supposée dans
ce chapitre, que les conditions aux frontières ouvertes sont bien posées, du fait que les corrections
induites par la paramétrisation ne modifient pas les données qui sont fortement contraintes par ces
conditions. L’avantage de générer des expériences d’ensemble est également souligné par l’anisotro-
pie, l’inhomogénéité, et de façon générale la grande complexité (sur de petites échelles spatiales)
des structures d’erreur que les représenteurs ont montrées dans notre modèle, principalement dues
à ses caractéristiques côtières, en réponse à une erreur sur les paramètres atmosphériques bien plus
isotrope, homogène et à grande échelle. Des structures aussi complexes nous empêchent, a priori,
de définir de façon réaliste des erreurs en utilisant des modèles analytiques.

Bien qu’on ne mènera pas ici d’expériences d’assimilation de données réalistes, on peut constater
ici au sujet de l’adaptation pour l’assimilation en modèle côtier maintenant nécessaire des systèmes
dérivés du filtre de Kalman, paramétrés avec l’aide de l’erreur modèle estimée ici, que la faible
disponibilité des données de surface en zone côtière ne limitera pas de façon trop importante leur
capacité du fait de l’extension considérable de l’influence de ces données dans la couche de mélange,
qui est la zone la plus importante du modèle à contrôler en zone côtière. L’erreur sur les forçages
atmosphériques, cependant, ne semble pas influencer les couches très profondes du modèle aux
échelles de temps considérées. De ce fait, les données in-situ aux grandes profondeurs ne peuvent
pas être utilisées lorsque cette erreur est paramétrée dans le système d’assimilation.

Des expériences d’assimilation seront menées (cf chapitre 10) pour valider la paramétrisation de
l’erreur modèle à l’aide de ces expériences d’ensemble pour le filtre SEEK, dans l’optique du contrôle
de l’état du modèle côtier BB15. Elles seront réalisées en considérant un espace d’estimation dont
la coordonnée verticale sera hybride : si le chapitre 7 en donnait des raisons liées à l’emploi plus ou
moins important d’opérateurs d’ajustement, on en a vu ici l’avantage pour la paramétrisation des
matrices de covariance d’erreur.



190 CHAPITRE 8. ERREUR MODÈLE DUE AUX FORÇAGES ATMOSPHÉRIQUES



Chapitre 9

Statistiques de l’erreur modèle liée aux

conditions aux frontières ouvertes

Un modèle régional est a priori fortement contraint, non seulement à ses frontières de surface,
mais également à ses frontières latérales, où l’information sur la circulation à grande échelle lui
est transmise à travers les CFO. Or on a introduit le problème de la formulation nécessairement
approximative des CFO au chapitre 2 (en sections 2.4 et 2.5), et celui de leur mise en place au
chapitre 3, qui sous tendent, a priori, l’existence d’une source d’erreur pour un modèle régional.

Au chapitre 3, on s’était intéressé à la question de l’impact de l’imperfection des données utilisées
par les CFO en terme de sous-échantillonnage temporel des données sources à partir desquelles elles
sont interpolées. On s’intéresse ici au problème plus fondamental de l’imperfection des données
utilisées pour imposer les CFO à travers l’imperfection des données sources, récupérées, dans notre
cas, à partir d’une simulation sur un bassin à plus faible résolution. Les réglages de NA3 et de SIM-
NA3 ont surtout été validés avec des diagnostics dans les zones où se situent les principaux éléments
de la circulation Atlantique Nord à grande échelle (en particulier au niveau des gyres subtropicale
et subpolaire), qui sont relativement éloignées du Golfe de Gascogne (cf les chapitres 1 et 4). Cela
illustre le fait général que dans les configurations de bassin, les réglages opérés pour représenter
la circulation à grande échelle ne sont pas forcément les plus adaptés à la bonne modélisation des
phénomènes dans une région particulière. Il est donc très vraisemblable que l’erreur supposée sur les
données utilisées par les CFO est importante. L’imperfection des données ou de la formulation des
CFO explique que de nombreuses études se sont intéressées au contrôle des CFO par des méthodes
d’assimilation de données (par exemple Lardner 1993 et Seiler 1993) et que ce problème des CFO
soit souvent vu avec celui de l’initialisation sous l’angle des problèmes inverses (Auclair et al. 2000)
plutôt que comme il a été présenté au chapitre 2.

Au chapitre 1, il a été vu que la circulation à grande échelle de l’Atlantique Nord isolait quelque
peu celle du Golfe de Gascogne (en particulier en fin de section 1.2.1), dont les principales caracté-
ristiques ont été reliées à nature de la bathymétrie, des forçages atmosphériques, et du profil général
du champ de densité régional (peu modifié par la variabilité de la circulation de l’Atlantique Nord).
Cela peut donc laisser présager que l’impact de l’erreur sur les données aux frontières ouvertes est
moins critique pour un modèle du Golfe de Gascogne que pour des modèles de régions traversées
par d’importants courants (comme le Golfe du Lion). Les expériences menées sur la validation des
CFO et décrites au chapitre 3 appuient l’hypothèse selon laquelle les effets des variations des CFO
imposées au modèle du Golfe de Gascogne sont relativement faibles sur l’essentiel du domaine par
rapport à l’ampleur de ces variations, et ce, même sur de grandes échelles de temps. Une étude
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plus précise des statistiques de l’erreur modèle due aux conditions aux frontières ouvertes, basée
sur la génération d’une erreur supposée réaliste au niveau des frontières ouvertes semble cependant
nécessaire à la confirmation de cette hypothèse.

C’est sur la base de ces différentes considérations que l’on a voulu estimer la nature de l’erreur
modèle liée à la mauvaise détermination des données de forçages aux frontières ouvertes. Cette
caractérisation, complétant celle de l’erreur liée aux forçages atmosphériques, doit permettre de
paramétrer une erreur modèle pour les filtres de Kalman réduits prenant en compte les deux sources
d’erreur modèle que l’on peut supposer a priori les plus importantes dans un modèle régional
quelconque. Elle est donc surtout menée autour d’une étude de sa covariance d’erreur modèle Q

et repose sur l’emploi d’expériences d’ensemble dont on a montré les avantages aux chapitre 6 et
8. Le protocole d’expérience d’ensemble qui a été choisi pour cette étude est ainsi parfaitement
identique à celui qui a été choisi pour l’étude des statistiques de l’erreur modèle due aux forçages
atmosphériques, et il permet de générer et d’étudier des erreurs liées aux mêmes aspects temporels,
et donc dont la combinaison est naturelle pour la paramétrisation de systèmes dérivés du filtre
de Kalman. L’étude des représenteurs devrait à nouveau permettre une description adaptée des
covariances d’erreur.

On présente donc, de façon similaire au chapitre 8, tout d’abord, en section 9.1, le protocole des
expériences d’ensemble ayant mené à l’estimation de statistiques de l’erreur modèle liée aux condi-
tions aux frontières ouvertes, puis l’étude de la nature de la divergence observée entre simulations
centrales et moyennes, pour ces expériences d’ensemble, en section 9.2, l’étude en section 9.3 des
matrices de covariances d’erreur, essentiellement à travers celle de représenteurs, ainsi générées pour
la paramétrisation des filtres de Kalman, et enfin une conclusion à cette étude en section 9.4.

9.1 Protocole expérimental

9.1.1 Détails du protocole

On transpose les principes des expériences d’ensemble vus au chapitre 8 à l’estimation de l’er-
reur modèle liée aux conditions aux frontières ouvertes : l’erreur sur les données des forçages (les
données d’archives interpolées spatialement à partir des sorties quotidiennes de SIM-NA31), ici la
seule source d’erreur modèle considérée, n’est pas échantillonnée à partir d’une assertion sur sa
distribution puis injectée aux forçages “réels”(effectivement utilisés pour le forçage de SIM-BB15)
pour générer l’ensemble des simulations perturbées, mais diagnostiquée sur un ensemble de forçages
“réels”, relatifs à des événements saisonniers similaires mais correspondant à des dates précises de
forçages différentes.

A nouveau, on suppose que l’évolution de l’erreur modèle due à la détermination inadaptée des
données de CFO est très limitée à l’échelle d’une saison, et qu’il est donc possible d’estimer une
matrice Q constante sur une saison donnée. Cette saison, ou du moins la période pour laquelle on
estime cette erreur est ici à nouveau la période Août-Octobre pour assurer une complémentarité non
seulement théorique mais également pratique des résultats de cette étude avec ceux du chapitre 8.

L’ensemble de forçages “réels”, représentatifs de la variabilité de la distribution de l’erreur sur les
données de CFO est ainsi à nouveau généré à l’aide de la variabilité inter-annuelle et hebdomadaire
des données d’archives. Ces forçages sont constitués de séries d’archives sur 31 jours (une par jour,
selon la fréquence établie aux chapitres 3 et 4). Les données d’archives sont interpolées spatialement

1Comme annoncé en introduction, il ne s’agit plus ici de considérer l’erreur liée au changement de fréquence de
lecture des données de SIM-NA3, dont on a vu que les effets étaient faibles. Les données sont donc toujours lues
quotidiennement.
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à partir des sorties de SIM-NA3, selon le mode indiqué au chapitre 4 pour SIM-BB15 (et sur
tout le domaine de BB15, soit sur tout l’espace d’état du modèle BB15, mais on n’utilise que les
données au voisinage des frontières ouvertes, cf chapitres 2, 3 et 4). Le décalage de sept jours des
séries d’archives prises sur une année donnée, est celui que l’on avait fixé pour le décalage des jeux
de paramètres au chapitre 8 : ce décalage permet là encore de différencier suffisamment les séries
d’archives utilisées entre les simulations (on le verra plus loin), tout en déterminant une erreur
représentative de la période Août-Octobre suffisamment courte (on ne fera donc normalement pas
intervenir de phénomènes saisonniers très différents selon les sous-groupes de simulations de Monte
Carlo que l’on obtiendra).

176 simulations de 31 jours réparties en 8 sous-ensembles de 22 simulations ont donc été à
nouveau générées2 (la disponibilité de 22 années de forçages atmosphériques ayant permis 22 années
de simulations sur SIM-NA3, et donc le stockage de 22 années de données d’archives pour les CFO
des simulations sur BB15, cf chapitre 3). Dans chaque sous-ensemble, associé à 31 jours de l’année,
toutes les simulations ont cette fois les mêmes forçages atmosphériques, ceux des données ECMWF
pour l’année 1994 (utilisés pour SIM-BB15 en 1994), aux dates correspondant à ces 31 jours, ont
des données pour les CFO extraites aux dates de ces 31 jours, et ne diffèrent que par l’année
d’extraction de ces données pour les CFO. Pour le reste, les simulations ont mêmes conditions
initiales, déterminées par les états de SIM-BB15 aux dates considérées en 1994, mêmes réglages
des paramètres physiques que SIM-BB15... et pas de relaxation en SST et SSS même si cette fois
on ne cherche pas à amplifier le rôle des forçages atmosphériques : cette relaxation est encore
supprimée pour que la différence entre les sous-ensembles ici générés et ceux des expériences du
chapitre 8 ne reposent que sur la nature des forçages aux limites du modèle que l’on a fait varier.
Les caractéristiques générales des simulations d’ensemble sont données dans le tableau 9.1.

L’adaptation des figures 8.1, 8.2 et 8.3 du protocole des expériences d’ensemble du chapitre 8
aux expériences ici décrites est donnée en figures 9.1, 9.2 et 9.3 (l’espace des données de forçages est
considéré comme l’espace d’état même si les données ne sont utilisées qu’au voisinage des frontières
ouvertes). On reprend les mêmes notations que celles introduites au chapitre 8, f désignant cette
fois les données d’archive. Le calcul des simulations de référence pour chaque sous-ensemble doit
ici permettre de caractériser l’influence de la variation (entre les différents sous-ensembles) des
forçages atmosphériques et des conditions initiales, supposée indépendante de celle de la variation
des forçages aux frontières ouvertes, et que l’on veut supprimer de la dispersion de l’ensemble global
des 176 simulations de Monte Carlo pour estimer les covariances de l’erreur liée aux CFO.

Simulation Simulations d’ensemble

Pas de temps barocline 180 s
Pas de temps barotrope 3 s

Initialisation Données de SIM-BB15
Spin-up Non

Simulations 31 jours à partir de différentes dates de 1994
en forçages inter-annuels forçages atmosphériques ECMWF à 6h (année 1994)
Relaxation de SST et SSS Non

Tab. 9.1 – Caractéristiques des simulations d’ensemble.

2Avec à nouveau un coût de calcul et de stockage conséquents. Les études suivantes sur les covariances d’erreur
ont de même reposé sur des manipulations très lourdes et plus d’un tera-octets de données ont à nouveau été générées
pour ces expériences.
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1979

1980

2000

01/09 08/09 20/10

01/08 08/08 19/09

Année 8 śeries de donńees d’archives sur 31 jours

22 anńees de donńees d’archives

Fig. 9.1 – Ensemble des 176 séries de données d’archives

A nouveau, avec l’aide du calcul des données d’archives moyennes f et des simulations cen-
trales S(f) et moyennes S(f), on calcule finalement les ensembles d’anomalies {δfk(tMC) , tMC ∈
[0, 31j]}k∈[1,176] et {δXk(tMC) , tMC ∈ [0, 31j]}k∈[1,176] et donc pour une durée des simula-
tions de Monte Carlo fixée tMC ∈ [0, 31j] et une taille d’ensemble fixée n ∈ [1, 176], les cova-
riances sur l’ensemble des anomalies modèle {δXk(tMC)}k∈[1,n] données par

∑n
k=1(δXk(tMC) −

δX(tMC))(δXk(tMC)−δX(tMC))T . Enfin la matrice de covariance d’erreur modèle calculée à partir
de l’ensemble de taille n est à nouveau calculée à partir de

Qn =
∑n

k=1(δXk(tKF ) − δX(tKF ))(δXk(tKF ) − δX(tKF ))T

9.1.2 Aperçu des distributions d’erreurs générées sur les sorties des simulations
d’ensemble

Comme cela a été vu au chapitre 8, l’hypothèse du caractère gaussien de l’erreur modèle (décrite
par les anomalies modèle), nécessaire au respect des conditions d’optimalité du filtre de Kalman,
est difficilement vérifiable. Mais une analyse rapide des distributions des erreurs sur les variables de
l’espace d’estimation, considérées séparément, permet au moins d’assurer que celles-ci peuvent bien
être représentatives d’échantillons de distributions gaussiennes.

