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Résumé

Etude de la variabilité de la fugacité de CO, dans I’Atlantique tropical : de
I’échelle diurne a saisonniére

Auteur : Parard Gaelle

Directeurs de thése : Boutin Jacqueline et Nathalie Lefévre
Discipline : Océanographie

Lieu et date de soutenance : UPMC, le 14/12/2011
Laboratoire : LOCEAN

4, place jussieu, 75252 Paris Cedex 5, France

Ce travail de these s’inscrit dans le cadre des études sur le cycle du carbone, notamment, le
role de l'océan face a 'augmentation continue du dioxyde de carbone (COg2) atmosphérique.
L’océan absorbe 25% du COy atmosphérique et comporte des régions d’absorption du CO»
(puits) et de dégazage de COq (sources). L’Atlantique tropical est une source de COq encore
mal connue. Afin de mieux documenter cette région, un réseau d’observations a été mis en
place. En particulier, un capteur COy CARIOCA a été installé sur une bouée instrumentée a
6°S, 10°W depuis juin 2006 pour mesurer la fugacité du COz (fCO3) en surface.

L’objectif de cette these est de comprendre les mécanismes physiques et biogéochimiques
responsables de la variabilité de f{COq observée a la bouée de 2006 a 2009. De juin a septembre
la fCO2 est affectée par le déclenchement des upwellings équatorial et cotiers qui forment une
langue d’eau froide qui se propage jusqu’a la bouée. La série temporelle de fCO5 présente une
variabilité diurne, sur une large période de ’année, ainsi qu'une variabilité saisonniere liée a
la dynamique des upwellings.

La variabilité diurne s’explique par des processus thermodynamiques ou biologiques que
j’ai étudiés a l'aide d’un modele unidimensionnel. Les périodes dominées par les processus
thermodynamiques sont observées principalement en dehors de la saison d’upwelling et sont
caractérisées par un réchauffement important de la couche de mélange et des courants faibles.

Les périodes biologiques sont caractérisées par un réchauffement moindre de la couche
de mélange et un cycle diurne sur le carbone inorganique dissous (DIC). Les simulations
montrent la nécessité d’un apport de nitrates en surface pour que 'activité biologique domine
la variabilité de fCO,. L’étude de la série temporelle des parametres physiques suggere une
influence probable des ondes internes. Le mélange créé par ces ondes serait a l'origine de la
source de nutritifs. La production communautaire nette (NCP) & ce site varie entre 0,17 et
0,77 umol.kg 1.5 1, en accord avec les quelques mesures disponibles pour cette la région.

La variabilité diurne a pu étre étudiée avec un modeéle unidimensionnel lors de
périodes ou l'advection est négligeable. A [’échelle saisonniere, ’advection horizontale
affecte la distribution de fCOs5 et des parametres physiques. A l'aide de sorties d’un
modele tridimensionnel (DRAKKAR), lorigine de l'eau advectée a la bouée a été
déterminée a partir de sa signature en salinité. Le modele suggere que les eaux dessa-
lées observées a la bouée proviennent essentiellement du nord-est du golfe de Guinée.

Mots clés : PIRATA ; CARIOCA ; Atlantique tropical ; Fugacité; Carbone
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Abstract

The fugacity of C'O, variability in Atlantic tropical : from the diurnal to the
seasonal time scale

This thesis lies within the scope of studies on the carbon cycle, and in particular, on
the role of the ocean in the continuous increase of carbon dioxide (CO3) concentration in
the atmosphere. The ocean absorbs a total of 25 % of the atmospheric CO5 and englobes
both regions of CO2 absorption (or ’sinks’) and degassing (or ’sources’). The tropical Atlantic
Ocean is a source region of CO2 which is still badly known. In order to better document this
region, an observational network has been set up. In particular, a sensor CO2 CARIOCA
was installed on a buoy instrumented at 6°S, 10°W since June 2006, in order to measure the
fugacity of CO4 (fCOz2) at the surface.

The objective of this thesis is to understand the physical and biogeochemical mechanisms
responsible for the variability of f{COy observed at the buoy from 2006 to 2009. From June
to September, fCO- is affected by the coastal and equatorial upwellings, which form a cold
tongue water able to propagate towards the buoy. The fCOs time series presents a strong
diurnal variability over a wide period of the year, as well as a seasonal variability related to
the dynamics of the upwellings.

The thermodynamical or biological processes which may be responsible for the diurnal
variability in this region have been examined using a one-dimensional model. The time periods
which seem dominated by the thermodynamical processes are mainly observed outside of the
upwelling season and are characterized by an important warming of the upper mixed layer
and weak surface and subsurface currents. The biological periods, on the other hand, are
marked by a weaker warming of the mixed layer and a diurnal cycle of the inorganic dissolved
carbon (DIC). These 1D simulations have shown that the biological activity may dominate
the variability of f{CO9 when there is a sufficient input of nitrates concentration at the surface.
The analysis of the physical parameters and their time series has also suggested a possible
influence from internal waves. Indeed, the mixing induced by these waves could represent a
significant source of nutrients. The net community production ( NCP) at the location of the
mooring ranges from 0,17 to 0,77 umol.kg=!.d~!, in agreement with some available measures
for this region.

At the seasonal time scale, the horizontal advection seems to mostly affect the distribution
of fCOy and salinité de surface de mer (SSS). Using outputs from the DRAKKAR three-
dimensional model between January and May, we were able to determine the origin of the
water which is advected towards the buoy by following its signature in salinity. The model
suggests that low salinity waters observed at the buoy essentially stem from the Northeast
part of the Guinea Gulf.

Keywords :PIRATA ; CARIOCA ; Tropical Atlantic; Fugacity ; Carbon
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Introduction générale

Face & 'augmentation du dioxyde de carbone (CO3) dans I’atmosphere, les études sur le
cycle du carbone océanique, comme le rappel Gruber et al. [2010] et Siegenthaler et Sarmiento

[1993], ont porté sur :

e Quelle quantité de CO5 anthropogénique se trouvant dans ’atmospheére est absorbé par

I'océan ?
e Ou cette absorption - t-elle lieu?
e Ou se retrouve ce CO9 stocké dans 'océan ?

La réponse a ces questions était fournie par des modeles ou par des méthodes indirectes
impliquant d’autres traceurs. De plus, on connait peu de choses sur la variabilité saisonniére
a décennale de la biogéochimie dans I'océan, en partie a cause d’un échantillonnage temporel

et spatial irrégulier.

Les campagnes océanographiques ont permis d’avoir une répartition des puits et des
sources pour 'océan global [Takahashi et al., 1995]. Les réseaux d’observation ont permis

d’améliorer notre connaissance avec 'accroissement des mesures.

Les séries temporelles de carbone océanique et des échanges air-mer donnent des informa-
tions sur la variation du cycle du carbone a plusieurs échelles de temps, de 1’échelle saisonniere
a décennale. Le développement des capteurs autonomes a permis d’accéder a une échelle tem-
porelle plus fine telle que I’échelle horaire. Jusqu’a présent, aucune donnée de ce type n’avait
été mesurée dans I’Atlantique tropical. Un systéeme CARIOCA permettant des mesures de
fugacité du CO2 (fCO2) en continu de fagon horaire a été placé sur une bouée PIRATA. Nous
avons donc abordé cette étude en un point fixe du bassin (6°S, 10°W) avec des mesures de

COg et de parametres physiques comme la température ou la salinité.

Le manuscrit de thése est structuré comme suit :

1. Le chapitre I décrit le contexte général de ce travail, en particulier le cycle du carbone

et la zone d’étude.

2. Le chapitre II détaille les données et les outils qui ont été utilisés pendant cette these.
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3. Le chapitre III présente les données de CO2 mesurées a 6°S, 10°W.

4. Le chapitre IV se focalise sur I’échelle diurne. Dans ce chapitre nous étudierons les pro-
cessus responsables de la variabilité de la f{COg9 et du carbone inorganique dissous (DIC)
sur de courtes périodes de 'ordre d’une semaine a ’aide d’un modele unidimensionnel
couplé physique-biologique.

5. Le chapitre V est dédié a I’étude de ’advection sur la variation saisonnieére de CO4. Dans
ce chapitre nous utiliserons des sorties dynamiques issues d’un modele de circulation

générale tridimensionnel.
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Contexte général de I’étude

I.1 Cycle du carbone

I.1.1  Le cycle naturel du carbone

Le carbone est stocké dans plusieurs réservoirs : océan, atmosphere, biosphére continentale
et réservoirs géologiques. Le temps de résidence du carbone dans chacun de ces réservoirs
varie de 4 a 5 ans [Starr, 1993] dans 'atmospheére & des centaines de millions d’années dans

la lithosphere.

La plus grosse quantité de carbone se trouve dans la lithosphere, véritable réserve de
carbone minéral sous forme de carbonate de calcium (CaCO3) (50.10° Gigatonnes de Carbone
(GtC)). I y a également 27.103 GtC dans la matiere organique fossile (charbon, pétrole,
gaz). La formation de ces roches non minéralisées est due a I’enfouissement rapide de grosses
quantités de matiere organique. Le réservoir atmosphérique est le plus petit des réservoirs avec
597 GtC pendant la période préindustrielle et I'océan est le second plus grand avec 38.103
GtC (FIGURE 1.1) [CHANGE-IPCC, 2007]. Le cycle global du carbone peut étre divisé en
deux parties selon les temps d’échanges :

e Les échanges de carbone sont influencés par les processus naturels géologiques avec
un temps d’échange allant de milliers & des centaines de millions d’années. 11 s’agit de
processus tels que ’enfouissement des matieres organiques dans les sédiments et roches
sédimentaires et leur transformation en combustibles fossiles. Le carbone contenu dans
I’atmosphere sous forme de dioxyde de carbone (CO3) se dissout lentement dans ’océan.
Il réagit avec le calcium pour former du CaCOgs, qui précipite et se dépose au fond
des océans. Les roches sédimentaires ainsi créées sont intégrées dans la lithosphere. La

lithosphére va ensuite relacher du carbone selon deux processus géologiques :

1. le volcanisme qui libére une quantité importante de carbone sous forme de COa,

de maniére ponctuelle.

2. I’érosion/altération qui libére le carbone contenu dans les roches, de maniere conti-
nue. I’enfouissement de la matiere organique, ’absorption océanique et la précipi-

tation des carbonates.

e Le cycle court correspond aux mécanismes s’effectuant sur des périodes inférieures au
siecle. Le processus de base du recyclage du carbone a court terme dans I’océan et sur les
terres émergées est le couple photosynthese-respiration qui correspond aux échanges bio-
logiques. La photosynthese transforme le carbone minéral en carbone organique (Cy,),
la respiration et la dégradation produisent du COs. De plus, des échanges ont lieu entre
I’atmosphere et I’océan mais également entre ’atmosphere et la biospheére continentale.

Les échanges de CO5 entre I'océan et ’atmospheére sont estimés & environ 90 GtC.an™!,

légerement inférieurs a ceux observés entre la biosphere continentale et ’atmospheére (environ
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1.1 Cycle du carbone

120 GtC.an™!). Les échanges entre les réservoirs ne sont pas négligeables devant la teneur du

réservoir atmosphérique et une perturbation de ce dernier peut interférer sur tout le cycle.

[ -
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Figure 1.1 — Le cycle du carbone depuis les années 1990. Les principaux flur annuels sont exprimés
en GtC.an~'. Les flux préindustriels sont en noir et les flur considérés comme liés a ’homme sont en
rouge [IPCC, 2007].

1.1.2 La perturbation humaine

Le CO3 est par ordre d’abondance, apres l'azote (N) (78,11 %), Poxygene (O2) (20,95 %)
et argon (0,93 %), le quatrieme élément dans I’atmosphére mais présent seulement & hau-
teur de 0,03 %. Il est, apres la vapeur d’eau (H20), le gaz a effet de serre le plus abondant.
L’augmentation de CO2 dans I'atmosphere au cours de ’ére industrielle, due aux activités
de 'homme, modifie le cycle global du carbone sur la Terre. La concentration de COg atmo-
sphérique est passée d’'une valeur de 280 ppm pendant la période préindustrielle a 387 ppm
en 2009 et 389 ppm en 2010 en moyenne annuelle ( [CHANGE-IPCC, 2007; Friedlingstein
et al., 2010], http ://co2now.org/Current-CO2/CO2-Now/). Ces valeurs excedent de loin les
valeurs estimées dans les carottes de glace pendant les 650 000 ans avant ’ére industrielle qui
sont comprises entre 180 et 300 ppm [Siegenthaler et al., 2005]. Les flux entre atmosphere
et d’une part la biosphere terrestre et d’autre part ’océan ont changé comme le montrent les
fleches rouges sur la FIGURE 1.1. Ces perturbations sont 'un des moteurs du changement

climatique a cause de leurs effets persistants sur I’atmosphere. L’une des conséquences de
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I'augmentation du COs atmosphérique, d’aprés les conclusions du Groupe d’Experts Inter-
gouvernemental sur ’Evolution du Climat (GIEC), est la hausse des températures moyennes
pour 1906-2005 qui atteint 0.74 [0,5-0,94] °C et qui est estimée entre 1,1°C et 6,4 °C d’ici a
2100 selon les scénarios [CHANGE-IPCC, 2007]. La FIGURE 1.1 montre que les "émissions
anthropogéniques" sont divisées en deux parties :

e le CO; issu des combustions des énergies fossiles et de la production de ciment sont
les principales sources de COy atmosphérique depuis la période préindustrielle. Les
émissions de COy fossile sont passées de 6,4+0,4 PtC.an™! dans les années 1990 &
7,740,4 PtC.an~! entre 2000 et 2008 et 8,440,5 PtC.an"! en 2009 [Friedlingstein et al.,
2010; Le Quéré et al., 2009]. Ces émissions sont plutot bien connues, avec une incertitude
de +6% [Marland, 2008].

e le COq issu de la déforestation et du développement agricole, dégagé par le changement
d’utilisation des sols. En 1990, ces émissions étaient estimées a 1,64+0,7 GtC.an™!

et entre 2000 et 2008 & 1,4+0,7 GtC.an~'. Elles sont moins bien estimées que les
précédentes avec une incertitude de £50% [Le Quéré et al., 2009; Le Quéré, 2010].

Le CO, dans 'atmosphere augmente a cause de la capacité limitée des réservoirs a absorber
le CO rejeté par les activités anthropiques. En moyenne, 43%.an~! des émissions totales de
CO9 entre 1959 et 2008 sont restées dans I'atmospheére, avec une forte variabilité interanuelle.
Le taux d’augmentation dans I’atmosphere de CO5 est passé de 3,140,1 GtC.an™"! entre 1990
et 2000 & 4,140,1 GtC.an"! entre 2000 et 2008 [Le Quéré et al., 2009].

Des changements a long terme de lefficacité des puits naturels de COo atmosphérique
ont été mesurés sur la période 1959-2006. On observe une tendance a la diminution des puits
(-0,2540,21%.an" 1), c’est & dire que le pourcentage de COq lié aux émissions humaines qui est
resté dans 'atmosphere est passé de 40% en 1960 & 45% durant les deux dernieéres décennies
[Canadell et al., 2010; Le Quéré, 2010].

Dans ce contexte, identifier les processus responsables de la variabilité du COs océanique

est un préalable indispensable a la prévision de I’évolution du puits océanique de COs.

I.1.3 Le cycle océanique du carbone
a - Le systéme des carbonates

Dans 'océan, le carbone existe sous forme de molécules organiques mais plus abondam-
ment sous forme inorganique (90%). Parmi les formes inorganiques, moins de 0,5% est sous
forme de CO9 aqueux. Les 3 autres formes sont le produit des réactions d’hydratations : les
ions bicarbonates, HCOj , & 86,5 %, les ions carbonates, CO3 , & 13 % et ’acide carbo-

8



I.1 Cycle du carbone

nique, HoCO3, a 0,001 %. Ces différentes espéces sont liées par leurs équations d’équilibre.