Par ailleurs, l’analyse des distributions des erreurs introduites sur les données d’archives (comme
au chapitre 8 sur les paramètres atmosphériques), permet de valider en grande partie le protocole
des expériences d’ensemble : le caractère gaussien de telles distributions permet de vérifier que le
décalage de 7 jours entre les périodes choisies pour générer les sous-ensembles de simulations est assez
important pour que les anomalies sur les données de forçages aient aussi sensiblement évolué d’une
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1979

1980

2000

01/09 08/09 20/10

01/08 08/08 19/09

Année Simulation de 31 jours

Conditions initiales ŕecuṕeŕees sur SIM-BB15 aux dates correspondantes en 1994

Sous-ensemble de 22 simulations

Fig. 9.2 – Ensemble des 176 simulations de Monte Carlo

Simulation centraleS( f )

Simulation moyenneS( f )

ESPACE D’ETATESPACE D’ETAT

Anomalie sur les simulations perturbées

22 simulations utilisant les 22 séries d’archives

Donńees d’archives
moyennesf

22 śeries d’archives prises sur les 22 années de donńees

Anomalie sur
les donńees d’archives

Fig. 9.3 – Sous-ensemble de 22 simulations et simulations de référence associées

de ces périodes à l’autre que d’une année d’extraction des données à l’autre 3. Les données d’archives
barotropes ont une variabilité temporelle bien supérieure aux données d’archives baroclines. C’est
donc en fait pour les données baroclines que le problème de la possible insuffisance du décalage de 7
jours entre les périodes de simulation se pose. Or les données baroclines au voisinage des frontières
ouvertes en sortie modèle étant fortement contraintes par celles des archives (à travers l’usage de

3Il a en fait été vérifié préalablement aux expériences d’ensemble que ce décalage était suffisant car il était
évidemment plus important de générer une erreur de distribution convenable plutôt que de réutiliser le protocole
exact des expériences d’ensemble du chapitre 8.
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la relaxation), les distributions des erreurs introduites sur les données d’archives baroclines sont
nettement similaires à celles des données en sortie modèle près des frontières. Le caractère gaussien
des erreurs sur les données d’archives baroclines est donc nécessaire au caractère gaussien des erreurs
sur les sorties modèles en couche de relaxation.

Ainsi, à travers l’analyse des distributions des anomalies modèle, on illustre dans la suite le
bien fondé de la génération des données d’archives perturbées dans le protocole des expériences
d’ensemble et des hypothèses du caractère gaussien de l’erreur modèle qu’elles génèrent.

De façon générale, on peut constater que les distributions d’erreurs (avec l’emploi de calculs de
χ-tests), sur la plupart des variables localisées en couches de relaxation, échantillonnent relativement
bien des distributions gaussiennes, mais que cela n’est plus le cas sur les variables à l’intérieur du
domaine de BB15. Cela montre le bien-fondé du protocole de la génération des données d’archives
perturbées (de l’usage des variabilités hebdomadaires et inter-annuelle des données d’archives pour
créer une source d’erreur sur les CFO), mais également le fait qu’on ne peut supposer que l’erreur
modèle liée aux CFO a un caractère gaussien.

La figure 9.4 montre la distribution d’anomalies sur une variable en couche de relaxation, cal-
culées par rapport aux simulations S(f) ou S(f). Elle illustre que dans un cas comme dans l’autre,
ces anomalies échantillonnent bien des distributions gaussiennes. On y voit également une grande
similarité des distributions selon que l’on calcule les anomalies par rapport aux simulations S(f) ou
S(f). Cela s’explique par le fait qu’en couche de relaxation, les données de simulations étant très
similaires aux données de CFO, les données de simulations moyennes sont proches des données de
CFO moyennes (si l’on excepte le cas des pressions d’interface, comme on va le voir), et donc la
différence entre les simulations S(f) et S(f) est très faible (on revient sur la question en section 9.2
suivante).

Fig. 9.4 – Distribution des 176 anomalies {δTk(15j)}k∈[1,176] à tMC = 15j sur la température en 8e
couche hybride calculée par rapport aux simulations S(f) (à gauche) ou S(f) (à droite) au point
(14.5◦O, 43.4◦N). En pointillés : courbes des distributions gaussiennes associées aux moyennes et
aux écarts type de ces distributions.

Les distributions d’erreurs sur une variable proche, mais hors des couches de relaxation, données
en figure 9.5 illustrent le fait que les erreurs en sortie modèle ne sont pas gaussiennes à l’intérieur du
modèle, et ce même au voisinage des zones où l’on a pourtant introduit des erreurs sur les données de
CFO à caractère gaussien. Pour l’essentiel (on le confirmera en section 9.2 suivante), les anomalies
importantes obtenues sur les variables hors couche de relaxation sont liées au comportement atypique
de certaines simulations, et les autres anomalies, qui sont les plus nombreuses, sont très faibles, ce



9.1. PROTOCOLE EXPÉRIMENTAL 197

qui explique l’allure des distributions obtenues.

Fig. 9.5 – Distribution des 176 anomalies {δTk(15j)}k∈[1,176] à tMC = 15j sur la température en 7e
couche hybride calculée par rapport aux simulations S(f) (à gauche) ou S(f) (à droite) au point
(13.6◦W, 44.1◦N). En pointillés : courbes des distributions gaussiennes associées aux moyennes et
aux écarts type de ces distributions.

La figure 9.6 présente des distributions d’anomalies sur la profondeur d’interface de la 11e couche
hybride en un point de la couche de relaxation (au point (14.5◦O, 43.4◦N), situé dans l’angle Sud-
Ouest de BB15). Ces distributions sont loin d’être gaussiennes et montrent qu’on peut trouver un
tel cas de figure pour des variables en couche de relaxation, malgré ce qui a été dit précédemment.

Fig. 9.6 – Distributions des 176 anomalies {([zp′ ]11)k(15j)}k∈[1,176] à tMC = 15j sur la profondeur
de l’interface inférieure de la 11e couche hybride (estimée en distance métrique sur des sorties en
coordonnée hybride) calculée par rapport aux simulations S(f) (à gauche) ou S(f) (à droite) au
point (14.5◦O, 43.4◦N). En pointillés : courbes des distributions gaussiennes associées aux moyennes
et aux écarts type de ces distributions.

La figure 9.6 permet surtout d’illustrer le fait (introduit en section 5.2.3 du chapitre 5) que les
contraintes du modèle rendent théoriquement impossible la génération de distributions d’anomalies
échantillonnant relativement bien des distributions gaussiennes, sur une partie des variables du mo-
dèle. Elle reflète plus particulièrement ici le fait qu’il est impossible de générer une erreur gaussienne
sur des données dans les zones de transition entre les couches fonctionnant en mode z et les couches
fonctionnant en mode hybride, du fait de la nature et du changement de contraintes posées sur les
données des couches lorsque ces couches changent de mode de fonctionnement (ce cas particulier
ne permet cependant pas d’expliquer de façon générale le type de distributions d’anomalies non
gaussiennes que l’on trouve à l’intérieur du domaine).
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En effet, la 11e couche hybride du modèle, forme, avec la 12e couche hybride, l’essentiel de la
limite entre les couches en mode z et les couches en mode hybride (pour la plupart des localisations
horizontales, la dernière couche en mode z est soit la 11e, soit la 12e couche). Au point (14.5◦O,
43.4◦N) et après 15 jours, pour la plupart des données de CFO et donc de simulations de Monte
Carlo, la 11e couche est en mode z, et son interface est alors à profondeur fixée. Mais sur un certain
nombre de simulations marginales, elle est en mode hybride, et son interface peut être située à des
profondeurs importantes. Sur la figure 9.6, les anomalies négatives sont liées aux écarts entre les
profondeurs obtenues lorsque la 11e couche est en mode z et les différentes profondeurs obtenues sur
les simulations S(f) ou S(f). Ces anomalies sont plus faibles, en valeur absolue, que les anomalies
positives, qui sont elles, moins nombreuses, et obtenues lorsque la 11e couche est en mode hybride.
La différence entre les distributions obtenues selon que l’on calcule les anomalies par rapport aux
simulations S(f) ou S(f) est expliquée en section 9.2.

C’est ainsi que l’on est alors loin d’obtenir des échantillonnages de distributions gaussiennes.
Cela se répercute sur les premières couches inférieures (et sur les données thermodynamiques cor-
respondantes, puisque le changement de mode de fonctionnement d’une couche marque également
un changement important dans le mode de variation de ces données) mais cela n’empêche pas les
distributions d’erreurs sur les profondeurs des couches beaucoup plus profondes d’être à nouveau
de bons échantillonnages de distributions gaussiennes (les contraintes liées aux épaisseurs de couche
minimales étant ensuite loin d’être atteintes).

Cet exemple illustre donc le fait qu’il est impossible de considérer une erreur modèle en profon-
deur de distribution gaussienne pour le modèle HYCOM, et sous-tend naturellement ce problème
pour l’ensemble des modèles de circulation océanique pour lesquels un grand nombre de variables
obéissent à diverses contraintes fortes.

Finalement, même si le protocole d’expérience a permis au mieux (selon les contraintes du
modèle), de générer une erreur sur les données d’archives convenable, et que l’on peut supposer
réaliste parce qu’issue d’une variabilité réelle sur les données utilisées, cette erreur ne semble pas
pouvoir être malgré tout la source d’une erreur gaussienne en sortie modèle. L’application du filtre
de Kalman permet néanmoins, malgré le caractère non gaussien de cette erreur, de réaliser une
estimation vérifiant la propriété de BLUE (cf la section 5.2.3 du chapitre 5).

9.2 Etude de la divergence des simulations centrales et moyennes

Malgré le fait qu’en couche de relaxation, sur la plupart des variables, les simulations S(f) et S(f)
aient des données quasiment identiques du fait de l’application forte de la relaxation vers les données
d’archives, et malgré le caractère linéaire des CFO barotropes, des divergences apparaissent ici encore
entre ces simulations à l’intérieur du domaine. Ces divergences apparaissent même surtout en surface
(en couche de mélange), où les forçages atmosphériques identiques sur toutes les simulations auraient
du en principe ne pas les limiter. On voit en figure 9.7 que les écarts croissent régulièrement sur les
données de surface entre les deux types de simulations. On pourra cependant noter que ces écarts
(surtout ceux en température) sont bien plus faibles que ceux que l’on obtenait au chapitre 8 (les
écarts en SSH et en SSS restant donc très faibles).

En profondeur également, des écarts du même ordre peuvent apparaître et croître régulièrement
avec la durée des simulations, comme on le voit encore en figure 9.7 sur les données de température,
de salinité et de pressions d’interface en 14e couche hybride (située entre 400 et 600 m de profon-
deur). Ces écarts en profondeur peuvent être liés en partie au rôle joué par le fonctionnement de
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Fig. 9.7 – Ecarts RMS sur les données de surface (à gauche) et sur les données de la 14e couche
hybride (à droite) entre S(f) et S(f) pour le premier sous-ensemble de simulations (initialisé le 1er
Août 1994).

la coordonnée hybride : celui-ci rappelle en effet les profondeurs d’interface des simulations S(f)
vers un mode de discrétisation moyen, mais n’agit pas sur les simulations S(f) qui sont fictives,
dans la mesure où les champs moyens seraient certainement redistribués différemment si il leur était
appliqué.

Cependant, l’essentiel de la divergence entre S(f) et S(f) est très inhomogène et se caractérise
surtout par des structures très locales d’écarts entre les simulations. Les figures 9.8 et 9.9 en montrent
un certain nombre, en surface comme en profondeur, sur la température et les pressions d’interface.
L’apparition de structures d’écarts, sur ces deux figures, de signes alternés, en général le long du
talus continental ou en bordure des couches de relaxation, paraît difficile à expliquer. Elle peut être
liée au décalage des structures de forte vorticité montrées au chapitre 4 entre les simulations, ce qui
pourrait renforcer l’idée que leurs existences sont liées à un mauvais traitement des CFO.

Les écarts qui apparaissent en couche de relaxation, que ce soit sur la section verticale de
température en figure 9.8, à environ 90 m de profondeur, ou sur la profondeur de la 12e interface
de couche hybride (située à environ 100 m de profondeur) en figure 9.9, peuvent être expliqués par
le rôle du fonctionnement de la coordonnée hybride introduit précédemment avec la figure 9.7. Cela
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Fig. 9.8 – Différences de température (en ◦C) entre S(f) et S(f) après 30 jours dans le premier
sous-ensemble de simulations : à gauche, en surface ; à droite, sur une section verticale à la latitude
45◦N.