L’équation de dissociation de ’acide carbonique dans ’eau de mer est :
COQaq + HyO & HyCOs3 (I.l)

HyCO3 et COgqq sont des especes électroniquement neutres. De part la faible quantité de
H>COs, ces especes ne sont pas dissociables, et COq s’écrit [CO2]|=[H2CO3]+[CO244). Les
deux équations d’équilibre chimiques pour HCO3 (eq 1.2) et CO3™ (eq 1.3) sont :

[HCOs][H]

CO2 + H20 & HCO3 + H* avec K = (1.2)
COsq

[COS1[H]

HCO5 < C’ng + H" avec Ky = HCO;

(1.3)

K et K5 sont les constantes de dissociation, elles dépendent de la température, de la salinité
de 'eau de mer et de la pression. Le carbone inorganique dissous (DIC) se définit comme la

somme des formes inorganiques (eq 1.4). L’unité utilisée pour cette grandeur est le umol.kg ™.

DIC = [HCO3] + [CO37] + [COs] (1.4)

L’alcalinité totale (TA) (eq 1.5) [Dickson et al., 2007] est définie comme le nombre de moles
d’ion H™ équivalent & un exceés d’accepteurs de protons (bases formées avec des acides faibles
avec une constante de dissociation K< 107™%% & 25°C pour une force ionique nulle) sur les
donneurs (acides dont la constante de dissociation K>107%?) dans un échantillon d’'1 kg d’eau

de mer.

TA=[HCO;]+2[CO5 | +[B(OH), |+ [OH |+ [HPO] |
+2[PO3 | + [H3Si04 | + [NH3] + [HS™] (L5)
—[HT|p — [HSO, | — [HF] — [H3PO4]

La concentration de COq est liée a la pression partielle de CO2 (pCO3) par la loi de Henry
(eq 1.6) :
[COQ] = K()(T, S)pCOQ (1.6)

Ky correspond a la solubilité du CO2 dans ’eau de mer et est dépendante de la température

L atm™!. Cependant, la pression partielle

(T) et de la salinité (S), elle s’exprime en mol.kg~
d’un gaz est utilisée pour les gaz parfaits. Le CO2 étant un gaz réel, c’est la fugacité du
COg2 (fCO2) qui sera utilisée. Notons néanmoins que d’apres Weiss [1974], dans la plupart

des applications qui ne requiérent pas une précision supérieure a 0,7%, la différence entre la



Contexte général de I’étude

fugacité et la pression partielle peut étre négligée. La fCO9 s’exprime :

fCOs = pCO; exp pBH2 (L.7)
B = (—1636,75 + 12, 04087 — 3,27957.107272 + 3,16528.1075)10~° (1.8)
§ = (57,7—0,118T)10~6 (1.9)

La pression partielle de CO2 (pCO2) et la fCOy sont en patm et la pression totale p en Pa.
Le parameétre ¢ et B, le premier coefficient viriel de CO2 définie par Weiss [1974], sont en
m3.mol 1. R (8,314 J.K L.mol!) est la constante des gaz parfaits et T la température en
°K. Le rapport entre la fCO9 et la pCO9 varie entre 0,996 et 0,997 pour des températures

comprises entre 0 et 30°C & 1 atm. Par la suite, nous utiliserons la fCOs.

b - Processus affectant la fugacité du dioxyde de carbone (CO2) a la surface

Le COs est contintiment échangé entre ’atmospheére et 'océan, d’aprés la FIGURE 1.1,
le flux net moyen est de 2,8 GtC.an™!, soit environ 30 fois moins que les flux bruts échangés
dans chaque sens. Le COs dans 'océan est un acide faible. Le systéme des carbonates réagit
a un ajout de CO9 atmosphérique, en associant les ions COg_ au COq dissous en exces et
neutralise son effet sur le pH (eq 1.10). C’est l'effet tampon de l'océan. Ceci apparait en

combinant les équations 1.2 et 1.3 :
COy + HyO + CO3" = 2HCO; (1.10)

Le pouvoir tampon de 'eau de mer est caractérisé par le facteur de Revelle (R) qui estime le
changement relatif de DIC par rapport a celui de pCO2 & Alcalinité (TA) constante [Revelle
et Suess, 1957] tel que :

dpCOs

_ | pCO2

R- [D] i
DIC 1TA=cste

R est en moyenne de 10 et peut varier entre 7 et 19. Il est de I'ordre de 8 pour des températures

autour de 30°C et de I'ordre de 14 pour des températures de 2°C.

Les variations de fCOs dans l'eau de surface sont dues a différents processus liés aux
échanges de gaz avec 'atmospheére, a Pactivité biologique (FIGURE 1.2) et a la circulation

des masses d’eau :

1. La pompe biologique : I’activité biologique se déroule principalement dans la couche eu-

photique qui est la profondeur & laquelle le rayonnement photosynthétique actif (PAR) !

1. PAR est défini comme le nombre total de photons incidents dont les longueurs d’onde sont comprises
entre 400 et 700 nm, longueur d’onde principalement utilisée pour la photosynthese
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Figure 1.2 — Trois principales pompes de carbone gouvernent la régulation du carbone atmosphérique

naturel dans l'océan : la pompe de solubilité, la pompe de carbone organique et la contre pompe ([IPCC,
2007] d’aprés Heinze et al. [1991]).
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incident est réduit & 1% de sa valeur de surface. Le phytoplancton va synthétiser le C,,
indispensable a son développement par la photosynthese. A I’aide de COs, de lumiére
et de sels nutritifs (nitrates, phosphates), il va former de la matiére organique. Par la
suite, il meurt et forme des détritus qui se décomposent dans ’eau sous forme de carbone
organique dissous (COD) ou particulaire (COP) lesquels coulent et sont reminéralisés
par la respiration. L’activité biologique diminue donc la fCOy a la surface de 'océan.
On estime que cette pompe transporte 11 GtC.an~! de la couche de surface aux couches
profondes (FIGURE I.1).

2. La contre pompe : certains phytoplanctons utilisent le carbone dissous pour se constituer
un squelette ou une coquille en CaCOg (ex : foraminifere, cocolitophoridé). Ils entrainent
une diminution des carbonates dans la couche de surface et donc une diminution de DIC.
On a ainsi une augmentation de fCO3 en surface. La dissolution du CaCOj3 en profondeur
peut modifier ’alcalinité. La contre pompe a des effets importants localement a courte

échelle de temps mais a un effet négligeable sur les flux globaux actuels de COs.

3. La pompe de solubilité : La dissolution du CO4 dans I’eau de mer dépend de la tempéra-
ture. Les changements de solubilité du COy gazeux peuvent modifier les concentrations
de CO;, dans les océans et 'atmosphere. En hiver, les eaux froides des hautes latitudes,
denses et enrichies en COy (comme le DIC) a cause de leur forte solubilité, coulent de la
surface vers les profondeurs de 'océan. Ce puits localisé, associé a la circulation thermo-
haline correspond a la pompe de solubilité. Ces processus physiques, correspondent au
flux (90,2 GtC.an~1!) entre 'océan de surface et 'océan intérieur (FIGURE I.1). Ce flux
est approximativement équilibré par un transport vertical de carbone (101GtC.an 1)

distribué principalement dans I’eau de surface chaude.

L’activité biologique dépend de la disponibilité en lumiere, en nutriments (azote, phosphate,
nitrate) et de la stabilité de la colonne d’eau. Le mélange des masses d’eau et la circulation

océanique vont affecter la disponibilité de ces facteurs et jouer un role.

c - Les flux air-mer et leur répartition spatiale

Il existe un échange continu de COs en phase gazeuse entre I’atmosphere et ’'océan. Ces
échanges dépendent de la différence de fCOs entre 'océan et ’'atmosphere notée AfCO4 et du
coefficient d’échange du COq, k (cf Chapitre II, § 2.1.4) . IIs sont liés a ’état de saturation
des eaux superficielles par rapport a l’air. Les échanges ont donc lieu dans le sens qui permet

de réduire cet écart et sont d’autant plus importants que le vent et AfCO4 sont élevés.

Les transferts de gaz a l'interface air-mer sont des processus lents affectant la f{COs dans

les eaux superficielles. C’est pourquoi, la plupart des eaux de surface ne sont pas en équilibre
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gazeux avec latmosphere. Takahashi et al. [2009] ont publié une carte globale de |AfCOs]
montrant la répartition des sources et puits de COy pour 'atmosphere, a partir des obser-

vations existantes et d’un modele d’advection/diffusion (FIGURE 1.3). Les zones tempérées

| - I
-8 -7 6 -5-4-3-2-1012 3 465 6
sink Net CO2 flux into and out of the oceans source
10*12g (Tg) C per year in each 4x5 degree area
source: Takahashi et al., 1999

I | [ | |

-10

Figure 1.3 — Répartition spatiale sur tout le globe des flux air-mer de COs[Takahashi et al., 2009].

(entre 14 et 50°N et °S) dans les deux hémispheres sont les puits de COgq les plus importants
pour Iatmospheére avec -0,70 PgC.an~' dans le Nord et -1,05 PgC.an"! dans le Sud. Loca-
lement, les puits les plus intenses sont observés dans les zones de formation d’eau profonde,
aux hautes latitudes. Ce sont des régions ou les eaux superficielles sont froides et chargées
en COy (principe de la pompe de solubilité). Elles pénétrent dans 'océan par des mouve-
ments convectifs et transférent les eaux de surface en profondeur. La circulation océanique
des masses d’eau fait remonter a la surface des eaux riches en CO2, dans les régions de basses
latitudes, au niveau des zones d’upwelling (remontée d’eau). Les zones équatoriales sont donc
des sources de COq9 pour 'atmosphere et jouent un réle important dans le cycle global du

carbone.

L’océan Pacifique tropical est la plus importante source de CO4 (0,48 PgC.an~"! entre 14°N
et 14°S) pour 'atmosphere. Plusieurs études ont permis de mieux comprendre la variabilité &
plusieurs échelles de temps de cette source de COy dans le Pacifique [Feely et al., 2002, 2006],
et également de mettre en évidence les processus physiques et biologiques qui controlent
I'intensité de cette source [Chavez et al., 2002]. A l'inverse, la source de COq de I’Atlantique

tropical, la deuxiéme par importance aprés celle du Pacifique tropical, est beaucoup moins
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bien documentée. Elle est estimée a 0,1 PgC.an~"! [ Takahashi et al., 2009]. Dans cette theése, je
me suis concentrée sur la région au voisinage du point 6°S,10°W otli une longue série temporelle

de fCOq a été acquise (voir section 1.3).

d - Les mesures réguliéres du CO; a la surface de océan

Une difficulté majeure pour I'étude du cycle du carbone est de surveiller la variabilité
spatiale et temporelle de la fCOy. C’est dans ce cadre que des systémes de mesures de la
fCO9, en dehors des campagnes océanographiques se sont développés, en particulier pour étre
utilisés sur des navires d’opportunité [Lefévre et al., 2010; Wanninkhof, 1992] ou des flotteurs
lagrangiens ou eulériens [Hood et Merlivat, 2001; Lefévre et al., 1993; Bakker et al., 2001;
Boutin et Merlivat, 2009).

Depuis 1988, les séries temporelles (des bouées fixes) comme Hawaii Ocean Time-Series
(HOT) dans l'océan Pacifique ou encore Bermuda Atlantic Time-Series (BATS) dans I’At-
lantique et plus récemment European Station for Time Series in the Ocean and the Canary
Islands (ESTOC) ont permis de mettre en évidence que le taux de la f{CO2 dans 'océan est
au premier ordre proche de 'augmentation de la fCO9 atmosphérique [Bindoff et al., 2007].
Entre 1998 et 2008, I'augmentation de fCO5 dans 'océan est de 1,4+10,7 patm.an~—' & BATS
comparée aux 1,4 patm.an ! dans Patmosphére et & ESTOC 0,71£5,1 yatm.an ! [Bates,
2001; Gonzdlez-Davila et al., 2003]. Entre 1988 et 2002, le taux d’augmentation de COq est
de 2,5+0,1 patm.an~' & HOT . Il excéde la tendance atmosphérique (1,540,0 yatm.an ! )
observée a HOT sur la méme période [Keeling et al., 2004]. Cette tendance est apparue apres
1997 suite & un changement dans le cycle moyen de température. La multiplication de longues
séries temporelles en points fixes a permis de dresser une carte de I'augmentation de fCOq

océanique relativement a 'augmentation du fCOy atmosphérique [Le Quéré et al., 2010].

De nombreuses stations de mesures nécessitent des visites mensuelles par bateau
[Gonzdlez-Davila et al., 2003], ce qui contraint & positionner ces bouées pres des cotes (ou la
profondeur est inférieure & 500 m). Ces mesures mensuelles ne permettent pas ’étude de la
variabilité haute fréquence telle que le cycle diurne. Or, I'utilisation des capteurs autonomes
utilisés dans diverses régions démontre I'importance de la mesure haute fréquence [Bates
et al., 2000; Guillou et al., 2004]. Par exemple, le Santa Monica Bay Observatory (SMBO) a
permis de mettre en évidence I'importance de 'amplitude des cycles diurnes (150 patm) dus

a des changements de température et a l’activité biologique [Leinweber et al., 2009].

Depuis quelques années, I'enregistrement des données de CO» s’est particulierement déve-
loppé dans le Pacifique et I’Atlantique Nord, déja fortement échantillonné lors des campagnes

océanographiques et par les navires d’opportunité. Ce type de mesures est beaucoup plus
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développé dans le Pacifique tropical que dans I’Atlantique tropical (FIGURE 1.4). Ce der-
nier est actuellement échantillonné par 3 stations mesurant le COs. La premiére permet des
mesures mensuelles, CARTACO (Carbon Retention in A Colored Ocean) a 10,5°N, 64,67°W.
Les deux autres sont des capteurs CARIOCA permettant la mesure horaire a 8°N, 38°W et
6°S, 10°W. C’est ce dernier site qui sera l'objet de cette these. Le capteur a été placé en juin

2006 pendant les campagnes EGEE.
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Figure 1.4 — Position des stations de mesures du carbone dans [’océan. IOCCP,October 2009, hitp :
//ioc3.unesco.org/iocep/hydrography/N ewglobal Map.html.

I.2 Atlantique tropical Est : Présentation

1.2.1 Le climat

Sous les tropiques, le rayonnement solaire est maximal et réchauffe les masses d’eau super-
ficielles et I’air en contact avec ces eaux. Ce réchauffement crée une zone de basses pressions
qui se développent quand l’air monte. Dans les basses couches, les masses d’air convergent
vers ces zones de faibles pressions. Ces masses d’air s’élevent alors vers le sommet de la
troposphere et circulent vers le Nord et vers le Sud de part et d’autre de ’équateur pour
redescendre au niveau des anticyclones des Acores dans I’hémisphere Nord et de Saint Hélene
dans I'hémisphere Sud. Cette circulation est appelée la circulation de Hadley (FIGURE L.5).
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Figure 1.5 —  FEvolution des cellules d’Hadley de part et d’autre de ['équateur (d’apres
http ://www.educnet.education. fr)

Ainsi, la zone intertropicale est soumise & un régime d’Alizés (du latin Alis, qui évoque
la permanence et la douceur de ces vents), généré par les anticyclones. Ces vents de Sud-Est
dans I’hémisphere Sud et Nord-Est dans I’hémisphere Nord convergent. La zone qui en résulte
est appelée la zone de convergence intertropicale (Intertropical convergence zone, ITCZ?) et

influence la variabilité saisonniere de I’Atlantique tropical.

Cette zone étroite de basses pressions se situe généralement au nord de I’équateur. Elle
est constituée de nombreuses cellules convectives, génératrices de fortes précipitations, et est
caractérisée par un régime de vents extrémement variables. Elle est souvent associée a une
température de surface de mer (SST) élevées (> 27°C). L'ITCZ s’étend sur les continents
limitrophes et est animée d’un mouvement oscillatoire saisonnier, Nord-Sud. En été boréal
(juillet-septembre), 'ITCZ se trouve dans sa position la plus au Nord (5°N a l'ouest du bassin
et 15°N a l'est), les alizés de Sud-Est sont alors les plus intenses. Ils sont les plus faibles entre
mars et avril lorsque 'ITCZ est plus proche de 1’équateur (0°N a louest et 5°N a l'est)
[Molinari et al., 1986].

L’ITCZ controle les précipitations le long des cotes de I’Afrique de I’Ouest et du nord-

est de ’Amérique du Sud. La convection tropicale et les périodes de pluies montrent une

2. dans ce manuscrit le choix a été fait d’utiliser la version anglophone des acronymes lorsque qu’elle était
d’utilisation plus fréquente que la version francaise
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variabilité & plusieurs échelles de temps de I’échelle annuelle & interannuelle [Chiang et al.,
2002; Gu et Adler, 2006], influencant le bassin.

1.2.2 Les principaux courants

La couche de surface de I’Atlantique tropical est principalement occupée par des eaux
chaudes (>27°C) : les Eaux de Surface tropicales (TSW). En dessous se trouvent deux types de
masses d’eaux, les eaux centrales Atlantique sud (SACW), originaires des eaux subtropicales
Sud-Ouest et les eaux centrales Atlantiques Nord (NACW) qui sont plus salées que les SACW.
A 500 m de profondeur sous les SACW se trouvent des eaux plus froides et moins salées : les

eaux intermédiaires antarctiques (AAIW).

A I’équateur, la force de Coriolis s’annule. Par conséquent, selon le transport d’Ekman, la
circulation équatoriale est essentiellement zonale et dépendante du vent. La force de Coriolis

commence a avoir de l'effet a partir de 0,5° de part et d’autre de ’équateur.
Le sous courant équatorial (EUC)

Le Sous Courant Equatorial (EUC) est un sous courant bien décrit et bien connu dans la
partie ouest du bassin. A I’Est, il est peu connu par manque de données. C’est un puissant
courant de retour centré sur ’équateur entre 2°N et 2°S, qui traverse 1’Atlantique d’Ouest en
Est. La profondeur de ce courant varie selon la longitude, entre 60-120 m a 23°W et 25-180
m a 10°W (FIGURE 1.6).

Il a été étudié par Kolodziejczyk et al. [2009] a 10°W, longitude de la bouée, ou il a une
vitesse maximale (69 cm.s~!) & 0,2°S autour de 64 m de profondeur. Le long de 10°W, deux
maxima de salinité sont observés (>36) dont un au sud de 4°S. Il est alimenté par des eaux
chaudes et salées provenant des régions subtropicales [Schott et al., 1998]. Le transport de
I'EUC semble diminuer d’Ouest en Est avec a 35°W un transport de 20,9 Sv et a 26°W
d’environ 13,8 Sv. Néanmoins, a 10°W, le transport moyen est estimé a 12,4 Sv avec une forte
variabilité comprise entre 7,1 et 31,7 Sv, avec un minimum en Novembre et un maximum
en Aoit [Kolodziejczyk et al., 2009]. Il s’infléchit vers le Sud le long des cdtes d’Angola et

participe & la circulation cyclonique du dome d’Angola.
Le sous courant équatorial sud (SEUC)

Il existe deux autres sous courants de part et d’autre de I’équateur : le Sous Courant
Equatorial Nord (NEUC) et le Sous Courant Equatorial Sud (SEUC). Ils se situent entre 100
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Figure 1.6 — Représentation schématique des principaux courants de surface et de subsurface entre
0 et 100 m au printemps et automne boréal avec les acronymes anglais d’aprés [Stramma et Schott,
1999]. En surface (trait continu) : Contre Courant Equatorial Nord (NECC), Courant Guinéen (GC),
Courant Equatorial Sud (SEC) avec les branches nord (nSEC), équatorial (eSEC), central (¢SEC) and
sud (sSEC); en subsurface (trait pointillé) : Sous Courant Equatorial Nord (NEUC), Sous Courant
Equatorial (EUC), Sous Courant Equatorial Sud (SEUC), Contre Courant Equatorial sud (SECC),
le sous courant du Gabon-Congo (GCUC), Angola gyre(AG), Angola dome (AD) et le courant d’An-
gola (AC). Le carré noir correspond d la position de la bouée & 6°S, 10°W). Les courants en rouge
correspondent auzx courants vers I’Est et en bleu vers I’Ouest. ABF désigne le front Angola-Benguela.
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et 1000 m de profondeur et sont centrés respectivement entre 2-3°N et 5°S, avec une vitesse

d’environ 0,2 m.s 1.

Le SEUC semble faire surface dans l'est du golfe de Guinée pendant 1’hiver/printemps
boréal [Mercier et al., 2003]. Proche de la cote africaine, le SEUC tourne vers le Sud et
participe avec le Contre Courant Equatorial sud (SECC) au courant d’Angola. Le SEUC
contient des eaux enrichies en oxygene originaires du Sud qui se nourrissent du Courant Nord
Brésilien (NBC). Il est centré autour de 4°S avec une température de 20°C a 20°W a 100 m
de profondeur et une salinité inférieure a 36. A 10°W, le SEUC est centré a 5°S sous 100 m
de profondeur avec des vitesses zonales supérieures 4 10 m.s~! et un transport moyen estimé
a 4,3 Sv. Il est également observé a 26 et 35 °W avec des vitesses plus fortes. Les vitesses
associées au SEUC ont été observées a 10 °W entre 4 et 7 °S. De 10 °W a 35°W, le coeur du
courant se déplace vers le Nord (4°S et 3°S) (FIGURE 1.6).

Le courant équatorial sud (SEC)

Les vents de surface entrainent une circulation vers 'ouest du bassin sous la forme d’un
large courant : le Courant Equatorial Sud (SEC), qui s’étend entre 3°N et 20 °S [Molinari,
1982].

Il se divise en plusieurs branches avec des vitesses de transport différentes séparées par le
SECC et le EUC qui s’écoulent vers I'Est [Stramma et Schott, 1999] (FIGURE 1.6) :

 la branche Nord (nSEC), au nord du SEUC, est la branche qui se situe au nord de
I’équateur autour de 2°N. Cette branche s’étend vers le nord en hiver-printemps boréal.

I avec un transport dans la couche de surface de 1’ordre

Sa vitesse n’excede pas 0,3 m.s™
de 12 Sv [Peterson et Stramma, 1991].

o la branche Centrale (cSEC), se situe entre le SEUC (3-5°S) et le SECC (6-9°S). C’est
un courant dont le transport varie entre 7 et 26 Sv [Molinari, 1982; Stramma et Schott,
1999; Peterson et Stramma, 1991].

o la branche Sud (sSEC), au sud du SECC, est un large courant alimenté par le Courant
du Bengale. C’est un courant lent avec une vitesse moyenne de 0,113 m.s~! entre 11°S
et 25°S a l'est de 30°W. Cette branche est située dans une région ayant une forte

évaporation : on observe ainsi des salinités moyennes autour de 37.

Une quatriéme branche dite équatoriale apparait pendant le printemps boréal (eSEC). Les
branches nord et centre sont marquées par des salinités de surface de 36. La salinité diminue

avec la profondeur et est plus faible que celle de la branche sSEC [Wienders et al., 2000]
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Le contre courant équatorial sud (SECC)

Le SECC s’écoule vers I'Est, c’est un large courant qui s’étend de la subsurface a 500 m de
profondeur [Molinari, 1982]. Il est caractérisé par quelques remontées en surface et par une
faible vitesse (0,1 m.s~!). Il est centré autour de 9°S et sa région de formation est autour de
30°W [Peterson et Stramma, 1991]. En surface, il est beaucoup plus faible et moins régulier
que le Contre Courant Equatorial Nord (NECC). Il est situé principalement en subsurface
masqué par le SEC avec un maximum de vitesse entre 100 et 200 m. Pendant I’hiver austral,
dans les 40 premiers metres, entre 7°S et 11°S et 23°W et 31°W, il s’écoule vers ’Ouest ,
[Molinari, 1983]. Le SECC est défini par des eaux chaudes et salées (36,2) en surface apportées
par la branche sSEC, la salinité diminue avec la profondeur : a 400 m la salinité est de 34,8.
[Molinari, 1982; Wienders et al., 2000]

Le dome d’Angola

Le front Angola-Benguela (ABF) correspond a la séparation des eaux riches en nutriments
du courant du Bengale des eaux pauvres de ’Angola. Il se situe vers 15°S jusqu’a 200 m de
profondeur. La dynamique de ce front semble controlée par le dome de I’ Angola (AD) [Shannon
et al., 1987]. Le dome de I’ Angola est une circulation cyclonique autour de 10°S-5°E. 1 se
traduit par une remontée des isopycnes et des isothermes en son centre [Fieuz et Andrie,
2010]. Son bord Est forme le courant d’Angola (AC).

I.2.3 Les remontées d’eau froide (upwellings)

L’Atlantique tropical Est est le siege de remontées d’eaux de subsurface (upwelling) froides
et riches en sels nutritifs et en DIC. Ces remontées d’eau forment une langue d’eau froide en
surface qui est le signal dominant de la SST dans ’est du bassin. On distingue trois upwellings :

deux upwellings cotiers et un upwelling équatorial (FIGURE 1.7).

Au Nord, 'upwelling cotier prend place le long de la frontiere nord du golfe de Guinée entre
le Cap Palmas (Cote d’Ivoire) et Cotonou (Benin) (entre 8W et 2°E). L’upwelling principal
se développe entre juin et octobre et un deuxieme upwelling plus faible, apparait & n’importe
quel moment entre décembre et mars. La SST dans le golfe est de I'ordre de 27-29 °C mais
peut descendre & 22°C pendant les périodes d’upwelling [Hardman-Mountford et McGlade,
2003]. Le vent est paralléle & la cote et une estimation de la divergence d’Ekman [ Verstraete,
1970] donne des vitesses verticales de 1'ordre de 0,7m.j !. Cela est beaucoup plus petit que

les vitesses déduites du déplacement vertical observé sur la thermocline et les isothermes mais
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Figure 1.7 — Carte de température de surface de la mer pendant la période d’upwelling. a. 6/06/2007
déclenchement de lupwelling équatorial et de upwelling sur la cote est (indiqués par les cercles noirs).
b. 21/06/2007 extension et rapprochement des eaux des deuz upwellings. c¢. 8/07/2007 Extension de
la langue d’eau froide vers le sud et "apparition’ de Vupwelling cotier au nord (cercle noir) (Données
SST satellite -TMI AMSR). Le carré correspond d la position de la bouée & 6°S, 10 °W et la couleur
correspond a la température mesurée sur la bouée.
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des ordres de grandeurs similaires ont été estimés par Picaut [1983]. La divergence d’Ekman

aux cotes ne semble pas pouvoir expliquer cet upwelling [Clarke, 1979].

Le long de la cote ouest de I’Afrique (1°S-20°S), le long des cdtes du Gabon et de I’ Angola,
l'upwelling saisonnier prend place entre juillet et septembre [Hardman-Mountford et al., 2003].
Des baisses de la SST de 'ordre de 5°C ont été observées sur des épaisseurs de 0 a 500 m
[ Verstraete, 1992]. Les vents soufflent principalement parallelement & la cote. D’aprés Berrit
[1976], au sud de 15°S, il y a un bon accord entre le vent local et la diminution de SST.
L’accord a été confirmé par Wooster et al. [1976] pour les latitudes 13°S-20°S. L’advection
le long de la cOte des eaux du courant du Bengale, n’explique pas les températures froides
observées au nord de 13 °S, car une grande partie de ce courant tourne vers 'ouest pres de
18°S [Longhurst, 1962].

L’upwelling équatorial se situe entre 2°N et 4°S, centré plus au sud de I’équateur autour
de 1°S et prend place a l'est de 20°W ou les vents viennent du Sud. L’upwelling a lieu
entre juin et septembre (saison froide). Le mécanisme principal est la divergence équatoriale
d’Ekman, induite par les alizés le long de I’équateur. Durant 1’été boréal, 'augmentation des
alizés peut expliquer la langue d’eau froide observée entre juillet et début octobre ainsi que
le renforcement du courant de Guinée vers 'Est. Cette hypothese a été remise en cause du
fait de la relative faiblesse des tensions de vents comparées a l'intensité du refroidissement
[Philander, 1981; Voituriez, 1981; Verstraete, 1992].

D’autres explications ont alors été proposées :

1. L’advection par le SEC d’eaux froides issues des upwellings le long de la cote sud-ouest
de I’Afrique. Cette advection peut étre induite au sud de ’équateur par le renforcement
de la composante méridienne du vent dans I’ Atlantique Est [Philander, 1981; Hastenrath
et Lamb, 1978; Voituriez, 1981].

2. Les mélanges verticaux turbulents induits par le cisaillement entre le SEC dirigés vers
louest en surface et le SEUC dirigé vers lest [Voituriez et al., 1982; Hisard, 1973;
Voituriez et Herbland, 1977).

3. La réponse de I'ensemble de I’Atlantique équatorial au renforcement des vents dans
I’ Atlantique ouest qui provoque une remontée de la thermocline dans I'est. La force de
Coriolis étant nulle & I’équateur, celui-ci sert en quelque sorte de guide d’onde. Ainsi,
une onde équatoriale de Kelvin se crée sur la céte brésilienne et traverse en un peu
plus d’un mois le bassin pour arriver a la cote africaine [Moore et al., 1978]. Cette
onde a pour effet une remontée de la thermocline dans I’est du bassin. L’onde se sépare
pour se propager au nord et au sud de la cote africaine. Une partie de 1’énergie se
transforme en onde de Rossby équatoriale. Cependant des études considérent que le

forcage atmosphérique par les vents a l'ouest du bassin joue aussi un réle important
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dans la formation de la langue d’eau froide comme phase de préconditionnement
pour initialiser ’affaiblissement de la profondeur de couche de mélange et ainsi le

refroidissement de surface [Caniaux et al., 2011].

Les mécanismes des upwellings cotiers et de 'upwelling équatorial ne sont pas clairement

définis et sont probablement causés par une combinaison de différents mécanismes.

Pendant la saison d’upwelling, une diminution moyenne de 5 & 7°C est observée [Hastenrath
et Lamb, 1978] dans la langue d’eau froide. Les eaux s’étendent depuis les coOtes africaines
jusqu’a 20 °W. Une variabilité interannuelle de la date de formation, de I’étendue spatiale et
de la durée est observée sur la langue d’eau froide. Dans les trois derniéres décennies les SST
les plus froides ont été observées en 1982 et 2005 [Caniauz et al., 2011].

D’apres Caniauz et al. [2011] la propagation de la langue d’eau froide se déroule en deux

phases :

e Entre mars et mi-juin : c’est la phase de formation de la langue d’eau froide. Dans
I’hémiphere Sud, les alizés venant du Sud Est s’intensifient, en phase avec 1’évolution
de l'anticyclone de Saint-Héleéne. Cette intensification progresse dans l'est du bassin
Atlantique du sud vers le nord entre avril et mai.

o Entre mi-juin et aofit : La vitesse des vents au nord de l’équateur augmente.
Cette augmentation est due a lintensification des alizés qui se propagent vers le
nord et au gradient de surface du flux de chaleur produit par la différence de tem-

pérature des eaux de la langue d’eau froide et des eaux plus chaudes du Golfe de Guinée.

Pendant la période de I'upwelling, deux maxima de chlorophylle sont observés I’'un proche
des cotes le long de 5 °S (0,5 mg.m~3) et Pautre a I'’équateur entre 20°W et 0°(> 0,35 mg.m—3)
[Grodsky et al., 2008]. Dans cette zone, la chlorophylle mesurée d’apres les mesures satellites
est comprise en moyenne entre 0,16 mg.m~3de février & avril et 0,52 mg.m™>

1998 et 2001 [Pérez et al., 2005].

en aoft, entre

Cependant sur les cartes satellitaires de chlorophylle, on observe une augmentation de
la chlorophylle jusqu’a 0,8 mg.m™3(FIGURE 1.8) dans la langue d’eau froide. En aoiit, elle
peut atteindre 6°S, alors que la plupart du temps les valeurs de chlorophylle satellitaires a
la bouée restent inférieures a 0,3 mg.m 3. Néanmoins, la forte couverture nuageuse empéche

une analyse précise en temps des événements sur cette région.
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Figure 1.8 — Carte mensuelle de chlorophylle satellitaire pendant la période d’upwelling. a. Juin :
déclenchement de lupwelling équatorial . b. Juillet : extension de upwelling vers le sud. c. Aot :
extension de la langue d’eau froide vers le sud (http ://oceandata.sci.gsfe.nasa.gov/MODISA). Le carré
correspond d la position de la bouée a 6°S, 10 °W.