Fig. 9.9 – Différences de profondeur d’interface (en m) entre S(f) et S(f) après 15 jours dans le
premier sous-ensemble de simulations : à gauche, interface inférieure de la 12e couche hybride ; à
droite, interface inférieure de la 15e couche hybride.

rejoint également le phénomène introduit avec la figure 9.6 : le fonctionnement de la coordonnée
hybride a une tendance importante à exercer un rappel, sur les simulations S(f), des profondeurs
des interfaces inférieures des 11e et 12e couches hybrides, qui sont, selon les simulations de Monte
Carlo, soit en mode z, soit en mode hybride, vers leur profondeur minimale. Ce rappel ne peut être
exercé pour les simulations S(f), qui voient donc leur interfaces des 11e et 12e couches hybrides
plus profondes que celles des S(f), et donc leur température à profondeur fixée, dans la zone où ces
écarts apparaissent en profondeur d’interface, être plus chaude.
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Il apparaît que ces divergences ne sont pas propagées hors des couches de relaxation (et une par-
tie des couches de relaxation se dessine assez bien sur la figure 9.9). Cela rejoint les observations du
chapitre 3 quant à l’absence de propagation très significative de l’erreur sur les CFO vers l’intérieur
du domaine.

De façon générale, la divergence entre S(f) et S(f), est principalement liée au comportement
atypique d’un petit nombre de simulations (qui ne sont pas les mêmes en fonction de la structure
d’écart considérée) comme l’illustre la figure 9.10, où l’évolution des données sur des variables pour
le premier sous-ensemble de simulations est décrite. On y montre l’évolution de la température sur
un point de la couche de relaxation, le point (14.5◦W, 43.4◦N), à 38 m de profondeur, à l’angle
Sud-Ouest du domaine de BB15, sur un point faiblement éloigné de la couche de relaxation, le point
(13.6◦W, 44.1◦N), à 31 m de profondeur, près de l’angle Sud-Ouest du domaine de BB15, et sur un
point proche du talus continental, le point (8.5◦W, 47.6◦N), en surface. Enfin, on montre l’évolution
de la profondeur de l’interface de la 11e couche hybride au point (14.5◦W, 43.4◦N), sur laquelle on
a déjà observé la distribution des anomalies après 15 jours en figure 9.6.

Fig. 9.10 – Température au point (14.5◦W, 43.4◦N) en 8e couche hybride (en haut à gauche), au
point (13.6◦W, 44.1◦N) en 7e couche hybride (en haut à droite), au point (8.5◦W, 47.6◦N) à la
surface (en bas à gauche) et profondeur de la 11e interface de couches hybrides au point (14.5◦W,
43.4◦N), pour le premier sous-ensemble de 22 simulations, avec S(f) (en vert épais) et S(f) (en noir
épais).

On retrouve bien dans cette figure 9.10 le fait qu’en couche de relaxation, la divergence des
simulations S(f) et S(f) est très faible, si l’on excepte le cas de la profondeur de l’interface de
la 11e couche hybride. Le fait que celle-ci soit fortement rappelée (par le fonctionnement de la
coordonnée hybride) pour S(f) vers sa valeur minimale correspondant au mode z de la 11e couche
hybride, malgré sa relaxation vers une profondeur moyenne plus importante est également bien
visible. Partout où il y a une divergence entre les simulations S(f) et S(f), on voit que la dispersion
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n’est pas homogène et que certaines simulations se détachent de l’ensemble. Les écarts entre S(f)
et S(f) semblent de ce fait relativement faibles. La dispersion importante obtenue en couche de
relaxation s’affaiblit très vite dès qu’on en sort, et au point (8.5◦W, 47.6◦N), très éloigné des couches
de relaxation, on ne discerne plus vraiment de dispersion sur la majeure partie des simulations. Seul
le comportement atypique de certaines simulations donne la tendance de la divergence entre S(f)
et S(f).

9.3 Description de la covariance d’erreur

A nouveau, on cherche ici essentiellement à étudier la covariance d’erreur obtenue à l’aide des
représenteurs. Les représenteurs associés aux matrices de covariances d’erreur modèle Qn sont tou-
jours dans la suite notés rn. Enfin, à part en section 9.3.2, on ne décrit que des covariances d’erreur
calculées à partir des anomalies par rapport à S(f), pour les raisons exposées en début de section
8.3 du chapitre 8.

9.3.1 Convergence des calculs

Pour les mêmes raisons que celles décrites en section 8.3.1 du chapitre 8, on s’intéresse à l’évo-
lution des calculs de représenteurs en fonction de n et de tKF . En figure 9.11, on montre qu’on
peut supposer une convergence des calculs en fonction de n des représenteurs liés à des observations
en couche de relaxation, mais les calculs de représenteurs liés à des observations beaucoup plus à
l’intérieur du domaine de BB15 semblent encore évoluer lorsque n avoisine la taille maximale de
176. Le manque de robustesse des calculs liés à la très faible variance qui existe en fait à l’inté-
rieur du domaine (on le verra en section 9.3.2) peut expliquer cette plus faible convergence. Elle
est problématique pour l’estimation de l’erreur modèle Q, et on verra qu’elle ne fait qu’illustrer le
fait que l’erreur liée aux données de CFO n’a pas eu d’impact à l’intérieur du domaine, et que les
représenteurs liés aux observations à l’intérieur du domaine ne peuvent pas traduire de relations
physiques entre les observations et l’état du modèle.

Fig. 9.11 – Evolution des écarts sur les calculs des représenteurs rn associés à des observations
de SST en différents points du modèle : à gauche, évolution par rapport à n des écarts RMS sur
les données de SST entre les représenteurs rn et rn−10 pour tKF = 15j. A droite, évolution par
rapport à tMC des écarts RMS sur la SST entre les représenteurs r176 calculés pour tKF = tMC , et
tKF = tMC − 1j. Courbes noires : au point (11.7◦W, 45.4◦N), courbe verte : au point (7◦W, 48◦N),
courbes cyans : au point (14.4◦W, 43.5◦N).

On s’aperçoit que là où les calculs d’erreur ont convergé avec n (pour des observations en
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couche de relaxation), les matrices de covariances Q176 peuvent être représentatives d’une erreur
modèle accumulée sur un large éventail de durées de cycles d’assimilation, puisque les calculs de
covariance sur les anomalies n’évoluent pas beaucoup selon tKF après 5 jours. Mais là où les calculs
de représenteurs ne convergent pas vraiment en fonction de n (à l’intérieur du domaine), cette
représentatitivité de l’erreur pour des pas d’assimilation compris sur un intervalle important n’est
plus valide.

9.3.2 Aperçu de la variance et des principaux modes de covariance d’erreur
calculés à l’aide de S(f) et de S(f)

Que ce soit à partir des anomalies calculées par rapport à S(f) ou à S(f), l’erreur diagnostiquée
sur les sorties modèle montre une variance extrêmement faible hors des couches de relaxation :
seules quelques structures locales de variance importante le long du talus apparaissent à l’intérieur
du domaine (et rappellent les structures de divergences entre S(f) et S(f)). On peut voir que ce
constat est indépendant de la profondeur considérée en figure 9.12, où des champs d’écarts type sur
des températures et des profondeurs d’interfaces sont donnés. Cela explique l’instabilité des calculs
de représenteurs indiquée en section 9.3.1 précédente, et cela laisse envisager par avance le fait
que les représenteurs ne contiennent pas une information sur laquelle pourrait reposer un système
d’assimilation.

Fig. 9.12 – Champs d’écarts type sur les anomalies {δXk(15j)}k∈[1,n] (dans l’espace d’estimation
à coordonnée hybride) calculées par rapport à S(f) : à gauche, champs des écarts types sur les
températures dans la cinquième couche hybride ; à droite champ des écarts types sur les profondeurs
de l’interface inférieure de la 14e couche hybride.

Comme en section 8.3.2 du chapitre 8, on peut constater ici que malgré la divergence observée
entre les simulations S(f) et S(f), les principaux modes d’erreurs4 entre les matrices Q176 calculées
à l’aide de S(f) ou S(f) sont extrêmement similaires, même là où la divergence a été singulièrement
mise en évidence comme sur la profondeur de la 11e couche hybride, comme on le montre en figure

4La décomposition en EOFs, utilisée ici, repose encore sur une normalisation des variables par rapport à leur
variance temporelle, estimée sur les sorties quotidiennes de SIM-BB15 d’Août à Octobre : cf section 5.2.2 du chapitre
5.
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9.13, où les champs de profondeur d’interface inférieure de la 11e couche hybride sont donnés pour
la première et la sixième EOF des matrices Q176 pour tKF = 15j, calculées par rapport à l’une ou
l’autre des simulations de référence. On retrouve des champs dont les différences sont insensibles
sur la première EOF, et des champs encore très similaires pour la sixième EOF.

Fig. 9.13 – Champs de profondeur d’interface inférieure de la 11e couche hybride pour la première
(en haut) et la sixième (en bas) EOF de Q176 pour tKF = 15j, calculée à partir des anomalies par
rapport à S(f) (à gauche) et à S(f) (à droite).

Il est ici d’autant plus difficile d’expliquer physiquement ce à quoi peuvent être liés les modes
d’erreurs, qu’ils sont essentiellement caractérisés dans la couche de relaxation, ou à nouveau suivant
des structures locales le long du talus continental, du fait de la très faible variance observée sur le
plateau ou dans le bassin à l’intérieur du domaine.

9.3.3 Description des représenteurs

On ne décrit dans la suite que des représenteurs r176 calculés en supposant que tKF = 15j, mais
les conclusions tirées de leurs analyses sont en fait générales. Pour l’essentiel, elles sont amplement
anticipées par l’aspect des variances et des EOFs des matrices Q176, et même par celui de la diver-
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gence entre les simulations S(f) et S(f).

Ainsi, l’analyse de représenteurs de données de surface comme ceux dont on donne des champs de
surface en figure 9.14 (pour un représenteur de SSH) et 9.15 (pour des représenteurs de SST), montre
que ceux-ci induisent des corrections beaucoup trop fortes, la plupart du temps près des couches de
relaxation, du moins localement et, ce qui est le plus problématique, loin de l’observation à laquelle
ils sont associés, quand celle-ci n’est pas réalisée en couche de relaxation. Pourtant, le représenteur
de SSH au point (11.7◦W, 45.4◦N), dont on montre des champs de surface en figure 9.14, semble
indiquer une correction cohérente de la SSH dans le domaine hors des couches de relaxation, avec
une nette séparation de son influence dans le bassin et sur le plateau. Cette correction aurait pu être
clairement associée à une intensification de la circulation anticyclonique du bassin. Mais le manque
de robustesse du calcul de ce représenteur entraîne une correction qui dessine nettement la couche
de relaxation au Sud-Ouest et dont l’intensité n’est probablement pas réaliste, dépassant le double
de la valeur de l’innovation considérée au point d’observation. Son champ de SST est beaucoup
moins cohérent physiquement, même à l’intérieur du domaine, où aucun effet n’est observable dans
le voisinage de l’observation, et où on voit cette fois l’ensemble des couches de relaxation se dessiner
par la présence de corrections beaucoup plus fortes qu’à l’intérieur du domaine.

Fig. 9.14 – Représenteur r176 pour tKF = 15j associé à la SSH au point O=(11.7◦W, 45.4◦N) : à
gauche, champ de SSH (l’échelle de couleur est saturée à 2, mais les valeurs du champ au sud-ouest
du domaine peuvent atteindre 2.4) ; à droite, champ de SST.

En figure 9.15, si les corrections en SST du représenteur associé à la SST au point (14.4◦W,
45.4◦N) de la couche de relaxation présentent des intensités dont les ordres de grandeurs semblent
réalistes (puisque ne pouvant dépasser que légèrement la valeur de l’innovation au point d’observa-
tion considéré), leur étalement correspond de façon a priori peu physique aux couches de relaxation :
la correction induite au niveau des frontières Nord est problématique puisque le réchauffement de
toutes les frontières n’est pas suivi à l’intérieur du domaine comme on pourrait s’y attendre. Les
corrections induites par le représenteur associé à la SST au point (11.7◦W, 45.4◦N) montrent encore
des amplitudes beaucoup trop importantes, cette fois également à l’intérieur du domaine, mais loin
de l’observation. Le long du talus, on retrouve des structures locales de corrections qui dépassent 9
fois la valeur de l’innovation.
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Fig. 9.15 – Champ de SST de représenteurs r176 pour tKF = 15j associés à la SST aux points O :
à gauche O=(14.4◦W, 45.4◦N) ; à droite, O=(11.7◦W, 45.4◦N) .

La faible variance en sortie modèle associée aux données observées, rend le calcul des représen-
teurs (dont le dénominateur n’est fondé que sur ces variances) assez peu explicite sur les amplitudes
des covariances d’erreur. Celui des corrélations, dont on donne des exemples en figure 9.16, montre
des structures parfaitement similaires, mais on peut constater avec la faible valeur de celles-ci lorsque
l’on considère des points de l’intérieur du domaine, que de façon générale, on a peu de confiance
sur les covariances calculées entre les variables de l’intérieur du modèle et celles de la couche de
relaxation, ou entre deux variables à l’intérieur du modèle.

Fig. 9.16 – Champs de corrélations associés à la matrice Q176 entre la donnée de SSH (à gauche)
ou de SST (à droite) au point O=(11.7◦W, 45.4◦N) et la SST.
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Fig. 9.17 – Champs de corrélations associés à la matrice Q176 entre la donnée de SST au point
O=(14.4◦W, 45.4◦N) et la SST.

Seules les corrélations entre variables de la couche de relaxation semblent significatives. En effet,
on peut voir en figure 9.17 que le champ de corrélations entre la SST au point (14.4◦W, 45.4◦N) et
les autres données de SST comporte des valeurs significatives en couche de relaxation, et est égale-
ment très similaire au champ de SST du représenteur associé à la SST au point (14.4◦W, 45.4◦N),
montré en figure 9.15. Seules les corrections induites par des innovations en couche de relaxation, sur
les données de couche de relaxation, seraient donc cohérentes avec la nature de l’erreur liée aux CFO.