1.2.4 L’état des connaissances sur le CO,

Depuis les années 80, quelques campagnes océanographiques ont permis de faire des me-
sures des parametres du COs et de déterminer la variabilité du CO9 dans I’Atlantique équa-
torial : FOCAL (le programme Francais Océan-Climat sur I’Atlantique équatorial) en juillet
1982 et aotit 1984 et CITHER entre janvier et mars 1993. Pendant ces campagnes des mesures
ont été effectuées a 4°W, 22°W et 35°W entre 5°N et 5°S. Pendant FOCAL, une variabilité
saisonniere a été observée, avec de plus fortes valeurs de fCOy pendant la période de 'up-
welling. Une variation spatiale de la pCOq a été observée avec des valeurs plus fortes au sud
qu’au nord de I’équateur (FIGURE 1.9a, b). Ce gradient nord-sud est également présent 1’hi-
ver boréal ce qui est confirmé par la campagne CITHER [Andrié et al., 1986; Oudot et al.,
1995]. Le gradient Nord-Sud s’explique en partie par la présence de I'upwelling au Sud qui
amene des eaux riches en COq en surface mais également par la pompe de solubilité [Andrié
et al., 1986]. Ce gradient a été confirmé par les mesures horaires d’une bouée dérivantes CA-
RIOCA qui s’est déplacée dans la langue d’eau froide le long de ’équateur entre 0,2°S-7,5°W
et 0,2°N-12,5°W (entre le 20 juin et le 3 juillet 1997), pendant 'upwelling particulierement
intense de 1997. Les flux de CO4 dans la partie sud du bassin s’expliquent par la répartition
du coefficient d’échange. Cette bouée a également permis des mesures horaires et a mesuré des
amplitudes de cycles diurnes de f{CO3 de I'ordre de 3.4 patm attribuées a des effets biologiques
et thermodynamiques [Bakker et al., 2001].
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Figure 1.9 — a.) Distribution de la pCOs pendant la campagne FOCAL a 3 longitudes (4 °W ,22°W
,35 °W) en fonction du temps. b. 1) La fCOs en fonction de la latitude et b.2) le flur de COy pendant
la campagne FOCAL (1984)et CITHER (1994) a 35 °W et 4 °W Andrié et al. [1986]; Oudot et al.
[1995].

Un gradient est-ouest a également été mis en évidence, pendant FOCAL, les flux air-mer de
COy sont plus forts & 35°W qu’a 4°W, avec respectivement 2,23 et 0,66 + 0,97 mmol.m=2.5!
en moyenne sur les étés, entre 5°S et I'équateur [Andrié et al., 1986]. Ce gradient a été
confirmé par CITHER (FIGURE 1.9b.2 ). Entre FOCAL et CITHER, fCOy a augmenté
entre 22,5 et 24,9 yatm. Le flux moyen entre 5°N et 5°S calculé a 4 °W augmente entre
1984 (0,97+1,21 mmol.m=2.571) et 1993 (1,62 + 2,12 mmol.m=2.571) [Oudot et al., 1995], on
observe une variabilité interannuelle en partie liée a ’augmentation de la fCOo atmosphérique.
L’augmentation du flux est plus importante a I'ouest du bassin. Cette différence de flux est
principalement due aux champs de vent. Par exemple, entre 1984 et 1993 le AfCOs est faible,

c’est la vitesse du vent qui domine la variation du flux de CO2[Oudot et al., 1995].

D’autres campagnes ont été réalisées, essentiellement dans I’est du bassin, confirmant la
source de CO4 dans I’Atlantique tropical ainsi que apport de COs par les eaux de 'upwelling
équatorial. Deux campagnes ont été efféctuées le long du trajet nord-sud entre I’Europe et

I’ Afrique, a bord du Polarstern (1-27 octobre 1993 et 21 mai et 15 juin 1994) [Bakker et al.,
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1999b] et du Saint Hélene en 1995 [Lefévre et al., 1998], puis les campagnes EGEE effectuées
dans l’est du bassin, entre 2005 et 2006 [Koffi et al., 2010]. Ces mesures ont permis de montrer
que les faibles valeurs observées au nord de I’équateur étaient dues a la pluie et au vent faible
dans 'ITCZ. Pendant les campagnes EGEE, les flux air-mer mensuels de CO2 sont plus forts
en aoft (2,78 + 1,65 mmol.m 2.5 ') qu’en novembre (1,69 + 1,94 mmol.m 2.5 1) sur la
région 10°W-10°E, 6°N—-10°S. Les mesures du Saint Héleéne, sur deux sections méridiennes,
ont permis 1’observation d’une sous saturation de COy dans la région du NECC qui atteint
-70 yatm en juin a 8°N. Cette sous saturation serait liée a I'impact de I’ ITCZ sur le CO2
dans le nord de I’Atlantique tropical. La zone de 'upwelling équatorial est caractérisée par de
fortes pCOy corrélées a de faibles SST sur la période juin-juillet. Malgré une augmentation
de la SST en décembre, les valeurs de la pCOq restent relativement élevées dans cette zone
[Lefévre et al., 1998].

Il existe différents produits disponibles pour les parametres du COqy de 'océan mondial :
une climatologie mensuelle de pCOs et des climatologies annuelles de DIC et TA. Elles ren-
seignent sur la distribution spatiale de ces parametres dans 'océan. Les climatologies de DIC
et de TA sont des grilles annuelles obtenues par interpolation d’observations avec une résolu-
tion de 1°en latitude sur 1° en longitude a partir des campagnes en mer effectuées dans les
années 90 [Key et al., 2004]. Le jeu de données GLODAP consiste en 9618 sections hydrogra-
phiques collectées entre 1985 et 1999 et 2393 stations hydrogaphiques historiques obtenues
entre 1972 et 1990. Cette climatologie a été référencée a I'année 1994 pour 'estimation du
COy anthropique [Sabine et al., 2004]. Le DIC et TA sont plus faibles au Nord et a ’'Est qu’au
Sud et a ’Ouest, ce qui confirme les observations faites pendant les campagnes. De plus, la

bouée se situe sur une zone de gradient pour les différentes variables (FIGURE 1.10a,b).

Takahashi et al. [2009] ont publié une climatologie mensuelle de pCOq, référencée a I’année
20003 | & partir d’observations et d'un modele d’advection /diffusion. Pour cette climatologie,
au total, 3 millions de mesures de pCO2, obtenues entre 1970 et 2007, ont été prises en compte.
On observe une variation saisonniere entre 20°W et 15°E et 10°N et 20°S avec des valeurs
fortes pendant ’hiver boréal (385 patm) et des valeurs plus faibles (365 patm) en été boréal.
La pCO9 annuelle de la climatologie a des fortes valeurs au sud, en particulier a 1’équateur

(zone de 'upwelling) ou elles sont comprises entre 380 et 400 patm (FIGURE 1.10c) .

Les cartes de TA et DIC ont été moyennées sur une grille de 4°x 5° pour calculer la pCOa,
a partir des constantes de dissociation des carbonates Merbach et al. [1973] réajustées par

Dickson et Millero [1987] et de climatologies de la température et de la salinité. La pCOq est

3. La pCO; varie de fagon saisonniere et d’année en année en réponse a I’augmentation de pCO2 atmosphé-
rique. Les mesures étant effectuées a différentes périodes et années, elles doivent étre ramenées & une année
de référence. Le taux moyen de augmentation de pCOs est estimé & 1.5 yatm.an !, ce taux est utilisé pour
corriger les données de pCO2 pour I'année de référence.
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Figure 1.10 — Carte issue de la climatologie annuelle [Key et al., 2004] pour DIC(a) et TA (b) et de
[Takahashi et al., 2009] pour la pCOy (c). pPCOschicuice correspond auz pCOy calculée d partir du DIC
et de la TA de la climatologie avec le programme de [Lewis et Wallace, 1998].

comparée a celle de Takahashi et al. [2009]. La pCOg annuelle calculée avec la climatologie
de TA et DIC est tres différente de celle de Takahashi et al. [2009]. En effet, a I’équateur,
les valeurs de cette derniere sont plus fortes, de I'ordre de 40-60 yatm. La pCOg calculée
est fortement sous-estimée & I'équateur (FIGURE 1.10c et d). Une comparaison aux DIC
mesurés pendant les campagnes EGEE montre une sous estimation du DIC climatologique
dans la zone, par rapport a certaines périodes de mesure. De plus, sur la pCOsy calculée, on
observe un gradient nord-sud qui n’est pas visible sur la pCO9 de Takahashi et les valeurs a
I’est sont plus faibles qu’a 'ouest. Une partie de la différence entre les FIGURES 1.10c et d
peut provenir de la différence temporelle de 1994 & 2000 entre les deux champs, en supposant

une augmentation de 1,3 patm.an=!

, on s’attend a une différence plus faible de 7,8 patm. La
prise en compte d’une année de référence différente ne permet pas d’expliquer la différence de

40-60 patm entre les deux climatologies de pCOz. Une explication possible est que les données
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Contexte général de I’étude

dans la zone sont trop peu nombreuses pour bien estimer la variabilité spatiale et la moyenne

annuelle.

I.3 Objectifs de I’étude

De fortes incertitudes sur la variabilité spatiale des parametres du carbone subsistent
malgré 'augmentation des observations. Les campagnes de mesures ont été effectuées pour la
plupart pendant la période d’upwelling c’est a dire qu’elles sont représentatives d’une saison.
Cela explique la difficulté a reproduire le cycle saisonnier avec la climatologie de Takahashi
et al. [2009]. De plus, le flux de COs est variable tant & I’échelle spatiale (FIGURE 1.3) que
temporelle [DeGrandpre et al., 1998; Goyet et Peltzer, 1997; McNeil et Merlivat, 1996].

L’installation d’un capteur COs & 6°S, 10°W permet un échantillonnage temporel sur
toute I'année. Les objectifs de cette these sont de quantifier et de déterminer les processus
responsables de la variabilité de fCOy de ’échelle diurne & saisonniere, a partir de données
horaires de CO2 de la bouée a 6°S, 10°W. Dans le chapitre II, j’étudierai les méthodes et
les données utilisées pendant cette theése. Ensuite je documenterai la variabilité observée a
plusieurs échelles de temps, de I’échelle diurne a interannuelle. Le chapitre IV sera consacré
a I’étude de deux processus influencant le CO2 & ’échelle diurne a I’aide d’un modele unidi-
mensionnel couplé physique-biogéochimie. Enfin, j’étudierai I'impact de ’advection & I’échelle

saisonniere a l'aide de simulations dynamiques tridimensionnellles.
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Données et méthodes

II.1 Mesures au mouillage 6°S, 10°W

IT1.1.1 Le réseau de bouées instrumentées PIRATA

L’étude des parametres physiques a 6°S, 10°W, c’est a dire la température, la salinité et la
vitesse du vent utilisés pendant cette theése, sont ceux mesurés sur une bouée fixe mise a 1’eau
par le projet Prediction and (Pilot avant 2008) Research moored Array in the Tropical Atlantic
(PIRATA). IIs permettent de connaitre la variabilité haute fréquence, saisonniére et annuelle
de ces parametres. Le réseau PIRATA est constitué de bouées Autonomous Temperature
Line System (ATLAS) ancrées en plein océan et localisées en des points représentatifs des
modes de variabilité climatique en Atlantique tropical (FIGURE II.1). Depuis 2005, le réseau
s’est développé et est aujourd’hui constitué de 17 bouées [Bourlés et al., 2008]. Il permet, en
différents points fixes, de suivre la variabilité des couches supérieures de 'océan a différentes
échelles de temps.

Chaque bouée PTRATA est équipée d’'un capteur SEABIRD pour mesurer toutes les 10

30°N P PR DU EPU U S |
{PIRATA Array !
20°N o v -
10°N - v .
4 8 v
o
0° s—aB a—=a
J o ¢ s
10°S ~ 4 o .
4 A L
20°8 - A n
g O ATLAS A SW Extension -
° B Subsurface ADCP  V NE Extension
30°8 ~ ||:|FLUX Sites © SE Extension B

60°W 40°W 20°W 0°E 20°E

Figure II.1 — Les bouées ATLAS du réseau initial sont représentées par des carrés bleus. Les
trois bouées ATLAS de l'extension Sud-Ouest sont représentées par les triangles bleus, et les
quatre bouées ATLAS de l'extension Nord-Est sont représentées par des triangles jaunes. L’exten-
sion Sud-Est, proposée par ’Afrique du Sud (site pilote), est représentée par le cercle vert mais
est inactive depuis juin 2007. Les bouées ATLAS représentées par des carrés oranges sont équi-
pées de barometres et radiometres ondes-longues. Deux mouillages courantométriques sont égale-
ment maintenus & 23°W-equateur (PIRATA-international) et & 10°W-Equateur (PIRATA-France,
installés initialement en relation avec les programmes EGEE/AMMA et TACE/CLIVAR). Source :
http ://www.pmel.noaa.gov/pirata/pir_implement.html

minutes la température et toutes les heures la salinité, de la surface (1 m) a respectivement

500 m et 120 m de profondeur, ainsi que la pression & 300 m et 500 m. La bouée 6°S, 10°W,

32



I1.1 Mesures au mouillage 6°S, 10°W

placée en mars 2000, mesure la température a 1 m, 20 m, 40 m, 60 m (sauf entre juin 2006 et
mai 2007), 80 m, 100 m, 120 m, 140 m, 180 m, 300 m et 500 m et la salinité & 1 m, 20 m (sauf
entre janvier et juin 2009 et entre mai et septembre 2010), 40 m (sauf entre janvier et juin
2009) et 120 m. Sur la bouée, des instruments de mesures météorologiques sont positionnés
au sommet du portique. Ainsi, un anémometre permet la mesure du vent de surface a 4 m
au-dessus de la surface. La composante zonale (U) est positive vers 'Est et la composante
méridienne (V) positive vers le Nord. Le flux solaire est mesuré & 3,5 m ainsi que le taux de
précipitation. Le flux infrarouge est également mesuré sur quelques bouées mais pas a 6°S,
10°W. La température de l'air et ’humidité relative sont mesurées a 3 m. Les données sont
transmises par satellites en temps réel sur le site : http ://www.pmel.noaa.gov/tao/. La bouée
6°S, 10°W a la particularité d’étre équipée d’un capteur permettant I’observation de la fCOq,

a 1,5 m sous la surface.

I1.1.2 Le capteur de CO; de surface CARIOCA

Les mesures de la fCOy étudiées lors de cette these sont issues d’un capteur CARIOCA
placé sur une bouée PIRATA. Le développement des mesures automatiques de COs a permis
la mise en place de capteur COs sur les réseaux d’observations type PIRATA. Les Américains
ont équipé les bouées Tropical Atmosphere Ocean (TAO) de systémes de mesure infrarouge
du COs. Dans le cadre de CARBOOCEAN, des capteurs CARIOCA ont été installés sur des
bouées PIRATA [Lefévre et al., 2008]. Le premier capteur a été mis en place a 6°S, 10°W le
7 juin 2006 et le second a 8°N, 38°W le 18 avril 2008. Ils permettent des mesures horaires de

fCO3 et de la concentration d’oxygene dissous (Oa).