L’analyse des champs en profondeur des représenteurs liés aux observations de surface est exac-
tement la même avec toujours la séparation des phénomènes entre l’ensemble formé par la couche
de relaxation et certaines structures locales à leur voisinage ou le long du talus, et le reste du do-
maine. Le fait que la surface soit fortement forcée par les forçages atmosphériques identiques sur
les simulations des mêmes sous-ensembles (et dont on est sensé retirer l’influence de toute façon sur
l’ensemble des simulations), par analogie avec les résultats du chapitre 8, peut expliquer l’absence
de variance en couche de mélange et donc l’aspect des représenteurs associés aux observations de
surface. Pourtant, on a vu que l’absence de variance existait sur toute la colonne d’eau à l’intérieur
du domaine, et que la couche de mélange était quoi qu’il en soit la plus sensible aux variations des
données aux frontières ouvertes en terme de divergence des simulations S(f) et S(f).

C’est pourquoi les représenteurs d’observations réalisées en profondeur présentent exactement
les mêmes caractéristiques, liés à la faible confiance permise par les covariances, que ceux des
observations de surface, comme on le voit sur les figures 9.18 et 9.19. Que l’on ait choisi un espace
d’estimation en coordonnée z ou hybride, le phénomène de la concentration des corrections en
couche de relaxation et parfois sur des structures très locales est à nouveau visible, avec toujours
des corrections beaucoup trop fortes lorsque l’observation considérée est à l’intérieur du domaine.
En figure 9.18, le phénomène de recirculation de l’innovation de vitesse zonale dans la couche de
relaxation le long de celle-ci illustre de façon très nette le cloisonnement de la dynamique des
corrections induites en couche de relaxation.



208 CHAPITRE 9. ERREUR MODÈLE DUE AUX CFO

Fig. 9.18 – Champ de vitesses de la 7e couche hybride - modules et directions (on représente 1
vecteur sur 8)- des représenteurs r176 calculés en coordonnée hybride associés avec la vitesse zonale
de la 7e couche hybride : à gauche, au point O=(14.4◦W, 45.4◦N) ; à droite au point O=(11.7◦W,
45.4◦N).

Fig. 9.19 – Champs de température en profondeur de représenteurs r176 : à gauche, champ de
la 13e couche du représenteur calculé en coordonnée hybride, associé à la température au point
O=(14.4◦W, 45.4◦N) de la 13e couche ; à droite, champ à 96 m de profondeur du représenteur calculé
en coordonnée z, associé à la température au point O=(11.7◦W, 45.4◦N) à 96 m de profondeur.

9.4 Conclusion

Tout comme au chapitre 8, on a utilisé un protocole original d’expériences d’ensemble pour
estimer les statistiques, et plus particulièrement, les covariances de l’erreur modèle liée à la mauvaise
détermination sur les données d’archives pour les CFO. Cette méthode a à nouveau permis de
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souligner l’existence d’une réponse non linéaire du modèle à l’estimation de données d’archives
moyennes, et ainsi d’une divergence de la moyenne des simulations par rapport à la prédiction
centrale.

Cette estimation des erreurs liées à la mauvaise détermination sur les données d’archives pour les
CFO réalisée ne révèle cependant ici aucune application pratique possible à l’assimilation de données.
Il est inutile d’utiliser les matrices de covariance d’erreur Q que l’on a généré pour paramétrer un
filtre de Kalman, comme l’ont montré les études de représenteurs associés à ces matrices : les seules
observations qu’une telle paramétrisation du système permettrait d’utiliser seraient réalisées en
couche de relaxation, et ne permettraient de corriger que les données de couche de relaxation, ou
sur des structures très locales d’erreur à l’intérieur du domaine (beaucoup trop disséminées pour
qu’on puisse raisonnablement avoir des observations dessus sans assimiler d’autres observations hors
de ces structures, dont les corrections associées auraient des effets que l’on a jugé peu fiables pour
un contrôle cohérent du modèle). La correction des variables en couche de relaxation seulement
serait cependant sans intérêt réel si aucun impact n’est mesurable à l’intérieur du domaine.

Cela est dû à la non propagation de l’erreur sur les données de CFO à l’intérieur du domaine,
ou du moins sur l’essentiel du domaine, puisqu’il existe des structures locales d’erreur à l’intérieur
de celui-ci. Cette faible propagation de l’erreur peut être en partie expliquée par les élements que
l’on a décrit en introduction de ce chapitre. Paradoxalement, on pourrait donc se satisfaire du fait
que l’erreur sur les données de CFO ne soit en réalité pas une source d’erreur modèle pour notre
configuration régionale, même si de ce fait, on perd la caractérisation d’un mode de contrôle du
modèle par assimilation de donnée. Mais cela amplifie le rôle plus difficile à mettre en évidence de
l’erreur modèle liée à la formulation même du modèle, et non plus à son paramétrage.

Au vu des protocoles expérimentaux employés, que ce soit au chapitre 3 ou ici, on peut supposer
avant tout qu’en ne prenant que des données de SIM-NA3 aux frontières du domaine, la véritable
erreur sur les données de CFO n’est pas réellement mise en évidence. Avec sa circulation à plus
grande échelle, réglée avant tout sur des zones d’intérêts éloignées du Golfe de Gascogne, SIM-
NA3 a imposé dans cette région une circulation stable mais entachée d’erreur, que sa variabilité
inter-annuelle ou hebdomadaire, ne peuvent dévier (on a ainsi imposé une variance déjà trop faible
sur les données d’archives). Pour rétablir une meilleure circulation liée à la basse résolution établie
dans NA3, il faudrait donc corriger avant tout cette circulation basse résolution sur SIM-NA3
en s’attachant à bien reproduire les caractéristiques des masses d’eau au voisinage du Golfe. La
question rejoint le problème de l’intialisation du modèle : le modèle étant, dans sa formulation
actuelle, relativement imperméable aux forçages aux frontières ouvertes, il est, aux profondeurs où
les forçages atmosphériques n’influent plus sensiblement, extrêmement dépendant de sa condition
initiale, ici encore récupérée sur SIM-NA3. Il paraît donc nécessaire d’appliquer un contrôle de la
simulation du modèle englobant pour corriger de ce fait indirectement la méso-échelle des simulations
régionales, si celles-ci sont initialisées et forcées aux frontières ouvertes par cette simulation globale.
Par ailleurs, si la méso-échelle du modèle régional semble difficilement contrôlable par l’application
de l’assimilation de données pour la seule correction des erreurs aux frontières de ce modèle, elle le
serait beaucoup plus par une approche prenant en compte une combinaison des indéterminations
liées à l’état initial et aux CFO de ce modèle.
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Chapitre 10

Assimilation de température de surface

dans le modèle du Golfe de Gascogne

La couche de mélange océanique est une zone dont le contrôle est un des points prioritaires de
l’assimilation de données en région côtière. Au chapitre 8, cette couche de mélange est apparue
fortement contrainte par les forçages atmosphériques, et très sensible à l’erreur générée à travers
leur calcul. Les résultats prometteurs de l’estimation, menée au chapitre 8, de l’erreur liée aux
forçages atmosphériques pour la paramétrisation des filtres dérivés du filtre de Kalman, et plus
particulièrement ici du filtre SEEK stationnaire sont donc ici mis à l’épreuve du contrôle effectif
du modèle BB15, et surtout de sa couche de mélange. Ce chapitre cherche à montrer de façon plus
évidente qu’au chapitre 8, en quoi effectivement le type d’estimation d’erreur mis en œuvre aux
chapitres 8 et 9 constitue le réel apport pour les schémas d’assimilation déterministes que l’on a
envisagé au chapitre 6.

L’emploi d’expériences jumelles pour la validation de l’usage du filtre SEEK paramétré avec
l’erreur modèle estimée en chapitre 8 permet de séparer les problèmes de l’observabilité et du
contrôle du réalisme du modèle de ceux du contrôle d’erreurs dont on a caractérisé l’origine. L’erreur
modèle liée aux forçages atmosphériques estimée au chapitre 8 est mise en valeur par la comparaison
des résultats qu’elle permet d’obtenir avec ceux donnés par une paramétrisation classique du filtre
SEEK stationnaire (à l’aide d’une erreur d’ébauche calculée à partir de la variabilité du modèle selon
l’analyse classique en EOFs que l’on a introduite aux chapitres 5 et 7). Ces expériences jumelles,
sur lesquelles on doit artificiellement générer l’erreur modèle, seront fondées sur la perturbation
des forçages atmosphériques, afin de respecter l’hypothèse soulevée par les chapitres 3 et 4, et
posée par le chapitre 8, selon laquelle ces forçages atmosphériques constituent la principale source
d’erreur modèle en région côtière. On suppose alors que l’on observe la SST, variable sur laquelle la
réponse aux variations sur les forçages atmosphériques est la plus importante. On a vu par ailleurs
au chapitre 8 que l’observation de cette variable permet a priori un bon contrôle de l’ensemble de
la couche mélange et de l’erreur générée en profondeur en certaines zones par les erreurs sur les
forçages atmosphériques.

Au cours de ces expériences d’assimilation fondées sur le filtre SEEK stationnaire, on reprend les
principaux éléments de configuration liées à son adaptation au modèle HYCOM, comme le choix de
l’espace d’estimation en coordonnée hybride et les opérateurs d’ajustement classiques associés à ce
choix (cf chapitre 7). On s’intéresse tout particulièrement au poids de ces opérateurs d’ajustement
dans les corrections opérées par le filtre SEEK. On a cependant regardé l’influence de l’emploi de
l’option de localité, présentée au chapitre 7, qui est un élément clé de sa configuration, et de sa
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prise en compte des structures d’erreurs. Jugée nécessaire pour le contrôle des modèles de bassin à
faible résolution, elle paraît a priori ici desservir les efforts réalisés pour mieux paramétrer l’erreur
modèle, qu’on a estimée au chapitre 8 en la supposant surtout due aux forçages atmosphériques,
qui est fortement anisotrope, de structure horizontale complexe, et dont les représenteurs montrent
un étalement horizontal important de l’influence des observations en couche de mélange.

En section 10.1 on décrit le protocole général de nos expériences d’assimilation de SST. En section
10.2, on verra le contrôle que permet la paramétrisation du filtre SEEK à l’aide de la covariance
d’erreur modèle estimée au chapitre 8. En section 10.3, on montrera que l’efficacité de ce contrôle
repose bien sur cet emploi de nos estimations de l’erreur modèle, à travers l’étude des résultats
donnés par l’usage du filtre SEEK avec une paramétrisation classique. Enfin, une synthèse de ce
que montrent nos expériences jumelles est donnée en section 10.4.

10.1 Protocole expérimental

Les expériences jumelles (ou plutôt ici “cousines”)1 consistent en l’usage d’une simulation de réfé-
rence, supposée décrire l’état réel, pour produire des observations utiles au contrôle d’une simulation
perturbée, que l’on suppose être la simulation modèle avec laquelle on veut approcher la réalité.
Les expériences jumelles ne testent donc qu’une partie de la robustesse d’un système d’assimilation
de données. En particulier, on y génère des erreurs par rapport à la réalité à partir d’un nombre
limité de perturbations. On doit artificiellement considérer des erreurs sur les observations. De façon
générale, malgré les restrictions que l’on s’impose sur la connaissance des erreurs, on en a limité
les sources et la complexité. Suivant les hypothèses posées comme au chapitre 8 selon lesquelles
il existe des sources d’erreurs dominantes dont les effets sont indépendants des effets des autres
sources d’erreur, ces expériences permettent cependant, en étant fondées sur la perturbation de ces
sources d’erreurs, d’établir la contrôlabilité par assimilation de données de ce qui est supposé former
une grande partie de l’erreur dans les expériences réalistes. Elles permettent également d’adapter
en pratique l’emploi d’un schéma d’assimilation pour un contrôle qui respecte les équilibres et les
contraintes dynamiques d’un modèle océanique particulier. Elles permettent donc bien de se faire
une bonne idée de la cohérence et de l’efficacité qu’aurait le contrôle mis en place dans des cas
d’expériences réalistes.

La simulation de référence, appelée ici REF-BB15, est une des simulations de Monte Carlo géné-
rées pour l’estimation de l’erreur modèle liée aux paramètres atmosphériques présentée au chapitre
8 : cette simulation appartient au 4e sous ensemble de ces simulations de Monte Carlo, c’est à
dire qu’elle est initialisée le 22 Août 1994 avec l’état de SIM-BB15 à cette date, et qu’elle a ensuite
mêmes forçages latéraux que SIM-BB15. REF-BB15 a même des forçages atmosphériques identiques
à SIM-BB15 puisqu’elle est forcée avec les données ECMWF de 1994. La seule différence entre SIM-
BB15 et REF-BB15 est liée à l’usage de la relaxation de surface en SST et SSS pour SIM-BB15
mais pas pour REF-BB15. A nouveau, la coupure de relaxation de surface est voulue pour rendre
plus sensibles les effets de variation des forçages atmosphériques.

La simulation considérée comme “la simulation libre” de notre protocole d’expériences jumelles,
appelée FREE-BB15, est également une des simulations de Monte Carlo générées pour l’estimation

1Traditionnellement, si l’on a perturbé l’état initial, on parle d’expériences jumelles, et si l’on a perturbé le modèle
ou ses forçages comme on va le faire ici, on parle d’expériences cousines.
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de l’erreur modèle liée aux paramètres atmosphériques (présentée au chapitre 8) : elle appartient
également au 4e sous ensemble de ces simulations de Monte Carlo (initialisées le 22 Août 1994). Seuls
les forçages atmosphériques diffèrent entre FREE-BB15 et REF-BB15 : on utilise les paramètres
de l’année 1985 pour imposer ceux de FREE-BB15. Les principales caractéristiques de REF4-BB15
et FREE4-BB15 sont reprises dans le tableau 10.1. On constate bien l’apparition de différences
importants entre cette simulation libre et REF-BB15, différences considérées comme les erreurs de
prévisions de la simulation libre, et permettant de mesurer un impact de l’emploi de l’assimilation
de données pour le contrôle de simulations paramétrées comme FREE-BB15. Cet emploi de l’assi-
milation de données se basera sur l’observation du champ de SST de REF-BB15 en tout point de
la grille du modèle.