Les mesures horaires de fCO9 se font par colorimétrie, a 1,5 m sous la surface, avec une
précision relative de *1lpatm et une précision absolue de +£3 patm. L’arrivée d’eau se fait
par un tube de cuivre afin de préserver les mesures des problémes liés a la biologie (fouling).
Le capteur est rincé avec 1L d’eau pendant 30s [Lefévre et al., 2008] et fournit des données
horaires. Un boitier en surface contient 1’électronique (FIGURE II.2) et les données sont
envoyées via le systeme Argos, séparément des parametres physiques. Il est remplacé tous les
ans afin d’avoir une série de mesures continue sur plusieurs années. L’autonomie du capteur

est d’environ 1 an.

Le principe de la colorimétrie repose sur des indicateurs colorés sensibles aux variations
de pH. La mesure se fait par spectrophotométrie : la variation d’absorbance d’une solution
contenant du bleu de thymol est mesurée. Dans le capteur, I’eau de mer est en contact avec

la solution par l'intermédiaire d’une membrane perméable au COy [Hood et Merlivat, 2001;
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Bouée PIRATA

Capteur
CARIOCA

Electronique du
capteur

Figure I1.2 — Bouée PIRATA avec capteur CARIOCA (en bas & droite) et 1’électronique du capteur
sur le portique de la bouée (en haut a gauche). En haut du portique, se trouvent les instruments
météorologiques. (Photos prises pendant la campagne PIRATA FR 20 G.Parard, J.Grelet).

Lefévre et al., 1993]. L’étalonnage du capteur a lieu au départ et au retour de la bouée, a

I’aide d’un systeme a détection infrarouge.

L’oxygene est également mesuré sur la bouée par une optode Aanderaa. Cette technologie
est basée sur un complexe fluorescent ou la fluorescence diminue en fonction de la quantité

d’oxygene présente dans l’eau.

Le capteur est changé tous les ans, certains capteurs ont eu des problemes durant I’année
de mesure. Nous avons donc précisé les dates de mise a ’eau des capteurs ainsi que les dates
de fin de mesures dans la table II.1. Le premier capteur a fonctionné pendant toute la

période ou la bouée était a l’eau.
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I1.1 Mesures au mouillage 6°S, 10°W

TABLE II.1 — Tableau indiquant les dates de fonctionnement des différents capteurs. La date
de début correspond & la mise a ’eau et la date de fin correspond & 'arrét de la mesure.

Capteur | Date de mise a I’eau | Date de fin de mesure
1 7/06/2006 28/06,/2007
2 28/06,/2007 15/10/2007
3 16/09/2008 31/12/2008
4 15/07/2009 19/12/2009
5 15/09/2010 31/01/2011

I1.1.3 Calcul des variables complémentaires : alcalinité (TA) et carbone

inorganique dissous (DIC)

Sur PIRATA, les données de salinité de surface de mer (SSS) sont disponibles a la fréquence
horaire pour 2006 et 2007 et journaliere pour 2008 et 2009. A partir de la SSS et de la relation
de Koffi et al. [2010], TA peut étre estimée par :

TA=65222%8SS +2,50 (r?=0,97) (I1.1)

L’erreur sur TA estimée est & 7,2 ymol.kg~!. Cette relation est valide pour une SSS comprise
entre 32 et 37.

Le DIC (en ymol.kg™!) est calculé a partir du systéme des carbonates avec fCOg, TA, SSS
et SST, et en utilisant les constantes de dissociation de Merbach et al. [1973] réajustées par
Dickson et Millero [1987]. L’erreur estimée sur le calcul de DIC est de 8,7 pmol.kg~!. Elle est
calculée en prenant en compte 'erreur sur les constantes de dissociation et 1’erreur absolue
du capteur de fCOs.

I1.1.4 Le flux air-mer de CO,

Le flux air-mer de COy (FCOs), exprimé en mmol.m=2.d~!, est calculé en utilisant la

moyenne journaliere de la vitesse du vent ramenée a 10 m d’apres I’équation I1.2.
F =ka(fCOy — fCO4,) (I1.2)

Dans cette équation, la solubilité a a été obtenue a partir de la formule de Weiss [1974], k
(en cm.h™1) est la vitesse de transfert de gaz pour laquelle plusieurs formulations existent
(e.g. : [Liss et Merlivat, 1986; Sweeney et al., 2007; Wanninkhof, 1992]). Récemment, Sweeney

et al. [2007] ont montré que la révision de l'inventaire du carbone dans l'océan conduisait &
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une formulation intermédiaire entre Liss et Merlivat [1986] et Wanninkhof [1992]. C’est cette

relation que j’ai utilisée, car elle est cohérente avec la plupart des mesures :

k= 0,27U%(Sc/660)%° (IL.3)

Sc correspond au nombre de Schmidt. La fCOq atmosphérique (fCOsq,) est calculée avec la
pression de vapeur d’eau de Weiss et al. [1982], la pression atmosphérique mesurée a la bouée
et la fraction molaire hebdomadaire (xCOz). Cette derniére est mesurée a l'ile de I’Ascension
(7,92°S - 14,42°W) de 2006 & 2009 et mise & disposition par le projet GLOBALVIEW —
CO3 sur le site ftp.cmld.noaa.gov, path :ccg/co2/GLOBALVIEW. Ce projet est coordonné
et maintenu par le Carbon Cycle Greenhouse Gases Group of the National Oceanic and
Atmospheric Administration, Earth System Research Laboratory (NOAA ESRL), c’est une
coopération de plusieurs organisations faisant des mesures atmosphériques de COo de haute

qualité.

I1.2 Mesures complémentaires

Afin de déterminer le contexte environnemental du site 6°S, 10°W plusieurs jeux de don-
nées ont été utilisés : des campagnes dans la zone (EGEE), des mesures autonomes par

flotteurs (ARGO) et des données mesurées par satellites.

I1.2.1 Les campagnes EGEE

Entre juin 2005 et septembre 2007, le volet océanique Etude de la circulation océanique
et de sa variabilité dans le golfe de GuinEE (EGEE), du projet Analyse Multidisciplinaire de
la Mousson Africaine (AMMA), a permis la mise en place de campagnes dans 1’Atlantique
tropical est. Ces campagnes avaient pour objectifs d’avoir une meilleure connaissance de
la circulation dans le golfe de Guinée ainsi que ’étude de son role dans le climat et en
particulier dans la mousson africaine. Six campagnes océanographiques se sont déroulées a

I'est du méridien de Greenwich (0°).

Il faut noter que la campagne EGEEG6 n’a pas effectué de mesure a 6°S, 10°W. Pendant
ces campagnes, des mesures par sonde CTD (Conductivity-Temperature-Depth) ont permis
d’obtenir des profils de température et de conductivité et de fluorescence avec une incertitude
de 0,003°C en température et 0,003 pour la conductivité jusqu’a des profondeurs de l’ordre
de 2000 m.
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TABLE I1.2 — Tableau indiquant les dates et les mesures des six campagnes EGEE entre 2005
et 2007.

année | saison 1 (mai-juillet) | saison 2 (aotut-décembre)
92005 EGEE1 EGEE2

7 juin- 6 juillet 20 aotit- 30 septembre
2006 EGEE3 EGEE4

24 mai- 6 juillet 19 novembre- 1 décembre
92007 EGEE5 EGEE6

6 juin-3 juillet 1-30 septembre

Le courant a également été mesuré avec un courantometre acoustique profileur, appelé
ADCP, positionné sur le capteur CTD. Ainsi, nous avons a notre disposition, des profils
en station et non des mesures continues. Un ADCP dispose de plusieurs céramiques piézo-
éléctriques qui jouent a la fois le réle d’émetteurs (E) d’onde et de récepteurs (R). L’onde
émise est réfléchie par des particules en suspension dans l’eau et revient au capteur avec
une fréquence différente de celle de 'onde émise. La différence dépend du vecteur vitesse
du diffuseur qui a réfléchi 'onde. C’est l'effet Doppler. Lorsque le signal réfléchi revient,
I’ADCP se transforme d’émetteur en récepteur. Suivant le temps de trajet et la différence de
fréquence entre I’émission et la réception, une information concernant la direction du courant

et sa vitesse peut étre obtenue a différents niveaux de la colonne d’eau.

Des mesures de la fluorescence ont également été réalisées pendant les stations CTD. Elle
n’est qu’une indication de I’activité biologique. Par conséquence, nous avons cherché a estimer

la chlorophylle a partir de la fluorescence.

J’ai donc estimé la concentration de chlorophylle a partir des mesures de la fluorescence
en m’appuyant sur les observations réalisées au méme point pendant la campagne EGEE 3.
Lors de la campagne EGEE 3, des mesures de la chlorophylle & 1,7 m, 50 m et 65,4 m ont été
effectuées a 6°S, 10°W avec des valeurs de la fluorescence correspondant a ces profondeurs.
Le rapport entre la chlorophylle et la fluorescence varie entre 0,33 et 1 (moyenne de 0,58

Table 11.3).

TABLE I1.3 — Tableau indiquant les rapports entre la chlorophylle et la fluorescence a diffé-
rentes profondeurs pendant EGEE3.

Profondeur (m) | Rapport
17 m 0,33
50 m 0,33
65,4 m 1
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Ayant tres peu de mesures & ma disposition, les profils de fluorescence ont été multipliés
par ce rapport pour obtenir une estimation du profil de chlorophylle. Dans la suite de mon
travail, j’ai négligé la variation du rapport en profondeur et j’ai utilisé la valeur de 0,58.
Prendre en compte la variation du rapport augmenterait le gradient de chlorophylle entre la
surface et 65 m et ne peut expliquer le désaccord entre les observations et le modele dii au

faible taux de chlorophylle estimé en surface.

A Taide des bouteilles placées sur la rosette a différentes profondeurs, des échantillons
d’eau de mer ont été prélevés et analysés pour obtenir les mesures de DIC, de TA et les
Nitrate (NOg3). Les échantillons d’eau de mer prélevés pour 'analyse de DIC et de TA ont
été effectués selon la méthode potentiometrique d’Edmond et Gieskes [1970] sur la chaine de
mesures du SNAPO-COy du LOCEAN. A la fin du dosage, la courbe de dosage potentiel
obtenue présente deux points d’équivalences calculés a 'aide de la méthode non linéaire de
[Dickson et Goyet, 1994]. Le premier point d’équivalence correspond a la valeur de TA et la
différence entre les deux points correspond a la valeur de DIC. L’erreur sur les mesures de
DIC et TA est de 3 ymol.kg ! (http ://soon.ipsl.jussieu.fr/SNAPOCO2/). Dans cette étude,
les profils CTD et ADCP ainsi que les échantillons seront utilisés pour initialiser le modeéle

unidimensionnel que nous décrirons par la suite.

11.2.2 Mesures Autonomes
a - Les profils de température par flotteurs ARGO

Le projet Argo est un programme international d’observations de température et de sa-
linité. I a pour objectif d’améliorer notre connaissance de la circulation océanique. Ce pro-
gramme regroupe une trentaine de pays de tous les continents et permet d’avoir plus de
3000 flotteurs en activité (3256 au 24 janvier 2011). Des flotteurs autonomes sont déployés
dans toutes les régions océaniques et mesurent en temps réel des profils verticaux de sali-
nité et de température. De plus, a travers le suivi lagrangien de ces flotteurs, le programme
permet une mesure des courants océaniques. Les données ont été récupérées sur le site :

http ://www.coriolis.eu.org

Le fonctionnement d’un flotteur s’organise autour de 4 temps qui constituent un cycle
d’environ 10 jours (FIGURE I1.3) lequel se répete dans les limites de la batterie (environ 4

ans) ou jusqu’a échouage :

1. La plongée : apres sa mise a l'eau, le flotteur plonge a une profondeur d’ancrage de

I’ordre de 1000 m ou plus.
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2. La dérive : une fois a sa profondeur d’ancrage, le flotteur dérive pendant une durée de
8 a 10 jours.
3. La remontée : le flotteur remonte a la surface tout en prenant les mesures.

4. L’envoi des données : une fois en surface, ou il y reste 6 a 12h, le flotteur transmet les

données par satellite au centre de traitement ainsi que sa position.

6 -12 hours at surface #
Total cycle time 10 days

! to transmit data to satellite

&
3
1 Descent to depth
1 ~10 cm/s (~6 hours)

{
¢
[
I

Salinity & Temperature
profile recorded during ascent
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]
]
]
]
[]
I
I
I
]
]
]
I
I
I
I

Float descends to begin
profile from greater depth
2000 db (2000m)

Figure I1.3 — Illustration du fonctionnement d’un flotteur Argo (source : http ://www.coriolis.eu.org).

Les mesures de profileurs Argo seront utilisées pour estimer la profondeur de la couche de
mélange dans l'estimation de la production nette communautaire (NCP), d’apres le critéere

fixe de température A>0,02°C, (différence de température entre une profondeur de référence

(10 m) et la base de la couche de mélange) [Boyer Montégut et al., 2004].

b - Les bouées dérivantes
Les bouées SVP (Surface Velocity Program) font partie du programme Global Drifter Pro-
gramme (GPD2) du Data Buoy Cooperation Panel (DBCP3). Ce type de données a été utilisé
dans I’étude des sorties du modele tridimensionnel afin de comparer I’évolution du courant
dans les simulations avec des mesures in situ. Les données en temps réel de température et de

position sont envoyées par ARGOS. Ces bouées sont des spheres de 35 & 40 cm de diametre,
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munies d’une ancre flottante de 6 a 7 metres de long et d’'un metre de diametre, centrée a 15
metres de profondeur. Depuis fin 2005, plus de 1 250 bouées mesurant la SST et la vitesse de
déplacement, sont en opération en permanence. La mise en ceuvre de ces bouées est rendue
aisée grace a leur faible poids et leur faible encombrement. Leur autonomie varie en moyenne
entre 12 et 24 mois et elles ne sont pas récupérées en fin de vie. Grace a leur déplacement, les
flotteurs SVP permettent de mesurer le courant de surface. Cette donnée sert notamment a
valider les modeles d’analyse et de prévision de la circulation océanique basés sur des obser-
vations satellitaires (altimétrie). Les données de bouées dérivantes ont été récupérées sur le

site : http ://www.meds-sdmm.dfo-mpo.gc.ca/isdm-gdsi/drib-bder/svp-ves/index-eng.asp.

I1.2.3 Données satellites
a - La température de surface de la mer (SST)

Le satellite Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM) a été lancé en novembre 1997.
C’est un projet commun entre le Japon (National Space Development Agency of Japan
(NASDA)) et les Etats-Unis (National Aeronautics and Space Administration (NASA)). Les
données de SST utilisées sont obtenues & partir des mesures du radiometre TRMM micro-
wave imager (TMI) a bord du satellite TRMM. Ce radiomeétre contient des canaux basses
fréquences qui sont nécessaires a la mesure de la SST. Cet instrument permet non seulement
Pestimation de la SST mais aussi celle de la vitesse du vent, du contenu intégré en vapeur
d’eau atmosphérique, de ’eau liquide nuageuse et du taux de pluie. Les données sont fournies
sous forme de cartes journaliéres comprenant I'orbite descendante et ascendante, de cartes
moyennes a 3 jours (utilisées dans notre étude) et de cartes moyennes mensuelles et annuelles.
Elles sont disponibles pour la période de décembre 1997 & nos jours et couvrent de 40°S a
40°N avec une résolution de 0,25° soit environ 25 km. Les données ont été récupérées sur

http ://www.remss.com/.

b - La chlorophylle

L’instrument SeaWiFS (Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor) a été lancé sur le satellite
Seastar par Orbital Sciences Corporation (OSC) en aotit 1997. Il comporte six canaux dans
le visible (421, 443, 490, 510, 555 et 670 nm) et deux dans 'infra-rouge (765 et 865 nm). Il
permet la mesure de la teneur en chlorophylle par des moyens optiques. Des produits opéra-
tionnels obtenus a partir des données de couleur de ’eau sont disponibles a différents niveaux
du traitement. Dans notre cas, nous nous intéressons a la concentration en chlorophylle (Chl).

Elle est présente a la surface de I'océan dans les cellules phytoplanctoniques en suspension.

40



I1.3 Outils d’analyses

Les données utilisées sont dites de niveau 3 sur une grille de 4 km ou 9 km a plusieurs
échelles de temps. Ici, nous nous limiterons aux échelles hebdomadaire et mensuelle. L’erreur
sur la mesure des radiances est de 5 % et de + 35 % sur la mesure de chlorophylle com-
prise entre 0,05 et 50 mg.m~3[Hooker et McClain, 2000]. Les données ont été récupérées sur

http ://oceancolor.gsfc.nasa.gov/seadas// .

c - Précipitations

Les mesures de pluie en mer sont assez difficiles a réaliser et pas toujours fiables. L’utilisa-
tion de plusieurs produits de pluie permet une meilleure estimation de 1’évolution du taux de

précipitation dans 'est de I’Atlantique tropical. Il y a 4 produits de pluie a notre disposition :

o« CMAP (Climate Merged Analysis of Precipitation) est un produit mensuel avec une ré-
solution de 2,5° en latitude et longitude. Deux produits sont disponibles (rain 1 et rain
2), nous avons utilisé (rain 1) celui qui prend en compte 5 types de satellites (GPI,
OPI, SSM/T émission MSU) et des prédictions de modeles. I donne le taux de pluie en
mm.j~! [Xie et Arkin, 1997).

e Le produit Global Precipitation Climatology Project (GPCP) a été mis en place par le
World Climate Research Programme pour quantifier la distribution de précipitation
sur le globe. C’est un produit mensuel avec une résolution spatiale de 2,5°x2,5°. Ce
produit utilise plusieurs sources d’observations incluant les informations de surface et
les données satellites (GOES, NOAA, Meteosat, GMS) [Adler, 2003].

¢ Tournadre est un produit mensuel avec une résolution spatiale de 2,5° en latitude et 5°
en longitude. Le taux de pluie est obtenu par altimétrie bi-fréquence avec les données
Jason et Envisat [Tournadre, 2005].

e Les produits de précipitation dérivés des mesures satellites (TMI) par RemSS
(www.ssmi.com) ayant une résolution spatiale de 0,25° et qui correspondent pour les

produits mensuels a la moyenne de tous les jours du mois.

I1.3 Outils d’analyses

I1.3.1 Analyse en ondelettes

Dans cette these, ’analyse en ondelettes est utilisée pour étudier les périodes de 'ordre
de 24h de la fCO9 mesurée a la bouée. L’idée est de connaitre la durée et la période dans
I’année ou 'on observe ces fréquences a 24h. Elle permet, contrairement a une méthode clas-

sique d’analyse spectrale ou de corrélation, de prendre en compte et de rendre compte de la
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non-stationarité des séries temporelles. En décomposant une série temporelle dans 1’espace
fréquence-temps, il est possible de déterminer non seulement les modes dominants de variabi-
lité mais aussi leur variabilité temporelle. Les périodes spécifiques de la série sont identifiées
localement permettant un suivi temporel de la cyclicité. Le principe est de décomposer la sé-
rie avec une ondelette mere (souvent I'ondelette de Morlet) [Torrence et Compo, 1998; Farge,
1992] qui est translatée le long de l'axe des temps. A chaque position temporelle b, nous
faisons varier la fréquence de l'ondelette selon un coefficient de dilatation a. Pour chaque
couple temps-fréquence (a-b), 'adéquation entre la fonction d’ondelette et la série est calcu-
lée a I’aide de la transformée d’ondelettes. Ainsi la contribution de a dans la construction du

signal est estimée pour chaque position temporelle b.

Nous pouvons construire un signal sinusoidal (x(t)) (FIGURE I1.4a) avec différentes fré-
quences au cours du temps pour mieux comprendre ces analyses en ondelettes (FIGURE 11.4).
La FIGURE (IL.4b) représente 'énergie de 'ondelette telle que E=[W|%et W la transformée

en ondelettes du signal (série temporelle).
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Figure II.4 — Ezemple d’une série temporelle (x(t)). a. La série temporelle x(t) construite pour
Uexemple. b. Le spectre d’énergie en ondelette de z(t)(c). utilisant l'ondelette de Morlet. Les contours
continus noirs correspondent auz régions pour lesquelles l'intervalle de confiance est meilleur que 95
%. Le trait pointillé noir correspond au cone de confiance o les effets de bord deviennent importants.
c. L’énergie moyenne du spectre global (trait continu) avec les 95 % de confiance indiqué par le trait
en pointillé.
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Le cone d’influence est également représenté c’est-a-dire la région du spectre d’ondelette
dans laquelle les effets de bords deviennent importants. Le niveau de significativité du signal
est représenté par les contours noirs, ce contour est défini pour un signal ayant 95 % de
confiance. Il est admis que x(t) a un spectre d’énergie moyen. Si un pic dans le spectre
d’énergie est supérieur au spectre moyen alors il est supposé étre caractéristique d’un certain
pourcentage de confiance. Par définition : "Significatif a 5 %" est équivalent & : "le niveau
de 95 % de confiance". La FIGURE (II.4a) correspond & ’évolution temporelle du signal et
la FIGURE II.4c correspond au spectre moyen en énergie de 'ondelette. La ligne pointillée
correspond & la significativité du spectre moyen. Si le spectre ne dépasse pas cette ligne, il

n’est pas considéré comme significatif.

A T'aide de ces trois figures, nous pouvons observer plusieurs fréquences. Sur la FIGURE
I1.4b, la partie rouge correspond a une énergie importante mais le contour noir représentant
la significativité est une zone plus petite, les deux doivent étre réunis pour que le signal soit
considéré robuste. Sur les premiers jours du mois de janvier, il y a un signal a 12 h qui
s'interrompt et reprend un peu avant le 15 janvier. Cette fois, il y a un second signal qui se
superpose (fréquence 128h soit un peu plus de 5 jours). On peut donc décomposer le signal

en plusieurs fréquences. Le signal change de nouveau de fréquence (32 h) apres le 16/03.

I1.3.2 Calcul de la production communautaire nette

La NCP représente la variation nette journaliere de DIC liée a la consommation de DIC

diminuée de la respiration.

Selon les conditions de forcage atmosphérique, une couche thermodynamique diurne peut
se former durant la journée [Wade et al., 2010]. Dans certains cas, ot on peut considérer
la couche de surface isolée des couches plus profondes et des régions voisines (advection
horizontale négligeable), le cycle diurne du DIC peut étre attribué a la variabilité biologique.
Le critere permettant de définir ’absence de mélange est une SSS qui varie de moins de 0,02

en valeur absolue (ce qui correspond & un changement en TA de 1 ymol.kg™1).

A partir des cycles diurnes de DIC, les périodes ou le processus biologique domine la va-
riabilité du CO» sont caractérisées par un maximum de DIC au lever du soleil et un minimum
de DIC au coucher [Merlivat et al., 2009]. La variation de DIC pendant la journée est due a la
photosynthese, a la respiration et aux échanges air-mer. Sous ces conditions, la NCP dans la
couche de mélange exprimée en umol.kg~! peut étre estimée selon 1’équation suivante [Boutin
et Merlivat, 2009] :
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NCP=E al

T (IL4)

AC

avec 55 en umol.kg!.j~

471 la diminution du maximum de DIC entre deux levers de soleil
successifs, F le flux air-mer de CO en mmol.m™2.57!, p la densité de I’eau de mer en kg.m™3
et h (en metre) la profondeur de la couche de mélange correspondant au maximum de DIC
et supposée constante sur la période étudiée. Les mesures de températures et de salinité a la
bouée n’étant disponibles qu’a 40 m et 80 m, il n’est pas possible de déterminer avec précision
la profondeur de la couche de mélange. Je I’ai par conséquent estimée d’apres les profils ARGO
pris dans un rayon de + 2°en latitude et longitude a + 5 jours. La profondeur obtenue est de

I’ordre de 50 m.

11.3.3 Diagramme de Taylor

La premiere étape dans la validation de la modélisation d’un phénomene naturel est de
déterminer si la simulation correspond aux observations. Nous cherchons alors & comparer les
tendances des différentes variables obtenues avec le modele et celles des mesures. Pour des
modeles & plusieurs variables ou plusieurs dimensions ou bien pour des tests de sensibilité,
la comparaison visuelle des simulations et des observations devient tres difficile. Il est alors
nécessaire d’utiliser des outils statistiques pour quantifier la combinaison correspondante entre
le modele et les observations. En cela, le diagramme de Taylor semble un outil approprié
[Taylor, 2001]. II permet de résumer le degré de correspondance entre les simulations et les
observations. Sur ce diagramme, le coefficient de corrélation (R) et la différence quadratique
moyenne (RMS ou E) entre les tendances des deux champs (données (z4) et simulations (xy))

sont indiqués par un seul point sur un graphique a deux dimensions.
Coefficient de corrélation

L’élément statistique le plus couramment utilisé pour quantifier la similitude de plusieurs
tendances est le coefficient de corrélation. On considere deux variables x4 et x5 qui sont

définies par N points (en temps et/ou espace). R se calcule par :

% ZnNzl(xs — s) (g — Tq)

OzyO s

R= (IL5)

Avec z4 et 25 les valeurs moyennes de x4 et zs et o, et 0., les écarts types.
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L’erreur quadratique moyenne

L’erreur quadratique moyenne (E) est 'outil statistique utilisé pour quantifier la différence des
deux champs z4 et 5. De maniére a isoler la différence entre les tendances dans la moyenne
des deux champs, E peut étre décomposée en deux termes : le "biais" global, E (Eq IL6) et
Perreur quadratique centrée, E’ (Eq I1.7). La somme quadratique de ces composantes (Eq I1.8)

permet de calculer la différence moyenne au carré.

E = (25 — za) (1L.6)

E’={1i(ﬂc — 7)? — (Tan — Ta)?)? (IL.7)
N ~ sn S mn .

E? = E? + E? (IL.8)

L’erreur quadratique centrée approche zéro lorsque les deux champs sont semblables. Elle
est utilisée pour comparer la différence entre deux champs qui peuvent varier. Néanmoins,
avec une valeur de E’, il est impossible de déterminer la part de ’erreur due a la différence

de structure et de phase et celle due a la différence en amplitude et en variation.
L’écart-type

E’ et R nécessitent donc une information supplémentaire : I’écart-type (o), noté également

o4 et os pour chacun des champs et obtenu par la relation suivante (ici pour s) :

o - \/ | Do (119)

Application au diagramme

Pour les 4 parametres décrits ci-dessus, il existe une relation telle que :

E? =03+ 02 —20404R (IL.10)
On peut appliquer la loi du cosinus telle que :

¢? = a® + b* — 2abcos¢ (IL.11)

Ou a, b et ¢ sont les longueurs du triangle et ¢ est I’angle opposé au coté c. Une relation
géométrique est ainsi obtenue (FIGURE IL5). Le diagramme est alors construit a 'aide de

cette relation et permet de quantifier la similitude de la simulation (s) aux mesures ou a la
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référence (d) (dans notre cas des données).

Les quatre parametres sont calculés a l'aide de la toolbox matlab STATM.m et les

0 01 gp

Standard deviation

Op

Figure I1.5 — Relation géométrique entre R, F’ et o5 et o4 respectivement pour les simulations et les
données (gauche) et sa mise en situation sur un diagramme de Taylor (droite) [Raybaud, 2008].

diagrammes de Taylor sont tracés grace a TAYLORDIAG.m (source : Guillaume Maze,
http ://codes.guillaumemaze.org) d’apres Taylor [2001].

I1.4 Modélisation

I1.4.1 Modéle unidimensionnel

Afin de comprendre la variation haute fréquence des variables COs, nous utilisons un
modele unidimensionnel qui décrit les 200 premiers metres de profondeur dans l'océan en
un point. Pour comprendre le fonctionnement du modele, une bréve description des parties

physique et biologique est d’abord introduite.

a - Le modele physique

Principe général

Nous utilisons un modele dérivé de Gaspar et al. [1990] qui ont élaboré une modélisation

unidimensionnelle de la couche de mélange. Ce modéle s’appuie sur le schéma de fermeture

de la turbulence proposé par Mellor et Yamada [1974]. Les équations de conservations de
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chaleur, de salinité et de quantité de mouvements sont les suivantes :

0T _ Fsa 01 0 ar

o poCyas o L)Wy (IL.12)
oS 0. 2
aa—[t] — V- %(Uw) (IL.14)
N 2w s

avec T la température, S la salinité, U et V les composantes horizontale de la vitesse (m.s 1),
po la masse volumique de '’eau de mer (1024 kg.m=3), C) la chaleur spécifique de l'eau de
mer (4178 J.kg=1.°C~1), f le paramétre de Coriolis, w la vitesse vertical. Le ~ ’ * appliqué
aux variables représente leur fluctuation turbulente. I(z) est la fraction d’éclairement solaire
incidente a la surface (Fs,) qui arrive a la profondeur z. Elle est parameétrée d’apres Paulson

et Simpson [1977] :

I(2) = ReDi + (1 — R)eDs (I1.16)

D; et D5 sont les longueurs d’extinction et R détermine la contribution relative des deux
termes. Ces longueurs sont déterminées en fonction de la turbidité de I'eau et R parameétrise
I’absorption solaire des longueurs d’ondes dans le rouge et infrarouge et (1-R) la pénétration

des lumiéres bleues-vertes.

A la surface, les flux turbulents sont spécifiés par :

—poCo(Ta")g = Frsot = H + LE + Fy, (IL.17)
—po(S/w')o =F-P (11.18)
—po(U'w")o = 74 (I1.19)
—po(U'W")o = Ty (I1.20)

F, 50 est le flux de chaleur de surface "non solaire". Il représente la somme des flux de chaleur
sensible (H), de chaleur latente (LE) et net infrarouge (Fj.). E, P et 7 sont respectivement
I’évaporation, les précipitations et le stress du vent en surface qui a deux composantes :

7_—’:(7—9077—:'4)'
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Le modele a une résolution verticale de 1 m sur une profondeur de 0 a 200 m. Le pas de

temps est de 10 minutes.

Modéle de turbulence

Pour les équations 171.12 & 11.15, la diffusion turbulente est supposée dépendre linéairement
de la propriété locale du gradient selon un coefficient de diffusion K.

0X

X = —K,—
w Y0z

(I1.21)

X représente les variables du modele (U, V, T et S). Dans le modéle, la paramétrisation de
la turbulence consiste a relier le coefficient de diffusion K, (Eq. I1.21) a I’énergie cinétique
turbulente locale (TKE (m?.s?), c’est-a-dire e=(u/24-v"2+w'?)/2) avec la longueur de mélange
[ et la constante de calibration c; égale a 0,1. Le coefficient de turbulence K, correspond a

K;, K, et K, respectivement pour T, S et U, V on a ainsi :
K, = cplge™ /2 (11.22)

Ky = K), = Kn/Py (I1.23)

avec P,y le nombre de Prandl pris égal a 1 dans le modeéle. Pour fermer le systeme d’équations,

I’équation TKE est donnée par :

oe 0 — P ou V.
a—(z = —g(ew’ + p;; ) — ((u’w’)g + (’U’w’)g) + bw' —€ (I1.24)

avec p la pression, € la dissipation locale, b=g(p-po)/po, la flottabilité locale avec p la densité.

p est déterminée par ’équation d’état :
p = poll — (T —Tp) + B(S — So)] (I1.25)

ou Ty et Sy sont respectivement la température et salinité de référence, et o et 5 sont res-
pectivement ’expansion thermique et le coefficient de contraction salin d’eau de mer. Suite a

I'équation II.23, la diffusion turbulente de densité est alors : K, = K, / Prt.

La divergence verticale du flux turbulent et les effets de pression sont parameétrisés avec
un coefficient de mélange supplémentaire tel que :
— P oe

— (e =K. — 11.2
(el + £5) = Ko (I1.26)
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Dans le modele : K. =K,,.

Le terme de dissipation est paramétré selon la théorie de Kolmogorov [1942] tel que
e:cee?’/ 2 /lc avec ¢.=0,7 la constante de calibration et [, la longueur caractéristique de dissi-

pation [Bougeault et Lacarrere, 1989].