Simulation REF-BB15 FREE-BB15

Pas de temps barocline 180 s 180 s
Pas de temps barotrope 3 s 3 s

Initialisation Données de SIM-BB15 Données de SIM-BB15
Spin-up Non Non

Simulations 60 jours 60 jours
à partir du 22 Août 1994 à partir du 22 Août 1994

en forçages inter-annuels forçages atmosphériques forçages atmosphériques
ECMWF à 6h de 1994 ECMWF à 6h de 1985

Relaxation de SST et SSS Non Non

Tab. 10.1 – Caractéristiques des simulations REF-BB15 et FREE-BB15.

10.1.1 Divergence entre REF-BB15 et FREE-BB15

REF-BB15 et FREE-BB15 sont menées sur plus de 60 jours. On donne en figures 10.1, 10.2
et 10.3 une illustration de la divergence entre ces simulations. La structure verticale des écarts
sur la température et la salinité, là où ils apparaissent (dans les faibles profondeurs), est illustrée
après les 60 jours de simulations qui ont été menés avec FREE-BB15 et REF-BB15, en figure
10.1. La figure 10.2 montre l’évolution des écarts moyens sur ces variables en surface et à environ
100 m (généralement sous la couche de mélange mais à faible profondeur). Enfin en figure 10.3,
la divergence entre FREE-BB15 et REF-BB15 est montrée en terme d’évolution des écarts en
profondeur de couche de mélange.

On voit sur la figure 10.1 qu’à plus de 100 m de profondeur, cette divergence est quasiment
inexistante conformément à ce qui a été observé au chapitre 8, même si certaines structures d’écarts
très étalées sur la verticale apparaissent localement. Les écarts sur la salinité sont très locaux et très
faibles, du fait que cette variable n’est qu’indirectement influencée par les variations de forçages de
surface en l’absence de flux d’eau douce.

Sous la couche de mélange, à faible profondeur, la divergence s’accroît régulièrement entre ces
deux simulations comme le montre la figure 10.2. En couche de mélange, en revanche, au bout de
35 jours, on observe sur cette figure une convergence de la température (mais pas vraiment de la
salinité), entre les deux simulations, avant qu’au bout de 55 jours, la divergence soit de nouveau
la tendance générale. Cette convergence sur la SST mais pas sur les autres données est importante
du fait du choix de la SST comme variable observée dans nos expériences jumelles, et sous-tend
a priori une difficulté pour le contrôle du modèle par l’assimilation de SST. La figure 10.3 montre
qu’entre 5 et 35 jours, la couche de mélange sur FREE-BB15 a eu tendance a être de moins en
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Fig. 10.1 – Sections verticales à 10̊ O des écarts sur les valeurs de température (en C̊, à gauche)
et de salinité (en psu, à droite) entre REF-BB15 et FREE-BB15 après 60 jours de simulation (le
21 Octobre 1994).

Fig. 10.2 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales des
champs de température (à gauche) et de salinité (à droite) entre REF-BB15 et FREE-BB15 : en
haut, valeurs de surface ; en bas, à 96 m.

moins profonde que celle de REF-BB15 (ce qui a certainement conduit le mélange sous la surface à
être de plus en plus important dans REF-BB15, et donc la température de surface à être de moins
en moins grande). Entre 35 et 50 jours, la tendance s’est inversée et on a retrouvé des profondeurs
de couche de mélange comparables sur chaque simulation. Enfin, à nouveau, entre 50 et 60 jours de
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simulation, la couche de mélange de REF-BB15 a eu tendance a devenir plus profonde que celle de
FREE-BB15. Ces changements de tendances suivent celles des écarts en température de surface. On
peut donc supposer, comme au chapitre 8, que la variations des écarts en température de surface
est surtout dirigée par l’importance du mélange sous la surface, que caractérise la profondeur de
couche de mélange.

Fig. 10.3 – Ecarts de profondeur (en m) de couche de mélange entre REF-BB15 et FREE-BB15 :
de haut en bas puis de gauche à droite : après 5 jours de simulation (le 27 Août 1994), après 35
jours de simulation (le 26 Septembre 1994), après 50 jours de simulation (le 11 Octobre 1994) et
après 60 jours de simulation (le 21 Octobre 1994).

On peut tenter d’expliquer ce comportement des écarts en SST ou en MLD à l’aide de la com-
paraison de la tendance générale des forçages de surface utilisés pour les deux simulations, donnée
en figure 10.4. On observe dans cette dernière, au point (11.7̊ O,45.4̊ N) du bassin du Golfe, et en
moyenne horizontale2 sur le domaine de BB15, l’évolution des données de paramètres atmosphé-

2La non-linéarité du calcul des flux atmosphériques rend cette moyenne inadaptée à la vision directe des effets
globaux sur le modèle des variations locales des paramètres atmosphériques. Cependant elle permet de visualiser les
principales tendances de l’évolution des écarts de forçages entre FREE-BB15 et REF-BB15.
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riques. On y voit une certaine similarité de l’évolution des écarts entre les données utilisées pour
FREE-BB15 et REF-BB15 au point (11.7̊ O,45.4̊ N) et sur l’ensemble du domaine de BB15.

Fig. 10.4 – Evolution de données de paramètres atmosphériques utilisées pour les simulations REF-
BB15 (en bleu) et FREE-BB15 (en rouge). A gauche : données au point (11.7̊ O,45.4̊ N), à droite :
moyenne horizontale des données sur le domaine de BB15. En haut : température de l’air Ta, au
milieu : bilan de flux radiatif qrad, en bas : module du vecteur de tension de vent (τx, τy).

C’est l’évolution de la tension de vent (τx, τy) qui permet a priori le mieux d’expliquer l’allure de
la divergence observée entre REF-BB15 et FREE-BB15 comme il a été supposé au chapitre 8. Le
début de la forte divergence en température et salinité, en surface comme à 100 m de profondeur,
vu en figure 10.2, après 15 jours de simulation, coïncide ainsi avec l’apparition de fortes tensions
de vent sur REF-BB15. Le début de convergence en SST ou de stagnation d’écarts pour les autres
variables après 35 jours de simulation coïncide avec l’apparition de fortes tensions de vent sur
FREE-BB15. Enfin, de nouveau, la tendance à la divergence après 55 jours de simulation coïncide
avec l’apparition de fortes tensions de vent sur REF-BB15. L’évolution des écarts en profondeurs
de couche de mélange correspond bien à ces évolutions d’écarts en tension de vent. L’évolution des
autres paramètres de forçages atmosphériques semble bien n’avoir qu’un impact secondaire sur les
grandes tendances de l’évolution des écarts entre REF-BB15 et FREE-BB15.
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10.1.2 Simulation avec assimilation de données

Les simulations {i1i2-BB15} avec i1 ∈ {Q1,Q2,Q2,P1,P2} et i2 ∈ {L,G} (on revient sur le
sens de ces notations plus loin) sont des simulations paramétrées et forcées comme FREE-BB15,
mais pour lesquelles on applique un contrôle par assimilation de données à l’aide du filtre SEEK
stationnaire. Seuls varient entre les expériences {i1i2-BB15} la longueur de son cycle d’assimilation,
la nature de la paramétrisation de son erreur stationnaire B3, et le choix de scinder ou non l’espace
d’estimation associé à l’emploi ou non de l’option de localité du filtre SEEK. Les différences qui
existent entre ces simulations {i1i2-BB15} sont résumées dans le tableau 10.2. Pour ce qui est des
différentes paramétrisations de B (fondées sur la réduction d’ordre B ∼ BnEOF = SnEOF (SnEOF )T

vu en section 5.2.2 du chapitre 5), on utilise les deux différentes catégories de matrices suivantes :

- les matrices de covariances d’erreur modèle, estimées selon la méthode donnée au chapitre 8,
sont notées Qatmos. Elles sont systématiquement paramétrées avec ce que l’on a convenu d’être la
meilleure estimation possible de cette erreur, c’est à dire avec l’estimation réalisée à partir d’en-
sembles de 176 éléments. Seules un certain nombre nEOF (noté ici en exposant à la place de la taille
des ensembles utilisés pour l’estimation) d’EOFs sont cependant retenues pour réaliser les expé-
riences d’assimilation. Du fait de la relative invariance, à plus de 4 jours, de la nature des structures
d’erreurs en fonction de la durée dont ces erreurs sont caractéristiques, on utilisera abusivement
des erreurs Qatmos calculées pour des durées de cycles d’assimilation testimation

KF qui ne seront pas
forcément celles du cycle d’assimilation texp

KF effectif, bien que cela soit pourtant souhaité. On notera
donc finalement ces erreurs modèles Q

nEOF
atmos(t

estimation
KF ).

- les matrices de covariances d’erreur calculées selon l’analyse classique en EOFs (selon la varia-
bilité temporelle du modèle, a priori adaptées à la correction de la condition initiale des expériences
d’assimilation, après une longue intégration libre, cf chapitre 5, 7 et Pham et al. 1998), seront notées
Pvariab. En pratique on estime ici la variabilité temporelle du modèle sur des sorties quotidiennes.
Elle est estimée ici sur les 30 premiers jours ou sur les 60 jours de simulation de FREE-BB15,
la simulation libre. Ce nombre de jours sur lequel elle est estimée est noté testimation

variab . Le nombre
d’EOFs retenues sur cette erreur est en exposant (il sera en fait maximal par rapport au rang des
matrices ainsi estimées). On notera finalement ces erreurs modèles P

nEOF

variab(t
estimation
variab ).

Le filtre SEEK utilisé dans les expériences {i1i2-BB15} est par ailleurs multi-varié. Comme on
l’a vu au chapitre 7, on travaille avec un espace d’estimation en coordonnée hybride plutôt qu’en
coordonnée z pour éviter de redistribuer trop approximativement les données lors de l’opération
d’ajustement. Le filtre n’a ici pour opérateurs d’ajustements que l’ajustement thermodynamique
des variables pour le respect des équations d’état sur (T, S, ρ) et la vérification du respect des
valeurs minimales pour les épaisseurs de couches (cf chapitre 7). Le vecteur d’état analysé est
composé de (T, S, p′). Pour les simulations {i1L-BB15} (L désignant le terme “Local”), on découple
les sous-espaces d’estimation (T, S) et (p′) et le filtre SEEK est utilisé avec l’option locale consistant
à découpler les variables spatialement éloignées (cf la fin de la section 7.1.1 du chapitre 7). Cette
localité est basée sur des sous-systèmes carrés de 2 mailles de grille horizontale de côté, et sur
des zones d’influence associées carrées, de 12 mailles de côté. Pour les simulations {i1G-BB15} (G
désignant le terme “Global”), on ne découple pas les sous-espaces d’estimation (T, S) et (p′) et le
filtre SEEK n’est pas utilisé avec l’option locale.

L’erreur d’observation R est ici paramétrée sous forme d’une matrice diagonale où les valeurs ne

3On pourra se référer aux notations du chapitre 5.



218 CHAPITRE 10. ASSIMILATION DE SST DANS LE GOLFE DE GASCOGNE

dépendent que des variables physiques auxquelles elles correspondent (cf chapitre 7). Dans nos expé-
riences, la SST est la seule variable observée et la racine carrée des éléments de la diagonale de R qui
correspondent à l’écart-type de son erreur en chaque point sont fixés à 0.1̊ C. On récupère des sorties
de REF-BB15, et donc des observations de SST pour l’assimilation dans les {i1i2-BB15} tous les
jours. A chaque analyse, on assimilera tout le champ de SST de REF-BB15 à la date correspondante.

Deux longueurs de cycles d’assimilation sont testées en paramétrant l’erreur modèle à l’aide de
ce qu’on note donc Qatmos : texp

KF = 5j et texp
KF = 10j. Les deux sont comparées avec l’utilisation d’une

même paramétrisation de l’erreur modèle : Q39
atmos(15j). Pour texp

KF = 10j il s’agit des expériences
{Q1i2-BB15}, pour texp

KF = 5j, il s’agit des expériences {Q2i2-BB15}. Pour texp
KF = 5j, on compare

l’utilisation de 4 types d’erreurs modèles : Q39
atmos(15j) avec les {Q2i2-BB15}, Q39

atmos(5j) avec les
{Q3i2-BB15}, P29

variab(30j) avec les {P1i2-BB15}, et P59
variab(60j) avec les {P2i2-BB15}.

Simulation Estimation de B testimation nEOF texp
KF Option locale

Q1L-BB15 Qatmos 15j 39 10j Oui
Q1G-BB15 Qatmos 15j 39 10j Non
Q2L-BB15 Qatmos 15j 39 5j Oui
Q2G-BB15 Qatmos 15j 39 5j Non
Q3L-BB15 Qatmos 5j 39 5j Oui
Q3G-BB15 Qatmos 5j 39 5j Non
P1L-BB15 Pvariab 30j 29 5j Oui
P1G-BB15 Pvariab 30j 29 5j Non
P2L-BB15 Pvariab 60j 59 5j Oui
P2G-BB15 Pvariab 60j 59 5j Non

Tab. 10.2 – Caractéristiques de la paramétrisation de l’assimilation de données pour les simulations
{i1i2-BB15}.

On ne fera pas référence à toutes les simulations ici introduites dans les diagnostics présentés
par la suite. Cependant, elles ont toutes permis d’appuyer les constats généraux qui seront donnés,
et qui ne seront illustrés qu’à travers quelques exemples.