Pour comprendre les processus contrélant la turbulence, nous considérons 1’équation bilan
TKE dans la couche de mélange intégrée sur la verticale de la base de la couche de mélange

(-h) & la surface. D’apres les termes décrits précédemment 1’équation est définie par :

o 9(p = po) 6U ARY _JO e I R i v
JhatdZ—J 8z d+ K 8z)+(52))dz _hedz—i-we( h)—w'e’(0)

Po

(I1.27)
Le premier terme & droite de I’équation I1.27 représente le travail effectué par la flottabilité,
le second la génération du cisaillement des courants horizontaux, le troisieme la dissipation et
le dernier la diffusion verticale a la base de la couche de mélange. Afin de conserver le terme
de cisaillement des courants horizontaux, j’ai testé un terme de rappel sur le courant du type
(dt/24*3600)*(Usimuic — Uintiat)- Ce terme de rappel a pour effet de diminuer la fréquence
diurne observée sur le courant dans les premiers métres. Nous avons estimé une diminution de
Pordre de 25 % de I’amplitude du pic & 24 h sur les spectres des courants entre les simulations
avec et sans rappel. Mais on n’observe pas d’impact sur la variabilité diurne de la profondeur

de couche de mélange.
Le mélange diapycnal

Dans certaines régions, a I’équateur en particulier, sous la couche de mélange, le mélange
peut se produire, de fagon épisodique, sous l'effet de fort cisaillement de courant par l'in-
stabilité de Kelvin Helmholtz [Large et al., 1994]. Ces courants augmentent les instabilités
et intensifient le mélange [Kantha et Clayson, 1994]. De plus, une forte variabilité a petite
échelle de temps est due aux ondes internes. Elles peuvent générer des turbulences dans les
couches stratifiées et ainsi intensifier le mélange entre les couches homogenes et la thermo-
cline [Alford, 2003]. Dans le modele, le mélange sous la couche de mélange est écrit comme
une superposition de ces deux types de processus. L’instabilité due au cisaillement vertical
du courant, K., est une fonction du nombre de Richardson et celle due aux ondes internes,
K, est considérée constante telle que Ky, est égale & 1074 pour la température et la salinité
et 1075 pour le moment [Large et al., 1994]. Le coefficient pour le mélange vertical est ainsi
la somme de ces deux termes. Ce mélange peut influencer les parametres dans la couche de

mélange [Dourado et Caniauz, 2004].
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b - Le modeéle biogéochimique

Le modele biologique que nous utilisons repose sur celui de Taylor et al. [1991]. Une seule
espece de phytoplancton (P) et un seul nutriment (N) (les nitrates) sont considérés ici. Le
couplage de la physique avec la biogéochimie permet la simulation de la distribution verticale

des variables du modele. Les équations décrivant le systéme sont :

%D = [-(m + R) + P°]P + %[Kg] (11.28)
O e+ Ry~ POIP+ T [KY (11.29)

avec m et R respectivement le taux de mortalité et de respiration du phytoplancton en j71. v

est le facteur de conversion de mgC en mmolN (basé sur le rapport C :N) . K correspond au
coefficient de diffusion turbulente, considéré dans le modele égal pour les variables physiques
et biogéochimiques (sachant que P,;=1, on a K,,,/P,;=K;=K;=K). La mortalité du phyto-
plancton est supposée régénérer les nutriments avec une efficacité de recyclage € qui est une

fonction dépendante de la concentration en nitrate telle que :

(Emax - 0, 3)KN

e=0,3+ N+ Ky

(I1.30)

€maz €St Defficacité de recyclage maximum quand N approche 0, ainsi € varie entre 0,3 et
€maz- K v est la constante de demi-saturation de ’assimilation des nitrates. Dans Eq I1.30, le
recyclage devient plus efficace lorsque la concentration en nitrate diminue. P¢ est le taux de

photosynthése de carbone (en j71), il est fonction de I'irradiance I et il est défini comme :

-F, 1 1 e 10
r¢=rpf (= - 1— . I1.31
avec Pg:Pgm%m le taux de photosynthese a saturation normalisé exprimé en carbone

(en j 1) et Pomae la valeur de PT%' a la température de référence 25°C. agy; est la pente
initiale de la courbe de photosynthese-irradiance normalisée a la chlorophylle. 6 est le rapport
entre la chlorophylle et le carbone. E, /R est la pente obtenue selon la loi d’Arrhenius et T la

température.

Nous testerons également des simulations avec un 6 variable [Geider et al., 1997]. Dans

ce cas, les conditions du modele varient un peu et on ajoute les équations suivantes :

1
einiia c I
1 +( EQPA%M ))

0=0,] ] (11.32)
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Les tests que j'ai effectué avec différents 6,101 (voir Table C.1) m’ont conduit a choisir
Oinitiar=1/40 gChl.gC™! qui est une valeur comprise dans la gamme de variation utilisée
[Lefévre et al., 2003; Taylor, 1995; Voituriez et Herbland, 1977] et proche des valeurs observées
dans le Pacifique équatorial Wang et al. [2009]. Lorsque 6 est variable, la chlorophylle et le

phytoplancton varient dans un rapport non constant. On a ainsi :

aca*:z = [=(m + R)Chl + pcr P°P| + jz[Kc;M] (I1.33)
avec PC
PChl = er[m] (I1.34)
L’équation d’évolution du DIC est :
agfc::[dnz+ID——PCHkJ”+éZU¥D£C] (11.35)
PRIEL  fem+ R) = POIRCP + + [KT2C) + K0 f0x(pair — pea) (1130

En surface, I’évolution du DIC est exprimée par I’équation I1.36 avec K} le produit de la
vitesse du piston, estimée a partir du calcul de Sweeney et al. [2007] et de la solubilité du
CO3 dans 'eau de mer. pyi €t Peqq sont les pressions partielles de CO4y dans 'atmosphere et

I'eau. L’équation d’évolution de TA est :

0T A o o . TA
- =Ta[PC —e(m + R)]P + —[K—] (I1.37)

I'c=1,23.1075 est le facteur de conversion pour le carbone, c¢’est-a-dire la concentration de
DIC quand 1 mgChl.m =3 est produit. I'4=1,1.10"6 est le facteur de conversion pour passer
des mmolIN.m ™3 en mol.kg~!. D’apres I'étude des campagnes EGEE 1 & EGEE 6, dans I’At-
lantique tropical est, il y a une bonne relation entre le DIC et la SSS [Koffi et al., 2010], ce
qui montre qu’il n’y a pas de signal de calcification. f{CO4 est calculée a partir de DIC et TA
avec les constantes de dissociation de Merbach et al. [1973] réajustées par Dickson et Millero
[1987].

c - Le forgage atmosphérique

J’ai testé la sensibilité du modele unidimensionnel a différentes paramétrisations des for-
cages atmosphérique. Le modeéle est forcé avec plusieurs parametres atmosphériques :
— Le flux solaire incident (Fg).

— Le flux net infrarouge (Fj,) : le rayonnement réémis par 'océan vers 1’atmosphere.
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— Le flux de chaleur latente (LE) : la quantité de chaleur perdue par 'océan par évapo-
ration (refroidissement de la surface océanique et introduction de vapeur d’eau dans
Patmospheére).

— Le flux de chaleur sensible (H) : la quantité de chaleur échangée par des processus
thermodynamique entre la mer et 'atmospheére. Elle correspond a ’énergie transférée
affectant la température de 'atmospheére.

— Le stress du vent (7).

Le flux net de chaleur a 'interface océan-atmosphere est la somme des flux atmosphériques
tel que :
Qnet = Fsol + Er +H+LE (1138)

H, LE et 7 ont été estimés selon différentes paramétrisations [Anderson, 1993; Fairall et al.,
2003; Persson et al., 2005; Smith, 1980] et ECUME (Exchange Coefficients from Unified
Multi-campaigns Estimates) décrit par Weill et al. [2003]. Fso, Fir, H, LE et 7, nous ont été
fournis par Guy Caniaux. A l'aide des mesures des parameétres atmosphériques, de la SST et
des flux de chaleur radiatifs sur les bouées PIRATA, il est possible d’obtenir les flux de surface.
Les flux turbulents sont calculés avec la SST, la pression atmosphérique (pq:), la température

de T'air (Tg), 'humidité relative (q) et la vitesse du vent (v) selon les formulations bulk

suivantes :
H = panaChIOnUIOnATlOn (1139)
LE = paLuaCelonUIOnAqmn (11.40)
7 = paCaronUpn (IL41)

avec p, la densité de l'air, C), la capacité de chaleur de l'air, L,, la chaleur latente de
vaporisation et Uy, le vent & 10 m. ATg, et Aqig, sont respectivement la différence pour la
température et ’humidité spécifique entre 10 m et la surface. Ces flux sont obtenus avec un

pas de temps de 10 min afin de forcer le modele et sont disponibles de juin a décembre 2006.

Les 5 paramétrisations que j’ai testées different essentiellement par leur coefficient
d’échange turbulent soit Cg1¢, le coefficient de trainée, Chig, le coefficient d’échange du
flux de chaleur sensible et Ce1gy, le coefficient d’échange du flux de chaleur latente. Ces trois

coefficients sont définis dans la Table I1.4.

Ces coefficients sont issus de différentes campagnes. ECUME est issue de plusieurs cam-
pagnes afin de définir une paramétrisation optimisée qui couvre une large échelle de conditions
atmosphériques et océaniques [Weill et al., 2003]. Les 5 paramétrisations [Anderson, 1993;
Fairall et al., 2003; Persson et al., 2005; Smith, 1980] et ECUME que nous utilisons différent
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TABLE I1.4 — Tableau définissant la gamme de validité pour la vitesse des vents (U;0), le
coefficient de trainée (Cyi0y), le coefficient d’échange du flux sensible (Chigy), le coefficient
d’échange du flux latent (Cei0,) pour les 5 paramétrisations.

Paramétrisation Uton(m.s™1) | Caion)*103 (Chion)*103 Ce10n 103
9,3 (Uion <5 | 0,83 (conditions
Smith [1980] 6-22m.s ! m.s~1) stables)
6,14+0.063*U1p, | 1,1 10 3 (condi-
(Uion>5) tions instables)
0,79 (conditions | 1,2*Chion
Anderson [1993] 4,5-21m.s7 | [0,440,079*U1,] stables)
1,11 (conditions | 1,2*Ch10y,
instables)
Uron<10m.s * | 0,75+ [1,0940,003%U10n] | [1,09-+0,003* U]
Fairall et al. [2003] 0,054*U1 0]

U10n<17m.s*1

[0,48+0,082*U10n]

U10n<20m.s_1

[0,84+0,061*U1 0]

[14—0,011*[]10“]
[1,05+0,000%0 1,]

[140,01 1% Uyn]
[1,05-0,009%U10y,]

(ECUME)

-2,2261e=4*U},,
+0,013067*U%,,,
-0,12719*U10y,

3,5763e9*U,,,
+3,4517e " 5*UY,,
-4,3701e=**U,,

Persson et al. 6-19m.s~! [0,0768+ [0,0298+ [-0,0011+
[2005] 0,603*U10,] 0,922%U10,] 1,297*Us0n]
Weill et al. [2003] (U10n<16,8 ) | (U10n<33) (U10n<29)

5,0864e~5* UL,
-3,9144e 4*UP,
+0,011467*U%,,,

+1,3013 +0,016038*UZ,,, | -1,1384e~**Uyy,
-0,12455*Uy 05, +0,0012687
+1,2536

(U10n<50) (U10n<33) -

4,2684e~5*U{, . 2,6995¢ 3*U2,,,

-4,8208¢~*U, +0,18229*U1¢,,

+0,016212*U%,, -1,3526

—1,3056*6_4U10n

+0,0013633

1,78 3,14 1,72
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par leur flux de chaleur latent, sensible et le stress du vent, mais les flux solaire (Fj,;) et

infrarouge (Fj,) sont identiques pour chacune des paramétrisations.

d - Les conditions initiales

Le profil initial dans le modéle contient la salinité, la température, la chlorophylle, le DIC,
TA et les nitrates. On s’intéresse aux mesures effectuées a 6°S, 10°W. En conséquence je n’ai
considéré que les mesures CTD et des mesures bouteilles effectuées en ce point. Les 3 premiers
parametres sont obtenus avec les profils de la sonde CTD pendant EGEE et les derniers avec
les mesures bouteilles des campagnes également. Ces données bouteilles ont été interpolées
pour obtenir des profils avec une résolution de 1 m entre 0 et 200 m. Nous obtenons ainsi un

profil pour chaque parametre.

I1.4.2 Les simulations tridimensionnelles du projet DRAKKAR

Afin de déterminer I’environnement physique autour du site 6°S, 10°W, nous avons utilisé
les sorties d’un modele tridimensionnel.Le but du projet DRAKKAR est la modélisation haute
résolution de I'océan global. L’objectif est de développer un modeéle réaliste d’océan global
pour un large choix d’applications. DRAKKAR est un projet Européen qui permet un travail

entre des équipes de modélisation francaise, allemande, russe et finlandaise.

Le programme DRAKKAR est basé sur le systéeme NEMO (Nucleus for European Model-
ling of the Ocean, http ://www.lodyc.jussieu.fr/NEMO). La configuration globale ORCA025
couvre 'océan mondial [Molines et al., 2007]. Ce systéme inclut I'outil national de modélisa-
tion océanique OPA9.0 qui est une des versions du code de circulation océanique du LOCEAN
(Madec et al. [1998]; Molines et al. [2006]) et le modele de glace de mer LIM développé a 1'uni-
versité de Louvain la Neuve (Fichefet et Maqueda [1997]). Le code d’océan résout les équations
de la mécanique des fluides. La résolution nominale est de 1/4° soit une maille de 28 km a
I’équateur. 46 niveaux verticaux représentent la stratification et le relief du fond de I'océan.
Le forcage du modele se fait & partir des variables atmosphériques (vents, températures de

Pair, humidités, flux radiatifs, précipitations et apports des fleuves).

La simulation étudiée est ORCAO025-G70, avec des sorties de salinité, température,
courant (U,V,W) tous les 5 jours. Pour éviter une dérive due au forgage, une combi-
naison des réanalyses ERA40 (vent, température et humidité atmosphérique) et des me-
sures directes par satellites (flux radiatifs, précipitations) est utilisée. Les décharges flu-

viales sont estimées avec une climatologie mensuelle tirée de 1’étude de Dai et Trenberth
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[2002]. La résolution spatiale est de 1°x1° et les données sont disponibles sur le site :

http ://www.cgd.ucar.edu/cas/catalog/surface/dai-runoff/index.html.

La climatologie de Dai et Trenberth est obtenue a l'aide des mesures d’écoulement de
riviere pour 921 des plus larges rivieres du monde. Les champs composites de Fekete et al.
[1999, 2002], la base de données du réseau mondial de riviere et un modele de transport
des rivieres (RTM) sont utilisés pour traduire le transport vers 'embouchure du fleuve et
estimer la contribution des rivieres non mesurées. Les données prennent donc en compte 921
rivieres et les ‘runoff’ cétiers. Dans le modele DRAKKAR, ces données ont été retravaillées
car elles n’étaient pas adéquates pour spécifier la décharge de large fleuve comme 1I’Amazone
[Boudallé-Badie et Treguier, 2006]. Un traitement spécial a été appliqué aux grands fleuves
avec comme base les données de Dai et Trenberth et 99 grandes rivieres ont été sélectionnées.
Dans le modele DRAKKAR, la salinité est rappelée a une valeur seuil (Sp) définie d’apres
[Molines et al., 2007].

La variation saisonniere dans la zone semble affectée par des processus d’advection. Afin
de comprendre ces mécanismes et leurs impacts sur la zone, nous nous sommes intéressés aux
termes de transport. Les simulations DRAKKAR, G70 utilisées ne permettaient pas de faire
un bilan de sel autour de la bouée 6°S, 10°W. Afin de calculer les bilans de sel, Julien Jouanno
a mis a notre disposition des sorties d’une configuration de I’Atlantique tropical effectuées
avec NEMO, dont les termes de tendance de sel moyennés sur la couche de mélange ont été
sauvegardés. La résolution, la grille et la bathymétrie sont les méme que ORCA025-G70. La
simulation est forcée a 20°S et 20°N en frontiére ouverte avec les sorties de G70. La différence
entre les deux simulations, est 1'utilisation d’une version mise a jour des forcages pour les
simulations fournient par Julien Jouanno (DFS4.4,(Drakkar Forcing Set 4.3)) contrairement a
DRAKKAR G70 (DFS4.3). J’ai comparé les SSS des deux versions et constaté qu’elles étaient
proches. En conséquence, je ne présente dans ce manuscrit que des résultats obtenus avec la
version utilisée par Julien Jouanno. Nous avons a notre disposition des sorties quotidiennes
entre le 01/01/2000 et 15/12/2007. Sur ces simulations, le terme de rappel en sel est de 166
mm.jours ! (méme valeur que pour DRAKKAR G70) et il n’y a pas de rappel en température.
Le critere utilisé pour la profondeur de couche de mélange est un critere de densité ou 1’écart

entre la base de la couche de mélange et la surface est de 0,01 kg.m 3.
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Chapitre 111

Evolution temporelle du CO»
observé a 6S,10W (article)
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Evolution temporelle du CO2 observé a 6S,10W (article)

Dans cette partie, je vais résumer les principaux résultats publiés dans I'article Parard et
al, 2010. Ce papier décrit la variabilité et les processus affectant la fCO4 a 6°S,10 °W. Plusieurs
échelles de temps sont étudiées. Les flux air-mer ont également été estimés. J’apporterai des
informations supplémentaires sur la partie variabilité haute fréquence et plus particulierement
sur la biologie (cf partie 3.1.3). Lors de cette étude j’ai utilisé les données de fCO2 mesurée

avec le capteur CARIOCA et les mesures physiques du mouillage PTRATA.

III.1 Situation hydrographique

A Taide d’une étude de la SST satellitaire, j’ai analysé 1’évolution de la langue d’eau
froide pendant 'upwelling sur les 4 années de mesures disponibles sur la bouée (2006-2009)
(FIGURE 2 de T'article) et ensuite I'impact de celle-ci sur les mesures de la bouée. Ainsi,
le développement de 'upwelling, entre juin et septembre 2006-2009, est caractérisé par une
SST plus froide (24,23+ 0,37°C) qu’en février-mai (28.05 £ 0.20°C). Une augmentation de
la fCO4 est associée a ce refroidissement (FIGURE 3 de l'article). A I'équateur, la période
la plus froide entre 2006-2009 a été observée en 2009. Bien que la langue d’eau froide semble
affecter la bouée, la différence interannuelle est moins marquée a 6 °S, 10°W qu’au centre de
I'upwelling : 'année 2009 n’est pas sensiblement plus froide que 2006 et 2007, par contre 2008
reste sensiblement plus chaude. Le minimum de SST est observé en septembre a la bouée alors
qu’il est observé en aolit a I’équateur. Ceci est probablement d{i au délai de propagation de
la langue d’eau froide pour atteindre la bouée : la SST sera plus chaude qu’a I’équateur car la
bouée n’est pas localisée dans le coeur de 'upwelling et que la SST mesurée a la bouée est le
résultat d’'un mélange d’eau en provenance de 'upwelling (0-2 °S) avec des eaux plus chaudes.
A 6°S, 10°W, des périodes courtes de refroidissement soudain de SST sont observées comme le
27 aofit 2006 ou le 25 aotit 2009 : ce sont des filaments d’eau froide advectées depuis la région
équatoriale et atteignant la bouée (cf. fleches blanches sur la FIGURE 2 de Darticle). Ces
filaments sont associés a une décroissance en salinité et une augmentation en fCOy (FIGURE
3 de l'article).

IT1.1.1 Variabilité saisonniére

Durant la période d’upwelling, une relation entre la SST et la fCO4 ou le DIC a été obtenue
(FIGURE 4 de l'article). Elle met en évidence I'impact des eaux en provenance de 'upwelling
et advectées a la bouée caractérisées par de faibles températures associées a de fortes valeurs

de la fCO2. L’amplitude saisonniere de la f{CO2 est assez faible (34 yatm) comparée a d’autres
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sites de mesures (BATS,ESTOC) ou elle peut étre 2 a 3 fois supérieure. La variabilité de DIC

est divisible en 3 phases :

e Une augmentation du DIC entre juin et septembre ou la variabilité du DIC est expliquée
a 80 % par l'upwelling.
e Peu ou pas de variabilité du DIC entre septembre et décembre ou la variabilité du DIC est

principalement expliquée par la production biologique et le mélange des masses d’eau.

e Une diminution du DIC entre mars et mai ou une corrélation entre la SSS et le DIC est
observée, ce qui suggere une influence de 'advection des masses d’eau que j’étudierai

plus en détail au chapitre V.

IT1.1.2 Variabilité interannuelle

J’ai comparé les mesures réalisées au mouillage 6°S, 10°W a celles réalisées a proximité
lors de campagnes en 1984 et 1993. J’observe une augmentation moyenne de 1,3 yatm.an™!
(FIGURE 6 de l'article), entre 1984 et 2007 alors que Oudot et al. [1995] observait une
augmentation moyenne de 2,5 & 2,8 patm.an~! entre 1982 et 1992 [Takahashi et al., 2009].
Ces différentes estimations illustrent la difficulté d’estimer une tendance a partir de mesures
tres sous échantillonnées dans 'espace et dans le temps, en particulier dans la zone équatoriale
ol la fCOg est treés variable, notamment du fait de la variation interannuelle de 'upwelling.
A noter par ailleurs, qu’aucune tendance significative n’est indiquée dans cette région par
Le Quéré et al. [2009] contrairement aux régions a plus hautes latitudes. Cependant, ce
résultat est a prendre avec précaution, la fCOs étudiée dans la zone étant trés variable dans
I’espace et dans le temps. Une mesure sur le long terme de f{COs sur la bouée PIRATA pourra

aider a mieux quantifier la variation interannuelle de la fCOs.

I11.1.3 Variabilité haute fréquence
a - Effet thermodynamique

La variabilité haute fréquence est dominée par la fréquence diurne. Elle est observée sur
toute la série temporelle mais particulierement prononcée en dehors de la saison d’upwelling
(apres septembre). Pendant ces périodes les conditions sont plus stables et le fCOq varie avec

la SST avec une augmentation du fCOq proche de I'effet thermodynamique de 4,23%.°C 1.
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b - Effet biologique

D’autres périodes ayant une fréquence d’un cycle par jour sont observées apres et pen-
dant 'upwelling. Nous considérons que si le DIC, déduit des mesures de la bouée atteint un
minimum en milieu de journée et un maximum en fin de nuit, sans variation notable de la
SSS (cf les détails dans la section méthodes), la variation de DIC est due a la variabilité
biologique. Pendant ces quelques périodes, nous pouvons calculer a partir de la décroissance
du DIC mesuré en fin de nuit, la NCP intégrée sur la couche de mélange dont les valeurs sont

comprises entre 9 et 41 mmol.m™2.57! et sont en accord avec les valeurs trouvées dans la zone

(FIGURE 8 de l’article).

L’étude du DIC avec l'analyse en ondelette a mis en évidence de nombreuses périodes
caractérisées par une variation diurne (période de 24 h) (Figure III.1). Une étude de ces

différentes périodes a été effectuée. Un tableau récapitulatif est présenté en annexe A.

Ces périodes correspondent rarement aux conditions définies au chapitre II pour calculer
la NCP. Les mélanges de masses d’eau affectent le DIC et vont jouer un réle en plus de

I’activité biologique.
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Figure III.1 — Ondelettes pour la variabilité de DIC au cours de 2006, 2007, 2008, 2009 et spectre
en énergie pour chacune des années. Le trait mauve correspond a la série temporelle de DIC. A droite,
Uénergie moyenne du spectre global (trait continu) avec les 95 % de confiance indiqué par le trait en
pointillé.
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I11.1.4 Flux air-mer de CO,

Une source de CO3 est observée sur toute 'année 2007 (FIGURE 9 de Darticle). Le flux
de CO4 est de 2,1 + 0,69 mol.m™2.an"! & 6°S, 10°W. Il est du méme ordre de grandeur que
le flux observé & CARIACO (2.8 £ 3.6 mol.m 2.an"1) entre 1996 et 2007 malgré une plus
faible influence de 'upwelling & PIRATA. Pour I’Atlantique tropical entre 14°S et 14°N, la
source de COy est 0,46 mol.m~2.an~"! [Takahashi et al., 2009] ce qui est significativement plus
faible que les valeurs a 6°S, 10°W. Les extractions des estimations de flux de Takahashi et al.

L ce qui confirme

[2009] au point de la bouée donnent une estimation de 0,79 mol.m~2.an™
une sous estimation du flux d’'un facteur deux environ. Une explication possible de cette
différence peut étre la faible résolution de la climatologie de Takahashi et al. [2009] et le fort

sous échantillonnage de cette zone.

II1.2 Article publié dans Tellus B

Référence : Parard, G., N. Lefevre, J. Boutin, Variability of the fugacity of COs at PIRATA
mooring at 60S, 100 W Tellus, 134, 1775-1788, 2010.
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ABSTRACT
In order to better understand the variability of surface CO, in the Tropical Atlantic, a CARIOCA sensor has been
installed on a PIRATA mooring at 6°S, 10°W in June 2006. The fugacity of CO, (fCO>) is recorded hourly from 7
June 2006 to 30 October 2009 with two important data gaps. From July to September, an upwelling develops and a
decrease in sea surface temperature (SST) is observed, associated with an fCO; increase. However, the highest fCO,
is observed in October, after the upwelling season, due to the warming of surface waters. The region is a net source of
CO; to the atmosphere of 2.10 # 0.69 mol m~2 yr~! in 2007. The monthly flux is maximum (3.21 £ 0.8 molm~2 yr~1)
in November (averaged over 2006 and 2008). High frequency variability is observed throughout the time series but
is particularly pronounced after the upwelling season. Biological and thermodynamic processes explain the diurnal
variability. Dissolved inorganic carbon (DIC) is calculated from (alkalinity) TA and fCO; using an empirical TA—
salinity relationship determined for the eastern equatorial Atlantic. Net community production (NCP) is calculated from
DIC daily changes and ranges from 9 to 41 mmol m~2 d~!, which is consistent with previous measurements in this

region.

1. Introduction

Ocean time series provide valuable information for monitoring
and detecting climate changes and for understanding variabil-
ity over a wide range of timescales in the physics, chemistry
and biology of the ocean. However existing time series are still
limited to a few sites for biogeochemical measurements (Send
et al., 2009). Time series measurements have been proven to
be very useful to monitor and interpret high frequency (from
hourly) to long-term (up to decades) variability of sea surface
carbon parameters. For instance, Bakker et al. (2001) evidenced
significant diurnal cycles of the CO, fugacity (fCO,) from a
time series of a CARIOCA buoy drifting in the tropical Atlantic,
that were driven either by the sea surface temperature (SST) or
by the biological activity. More recently, Boutin and Merlivat
(2009) took advantage of the latter property for estimating the
net community production (NCP) from high frequency fCO,
measurements when they appear to be dominated by biological
activity. Concerning long-term variability, the three time series
stations located in the northern subtropics [Bermuda Atlantic
Time Series (BATS), European Station for Time Series in the

*Corresponding author.
e-mail: gaplod@locean-ipsl.upme.fr
DOI: 10.1111/5.1600-0889.2010.00503.x

Tellus (2010)

64

Ocean and the Canary Islands (ESTOC), and Hawaii Ocean
Time Series (HOT)] indicate a rate of fCO, increase close to the
atmospheric fCO, increase (Bindoff et al., 2007). In addition,
air—sea CO, fluxes can be quantified and monitored. At ESTOC,
Gonzalez-Davila et al. (2003) found a source of CO, for the
atmosphere of 0.17 mol m~2 yr~!, much weaker than the source
of 2.8 & 3.6 mol m~2 yr~! from 1996 to 2000 given by Astor
et al. (2005) for the CARIACO station (CArbon Retention In
A Colored Ocean) located at 10.5°N, 64.67°W in the equatorial
Atlantic. Both stations observe a very strong seasonal cycle (on
the order of 100 patm), but a much higher variability is observed
at CARIACO due to the influence of the coastal upwelling.
Most of the time series require monthly visits with a ship
so most of them are located relatively close to the coast (with
depth lower than 500 m) for easy access (Fig. 1). With the
development of autonomous biogeochemical sensors (Leféevre
et al., 1993; Byrne et al., 2009), time series of DIC (e.g. Sayles
and Eck, 2009) or surface fCO, on fixed buoys (e.g. Copin-
Montégut et al., 2004; Kortzinger et al., 2008; Lefevre et al.,
2008) or on drifting buoys (Bakker et al., 2001; Boutin and
Merlivat, 2009; Merlivat et al., 2009) have started. In the Pacific,
a CO; system using an infrared analyser (Chavez et al., 1997)
has been installed on the Tropical Atmosphere Ocean (TAO)
moored buoys and in coastal areas. It provides high-resolution
time series measurements of surface ocean CO, partial pressure
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Fig. 1. Location of carbon time series stations in the Atlantic (according to IOCCP, October 2009, http://ioc3.unesco.org/ioccp/
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(pCO,). In coastal areas, the Santa Monica Bay Observatory
mooring (SMBO) records hourly pCO,. The recorded pCO,
diurnal cycle shows a variability that can reach up to 150
patm due to temperature changes and to biological activity
(Leinweber et al., 2009). In comparison, the monitoring of the
tropical Atlantic is well behind the tropical Pacific regarding
CO, time series.

Our current knowledge of the carbon cycle in the tropical At-
lantic comes mainly from the oceanographic cruises conducted
in this region over the years. The characteristics of the fCO,
distribution in this region are mainly related to the ocean circu-
lation. The equatorial upwelling supplies CO, rich waters to the
surface and leads to the high fCO, values reported during the
FOCAL (Andrié€ et al., 1986), Cither (Oudot et al., 1995) and
Polarstern cruises (Bakker et al., 1999). This makes the tropical
Atlantic a source of CO, for the atmosphere. The climatology
of Takahashi et al. (2009) estimates a source of 0.10 PgC yr™!
between 14°S and 14°N.

Recently, six oceanographic cruises, EGEE (for ‘étude de
la circulation océanique et de sa variabilité dans le golfe de
Guinée’), conducted in the eastern equatorial Atlantic from 2005
to 2007 with two cruises a year, documented the variability of
DIC and TA in the region 10°S—-10°N, 10°W-10°E (Koffi et al.,

2010). South of about 2°N, the equatorial upwelling and the
coastal upwelling off Angola merge to form a cold tongue that
spreads westwards from June to September. The impact of this
cold tongue was observed down to 6°S with high fCO, and low
SST measured during the June 2006 cruise. During this cruise,
the CO, sensor used in this paper was installed on a mooring
at 6°S, 10°W and it is replaced every year. High precipitation
associated with the seasonal migration of the Intertropical Con-
vergence Zone (ITCZ) plays also an important role in the fCO,
and salinity distribution of the equatorial Atlantic (Oudot et al.,
1995). The north—south gradient of fCO, observed in the North
Equatorial Counter Current (NECC) (e.g. Oudotet al., 1995) was
also observed during the EGEE cruises in the Guinea Current
and is considered as an extension of the NECC. In the western
tropical Atlantic, the Amazon influence has also been observed
(Ternon et al., 2000; Kortzinger, 2003; Lefevre et al., 2010) and
leads to lower fCO, compared to the surrounding high fCO,
values.

This paper describes the variability of fCO, at 6°S, 10°W.
SST and fCO, data were recorded hourly between 2006 and
2009 (from 7 June 2006 to 15 October 2007, from 16 Septem-
ber 2008 to 31