10.2 Assimilation de SST paramétrée avec des matrices Qatmos

En figure 10.5, on donne l’évolution de l’amplitude des erreurs de prévision et d’analyse sur
Q3G-BB15, caractérisées par les écarts sur la salinité et la température entre Q3G-BB15 et REF-
BB15, en moyenne sur des sections horizontales jusqu’à 100 m (l’erreur sous cette profondeur étant
extrêmement faible). Ici et dans toutes les autres figures d’évolution de la moyenne des écarts
sur des sections horizontales des {i1i2-BB15} par rapport à REF-BB15, les erreurs sur les états
analysés (avant opération d’ajustement) sont indiquées par des points blancs, les erreurs de prévision
avant analyse par des points noirs, les traits noirs liant les erreurs en sortie de phase d’analyse
(après opération d’ajustement) et les erreurs de prévision avant analyse : des différences importantes
peuvent en effet apparaître à la suite de l’opération d’ajustement, expliquant les sauts entre points
blancs et extrêmités des traits noirs4. Enfin, l’évolution des données d’écarts entre REF-BB15 et
FREE4-BB15 (des erreurs sur la simulation libre) est régulièrement rappelée avec les courbes vertes.

4Un trait en pointillé lie également les erreurs de prévision avant analyse aux erreurs sur les états analysés (avant
opération d’ajustement).
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Fig. 10.5 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales des
champs de température et de salinité entre REF-BB15 et Q3G-BB15 : en haut à gauche, valeurs de
surface ; en haut à droite, à 17 m ; en bas à gauche, à 41 m ; en bas à droite, à 96 m.
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Q3G-BB15 est la simulation de l’ensemble {i1i2-BB15} pour laquelle l’erreur d’estimation est
globalement la plus faible (les discussions suivantes montreront en quoi son paramétrage l’explique).
On constate que l’application du filtre SEEK avec une paramétrisation utilisant une matrice Qatmos

permet de bien contrôler l’erreur introduite dans le modèle par la perturbation des forçages at-
mosphériques. De façon générale, l’usage des matrices Qatmos est source d’un contrôle cohérent et
important, non seulement de la SST, mais également des variables non observées que sont la tem-
pérature sous la surface et la salinité. Cette cohérence se caractérise par l’absence de dégradation
sensible de la solution à la suite des étapes d’analyse. L’importance des corrections est surtout vi-
sible sur la température en couche de mélange. Mais malgré le fait qu’on n’assimile pas de salinité,
on parvient nettement à diminuer l’erreur sur cette variable.

Ces observations sont confirmées en figure 10.6, où l’on a présenté les mêmes sections d’erreur
en température et salinité qu’en figure 10.1, en sortie d’analyse, à la même date, sur Q3G-BB15.
On y voit nettement, par comparaison avec la figure 10.1, les corrections significatives réalisées sur
la température dans la couche de mélange. C’est sur certaines structures très locales d’erreur que
l’assimilation de SST n’apporte pas de correction décisive. Les corrections en salinité sont moins
sensibles du fait que l’essentiel de l’erreur en salinité est concentrée très localement.

Fig. 10.6 – Sections verticales à 10̊ O des écarts sur les valeurs de température (en C̊, à gauche) et
de salinité (en psu, à droite) entre REF-BB15 et Q3G-BB15 après l’analyse à 60 jours de simulation
(le 21 Octobre 1994).

L’impact des corrections opérées avec les matrices Qatmos est cependant limité par le fait de ne
pas corriger les paramètres atmosphériques (cette opération serait très délicate). En effet, on voit
en figure 10.5 que l’erreur sur la SST croît très rapidement en phases de prévision (plus rapidement
que l’erreur dans le même temps sur FREE-BB15). De ce fait, on peut même observer qu’au 20e
jour de simulation (le 11 Septembre), on a de moins bonnes prévisions avec les simulations {i1i2-
BB15}, même en SST, que sur FREE-BB15. Cela s’explique par la nature de l’évolution des forçages
montrée en figure 10.4. En effet, lors de la correction à 15 jours de simulation, la tendance des
forçages perturbés est à une plus grande tension de vent et à une plus faible température de l’air
qu’en réalité (pour REF-BB15), et donc les simulations ont une tendance au refroidissement de la
couche de mélange. La correction tend donc alors à faire monter la température de la couche de
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mélange. Mais c’est ce à quoi tendent naturellement les forçages perturbés entre le 15e et le 20e jour
de simulation, car inversement la tension de vent y est anormalement faible : les effets conjugués de
la correction sur les simulations {i1i2-BB15} et de cette modification de la tendance des forçages
perturbés conduit alors à un trop fort cumul de réchauffement de la couche de mélange, qui est plus
important que sur FREE-BB15, où seuls les forçages perturbés agissent. Ce phénomène d’inversion
des tendances pour lequel l’assimilation de données est préjudiciable est cependant isolé. De manière
générale, dès lors que les écarts deviennent importants entre la simulation libre et la simulation
de référence avec le cumul des erreurs liés aux effets de divergence en forçages atmosphériques,
l’assimilation permet de faire des corrections suffisamment importantes pour ne pas qu’en un cycle
d’assimilation on s’écarte de REF-BB15 au point de retrouver un écart équivalent à celui de FREE-
BB15. Mais on voit bien par cet exemple quel avantage décisif permettrait le contrôle des paramètres
atmosphériques eux-mêmes (un premier travail dans ce sens a été proposé par Skachko et al. 2006).

La faible persistence de certains effets des corrections opérées en phase d’analyse est particu-
lièrement visible sur l’évolution de la profondeur de la couche de mélange, qui se règle rapidement
sur les forçages en tension de vent. En figure 10.7, on montre l’évolution des erreurs de prévision
en profondeur de couche de mélange sur Q2L-BB15, juste après l’analyse au 35e jour de simula-
tion (on a des évolutions d’erreurs en profondeur de couche de mélange très similaires sur toutes
les simulations employant les matrices Qatmos pour l’assimilation de données), et sur FREE-BB15.
On voit que cette erreur en profondeur de couche de mélange, bien atténuée par l’analyse du 26
Septembre (35e jour de simulation) sur Q2L-BB15, converge rapidement vers celle de FREE-BB15,
pour être quasiment identique avant la phase d’analyse suivante, au 40e jour de simulation. Cepen-
dant, malgré cet aspect, la bonne correction de la température dans cette couche de mélange au 35e
jour de simulation permet, entre le 35e et le 40e jour d’avoir de bien meilleures prévisions sur les
simulations avec assimilation de SST, utilisant les matrices Qatmos.

La rapide croissance des erreurs de prévision souligne a priori l’importance du choix de la durée
des cycles d’assimilation texp

KF . En figure 10.8, on reprend pour Q1G-BB15 les mêmes courbes qu’en
figure 10.5. La comparaison de ces figures montre l’intérêt de réduire texp

KF pour interrompre cette ra-
pide divergence, et les prévisions sont meilleures avec les simulations {Q3i2-BB15} ou {Q2i2-BB15}
qu’avec les simulations {Q1i2-BB15}. Cependant, comme cette divergence est la plus importante en
sortie d’analyse (dans la phase très rapide d’adaptation de la profondeur de la couche de mélange
analysée aux forçages atmosphériques), on voit que le bénéfice réalisé en divisant par deux texp

KF est
insensible en comparant les états en sortie de phases d’analyse communes.

La similarité des corrections opérées sur les simulations {Q1i2-BB15} et {Q3i2-BB15} montre
également la faible influence du choix de la matrice Qatmos utilisées pour paramétrer le filtre SEEK,
c’est à dire plus précisément ici, de l’inadaptation de testimation

KF à texp
KF , puisqu’avec les simulations

{Q1i2-BB15}, testimation
KF = 15j pour texp

KF = 10j alors que pour les simulations {Q3i2-BB15}, on a
bien la relation a priori souhaitée testimation

KF = texp
KF (texp

KF = 5j). Cette faible influence est d’autant
plus soulignée par la comparaison des simulations {Q2i2-BB15} et {Q3i2-BB15}, puisque ces simu-
lations ont même cycle d’assimilation (pour les simulations {Q2i2-BB15}, testimation

KF = 15j). On ne
montre pas ici les diagnostics de la figure 10.5 pour la simulation Q2G-BB15, mais ils sont extrême-
ment similaires à ceux de Q3G-BB15. En figure 10.9, on montre toutefois la section en température
pour Q1G-BB15 et Q2G-BB15 de la figure 10.6, qui, par comparaison avec cette dernière, permet
de constater cette similitude des contrôles exercés sur les trois simulations Q1G-BB15, Q2G-BB15
et Q3G-BB15. Cela confirme la forte ressemblance des matrices Qatmos(15j) et Qatmos(5j) que l’on
a introduite au chapitre 8 par l’étude de l’évolution des représenteurs associés aux matrices Qatmos

suivant testimation
KF (cf la section 8.3.1).
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Fig. 10.7 – Ecarts de profondeur (en m) de couche de mélange entre REF-BB15 et les prévisions
de Q2L-BB15 (à gauche) et de FREE-BB15 (à droite) : après 36 (en haut), 38 (au milieu) et 40 (en
bas) jours de simulation (les 27, 29 et 1er Octobre 1994).
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Fig. 10.8 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales des
champs de température et de salinité entre REF-BB15 et Q1G-BB15 : en haut à gauche, valeurs de
surface ; en haut à droite, à 17 m ; en bas à gauche, à 41 m ; en bas à droite, à 96 m.
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Ces résultats convergent à nouveau vers l’idée que l’accumulation de l’erreur due aux forçages
atmosphériques sur un cycle d’assimilation est principalement liée à la tendance générale des forçages
en vent, à travers celle des variations de la profondeur de couche de mélange, sur lesquelles l’erreur
peut être du même ordre après 15 jours qu’après 5 jours du fait de la forte variabilité des erreurs
sur les forçages en vent. C’est pourquoi les principales EOFs de Qatmos(15j), peuvent être très
représentatives de l’erreur accumulée sur 5 jours.

Fig. 10.9 – Sections verticales à 10̊ O des écarts sur les valeurs de température (en C̊) entre REF-
BB15 et Q1G-BB15 (à gauche) et Q2G-BB15 (à droite) après l’analyse à 60 jours de simulation (le
21 Octobre 1994).

10.3 Comparaison des résultats donnés par la paramétrisation du

filtre SEEK avec des matrices Qatmos et Pvariab

De façon générale, on constate non seulement que la paramétrisation du filtre SEEK à l’aide
des matrices Qatmos donne de bien meilleurs résultats que sa paramétrisation à l’aide des matrices
Pvariab, mais également que sa paramétrisation classique à l’aide des matrices Pvariab peut conduire
à une dégradation importante des estimations.

En figure 10.10, on reprend à nouveau les diagnostics de la figure 10.8 pour la simulation P2G-
BB15. Les corrections opérées sur cette simulation ne sont adaptées qu’en couche de mélange, pour
la température, et elles réduisent bien moins l’erreur d’estimation que sur Q3G-BB15 ou même
que sur les prévisions avant analyse de Q1G-BB15, pour laquelle la durée des cycles d’assimilation
est plus longue. Sur la salinité, ou sur la température à plus de 40 m, on voit que l’erreur est
plus importante sur P2G-BB15 que sur FREE-BB15. Il s’avère que les covariances établies avec les
matrices Pvariab entre l’erreur sur la SST et celles sur les variables non observées sont inadaptées
à la nature de l’erreur effectivement introduite dans le modèle. Aussi, les corrections apportées aux
variables non observées détériorent les estimations en phase d’analyse.

L’interprétation de la divergence des résultats obtenus avec l’utilisation de P29
variab(30j) et

P59
variab(60j) montre que la variabilité temporelle est d’autant plus inadaptée à reproduire la varia-

bilité de l’erreur due aux forçages atmosphériques que son amplitude et que le rang de sous-espace
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Fig. 10.10 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales
des champs de température et de salinité entre REF-BB15 et P2G-BB15 : en haut à gauche, valeurs
de surface ; en haut à droite, à 17 m ; en bas à gauche, à 41 m ; en bas à droite, à 96 m.
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d’erreur qu’on lui associe avec Pvariab sont importants. La figure 10.11 présente une comparaison
des simulations P1L-BB15 et P2L-BB15, qui correspondent à la paramétrisation classique du filtre
SEEK pour l’assimilation de données dans le modèle HYCOM (c’est à dire avec l’emploi d’une
matrice de covariances d’erreur stationnaire estimée à partir de la variabilité temporelle du modèle,
et avec l’option locale, comprenant la séparation des sous-espaces d’estimation (T, S) et (p′), sur
l’évolution des écarts à REF-BB15, en température et en salinité, en surface et à 96 m.

Cette figure montre que l’usage de P29
variab(30j) (avec P1L-BB15) ne permet pas la correction

parfaite de la SST que permet en général l’usage des autres matrices de covariances d’erreur. L’erreur
générée sur les variables non-observées (température sous la surface et salinité) est cependant plus
importante avec l’usage de P59

variab(60j) (sur P2L-BB15). En utilisant une variabilité temporelle du
modèle établie sur 60 jours plutôt que 30, pour la paramétrisation de l’erreur dans le filtre SEEK,
on a pris en compte de façon plus importante les effets de covariances liées au changement de
cycle saisonnier, sûrement contradictoires avec celles liées à la variabilité de l’erreur sur les forçages
atmosphériques. Dans les deux cas, et ce de façon ainsi plus ostensible avec l’usage de P59

variab(60j),
on a en particulier estimé que l’erreur sur les variables de surface pouvait être fortement corrélée
avec celle de variables en grande profondeur. En surface, l’augmentation de la variance des données
avec P59

variab(60j) par rapport à P29
variab(30j) a permis de mieux prendre en compte les observations

de SST, en supposant que l’erreur de prévision était forte, mais la nature toujours inadaptée des
covariances établies entre la SST et la SSS a du coup provoqué une plus forte divergence sur cette
variable avec P2L-BB15 qu’avec P1L-BB15.

L’accumulation d’erreurs à forte profondeur avec l’usage des matrices Pvariab est ainsi illustrée
en figure 10.12 ou les sections verticales d’écarts en température et salinité des figures 10.6 et 10.1
sont reprises pour P2L-BB15. Cette figure 10.12, en comparaison des figures 10.6 et 10.1, illustre
à nouveau l’apport évident que présente la paramétrisation du filtre SEEK à l’aide des matrices
Qatmos et la dégradation des prévisions de FREE-BB15 par l’emploi des matrices Pvariab.

En observant sur les figures 10.5, 10.8, 10.10, et 10.11 l’effet de l’opération d’ajustement au
moment de l’analyse (à travers le saut en erreur réalisé par l’application de l’opérateur d’ajustement),
on s’aperçoit que l’usage des matrices Qatmos permet de produire des corrections beaucoup plus
consistantes avec la physique du modèle HYCOM et les contraintes qu’il impose aux valeurs de ses
variables qu’avec l’usage des matrices Pvariab. Le rôle des opérateurs d’ajustement est en effet très
faible lorsqu’on utilise les matrices Qatmos, ce qui n’est pas du tout le cas, en particulier sur la SST,
avec l’usage des matrices Pvariab.

Les effets de l’opération d’ajustement (essentiellement de l’ajustement des densités) sont visibles
sur la modification de la structure thermique de la couche de mélange que l’on illustre en figure 10.13
pour des sorties de P2L-BB15, Q2L-BB15 et Q2G-BB15 en analyse, après 45 jours de simulation.
Pour Q2L-BB15 et Q2G-BB15, avec l’analyse statistique, on respecte beaucoup mieux la décrois-
sance générale des températures en partant de la surface vers les profondeurs, malgré l’assimilation
d’une SST bien plus froide que celle que les trois simulations prédisaient. P2L-BB15 voit bien plus
les effets du refroidissement analysé en surface s’estomper, au cours de l’ajustement, pour le respect
des équilibres hydrostatiques dans la partie supérieure de la couche de mélange. Avec Q2G-BB15,
l’effet de l’opérateur d’ajustement est particulièrement insensible.

Le fait que Q2G-BB15 respecte mieux les contraintes du modèle que Q2L-BB15 comme on le
voit sur la figure 10.13 introduit la question de l’impact de l’emploi classique de l’option de localité
dans le filtre SEEK. Avec l’usage de l’option de localité, quasiment seules les covariances verticales
et l’extrapolation de l’information de surface comptent. Cette option est bien adaptée au contrôle
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Fig. 10.11 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales
des champs de température et de salinité entre REF-BB15 et P1L-BB15 (à gauche), P2L-BB15 (à
droite) : en haut, valeurs de surface ; en bas, à 96 m.
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Fig. 10.12 – Sections verticales à 10̊ O des écarts sur les valeurs de température (en C̊, à gauche) et
de salinité (en psu, à droite) entre REF-BB15 et P2L-BB15 après l’analyse à 60 jours de simulation
(le 21 Octobre 1994).

d’un modèle pour lequel on possède beaucoup d’observations de surface. C’est donc plus le cas
pour les modèles de bassin de résolution intermédiaire comme NA3 que pour les modèles régionaux
comme BB15, si l’on considère les mêmes sources d’observations pour des expériences réalistes (la
résolution des données d’observation étant la même pour les deux modèles, par ailleurs eux-mêmes
de résolution différente). Cette option est classiquement utilisée pour l’assimilation en modèle de
bassin où il est avéré que les covariances d’erreur estimées sur la variabilité temporelle du modèle,
puis tronquées pour la réduction d’ordre, sont mal définies dans les directions latérales (cf chapitre
7). Ici, avec l’assimilation de toute la SST de la simulation de référence, l’approche locale n’est pas
touchée par le problème du manque d’observations, et c’est bien sur la question de la nature de
l’extrapolation verticale que l’on porte l’essentiel de nos investigations. Le caractère local ou non du
filtre est ici associé au découplage ou non des sous-espaces d’estimation (T, S) et (p′) : avec l’option
non locale, le fait de n’assimiler que de la SST est responsable du fait qu’on ne modifie pas la donnée
de p′ en analyse (ce qui ne concerne pas la couche de mélange et les premières couches adjacentes
dont le mode de fonctionnement est z ou σ).

Avec l’emploi des matrices Qatmos pour lesquelles les covariances latérales sont bien définies,
malgré la réduction d’ordre qui a été réalisée sur elles, l’avantage de ne pas travailler avec l’option
locale est montré. On peut ainsi comparer les résultats obtenus avec Q3G-BB15 en figure 10.5 avec
ceux, fondés sur les mêmes diagnostics pour la simulation Q3L-BB15 en figure 10.14. Les analyses
ne modifient pas en approche locale les valeurs thermodynamiques à 100 m du fait qu’on ne modifie
pas les pressions d’interface avec cette approche. Or, l’erreur due aux forçages atmosphériques se
propage essentiellement dans les couches en mode hybride ou isopycnal sous forme d’erreur sur les
pressions d’interface. Cette information se retrouve dans les matrices Qatmos où les covariances entre
SST et température ou salinité dans de telles couches sont très faibles.

Pour les matrices Pvariab où les covariances latérales sont aussi mal définies pour le problème posé
que les covariances verticales (même si on n’a pas appliqué de réduction d’ordre sur ces matrices),
l’usage ou non de l’option locale n’a pas d’impact flagrant, même si l’approche non locale est
préférable, contrairement à ce qui a toujours été vu en modèle de bassin (où l’on opérait cependant
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Fig. 10.13 – Sections verticales de température (en C̊) à 3̊ O sur P2L-BB15 (en haut), Q2L-BB15
(au milieu) et Q2G-BB15 (en bas) après 45 jours de simulation (le 27 Août 1994) : après analyse et
avant opération d’ajustement (à gauche), après opération d’ajustement (à droite).
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Fig. 10.14 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de surface ou sur des sections horizontales des
champs de température et de salinité entre REF-BB15 et Q3L-BB15 : à gauche, valeurs de surface ;
à droite, à 96 m.

une réduction d’ordre sur les matrices du type de Pvariab). C’est ce que montre la comparaison des
écarts en surface à 100 m pour P2L-BB15 et P2G-BB15 sur les figures 10.11 et 10.10 précédemment
introduites. Avec l’approche locale, P2L-BB15 corrige mieux la SST, alors que sur la salinité et la
température en profondeur, on dégrade beaucoup moins les estimations par rapport à FREE-BB15
avec P2G-BB15. On voit avec les corrections opérées à 100 m sur P2L-BB15 que les matrices Pvariab

induisent des covariances importantes entre SST et température et salinité dans les couches en mode
hybride, ou en mode isopycnal, ce qui n’était pas le cas des matrices Qatmos.

De façon générale, on voit en comparant les figures 10.5, 10.14, 10.10 et 10.11 que la localité
permet de corriger plus nettement la SST en analyse : la SST est en effet radicalement ramenée
vers les observations sans tenir compte de la nécessité de ne pas pour autant détruire les équilibres
latéraux de la couche de mélange. Les écarts obtenus avant les opérations d’ajustement sont ainsi
plus faibles sur cette variable en local qu’en non local. Mais ce bénéfice réalisé en analyse est perdu
pour le respect des contraintes du modèle, et l’opérateur d’ajustement a un rôle accru par l’usage
de l’approche locale. L’approche non locale, globalement, permet de mieux respecter les contraintes
hydrostatiques du modèle. C’est ce qui explique la comparaison posée en figure 10.13 entre Q2G-
BB15 et Q2L-BB15 sur le rôle de l’opérateur d’ajustement.

La figure 10.15 où l’évolution des écarts de P2L-BB15 et Q2G-BB15 est cette fois considérée en
coordonnée hybride, confirme que dans les couches hybrides, c’est essentiellement en pression que
l’erreur est corrigée avec l’approche non locale. La similarité pour Q2G-BB15 des courbes d’erreur
en pression en coordonnée hybride et d’erreur en température en coordonnée z à 100 m vue en
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figure 10.5 n’empêche pas par ailleurs les températures (et les données de salinité) de diverger par
rapport aux valeurs de référence dans les couches hybrides : l’assimilation de données avec Qatmos

les corrige, mais de façon très limitée. L’erreur introduite en profondeur avec l’usage des matrices
Pvariab est telle que même en option locale, les pressions d’interface n’étant pas corrigées en analyse,
une erreur de prévision importante sur celles-ci est générée par le fait des corrections inadaptées en
température et salinité. Celles-ci provoquent un recalage important des densités de couche à travers
le fonctionnement de la coordonnée hybride, et donc des profondeurs des interfaces de couches. On
voit donc, à nouveau, que l’usage des matrices Qatmos permet de mieux respecter la physique du
modèle, avec ici, le cas du profil général de la distribution des densités.

Ecarts RMS : P

Ecarts RMS : TEM

Ecarts RMS : SAL

Ecarts RMS : P

Ecarts RMS : TEM

Ecarts RMS : SAL

Fig. 10.15 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs dans la couche hybride 11 (située entre environ
55 et 100 mètres) des champs de pression d’interface inférieure, de température et de salinité entre
REF-BB15 et Q2L-BB15 (à gauche), Q2G-BB15 (à droite).

La cohérence physique des corrections générées en utilisant les matrices Qatmos, accrue par l’op-
tion non locale du filtre, et inversement la perturbation négative de la colonne d’eau qu’a provoqué
l’usage des matrices Pvariab, peuvent finalement être montrées à travers l’évolution des écarts à
REF-BB15 en SSH donnée en figure 10.16 : malgré le fait que l’erreur sur cette variable soit en
majeure partie liée à des effets barotropes que l’on ne corrige pas par l’emploi de notre espace d’es-
timation réduit à (T, S, p′), elle suit également les variations d’erreurs sur la structure de la colonne
d’eau que modifie l’assimilation de donnée.

On voit ainsi dans la figure 10.16 que la correction de la colonne d’eau permet globalement de
réduire l’erreur en niveau de surface libre avec les matrice Qatmos et inversement avec les matrices
Pvariab. Alors qu’avec l’option locale, la seule modification de la température et de la salinité de
la colonne d’eau en coordonnée hybride ne permet qu’un faible contrôle de cette erreur (avec Q2L-
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Ecarts RMS : SSH

Fig. 10.16 – Evolution des écarts RMS sur les valeurs de SSH (en m) entre REF-BB15 et FREE-
BB15 (en vert), REF-BB15 et Q2L-BB15 (en cyan), REF-BB15 et P2L-BB15 (en rose), REF-BB15
et Q2G-BB15 (en rouge), REF-BB15 et P2G-BB15 (en bleu) : pour FREE-BB15, les écarts sont
reportés sur toutes les sorties, pour les simulations avec assimilation de données, seuls les écarts de
prévision avant analyse le sont.

BB15), la correction des pressions d’interface permet un replacement plus significatif de la surface
libre (avec Q2G-BB15).

10.4 Synthèse

A l’aide de ces expériences jumelles, on montre que dans un modèle régional comme BB15, et en
présence d’une erreur modèle forte, la robustesse du système d’assimilation ne peut reposer sur ses
principes généraux et sur l’emploi d’opérateurs d’ajustements tant que les erreurs sont mal para-
métrées. On a montré le bien fondé de la paramétrisation nouvelle du filtre SEEK que l’on propose,
à l’aide des méthodes d’ensemble. L’usage des matrices Qatmos permet un très bon contrôle de la
couche de mélange, et un contrôle amélioré sur l’ensemble du modèle. Les techniques usuelles d’as-
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similation de données en modèle de bassin (l’emploi de matrices de covariances d’erreur fondées sur
la variabilité du modèle, celle de l’approche locale), sont ici clairement inadaptées au contrôle d’un
modèle de région côtière, comme on le présageait au chapitre 5. Un apport important que montre la
paramétrisation du filtre SEEK à l’aide des matrices estimées au chapitre 8, est celui du recul du rôle
de l’opération d’ajustement, sur laquelle repose beaucoup l’emploi du filtre SEEK classique, et qui
corrompt le travail de l’estimation statistique, et éloigne ainsi en pratique l’assimilation de données
du schéma d’assimilation théorique. On voit en tout cas que la paramétrisation de l’erreur statique
a ici beaucoup plus d’impact que des réglages comme celui du cycle d’assimilation ou comme celui
d’une option aussi significative que la localité du filtre.

Le fait que la correction opérée avec les Q39
atmos ne soit pas toujours décisive (elle ne l’est pas

là où l’erreur est peu importante) malgré l’utilisation de toute la SST en observation peut être lié
au manque de représentativité des 39 premières EOFs des Qatmos (qui représentent à peu près 80%
de la variance que ce soit pour Qatmos(15j) ou Qatmos(5j)). Il n’est cependant pas envisageable
d’utiliser beaucoup plus d’EOFs pour le contrôle d’un modèle comme BB15 (avec 60 EOFs, on n’a
que 85% de la variance, soit seulement 5% de plus qu’avec les 40 premières EOFs). La troncature des
matrices d’erreurs ne semble pas pour autant trop dénaturer les covariances effectivement utilisées
pour les corrections puisque l’approche non locale se comporte bien.

On a évoqué le problème des limites de la correction appliquée sans modification des forçages
atmosphériques eux-mêmes. Ces expériences soulignent ainsi l’intérêt que peut avoir l’élargissement
de l’espace d’estimation pour l’assimilation de données à des paramètres du modèle ou de ses
forçages.
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Conclusion

On voulait dans cette thèse estimer et étudier les erreurs liées au mauvais paramétrage des
données de forçages, aux limites d’un modèle régional en zone côtière, pour une paramétrisation
appropriée des systèmes d’assimilation de données appliqués à ce modèle. Ces études dans le Golfe
de Gascogne auront effectivement permis le développement de certaines méthodes et un ensemble
d’apports pour l’assimilation de données dont on donne ici une synthèse, avant de revenir sur les
principaux problèmes non résolus qu’elles ont soulevés, et sur quelles perspectives s’ouvre ainsi ce
travail.

Apports méthodologiques

Le principe de la mise en place et de certains réglages de notre modèle du Golfe
de Gascogne, en particulier pour la validation des CFO, a mené au choix d’analyser la
mauvaise détermination des forçages aux limites du modèle en tant que source d’erreur modèle. Il a
permis de souligner un certain nombre de problèmes et d’expliquer un certain nombre de résultats
que les études d’estimation d’erreur pour les filtres de Kalman ont mis en évidence de façon plus
approfondie.

Nos expériences d’ensemble, mises en place pour l’estimation de statistiques d’erreur modèle
dans notre configuration du Golfe de Gascogne, ont reposé sur un protocole original, permettant de
considérer un ensemble de simulations dont les forçages sont réalistes, et non pas perturbés à partir
de forçages réalistes. Elles ont été menées sur différents intervalles d’une période d’estimation, afin
de caractériser des erreurs représentatives de cette période. Ce protocole aura pourtant bien permis
d’introduire une erreur sur les paramètres de forçages puis sur les sorties modèle, dont la distribution
correspond à celle des erreurs que l’on peut espérer contrôler théoriquement par l’assimilation de
données fondée sur le filtre de Kalman, dans la mesure des contraintes imposées par le modèle.
Ce protocole a permis de s’intéresser à la question de la définition du meilleur estimé suivant les
simulations centrales ou moyennes d’expériences d’ensemble, et donc de façon plus large à celle
de la comparaison de l’estimation des méthodes d’ensemble classiques (utilisant la moyenne pour
les prévisions) à celles d’expériences déterministes (travaillant avec une simulation unique de type
centrale).

Le problème particulier de la faiblesse de la tension de vent moyenne, estimée au sein des
paramètres de forçages moyens pour les simulations centrales des premières expériences
d’ensemble, renvoit de façon réflexive au problème de l’utilisation de tensions de vents trop fortes,
dans les expériences d’ensemble classiques, où inversement des champs de tensions de vent réalistes
sont perturbés. L’exemple particulier de la tension de vent renvoit, par ailleurs, à la question générale
du calcul de moyennes sur des variables qui apparaissent dans des formulations non-linéaires du
modèle, et donc inversement au problème de la génération d’ensembles par la perturbation de
données réalistes sur de telles variables, dans certaines méthodes d’ensemble.
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L’estimation des covariances d’erreur s’est avérée fructueuse. La complexité des erreurs mises
en évidence sur le modèle de zone côtière, malgré, ici, la simplification de la bathymétrie et l’absence
de marée, montre la nécessité d’user d’expériences aussi lourdes que les expériences d’ensembles et
de relaxer les hypothèses simplificatrices usuelles d’homogénéité ou d’isotropie des erreurs. L’erreur
modèle ici calculée a montré une structure très différente des erreurs estimées suivant les méthodes
usuelles de la paramétrisation du filtre SEEK. Son caractère inhomogène et anisotrope montre
également l’inadaptation des méthodes de prescription analytiques comme celles de l’interpolation
optimale.

Principaux résultats

On a vu que les simulations moyennes et centrales divergent sensiblement dans le
cadre des expériences d’ensemble. On a également montré de quelle façon les simulations
moyennes pouvaient ne pas respecter les tendances naturelles de la physique du modèle (par
l’exemple de la divergence des discrétisations verticales des simulations moyennes et centrales lors
des expériences sur l’erreur liée aux CFO), à l’inverse des simulations centrales, ce qui a conduit
à supposer que les meilleures estimations devaient être considérées sur ces dernières. Mais on a
également montré ici que les covariances des erreurs calculées par rapport aux simulations
centrales ou par rapport aux simulations moyennes sont très similaires. Ainsi, le choix
du meilleur estimé ne paraît pas critique pour les méthodes d’ensemble.

Outre le caractère fortement inhomogène et anisotrope des erreurs liées aux forçages atmosphé-
riques, l’étude des statistiques sur ces erreurs a montré une grande corrélation des erreurs
en couche de mélange. Cette grande corrélation offre une importante observabilité de l’erreur
en couche de mélange, à l’aide des mesures les plus courantes de données de surface, y compris
altimétriques ou de vitesses. La grande covariance des erreurs de vitesses et de température a été
rapprochée du fait que la variabilité de la tension de vent tient un rôle prépondérant au sein de la
variabilité des forçages atmosphériques. Le cumul de l’erreur liée aux forçages atmosphériques en
couche de mélange ou plus en profondeur près des côtes, fortement corrélé à l’erreur en surface, a
montré la faible utilité des réseaux de données in situ pour la correction de cette erreur, sur de faibles
échelles de temps. L’emploi de la seule SST pour le contrôle du modèle ne permet cependant de
corriger en très grande proportion l’erreur que près de la surface aux échelles de temps considérées.
L’assimilation de SST permet ainsi de corriger de façon cohérente l’état du modèle
partout où l’erreur a été introduite, et de façon très efficace la température près de la
surface, mais une partie importante de l’erreur échappe à un tel contrôle.

De même l’étude de l’erreur liée aux CFO a montré que là où la variance liée à cette erreur
était importante, la corrélation des erreurs était grande, mais cette zone s’est montrée essentiellement
restreinte aux couches de la relaxation vers les données du modèle emboîtant. Aussi, cette erreur
n’apparaît pas observable dans des conditions réalistes de mesures au sein du Golfe de Gascogne.
Son influence, extrêment faible sur la dynamique du Golfe de Gascogne, s’oppose à
l’hypothèse selon laquelle les CFO constituent une source importante d’erreur modèle,
tant que les CFO contraignent les données à un état moyen respectant dans les grandes lignes l’aspect
de la méso-échelle près du Golfe de Gascogne. L’application de l’assimilation de données ne peut
reposer sur cette seule hypothèse, et ne peut être paramétrée uniquement à l’aide des matrices de
covariances d’erreur liées aux CFO. Il est cependant important de noter la propagation de certaines
structures locales d’erreur le long du talus, difficilement observables et donc contrôlables : cet aspect
complique le rôle de l’assimilation de données dans le modèle du Golfe de Gascogne.

Il s’est avéré ainsi que sur l’ensemble des forçages aux limites du modèle régional,
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seuls les forçages atmosphériques semblaient avoir un rôle important de pilotage (de
facteur de variabilité) de la dynamique, et que leur influence semblait s’exercer dans
une zone bien délimitée de celle des forçages latéraux.

La description des statistiques d’erreur et leur emploi pour les expériences d’assi-
milation montrent que la cohérence et les équilibres physiques sur lesquelles leurs co-
variances reposent sont nécessaires à la réalisation d’analyses correctes en zone côtière,
ne nécessitant pas l’emploi trop important d’opérateurs d’ajustement, dont l’application
indépendante des considérations d’optimisation des corrections n’est pas souhaitable. En effet, tout
comme l’ont souligné les expériences d’assimilation, même si celles-ci n’ont pas été réalisées dans un
cadre réaliste, l’estimation des erreurs en zone côtière selon les méthodologies classiques
pour l’assimilation en grand bassin s’est montrée inadaptée, et fortement soutenue par
les opérateurs d’ajustement. Les erreurs estimées par méthodes d’ensemble ont permis de faire
reculer le rôle de tels réglages en sortie d’analyse, en grande partie parce qu’elles reflètent l’effet
de phénomènes et d’équilibres physiques, en respectant les contraintes du modèle. Ainsi, malgré les
fortes contraintes qu’impose tout particulièrement le modèle HYCOM, le seul emploi de matrices
de covariances liées à une variabilité adaptée à l’erreur que l’on cherche à corriger, dans le SEEK,
a permis de ne pas enfreindre les règles et les équilibres de son fonctionnement par assimilation
de données. Le caractère local des corrections du filtre de Kalman, longtemps estimé nécessaire au
contrôle de modèles de bassin, est apparu inutile voire trop contraignant au contrôle du modèle
régional sur lequel l’ensemble de la dynamique est fortement corrélée près de la surface. Finalement,
la paramétrisation proposée pour le SEEK dans cette thèse a marqué un progrès im-
portant pour le contrôle du modèle du Golfe de Gascogne, avec un avantage certain
sur l’emploi de la paramétrisation classique de l’erreur d’ébauche dans ce filtre.

Le respect de la dynamique du modèle a également été traduit en terme de contrôlabilité de
l’erreur : le fait de travailler dans un espace d’estimation fidèle à l’espace d’état du
modèle (à travers le choix d’utiliser la coordonnée verticale hybride et non z) a montré
qu’il permettait de mieux prendre en compte l’erreur liée aux forçages atmosphériques
en profondeur.

Problèmes non résolus et perspectives

Face à notre cas particulier de la circulation dans le Golfe de Gascogne modélisée à l’aide
du modèle HYCOM, plusieurs questions sont cependant posées et pourraient en fait concerner des
problèmes généraux, comme celle du rôle tenu par les CFO dans un modèle aussi complexe et devant
une circulation générale aussi faible. Nos résultats sont un peu surprenants mais montrent peut être
que le mode de génération des données pour les CFO n’a pas forcément l’impact crucial
qu’on a généralement supposé. La forte diffusivité verticale du fonctionnement de la coordonnée
hybride (les erreurs introduites sur les variables thermodynamiques étant rapidement traduites en
inclinaison des couches, à travers les variations de pressions d’interface) pourrait être une explication
du phénomène observé ici, mais des études supplémentaires sont nécessaires pour montrer un lien
réel entre la faible propagation de l’erreur à l’intérieur du modèle et ce caractère particulier au
modèle HYCOM. La dynamique aux frontières de la région du Golfe de Gascogne, ou du moins
la trop faible variabilité des données de notre modèle de l’Atlantique Nord au voisinage de cette
région, ne peuvent également expliquer qu’en partie la faible propagation de l’erreur de ces couches
de relaxation vers l’intérieur du domaine.

L’ensemble de l’étude sur l’impact des CFO, sous-tend par ailleurs la nécessité de corriger
la dynamique du modèle global pour permettre un contrôle adapté de la dynamique
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méso-échelle du modèle régional, et le fait qu’une source d’erreur essentielle en pro-
fondeur reste le choix de la condition initiale, ce qui rejoint les premières hypothèses sur
la caractérisation de l’erreur d’ébauche dans le filtre SEEK : il faudrait cependant que cette er-
reur soit caractérisée selon une autre hypothèse que celle, traditionnelle, selon laquelle la variabilité
temporelle du modèle la décrit.

La nécessité d’inclure des corrections des forçages atmosphériques eux-mêmes pour le
contrôle du modèle s’est faite sentir, et explique les efforts menés dans ce sens sur de nombreuses
études (Skachko et al. 2006). Le problème d’une correction simultanée de l’état modèle et de ces
forçages est en partie montré par la forte variabilité des paramètres atmosphériques en comparaison
de celle de la réponse de la dynamique régionale.

Les expériences d’ensemble sur l’erreur liée à la bathymétrie permettraient par ailleurs de com-
pléter la boucle des estimations d’erreur liées aux paramètres en limite externe du modèle.
De telles expériences ont par exemple été réalisées sur un modèle 2D shallow water durant la thèse
de Mourre 2004). Elles devraient être désormais utilisées pour explorer l’erreur modèle liée au
paramètres internes, même si certains de ces paramètres paraissent ne pas avoir l’influence sur
la dynamique souhaitée pour de telles estimations (comme la viscosité, d’après ce qui a été vu lors
de la mise en place du la configuration du Golfe de Gascogne). Un pas reste à franchir pour rendre
les formulations du modèle beaucoup plus paramétrables.

L’impossibilité de considérer des erreurs à la fois réalistes et gaussiennes sur les
modèles, de façon d’autant plus critique avec un modèle comme HYCOM, et la volonté de faire
d’autant plus reculer le rôle des opérateurs d’ajustements, conduit à des développements
pour le respect plus rigoureux du cadre de l’estimation optimale. Le problème des distributions
d’erreurs non gaussiennes est par exemple étudié par Bertino et al. 2002. La question de l’analyse
sous contrainte est traitée par Thacker 2006 et est maintenant l’objet d’une étude dans l’équipe
MEOM.

La paramétrisation du SEEK à l’aide d’une combinaison des erreurs estimées aux chapitres 8
et 9, et d’erreurs estimées sur la condition initiale (en utilisant les principales EOFs de chacune),
permettrait de franchir une étape vers les expériences réalistes. Mais l’estimation de l’erreur sur les
CFO a montré la nécessité de faire de l’assimilation de données dans le modèle global lui même. Une
étude parallèle à cette thèse sur la possibilité d’utiliser l’assimilation de données du modèle
régional dans le modèle global, comme une alternative à l’emploi d’un emboîtement
de modèles réellement two-way (Rozier 2006), a permis de montrer dans la configuration d’em-
boîtement de modèles de l’Atlantrique Nord et du Golfe de Gascogne ici développée, un impact
important de la répercussion de la dynamique locale sur le modèle global, pour la compatibilité
des dynamiques estimées sur les deux modèles aux frontières ouvertes, malgré le changement de
la résolution. Il est ainsi important, a priori, de répercuter les corrections locales sur le modèle
global : cela permettrait, avec l’assimilation de données dans le modèle global, à ne pas avoir à être
confronté à la paramétrisation complexe de l’assimilation de données dans le modèle régional pour la
prise en compte de l’erreur liée aux CFO. On pourrait donc imaginer la mise en place d’un sys-
tème d’assimilation complet fonctionnant sur la base de trois opérations : l’assimilation
d’observations dans NA3, l’assimilation d’observations dans BB15, et l’assimilation de
données de BB15 dans NA3. Chacune de ces opérations a quasiment entièrement été mise en
place mais de façon isolée.
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